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7) TECTONIQUE REGIONALE SUR LES VOLCANS DE L'ILE DE LA REUNION

Dané- le bassin des Mascareignes, 1imité au Sud par la zone de fractures de Maurice, Patriat et
Schlich (1978) mettent en évidence 1'existence d'une dorsale fossile dont 1l'arrét est daté par
1'anomalie 27 (60Ma) (fig.7R). La présence de cet ancien centre d'expansion est clairement démontrée au
nord de la Réunion mais n'a pas été reconnue aux alentours de 1'ile. Il apparait cependant que la
position de ce palforift de direction N120 correspond 3 celle de 1'édifice.

L'empilement volcanique de la Réunion ne montre pas de discontiunité morphologique entre sa base
sous marine et-1'édifice aérien (fig.7B). Il n'est en effet pas possible de distinguer un plateau sous
marin & proprement parler, sur lequel repose un cne volcanigue comme c'est le cas pour Marion, Crozet
cu Kerguelen. L'imposante masse que représente 1'appareil volcanigue de la Réunion a donc été édifiéd au
dessus du paléorift des Mascareignes durant une période d'activité continue 3 1l'échelle des temps
géologigues.

Les deux volcans aériens du Piton des Neiges (au repos) et du Piton de 1a Fournaise (actif) sont

alignés sur la direction structurale N120 du plancher océanique (fig.78). Cette direction N120 est

aussi celle d'une structure d'extension ancienmne du Piton des Neiges (séries basaltiques alcalines),
mais peu active au temps cdu volcanisme récent trachytigque (Chevallier et Vatin Perignon, 1982). Elle se
retrouve également dans les premiéres phases (I et I1) de construction odu Piton de la Fournaise
(Chevallier et Bachélery, 1981, voir annexe YII). Il s'agit d'une structure profonde comme 1'atteste le
niveau des injections au Piton des Neiges (Chevallier, 1978), 1'index d'explosivité des éruptions de la
Fournaise liées & cette structure (Bachélery, 1981) ou bien les Atudes de magnétisme effectuées sur ce
dernier &difice (Lénat et Aubert, 1982). Plus récemment un forage profond de 3000m effectué dans les
pentes basses du Grand BrOlé de la Fournaise a remcontré un massif péridotitique associé 3 ume anomalie
thermique froide (1509 en fond de trou) (Ranqon, communication perscrnnelle). Cette découverte confirme
bien la présemce d'un axe 120 ancien et profend au niveau de la Réunion.

A 1l'est du Piton de la Fournaise un petit messif immergé, A morphologie fraiche, a &té mis en
duidence & la suite des campagnes bathymétrigues de 1982 {Marion Dufresne) et 1984 (Charcot: seabeam,
" Lénat, 1984) (fig.78 cartouche). Son interprétation est encore douteuse 3 savoir s'il s'agit d'un
&difice volcanique récent qui, dans c= cas ne serait pas dans le prolongement de la structure N120, ou
s'il s'agit des flancs du Piton de la Fournaise recoupés au Nord et au Sud par des glissements (voir
Chap. II, par.d). La ceuxidme solution semble la plus plausible si 1'on tient compte du fait que 1) la
morphologie sous marine générale de 1'fle réuéle la présence de plusieurs de ces excroissances
. bathymétrigues et 2) il n'y a2 pas de preuve actuelle d'une activité volcanique au large de la Réunion.

Au sein du Piton des Neiges une autre fracturation s'est mise en place lors de phases de baisse
de pression des chambres magmatiques, formant des intrusions de dykes jointifs se recourbant
progressivement an sills Agalement jointifs (Chevallier, 1979). Ces intrusions ne se disposent pas en
anneaux, comme cela ast classiquement le cas (ring dykes), mais suivant des directions linéaires N120,
N30, N70 (fig.7C). Les intrusions N120 ont une disposition symétrique par rapport & 1'axe du volcan
avec un pendage SO au sud et NE au nord de cet axe. Les intrusions N30 ont toutes un pendage O et les
intrusions . N70 un pendage S (fig.7C cartouche). Ces intrusionms se sont mises en place a différentes
époques de 1'histoire du Piton des Neiges et sont donc de nature variable (basalticue et trachytique).

Elles correspondent en surface 3 des effondrements caldériques de grande ampleur ou plutSt des

mégabasculements dont la géométrie est assez &loignée des calderas circulaires classiques. L'absence
donc d'une telle symétrie axiale au niveau de ces dykes, sills et calderas nous améne 3 penser qu'une
tectonique ou qu'un champ de contraintes régionaux, en plus de ceux créés par la chambre magmatique en
profondeur, étaient appliqués au milieu. Dans le cirgue de Salazie, des mouvements décrochants ont été
observés le long des fractures N30 et N70 (fig.7D) :

Les grandes lignes de la tectonique régionale au sein des volcans de la Réunion (paléorift et axe
‘intrusif N120) s'accordent bien avec le schéma 'structural des Mascareignes proposé page suivante sur la
fig.8D. Toutefois les structures exposées dans les cirques cu Piton des Neiges montrent la complexité
de cette tectonique régionale 3 lagquelle il est difficile d'associer un champ de contraintes.
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Piton de la Fourn ilf:iy,

Fig. 7 A-Structure du bassin des Mascareignes. B-Bathymétrie et rift de la Réunion. Bathymétrie Sea-beam
au large de la Fournaise (Lé&nat, 198¢). C-Le systéme intrusif non radial du Piton des Neiges. D-Détail de

dykes au Piton des Neiges.
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Selon Fisher et al. (1971), la Ride Indienne Centrale aurait pris naissance au niveau de . [
1'ancienne faille transformante de Chagos-Laccadive & 1la faveur d'un changement de direction de i
1'expansion des fonds océaniques (anomalie 18), séparant ainsi le plateau des Mascareignes de la ride '
de Chagos-Laccadive (fig.BA). Dans un tel contexte géodynamigue, nous voyons gue Maurice et la Ride de {

Rodricue seraient associfes 3 un systéme fossile ride-faille transformante. Comme la Réunion, Maurice
est 3’1 valcan bouclier basaltique alcalin (basalte-hawaiite-trachyte) édifié entre 10Ma et 0,023Ma (M R = HA UR/] GE RODRIGUE
Dougall et Chamalaun,19639), mais plus érodé. ‘ l
0 10km
Perroud (1982) et Chevallier (Travaux non publiés) décrivent deux gléments structuraux ayant P = f o
quigé 1'évolution du volcan (fig.8B). ; ‘ Série basculée

-1 Une structure de rifting 3 1'est caracterisée par une zone d'intrusions basaltiques M “‘_

jointives de direction N100. Ce rift a &té principalement actif durant la période ancienne de
1'histoire de 1'fle (10Ma-SMa). Sous 1'influence de la distension (4km) des effondrements ont eu lieu
en surface. ' !

-2 Une zone de fracturation intense N20 dans la moitié ouest de 1'ile est marquée par de
grands -accidents ogui déterminent un jeu de blocs en horsts et grabens ou en basculement. Cette
tectonique est également bien marquée dens la morphologie du substratum 3 1'ouest de 1'fle. Une autre
sorte d'accident, N70, scuvent matérialisé par des faisceaux de dykes, se dispose en échelons le long
de la zone N20. OQOutre ces dykes, de grands accidents N70 hachent littéralement le Massif Savane,
produisant des zones broyées telles celles des terres de couleurs de Chamarel. Les mouvements de !
quelques stries observées sur les fractures N20 et N70 sont dextres. Cette tectonique en décrochement
est spécialement marquée durant la période des séries intermédiaires (3,5 3 1,7Ma) mais prédomine
durant toute 1'histoire du volcanisme de 1'fle. Les centres éruptifs récents (0,7-0,025Ma) sont alignés ¥
sur plusieurs accidents N20. L'association de zones intrusives N100 et de fractures décrochantes N20 =
sur Maurice est assimilée & une structure de dorsale-transformante.

Rodrigue (Perroud, 1982) est située sur 1'ancien cratere d'un guyot dont le contour peut 8tre
grossiérement assimilé 3 la barriére de corail frangeant 1'ile (fig.8C). I1 s'agit d'un bouclier =]
alcalin (basalte-hawaiite) de trés petite taille, ceu éléve, centré au niveau du Mt Limen. L'age de |
1,5Ma obteru sur les séries intermédiaires (Mc Dougall et Compstorm, 1965) montre qu'il s'agit d'un =
appareil ancien & durée de vie probablement courte. Le massif est toutafois trés pauvre en structure
(ni fissure, ni accident majeur repérés dans 1'fle). La partie centrale du volcan a été le lieu d'une
activité phréatomagmatique intense avec formation éventuelle d'un cratére d'explosion ou d'un maar. —
Néarmoins & 1'est ls= soubassement tholéiitique de 1'fle présente un pendage &levé de 60o vers l'ouest

indicateur d'un basculement que 1'auteur associerait 3 des accidents N100 (lin&ations en photographie -
aérienne). = ‘

b " g%b !ii Y

Nos connaissances sur les trois fles de l'archipel des Mascareignes permettent de proposer un g N

modéle géodynamique pour le volcanisme de cette partie de 1'Ocean Indien (Chevallier, 1979). Dans ce i 2 h
moddle les é&difices de la Réunion, Maurice et Rodricue se situent 3 1'aplomb de paléostructures du 1o \ ()
plancher ocanique (dorsale-transformantes-dorsale) (fig.80). La tectonique observée s'accorde avec un :

e

ensemble cde petits trongons de dorsales : Piton des Neiges, Fournaise, Maurice, Ride de Rodrigue. Une
zone de fractures relie la Réunion 3 Maurice.

Dans un tel contexte géodynamique, le volcanisme des Mascareignes s'explicue tres bien par la
activation de structures fossiles du plancher océanique. La raison de cette réactivation a rechercher
1'époque de 1'anomalie 18 (Eccéne termimale) date de 1'ouverture de la Oorsale Indienne Centrale.

),

@-»f Q
' Mﬂ// ?/

Fig. B A-Naissance de la Ride Indiennme Centrale selon Ficher et al. (1971). B-Structures des Iles Maurice
et Rodrigue (C) d'aprés Perroud (1982). D-Modele géodynamigque de l'archipel des Mascareignes.
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Nous n'avons aucune indication sur le champ de contraintes actuel dans cette partie de 1'Océan
Indien.

—
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9) TECTONIQUE REGIONALE SUR LES VOLCANS DE L'ARCHIPEL DES COMIRES

L'archipel des Comores est situé en position de marge continentale, c'est-a-dire dans la zone de
transition entre la ctolte ocdanique et la crolte continmentale (Ségoufin et al., 1985) (fig.9A). Ceci
est confirmé d'une part, par la présence d'enclaves de roches détritiques dans les maars d'Anjouan
(Montaggioni et Nougier, 1981) qui provienment d'un piedmont détritigue qui recouvre une crolte de type
continentale et d'autre part, par la géochimie des laves de 1'archipel qui montre ume syite magmaticue
alcaline sous saturée (Flower, 1872).

Les bassins Mozambique et des Comores sont caractérisés par une fracturation paralléle & la ride
de Davie interprétée comme une faille cisaillante fossile le long de laguelle Madagascar a dérivé vers
le sud au fur et & mesure de 1'expansion de la crolte océanique (Ségoufin et al., 1985). Plus
récemment, Mougenot et al., (1986) mettent en évidence la présence de structures de grabens découpant
la plateforme contimentale Eocéne Tanzaniemne =t longeant la ride de Davie. Ils interpretent ces
structures comme le prolongement d'une des branches du rift Est Africain.

Dans we étude gfodynamique et gdochronologique Nougier et al. (1986) remettent en question
1'idée de 1'origine de 1'archipel par migration du volcanisme depuis les Seychelles (Emerick et Ouncan,
1982). En effet si 1'3ge le plus ancien a &té obtenu sur 1'édifice aérien de Mayotte et le plus Jeune
sur celui de la grande Comore, la migration de 1'activité d'Est en Ouest n'est certe pas claire. Ils

démontrent par contre le contrBle structural exercé par les fractures lithosphériques subméridiennes.

Ces fractures sont également connues dans le subtratum de Madagascar ol elles sont associées 3 un
volcanisme alcalin Tertiaire et Pleistoceéne. Nougier et al. (1988) prolongent ces fractures vers
1'Archipel des Comores.

La carte les lindaments structuraux de 1'archipel montre des directions N170 que 1l'on peut
paralldliser avec ceux de Madagascar ou de la Ride de Davie (fig.88) (Esson et al., 1370). Cette
direction est confirmée sur Mayotte par la présence d'un rift volcanigue N170 (Nougier et al.,1981) et
d'un rift N160 sur le Karthala (Upton et al., 1974)., Néanmoins ume étude structurale plus complate
aurait certes besoin d'8tre entreprise sur les autres Iles.

Nous interprétons le volcanisme alcalin des Comores et de MMadagascar comme résultant de la
réactivation de fracturas lithosphérigues; réactivation dlie 3 1'entrée en activité du rift Est Africain
au Miocdre. Il est 3 remarquer que cette interprétation géodynamigue de 1'archipel est & comparsr au
volcanisme alcalin sur la marge continentale Ouest du continent africain (Angola, Cameroun, Nouvelle
Guinée, Cap Vert) que Marsh (1973) et Sykes (1978) interprétent comme guide tectonique pour 1'ouverture
de 1'Atlantique Sud au Jurassicue, et réactivé 3 différentes périodes. '
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Fig. 9 A-Structure de la plaque Africaine au niveau des Comores d'aprés Ségoufin et al. (1985), Nougier et
al. (1385), Mougenot et al. (1986). B-Les grandes lignes structurales de 1'archipel des Comores (Esson et
al., 1970). Noter les directions submeridiennes et ND-SE.
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10) TECTONIQUE REGIONALE SUR LES VOLCANS GOUGH, TRISTAN DA CUNHA ET BOUVET

L'Atlantique Sud a fait l'objet d'&tudes bien moins suivies que 1'0céan Irdien. La structure de
son plancher a é&té étudiée il y a plusieurs anndes (Ladd et al., 1973). Les travaux les plus récents
sont en cours de dépouillement et ne peuvent pas gtre publiés dans ce mémoire. Les trois édifices de
Cough, Tristan da Cunha st Bouvet se ‘situent sur le flanc de la ride medio-océanique mais 3 des

positions variables par rapport au rift axial (fig.10A).

Le groupe de Tristan (colonie anglaise qui comprend les dewx volcans vieux et érodés de
Nightingale et Inacessible et le volcan actif de Tristan da Cunha, fig.108) repose sur un plancher
vieux de SMa (AnS). Il se trouve dans le prolongement de la ride de Walvis qui est couramment
interprétée comme marquant le mouvement de la lithosphére au dessus d'un hot spot (Duncan, 1981). En
fait la Ride de Walvis présente deux domaines aux caractéres morphologiques tres dif férents. La portion
Est, 3 l'est du méridien 09, est une structure continue, linéaire, large, rattachée au continant
Africain et en équilibre isostatigue (Goslin et Sibuet, 1975). Van der Linden (1980) interpréte la
partie Est de la Ride de Walvis comme un fragment de la crofite continentale détaché du continent
africain. La portion Ouest ne présente pas une morphologie de ride mais est constituée d'un ensemble de
monts sous-marins isolés et localisés le long des zones de fracturss cu plancher océanigue. Selon Kumar
(1979) ils résulteraient de la production d'un large volume de magma le long cu méme segment de dorsale
durant des péricdes de volcanisme anormal et auraient migré ensuite en positicn intraplaque avec
1'expansicn du plancher. Un mécanisme au foyer a été dbteru pour un séisme peu profond (3km) de forte
magnitude au Nord de L1'ile (fig.10A). Il indigue un axe de compression prescue perpendiculaire 3 la
direction d'expension (Bergman et Solomon, 1984). L'étude structurale du volcan Tristan da Cunha
(Chevallier et Verwoerd, 1987a, voir annexe V) montre 1'importance de deux axes tectonigues: N170 et
NED (fig.1DB).

L'axe majeur N170 a gquidé 1'évolution de 1'fle et conditionne encore son activité. Un
parallélisme peut B8tre fait entre cette direction et celle de la contrainte régionale Si enregistrée
dans 1le plancher océanique. Une telle relation a été particulisrement bien démontrée sur les volcans
des Canaries (Féraud et al.,1985) et s'expligue par une orientation préférentielle des intrusions le
long des contraintes principales régionales, loin de 1'influence de la pression exercée par la colonne
magmatigue centrale (Nakamura, 1877; Muller, 1986) (voir tectonique régicnale sur Marion). .

Gough (possession anglaise) se situe sur le passage 4'une faille transformante 4galement marguée
nar les monts sous marins de fc Nish et R.5.A. (fig.10C). Le volcan ne montre pas de tectoninque héritée
de la structure cu plancher ocdanicque. La structure du volcan est quidée par un rift de direction N125
(Cheualiier, 1987, voir amnexe IV). Le champ de contraintes aux alentours de 1l'ile n'est pas connu.
Aucune relation entre structure, tectonique et contraintes ne peut 8tre faite. A

Bouvet (possession norvégienne) -est réputée pour Btre 1'fle la moins acceuillante du globe et la
plus difficile d'accés. Le volcan est recouvert 3 95% d'une calotte de glace de 200 métres d'épaisseur.
Le plateau de Souvet est adjacent au rift axial, et est toujours sismiguement actif (fig.100) (Bungumm
et al,. 1981). Les laves sont principalement de type basaltigue transitionnel ou hawaiitique (Prestik
et Winsmes, 19813 Verwcerd et al., 19765 Le Roex et Erlank, 1282).

Cetie situation est comparable a celle cu groupe de St Paul-Amsterdam en bordure Rift Est Indien. Ces
difffrents massifs volcanigues se trouvent dans un contexte structural particulier : point triple pour
Bouvet et zone de fractures 3 grand décalage pour Ameterdam. Nous les interprétons tous les deux comme
le résultat d'un voleanisme anormel le long d'un segment de ride ayant produit un volume important de
magma, et ayant commencé leur migration avec 1'expansion cdu plancher. D'un autre cBté, Le Roex et al.
(1986) montrent que les laves draguées_des rides Indiennme et Américo-Antarctigue ant une compaosition de
magna "enrichi" trés comparable 3 colui de Bouwvet. Ils en déduisent la contaminmation géochimique des

deux rides par un panache mantellicue sous Bouvet.
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11) CHRONOSTRATIGRAPHIE COMPAREE

L'4tat de nos cannaissances sur les volcans de 1'Océan Indien est maintenant suffisament avancé

pour ehtreprendre un travail de corrélation chronostratigraphique.

5.0c2an Indien Austral / Plague Antarctigue.

Les expéditions géologiques modernes sur les $les de 1'Océan Indien Austral ont débuté
anndes soixante (Kerguelen, 18823 Heard, 19683; Marion, 1985). Les résultats ont gté
principalement lors de quatre symposia internationaux sur la géologie Antarctique et Subantarctique
(Cap Town, 19633 Oslo, 18723 Madison, 1977; Adelaide, 1881). Le tableau des correlations est présenté
sur la fig.11A. Le fait le plus marquant est que toutes ces fles présentent un volcanisme Pleistoceéne
suivi de 1la dernidre période glaciaire puis d'une phase tectonique initiant le volcanisme Holocéne.
L'absence de volcanisme Holocéne visible sur Pingouin et Apftres, est attribué 3 la toute petite

surface de ces volcans restée émergée.
Le volcanisme Holocére (0,011Ma 2 présent)

dans les
&xposés

est caractdrisé par une activité géméralement
stromoolienme ou hawaiienne , sauf sur Kerguelen ol des gruptions ponceuses trachytiques et des lahars
sont décrits. Des éruptions ont eu lieu récemment sur Marion (1980), Heard (1985) et une activité
fumerolienne ou thermominérale est enregistrée sur Kerguelen, St Paul, Amsterdam et Possession. ’

La période Pleistoceéne plus jeune que 1Ma montre &galement de bonnes corrélations et est marquée
par des culminations glaciaires plus fortes qu'avant et qui ont laissé leurs empreintes sur Crozet et
stratigraphies Pleistocéne inférieur 3 1Ma sont' trés comparables avec deux séquences

lsves alcalines intercalées avec des dépbts détritiques d'origine glacio-fluvial),
séparées par n événement tectonicque vers 0,350Ma. Sur Heard, une succession similaire a été décrite.
Sur Kerguelen des clnes _stromboliens ont fonctionné durant les glaciations quaternaires et le
_ strato-volcan du Mont Ross a été daté a iMa. Le volcanisme Pleistocéne tardif (0,3 - 0,04Ma) correspond
3 des &missions trachytigues et phonolitiques. Sur Amsterdam, deux séquences tholéiitiques séparées par

des bréches ont &té reconnues comme appartenant 3 la période de Brunhes.

‘Marion. Leurs
(sucessions -de

Les corrélations pour la période Miocéne-Pliocéne-début Pleistocéne, sont moins bien dacumentées.

Sur Possession et Est signalons la présence d'une discordance majeure vers 1Ma cque nous corrélons avec
les mouvements tectonigues qui ont soulevé le substratum calcaire de 1'ile d'Heard.

b.0ckan Indien Dccidental / Plague Africaine.

L'stude des volcans de 1'Océan Indien Occidental a cébuté vers ls fin des années soixante. Ces
varifes, d'abord Anglaises puis Francaises (voir légende fig.118) se sont succédées sur le
afin de dépouiller les grandes lignes de 1'éuolution de ces.appareils et l'effort se poursuit.
las donn2es radio-chronologigues. Ces corrélatians
Piton de la Fournaiss

&quipes
terrain
Le tableau de la fig.118 est principalement basé sut
se trouvent appuydes par des ohservatlions structurales sur le Piton des Neiges,
gt Maurice.

Le cébut d'activitéd cu volcanisme differencié cu Piton des Neiges correspond au début d'activité
de la Fournaise. L'activité explosive du Piton ces Neiges correspond & la premidre caldera bouclier de
la Fournaise. La mise en place de la caldera bouclier du Piton cdes Neiges correspond au fonctionement
de 1la faille transformante N20 sur Maurice. Les sondages offectuds sur la faille transformante & l'est
(Fisher et al., 1968) montrent que le fond ocdanicue est recouvert de projections et de
coulées de basalte datées de 0,5 Ma. Ces émissions sont en 1iaisons avec le volcanisme de 0,70 & 0,25Ma
de Maurice. Il est intéressant de noter la coupure majeure Vers 1Ma, déja signalée pour la Plaque
Antarctique. Sur les Comores de bonnmes relations chronologiques sont observées, cependant une &tude

structurale et stratigraphique de cet archipel gagnerait a &tre faite.

de Maurice

c.0céan Indien Oriental / Plaque australienne.

La ride du 9o Est est sismiguement et volcanologiquement active. Hedervari (1282) pense que les
masses de ponces flottées observées prés de la partie centrale de la sige en 1879 et 1883 ne peuvent
pas @&tre attribuées au volcan Krakatau mais qu'elles ont été produites lors d'éruptions d'un volcan

situé dans une zone d'anomalie thermique. Cette conclusion appuie
au fonctionnement d'une faille transformante et va 3 l'encontre de
(1978) avait obtenu des Zges trés

sous marin en forme de bouclier

1'hypothése d'un volcanisme 1ié
1'origine par hotspot de la ride 90c €st sur laguelle Duncan

anciens s'étalant de 80Ma au nord 3 37Ma au sud.
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12) CONCLUSION SUR LA TECTONIQUE REGIONALE

a.A propos de 1l'origine du volcanisme intraplague
Le probléme du volcanisme intraplaque confronte

plus ancienne,
mantellique fixe, au dessus duquel migre la plaque lithosphérigue et servant de base 3 la
reconstruction des paléopositions des continents. L'autre est structurale et s'explique en terme de

réactivation tectonigue de structures héritées.

actuellement deux théories concernant son

origine. La

i
La théorie du " hot spot " pour 1'Océan Indien et Atlantique Sud est souterue par Duncan (1881)
et Hartnaby et LeRoex (1985) (fig.12R). Leur travail de reconstruction et de calcul peut 8tre résumé
ainsi : La plague africairme est le point de départ, les hot spots qui affectent cette plagque depuis le
Crétacé et qui sont supposés fixes par rapport au manteau permettent donc de calculer le déplacement
absolu de la plagque. Dans un deuxidme temps, le déplacement relatif des plaques antarctiques et
est calculd et ajouté au déplacement absolu de la plague africaine. Dans un troisiéme

australiennes,
temps les paléopositions et le cheminement des hot spots relativement aux plaques antarctiques et
australienmes sont calculdés. Notre commentaire est que le résultat s'accorde trés mal avec les

morphologies sous marines et le volcanisme que nous connaissons dans 1'Océan Indien. L'influence d'un
hot spot peut é&galement 8tre marqué par des critdres géochimiques (&léments trace et isotopes) comme
1'exposent Hartnaby et LeRoex (1985) sur wne étude pétrologique trés documentée au niveau du point
triple de Bouvet. Récemment Bonneville . et al. (1987) appuient 1'hypothése d'un point chaud sous la
R&éunion en considérant 1'effet de bombement que devrait théoriquement créer cette anomalie thermigue.

L'hypothése du contrdle structural a &té souterue la oremidre fois par Chevallier (1978) sur le
Piton des Neiges. Cette hypothése a été ensuite appuyde par Goslin et Patriat (1984) qui, se basant sur
des données glophysigues proposent que les plateaux asismicues sous marins de 1'Océan Indien aient &té
formdés 3 1'aplomb des rides médio-océaniques lors des changements dans la direction st le taux
d'expansion des fonds océaniques (fig.128) et auraient migré en position intraplaque. (voir Evolution
de 1'Océan Indien). Cette théorie a été reterue par Giret (1983) dans son étude pétrologique sur
Kerquelen. Il est certain que l'origine de cette réactivation de la tectonique régionale, phénomene
accepté, reste encore a -expliguer. Nous avons wu précédemment que le volcanisme présente la méme
rythmicité & 1'intérieur de chagque plaque, et ce sur des périodes de temps dépassant 2Ma. La prise en
compte du facteur temps dans le calcul du déplacement du volcanisme (théorie du hot spot) manque donc
de précision. MNous préférons associer cette rythmicité et domc la réactivation des structures

régionales 3 des périodes tectoniques et de contraintes au sein des plagues.

b.Tenir compte de la tectonigue régionale dans le hilan des forces
Hot spot ou non il n'en reste pas moins que ce gue NOUs avans exposé dans ce premier chapitre
démontre 1'importance du contrdle tégionsl sur le volcanisme intraplaque. Cette influence regicnale se

matérialise de deux fagons:
1- Apparition d'une tectanicue cassante suivant les axes structuraux cu plarcher ccéanique ou du

plancher sous-marin.
2 Création d'un champ de contraintes régional d 1'intérieur de 1'édifice.

La rdactivation des structures héritées est un phénoméne qui ne se répéte qu'aprés un long interval de
temps.. Ainsi sur Merion, Chevallier et al (en préparation voir annexe III) démantrent.que chague cycle
magmatique (autour de 100 000ans) est contrdlé par des mouvements tectoniques importants. Cette
réactivation correspond généralement & une réorgenisation profonde des volcans {réalimentation,
création de chambres, mégaeffondrements etc...) comme sur le Piton de la Fournaise (Chevallier et
Bachélery, 1981, voir annexe VII) ou sur le Piton des Neiges (Chevallier et Vatin Perignon, 1882). Elle
est trds probablement lige & de la sismicitéd le long des failles transformantes. Cependant s'agissant
d'un phéromére cyclicue de longue période il peut échapper au tout récent Réseau Sismologique Mondial.
Ce phénoméne périodique n'intéresse pas le mécanicien.

Par contre le champ de contraintes régional est plus important car il s'applicue continuellement sur
les volcans. Nous avons wu qu'il &tait trés souvent difficile de le connaitre par manque de mécanismes
au foyer ou de structures indicatrices de mouvements précis sur les Iles (voir Tristan da Cunha et
Marion). Si les séismes enregistrés depuis le début cu sidcle jusqu'd nos jours sont en majorité
localisés le long des dorsales médio-océaniques (fig 13A), un nombre néanmoins assez impartant d'entre
@ux se situe en domaine intraplague ou hors dorsale (fig.138). Depuis 1962, date de 1'installation du
Réseau Sismologigue Mondial, de bons résultats de mécanisme au foyer ont été obtenus pour plusieurs de

et toujours la plus réfbrée, est celle du " hotspot " ou encore panache .
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ces séismes (Banghar et Sykes, 1989 Sykes, 19703 Berch et Norten, 19763 Norton, 19763 Bergnan et al,
19843 Bergman et Salomon, 19843 Wiens et al, 1985).

Les séismes enregistrés aux axes de dorsales présentent des mécanismes de failles rormales
associfs aux mouvements d'extension le long de ces rifts (fig.13C). En majorité les séismes sont
localisés le long des segnents de failles transformantes séparant deux troncons de dorsales. Ils
présentent quant 3 eux des mécanismes au foyer typiques de failles cisaillantes.

La sismicité intraplaque ou hors dorsale se présente de fagon plus complexe (fig.13D). Pour
expliquer la forte sismicité du Bassin Indien Central (tant en nomore de séismes gu'en magnitude) et la
faible activité le long de la fracture d'Ouwen, UWiens et al. (1985) proposent un modele de limite
diffuse entre deux plagues Indo-Arabique et Australienne avec 3
-Un décrochement sénestre (2cm/an) le long de la ride du 90 E.

-Une compression (1em/an) dans le bassin lui-méme, pouvant représenter un stade précoce d'initiation 3
la swbduction. Les mouvements de compression s'accompagnent également cu  plissement de la
lithosphére, avec des plis d'amplitude de 200 km (Mc Adco et Sanduwell, 1985).

-Une extension NS prés du plateau de Chagos, paralléle i la ride Médio-Indienne. Ce dernier mécanisme
de faille normale avec 1'axe d'extension paralléle & la dorsale se retrouve également en bordure
de la ride Est Indienne (Bergman et al, 1984; Bergman et Salomon, 19843 UWiens et Stein, 1984). I1
est 4 angle droit du phénoméne d'extension classiquement observé sur 1l'axe des dorsales et 3

1l'opposé du phénoméne de compression horizontale en domaine intraplagque (Bergman et Salomon,

1980).

Comparcns le champ de contraintes déduit des mécanismes au foyer et la répartition du volcanisme
intraplaque (fig.13E). :

-Aux mouvements en compression pure du bassin Indien Central n'est associé aucun volcanisme. Ces
deux observations vont donc dans le méme sens.

-Aux mouvements en extension paralldle aux dorsales n'est associé aucun volcanisme. Les
mécanismes & l'origine de tels mouvements sont attribués 3 une réponse locale cu champ de contraintes
de la plaque Australienne calculé par Cloetingh et Wortel (1985) par la méthode des éléments finis.
Ceci tend 3 prouver gue les mouvements d'extension intraplaques ne sont pas générateurs de volcanisme.

C'est aux mouvements décrochants (ou compression simple) que semble liée 1'activité volcanidue.
Si aucun séisme n'a 4té enregistré dans les bassins de Madagascar, Somalie, Mascareignes et de Crozet,
le volcanisme momtre cependant une nette association avec les zones de fractures 3 grand rejeu: Comores
/ ride Davie; Réunion-Maurice /' Faille dec Mascareignes et Chagos Laccadive; Amsterdam, Kerguelen /
Faille cu SO0of: Marion / zone de fractures cu Prince Edwards Crozet / zone de fractures du Gallienij
Bouwvet /Foint triple. Il n'em reste pas- moins que le champ de contraintes au sein des plagues
africaines et antarctigue, ol tout le volcanisme est concentré est tres pauvrement défini. Ainsi une
stude similaire & celle de Cloetingh et Wortel (1985) sur la plague Australienne gagnerait 3 Btre faite
pour les deux autres plagues.

En conclusion, nous devons faire une distinction nette entre structures régionales st champ de
contraintes régional. Si les plateaux sous marins des plagues Africaine et Antarctique sont des
structures asismiques & 1'échelle de temps humain, il n'en reste pas moins que la distribution des
contraintes & 1'intérisur de ces plagues joue un r8le déterminant dans le volcanisme.

Toutes nos observations s'accordent & démontrer un champ en compression simple, 1ié A des
mouvements décrochiants. Nous propisens donc le modelz dépouillé de la fig.12C qui rentrera em ligne de
compte dans le bilan des forces qui agissent sur un volcan et sera donc utilisé dans notre travail
d'approche mécanique. Le substratum de 1'édifice volcanigque est soumis 3 une compression 51 qui
représente le champ de contraintes régionales. Elle s'oppose aux forces exercées par la ou les chambres

magmatiques. Le champ résultant & 1'intérieur de 1'édifice représente 1'inconnue. I1 est important de

souligner dés maintenant que le modéle gue nous allons utiliser dans la deuxidme partie de ce mémoire
est axi-symétrique et que 1'effet de cisaillement simple ne peut donc pas Btre représenté. L'effet d'un
effert assymétrigue sur le volcan ne pourra pas Btre testé. Le passage 34 une analyse tridimentionslle
fait partie des études & venir.

les structures et la dynamidque d'édifice engendrées par le fonctionnement des chambres

magmatigques sont exposées dans le chapitre suivant.
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Fig. 13 Simicité et champs de contraintes dans 1'Océan Indien.
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CHAPITRE II: DYNAMIQUE D'EDIFICE ET VOLCANOLOGIE

Afin de proposer un modéle gfologique qui puisse satisfaire et s'appliquer aux édifices
volcaniques étudiés, -il nous fallait entreprendre une étude comparative de ces derniers. Pour cela une
analyse thématique nous a semblé la plus appropriée.

En effet, & la différence de 1'analyse monographique gqui consiste 3 décrire les volcans les urs
aprés les autres st & essayer d'en dégager les points communs (travail surtout fastidieux pour le
lecteur), 1'approche thématique permet une classification directe des problemes.

I1 est certain que les thémes gue l'on peut aborder sur les questions de dynamigue ou de
volcanologie sont trés nombreux. Ainsi nous a-t-il parut évident d'exposer principalement ceux gui

“&taient bien documentés comme: la fracturation radiale, les calderas ou les glissements etc..., et pour

lesquels un travail comparatif entre volcans était possible.

Ainsi, dans ce chapitre, chaque théme est étudié, 1'un aprés 1'autre, et documenté par un nombre
aussi grand que possible d'exemples de 1'Océan Indien et de 1'Atlantique Sud. A chague fois un modéle
simple est proposé qui permet d'expliguer aussi bien la convergence que la divergence des abservations.

Dans la derniére section tous les thémes sont regroupés pour fournir un modéle géologique. C'est
ce modéle géologique qui sera testé du point de vue mécanique.
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1) EVOLUTION COMPAREE : T~ _’ S Bosalte Differencie |Basaite Dif farencie
; . S o x]
Nous nous permettons d'attirer 1'attention du lecteur sur le fait gque la fig.14 illustre une e (/// v - :d : 2§
évolution comparée et non pas une chronologie comparée qui a fait 1'objet d'une étude spéciale dans le J - ) (el ,‘2 \g ‘g'a.
chapitre précédent. Ce travail est basé sur la comparaison entre cycles magmato-structuraux. Malgré r E%%?E 2. =2 bR
les nombreuses variations, nous pouvons définit un modéle évalutif applicable & la plupart des volcans & - —\\ B 3
&tudiés. : s,
. il - - S
Ce modéle de cycle magmato-structural se définit par deux stades d'éuolution: ! B L] ¥ 9
1-Volcanisme basaltique formant un bouclier. La durée de ce premier stade est de plusieurs Ma. hF O — g ‘E “E_
L'alimentation est radiale ou le long de rifts. Cette slimentation est néanmoins centrée avec — = S Y S a
formation éventuelle d'un cBne terminal et d'ume caldera sommitale. En fin d'activité une | : E% ﬁlfA 5
caldera bouclier de grande dimension se met en place. - B 8 g!ls
2-Aprds une période de repos, reprise de 1'activité avec volcanisme différencié aboutissant 3 i - & g{t§ ;& = & >
Lammmﬁmdehwsu&Wﬂm%oummﬂRMWSadewmﬂﬁﬁwa r iﬁi%é b ~ <
Regardons en quoi les volcans étudiés s'accordent ou divergent de ce modéle. L} 0 oo & “ § 2
il g 38489 §
Le Piton des Neiges et Gough illustrent parfaitement ce modéle de cycle (Chevallier et Vatin e oD & 0
Perignon, 1982, voir annexe VIII; Chevallier, 1987, voir annexe IV). Ce sont tous deux des volcans l: _ - g E 1% o o : -
Pliocéne-Pleistocdne ol le stade d'érosion bien que profond (donc intéressant) a néanmains conservé la - & 58 ! - ~ 2 2
fralcheur de certaines structures. Les périodes basaltiques y sont tout & fait similaires sauf que la = - % l:" 2] & : ’ 2 \c.:. E ®
présence d'in cne terminal n'est plus décelable sur le Piton des Neiges. Des différences notoires L % CL_1§ E 2 N < 5 E
existent pour la seconde période 3 volcanisme différencié. Sur le Piton des Neiges, ce volcanisme se ' A ey & k N § 3
caractérise par des laves variant des hawaiites aux trachytes, des intrusions en cone sheets avec i i ’ g-gi E’
formation de caldera, un cBne central et un grand volume de pyroclastites. Sur Gough les laves sont 3 T 5 o \ A o 2
assentiellement trachytiques, 1'alimentation se fait par plugs situés en position centrale ou sur des — ; % ® :1 ™ - i ggg ?‘ ) S
radiales et les dépots pyroclastigues sont de faible volume. 3 o T a b 5 e ; %
— S b8 Sl I N o
Sur la Possession, Maurice et Mayotte, volcans trés anciens, deux cycles magmato-structuraux sont L 3 'élf% @ 4
observés (Chevallier et al.,1983, anmexe VI; Perroud, 1982; Nougier et al., 1986). L'érosion et la p, B
tectonique intenses qui ont affecté ces édifices durant plusieurs millions d'années ne permettent pas e g éhh\ ;.5 % L T §
toujours de reconstituer avec précision les stades d'évolution anciens. D'un autre cfté les structures o0 & N ' b ;°: b3
profondes comme les ring dykes associfes 3 la caldera bouclier sont mises en évidence sur la - . § a '-é. = 2 § 3 5
Possession. Sur Mayotte peu de données existent sur la structure odu bouclier primitif. Sur les trois S = E' ‘:.‘3‘ 2] § ; =
fles le volcanisme différencié (stade 2) se caractérise par 1'extrusion de plugs trachytigues ou | 0 o4 ®
phonolitiques, trés comparables 3 Gouch {pas de cone sheet, pas de caldera, pas ou peu de dépots L. T Ei E ) -
pyroclastiques acides). Le second cycle débute par une reprise de l'activité basalticue (stade 3). Sur ; weL NS P
les trois voleans un rift volcanique fonctionne. La formation d'ume deuxidme caldera bouclier n'est pas (' ) 5 B 0 :‘ 3
abservée. La deuxiéme périade différencide (stade 4) est moins marquée : volcanisme hawaiitique sur = 3 g S n > l ;
Maurics, hawaiitigue 3 phonolitique sur la Possessicn et guelques maars trachytiques sur Mayotta. | _ $'§f @ 3 ®
, |- 443
Les volcans de la Fournaise, Karthala, Amsterdam, Marion et Tristan da Cunha sont des appareils L b | 5§ 8 o =
trées jeunes et actifs (Chevallier et Bachélery, 1881, voir annexe VII; Strong et Jacguot, 13970; ; gg - 9
Nougier, 1977; Chevallier et \Verwcerd, 1987, voir annexe V,1987; Chevallier et al., en préparation, ol [ 2 & % n ;,5“
voir anmnexe III). Ils ont tous moins d'un million d'années et sont encore au stade 1 du bouclier ‘ ;q Q o a R
basaltigue. Lla jeunesse de ces édifices met 4 jour les différences notables existant entre eux. Sur la - - = 8 § >
Fournaise, trois calderas boucliers se sont formées correspondant & chaque fois & un changement dans i i o ﬁ
la composition des basaltes (Kornmprobst et al.,1984) et la migration de l'activité. CBne central et v BB S
calderas sommitales y sont bien développés. Sur le Karthala, cBre central et calderas sommitales [ - E'ﬁi i 3
emboitées sont également présents. Par contre une caldera bouclier ne semble pas avoir affecté \ & % e b E
l'édifice. Sur Amsterdam deux calderas boucliers correspondant a la migration de 1'activité. Cone B 2 s
central et calderas sommitales y sont observés. Sur Merion. deux centres d'activité fonctionment . A - .
simultanément. Si une concentration o'Gvents stromooliens est notée autour de ces deux centres, aucun
volcanisme central caractérisé (cBne terminal et caldera sommitale) n'est présent. Aucune caldera L ) o =
bouclier n'affecte 1'édifice. Enfin, sur Tristan da Cunha 1'activité terminale est trés importante avec A §
formation d'un cBne central trés prononcé mais pas de caldera sommitale. La présence d'une activité ~ = b ]
strombolienne latérale le long d'une structure annulaire nous améne & penser qu'un cone sheet il 3
basaltique existe en profondeur, mais aucune caldera n'y est associde. =
K; ’J ;1
Cette étude de 1'évolution comparfe démontre dorc ce que nous avangons dans 1'introduction ce ce '_i >y 3
chapitre (page précédente), & savoir qu'une approche monographicque de ces volcans n'est pas la plus ' | A gg
approprife mais qu'une analyse thématigue se réuéle par contre misux acaptée, ce gue nous entreprenans - = E %E‘
~

dans les sections qui suivent.
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2) LES CHAMBRES MAGMATIQUES - PETROLOGIE

Elles constituent les sources principales de contraintes et de déformations 3 1'intérieur des
volcans. Ce sont les structures les moins accessibles et les données gue nous possédons sont
principalement d'ordre pétrologique. L'&tude mécanique des édifices volcaniques sera certainement un
moyen tres approprié pour connaitre leur caractéristiques physiquess taille, profondeur, forme. La
dualité du volcanisme de 1'Océan Indien et Altantique Sud, basaltique et trachyphonolitique, nous amene
automatiquement 3 faire une distinction similaire pour les chambres magmatigues.

.

a.Les chambres magmatigues basaltigues.

Des &tudes magnatologiques avec un contrBle stratigraphique et volcanologicue ont été effectuées
sur le Piton de la Fournaise et sur Marion.

L'&dification cu volcan du Piton de la Fournaise peut se décomposer en quatre phases
magmato-structurales séparées par la mise en place de calderas bouclier au diamétre de plus en plus
réduit (Chevallier et Bachélery, 1981, voir annexe VII; Bachélery et Chevallier, 1982) (fig.15A). Des
coupes litho-pétrcgraphiques ont été effectuées dans les murs de ces calderas (travaux non publiés de
1'auteur, effectuds 3 1'Observatoire du volcan, et reproduits sur fig.15A). Bien qu'il sagisse d'une
dtude macroscopique basée sur 1l'abondance des phases phénocrystales, une guolution minéralogique nette
semble caractériser.chacune de ces phases:

-la phase I de la Fournaise primitive, échantillonnée dans la partie basse de la riviére des Remparts,
consiste en basaltes & olivine et clinopyroxdne) et basaltes océanitiques. Certains de ces derniers
présentent méme uwn facids cumulatif avec de rombreux nodules d'olivine parfois pluricentimétricues
comme ceux ce la rive droite du Bras Jean Payet, SE du Tampon.

-Les phases éruptives I et II présentent chacune une dvolution minéralogique cu bas vers le haut de la
série. La base est constituée en majorité de basaltes 3 olivire (+cpx) alors gque les basaltes d olivine
et feldspath deviennent prépondérants vers le sommet avec dominanmce de la phase feldspathique.

_La phase éruptive IV ou actuelle correspond a 1'émission de basaltes 3 olivine et feldspath ou de
basaltes océanitidues. Il est & moter que ces basaltes ccéanitiques ont été émis réqulidrement tout au
long de l'histoire du volcan.

Les &tudes pétrologiques effectuées sur les laves des périodes éruptives successives de la
Fourraise (Bachélery, 1981; Kormprobst et al., 1985) montrent ceux lignées duolutives s'individualisant
3 partir d'un tronc commun caractérisé par un  fractionnement "ocganiticue (olivine + liguide)
(fig.15B). Le premier stade correspond aux basaltes cotectigues (Gliuine+plaqioclase+clinopyroxene} et
rhsulterait d'une différenciation 3 faible profondeur dans une chambre magmatigue superficielle (=1
Km) dont la présence a d'ailleurs &té envisagée & la suite d'études structurales et sismiques
(Chevallier et Bachélery, 1981, voir annexe VII; Lénat et al., en préparation). Le deuxieme stade
correspend 4 un fractionnement "wehrlitigue" {olivine+clinopyroxeéne) résultant d'un processus plus

profond (environ 15 Km).

La chambre superficielle alimente les Zruptions terminales, sub-terminales et la majorité des
gruptions latérales de la phase IV actuelle et est liée 3 la formation cdu cratére Dolomieu. La chamore
profonde sous crustale est associde aux calderas successives. La diminution du diamétre des calderas et
du volume des laves & olivine + pyroxéne au cours des temps, nous aménent a penser gue la chambra
magmatique prcfonde a diminué d'importance au profit d'une chambre plus superficelle. Ceci semblerzit
se confirmer par 1'absence de sbismes profonds lors de 1'éruption de 1983-84 (Lénat et al., en
prépazation). Les occéanites seraient issues directement des zone de production et correspondraient aux

phases de réalimentation des réservoirs superficiels.

La géométrie polylobée de la caldera de 1'Enclos suggére une forme similaire pour la chamore
profonde ou bien une migration ce cette derniére. La Plaine des Osmendes en cours ¢'effondrement, et
dont le tBle reste ercore 3 préciser, pourrait correspondre au refroidissement en profondeur d'un tel

réservoir.

Les &tudes pétrologigues sur Marion et Prince Zdward sont encore en cours et ne pewent pas 8tre
reprocduites en amnexe de ce mémoire. L'interprétation des &léments en traces a &té faite en utilisant
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ig. 15 A-Les quatre périodes magnatiques de la Fournaise (Chevallier et Bachélery, 1981) (Chevallier
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duTné?s.non publies). B-Les deux lignées évolutives des basaltes fourmaisiens
océanitique (Kormprobst, 1984).
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les moddles théorigues préconisés et testés sur divers champs volcaniques par Treuil et al. (1982) et —
Joron et al. (1982). Le diagramme des &léments fortement hygromagnaphiles (Zr/Nb) (fig.168) montre deux
droites de corrélations passant par l'origine, pour Marion et Prince Edward, attestant une origine sous
crustale différente pour les deux volcans. Le diagrame Zr/Ba en fonction de Zr (f ig.16C) montre que les
magmas des dew volcans résultent de degrés de fusion partielle différents. Les effets de la
cristallisation fractionnée sont représentés sur le diagramme par des lignées horizontales.

43
— Prince Edward
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Seul le volcan de Marion a pu faire l'objet d'études combinées stratigraphiques, pétrologiques st i
volcanologiques car B80% de 1'édifice de Prince Edward a disparu sous 1'eau en raison de la tectonigue 30
régionale. Quatre types de lave ont &té &mis curant 1'histoire du volcans:

-Type 'I: Magma résultant d'un fractionnement "goléritique". C'est un basalte formé de 10% de K

phénocristaux  corrodés d'olivine + clinopyroxene corrodés + plagioclase, dans une matrice

Zr/8a , C

microdoléritique. ) = ]
-Type II: Basalte sensu stricto présentant ‘trois phases de cristallisations Phénocristaux (3%) } [ o i
d'olivine et plagioclase, microlites d'olivine squelettique et de plagioclase, matrice trés finement - ] 4 5 o |
cristallisée. ; _ 80 4 TR b
-Type III: Basalte cumulatif porphyrique & phénocristaux (30%) de plagioclase calcique (bytownite, —T [ : “.5.0:%'2: Sristailieation tractionnbs
anorthose). e ' .yé-" il %
-Type IV: Basalte aphyrique 1égérement dif férencié (trachy-basalte) i texture fluidale, composé de 80 N s = |
3 70% de microlithes de plagicclase. ' ~oa 1 aPraILcoen Edward / ‘
1 b ‘
Les diagrammes géochimigues Log(élément  fortement hygromagnaphile) / Log(élément nan - |
hygromaqmaphile) peuvent 8tre employés pour définir les grandes étapes de la cristallisation - 2 .“
fractionnée. Le diagramme Log(Zr)/Log(Ni) (fig.160) montre les champs géochimiques des quatre types de : Il £ee Zr 0 — . zr I
e Pp "‘

est également illustré sur le dlagramme ternaire Di/01/Rl. A partir

basaltes décrits précédemment. Ceci
1'une différenciée (basalte

d'un tronc commun (basaltes type I et II) s'individualisent deux lignées, |
de type IV) & plagioclase sodicque, 1'autre qui n'est pas & proprement parler une lignée, est cumulative Uog 3% & j

B s B e o l., T .

e
a plagiocla_se calcique. Les basaltes de types I et II sont les plus courants et ceux qui alimentent les - - ppm " D E
gérupticns récentes. Les types IIT et IV n'ont &té émis qu'au cours d'une période de "magmatisme J . iy = Phase 1V
anormal" dans l'histoire du volcan. Nous pensons que les magmas de type I et II représentent deux - ?{ peene
niveaux d'éuolution & 1l'intérieur de 1'édifice. Le type I (légérement cumulatif avec parfois _! | 100 A 'i Magma II . -
chramospinelle et d phénocristaux corrodés) serait d'origine profonde alimentant préférentiellement les J ] BT i
éruptions stromboliennes. Le type II (olivine squelettique, cristallisation rapide) serait d'origine - : ] ;!-I : Magma I : = f
plus superficielle alimentant plutdt les éruptions fissurales. \ 4 ’q,&a__ ’ ’ |
) = ; 2 )ﬁ%’# MARION |
Quatre périodes éruptives, sbparées par des événements tectoniques majeurs caractérisent - J 4 /’° » . Glaciation Tectonique i|
1'4dification du massif (Chevallier et al., en préparation, voir annexe I1T).(fig.18E): | \ I
. = 10 J e Basalte |
-Le pramier stade (0.45 3 0.41Ma) correspond a la construction cu bouclier principal centralj Les laves J 3 \\ ; dolériqae !
ce type T et II sont émises 3 partir des deuwx niveawx d'évolution. ™ ] 8 Basalte s, ‘Phase III
e deuxidme stade (0.35 & 0.03Ma) voit 1'individualisation d'un deuxidme appareil satallite sur le Al 1 9\ ocBasalte & 0,04 Ma
flamc suwd ocuest cu bouclier. Deux lignées magmatiques, 1'une cumulative {III), L'autre différenciée | ] Y bytownite Magma 17~ ‘
(IV), sont émises indépendemment par les deux centres. Ce qui nous améne 3 proposer un phénoméne de = 1 0 \ ' YBasalte
fractionnement de liquides au cours de cette deuxisme phase de 1'évolution du velcan. \ aphyrique .
_Le troisidme stace (0.08 3 0.03Ma) correspond au retour au magma de type I mais avec les deux centres r i il —_— '_”0 . Tectonique
fcnctignnarjts simultanément . . - J 100 0 1000 ' I'..C‘)ngr\ ppm
-Le cuatridme stade correspond au volcanisme Holocene et au retour au magmatisme initial avec basaltes i ‘
de type I et II. [ 5(7/ Di
—_— |

£n conclusion, les é&tudes pétrologicues et stratigraphiques s'accordert 3 démontrer pour L

Piton de la Fournaise st pour Marion la présence d'un systéme de chambres magmatiques 3 deux niveaux, = l

1'un sous crustal et l'autre superficiel.
= | o®
| °
g , , B 5 |
b.lLes chambres 3 magma différencie. w ‘
| _ oy |
Les meilleures donndes oque nous possédons sur les chambres 4 magma differencié proviennent de | ‘
Kerguelen ol une etude exhaustive des massifs plutonicues a &té entreprise par Giret (1883). Ce sont e
tous des complexes annulaires alcalins ou transitionnels formés de gabbro-syénite et parfois de L i Magma I —=— """ @y %50y Hla
granite. Différents niveaux structuraux ont &té décrits par cet auteur. _ . 01 , '
Un des niveaux les plus profonds de 1'Archipel est représenté par le Val Gabbro (fig.17A) qui se ‘ Fin. 16 Gbochimi N .
| Fig. 16 Géochimie et stades d'évolution de Marion (voir texte). |

‘s

compose d'un plancher cumulatif péridotitique et pyroxenique, surmonté par un gabbro 4 litage vertical ] i
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accompagné d'un liquide syénitique résiduel de trés faible volume.

Un niveau structural moins profond est représenté par le Centre Sud de la Péninsule Rallier du .
Baty et par 1'fle de 1'Ouest (Fig.17A et B). Ces deux complexes annulaires d'un diamétre estimé a 10Km
consistent en une suite de gabbro-syénite dans laguelle le terme syénitique est le plus abondant. Les
anneaux ont un pendage externe - et la cristallisation du gabbro est précoce et s'est effectuée de
1'extérieutr vers le coeur du réservoir. ' -

Un +troisidme npiveau plus superficiel au hypovolcanique est observé. Les complexes correspondant
ant des dimensions réduites comparables entre =lles (de 1'ordra du Km): Montagnes vertes, Mont Ballsg,
Iles Nuageuses (fig.a et C). Au contact de ces massifs plutonigues l'encaissant est rébroussé., I1 le%:_
est toujours réseay filonien radial ou concentrique (fig.17C)-de nature trachytique ou
syéniticque ainsi que du volcanisme explosif.

assacié un

Cet . ultime réseau filonien ainsi cue les plugs, comme les intrusions microgranitique du Righi ou -
chyotrachytique du ravin du Bol de Punch du Oiable (fig.178) (décrits en détail dans la section
consacrée aux plugs), constituent un niveau structural supérieur. Ce niveau est mieux exposé au sein
des volcans 3 é&rosion moins profonde comme le Piton des Neiges ou Gough et qui fera 1'objet de deux
sections ultérieures. Il est & noter, pour faire une comparaison avec Kerguelen, que guelgques filons
doléritiques et de rares lames et laccolithes de gabbro-syénite accompagnent ggalement ce réseau
filonien trachysyénitique au sein cu Piton des Neiges.

-

c.Le modéle de chambre magmatique

Notre modéle de chambre comporte deux niveaux d'évolution magmatique différents cui sont trés
bien margués dans la pétrologie des laves basaltiques de 1a Fournaise et de Marion et mous conduit a
proposer l= schéma simplifié de la fig.170 avec une chambre profonde sous-crustale et une chambre
superficielle au sein de 1'édifice. Cet agencement n'est pas unique et confirme ce qui a récemment &té
décrit par Tr-yggvason (1986) sur les réservoirs cu Krafla en Islande, par Decker (1987) sur les
volcans Hawaiiens ou par Gourgawd (198S) sur des édifices a contexte tectonigue différent.

Les complexes plutoniques annulaires que 1'on tencontre de par le Monde représentent d'anciernes
chambres macmatiques refroidies. Ils sont nombreux en domaine continental (les complexss alcalins
d'Afrigue pour ne citer gue les flus connus). Ils sont plus rares en domaine océanique. Les exemples
des complexes intrusifs décrits par Giret (1983) sur Kerguelen et Roobol (1874) en Island, en sont
toutefois des illustrations tres intéressantes et mous serviront pour discuter d'une forme plausible de
chambre magmatigue pour notre modéle géologicue (Chap. III).

Notre moddle de chambres magmatiques differenciées résulte du processus évolutif des chambres
tasaltiques(fig.170).

Dans un premier temps lz magma cristallise en profondeur, résultant en la formaticn de cumulats
péridotitiques =n base de chambre et de gabbro aux mUIS. La baisse de pression magmatique engendre la
formaticn de ting dykes auxguels est assaciée la mise en place des calderas de bouclier qui closent
toujours la période tasaltique.

Dans un deuxidme temps, le liguide résicuel syénitique monte en surface se réinjectant dans la
chambre superficielle également en cours ds refroidissement, cu bien créant un ou plusieurs réservoirs
superficiels supplémentaires de petite dimension. L'observation faite par Giret & 1'Ile de 1'Ouest de
syénite discordante au sein des gabbros annulaires va dans le sens de cette hypothése. Ces réservoirs
superficiels sont & l'origine du volecanisme explosif en surface. Dans le cas d'une chambre unigque et de
taille importante un résesu de cone sheets et une caldera sont engendrés; Dans le cas de chambres
multiples et petites des plugs se mettent en place.

Des datations effectudes sur les masdifs  annulaires de Kerguelen (Giret, 1863) denment une
période de mise en place et de refroidissement s'étalant sur quelques Ma en moyenne. Cela correspond
bien 3 la période de calme éruptif de 2Ma qui suit la mise en place des trachytes sur Maurice, avant la
reprise du deuxidme cycle maamato-structural. Cela laisserait 3 supposer aussi que pour les volcans du
Piton des Neiges, Gough et Possession, ol 1'arr&t du volcanisme basaltique et le début cu volcanisme
trachytique ont &té datés autour de 500 000 ans, les chambres magmatigues sont relativement jeunes,
encore en cours de refroidissement et potentiellement actives.
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3) FRACTURATION RADIALE ET RIFTS VOLCANIQUES

La Qéamétrie- et la densité des systémes de fracturation radiale présentent une grande diversité
sur les volcans de 1'Océan Indien et de 1'Atlantigue sud (fig.18). Le type de fracturation dépend
principalement du type d'alimentation, centrale ou latérale.

L'alimentation centrale est liée 3 1'élévation d'une colonne magmatique dans un ctne central, et
dont le .diamétre est discuté dans la . section sur les calderas sommitales. La montée en pression
hydrostatique qui en résulte engendre un phénoméne de fracturation hydraulique radiale, similaire a
celui  chservd en Génie Civil lors d'injection liquide dans un trou de forage. Pour les appareils
volcaniques qui montrent ce type d'alimentation ' (fig.18ABCDE) la fissuration radiale n'est bien
développée et réaqulidre qu'ad proximité de la colonne et 3 1l'intérieur du cBne central. En s'éloignant
de cette colonne on passe & une alimentaticn latérale plus irréguliere.

L'alimentation latérale est considérée comme résultant de la propagation de fractures radiales
depuis la chambre magmatique méme, la pression hydrostatique de la colenne n'étant plus suffisante pour
générer des dykes jusqu'i des distances parfois supérieures 3 10km. La fracturation s'organise alors en
faisceaux filoniens (les dykes y sont paralléles) et lorsqu'un de ces faisceaux devient prédominant il
forme un véritable "rift volcanigue". La densitée d'intrusion dans 1l'axe de ces rifts est souvent
supérieure 3 50% (Maurice, Possession, Gough). Des contraintes autres que celles produites par la
nression magmatigue sont donc requises pour que cette fracturation latérale se mettent en place.

Deux sortes de contraintes peuvent alors entrer en jeu. La premidre est régionale (voir chapitre
I) et s'exprime soit sous forme de structures océanigues réactivées (rifts du Piton des Neiges, de
Maurice) ou
Marion). Dans le second cas, les cdykes ont tendance & s'aligner selon la dirsction des contraintes
régionales (S1-32) comme cela a &té trds bien démontré par Muller (1986) sur une madélisation mécanique
des dykes de Spanish Peak (Colorado). La deuxiéme sorte de contraintes est gravitaire. Si la pression
lithostatigue est la contrainte maximale au toit de la chamore, le dyke se propagera latéralement selon
la direction de la contrainte moyenne. La distribution de cette derniére est fonction de la morphclogie
de 1'6difice. Fiske et Jackson (1372) ont bien demontré sur modéle analogicue le réle de cette
contrainte  gravitaire et notamment comment un dyke pouvait se propager latéralement suivant
1'allongement de 1'édifice. La mise en place des rifts NE et SE de la Fournaise illustre 1'influence
des contraintes gravitaires sur le développement du sytéme intrusif radial.

Le sytéme de fracturation radiale peut donc se diviser en deux niveaux structuraux au sein des

édifices volcaniques (fig.181):

Un niveau superficiel & fracturation 'dense, axisymétrique, isotrope, développé autour d'unhe
colonne magmatigue centrale. Il s'agit d'une fracturation hydrauligue qui se crée lorsque la pression
interne du magma éxcéde 1l'action combinée de la contrainte minimum et de la re&istance 3 la tension de
la roche. Cet &tat est aisément atteint dans les niveaux superficiels des &difices. La présence d'une
colonne est nammoins nécessaire pour atteincre ces niveaux superficiels.

Un niveau oprofond & fracturation assymétrique moins dense générée 3 partir de la chambre
magmatigue. Ce sont des fissures de tension résultant de l'application d'un champ de contraintes
anisotrope au milieu: contraintes régionales ou gravitaires.

Un riveau plus profond 3 partir duguel serait générés les intrusions de rift est plus spéculatif.

Ce modale structural explique la rcépartition des dynamismes éruptifs sur le Piton de la
Fournaise. Les érupticns subterminales et latérales (Bachélery, 1981) correspondent respectivement & la
fracturation produite par la colonne magmatique et & la fracturation provenant de la chambre. Ainsi
lors des cycles éruptifs de 1972 (Krafft et Gérente, 1977a; Montaggioni et al. 1972), 1875-76 (Krafft
et Gérente, 1977b) de 1981 (Chevallier et al., 1981) et de 1983/84 (LZnat st al., socus presse)
1'alimentation s'est d'abord opérée 3 partir de la colonmne puis 3 partir de la chambre. En 1972 et
1883/84 deux rpnases correspondant 3 une seconde réalimentation de la colonne, ont &té observées. Les
éruptions latérales ls long des rifts 1977 (Kieffer et al., 1977) et 1986 s'accompagnent d'une
alimentation centrale trés faible et correspondent 3 la vidange de la chambre (magma dégazé). Sur
Tristan da Cunha la séparation est nette entre éruptions terminales riches en gaz alimentées par la
colonne et
(Chevallier et Verwoerd, 1987, annexe V). Sur Marion les éruptions latérales de type strombolien
rrédominent et serzient donc alimentées directement par la chambre. Cependant, guelgues éruptions
fissurales hawaiienmes hautes sembleraient démoter la présence de deux colonnes peu développées.

sous forme d'un champ de contraintes externe appliqué 3 1'édifice (Tristan da Cunha, -

£ruptions latérales strombolienmnes (ou parfois riche en liquide) alimentées par la chambre
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4) LA FISSURATION EN ECHELON

Elle est trés souvent rencontrée sur les volcans ol leur singularité 2 attiré 1'attention de
quelques auteurs (Nakamura, 19703 Pollard et al., 1983). Elle est bonne indicatrice de l'état de
contrainte et du champ de déformations d'un édifice, ou de certaines parties de 1' gdifice du moins.
Cette fracturation en é&chelon &tait Jjusgu'a présent signalée en. surface. L'observation d'une
segmentation des dykes en coupe est un élément nouveau apporté par cette stude.

a.Segmentation en plan.
Une fissuration en é&chelon est trés bien développée sur le cBne terminal du Piton de la
Fournaise. Avec 1'aide des photos aériennes mission 1881 et des mesures de terrain, une carte

stricturale du sommet a &té &tablie (fig.19A) ( Gratier et al., 1982; Bachélery et al., 1983). Nous -

pouwvons  distinguer ~quatre types de fractures (illustrées par des numéros sur la fig.19A).
1-Segnentation coplanaire 3 la direction générale. 2a-Segmentation avec rejeu mais chaque échelon
s'écarte de la direction générale de la fracturation et les terminaisons des &chelons ne se chevauchent
pas. 2b-le rejeu peut ne pas avoir la méme valeur (dextre ou senestre) le long de la fracture. 3-les
échelons présentent une rotation par rapport 3 la direction générale, leur terminaison se chevauchent
et la valeur du rejeu est la méme tout au long de la fracture. &4-les échelans sont connectés entre eux
par des relais. Sur Marion 1€ dynamisme essentiellement strombolien masque la plupart cu temps la
fissuration initiale. NZanmoins en quelques rares endroits celle-ci est observable (fig.19C). Ces
fissures en &chelon ainsi que 1'activité en général se disposent le long de fractures limitant des
zones effondrées interprétées comme glissements de flancs (Chevallier, 1986). Les quatres types de
segmentations y sont rencontrés.

b.Segmentation en coupe. ‘ -

La segmentation en plan vertical a été décrite sur Tristan da Cunha (fig. 150) (Chevallier et
\lerwoerd, 1987, annexe V) mais peut 8tre &galement observée sur Gnugh et le Piton des Neiges ou elle
présente les mémes caractéristicues. Les échelons sont de type 2 c'est-d-dire ron coplanaires ala
fracture parentale et sans rotation. Cette segmentation se fait toujours lorsque l'inmtrusion arrive en
surface et alimente un cBne de scories. Elle n'est pas observée en profondeur.

c.Interprétatien mécanique.

' es fissures ouvertes en échelon associées 3 des zones de fracture sont observées dans une grande
varidté de matérisux et 3 des &chelles différentes. La formation des échelons en terrain volcanique
correspond & la segnentation d'une fracture parentale (le dyke) et se distingue donc des phénomenes
- associfs aux zones de décrochement (fissure de T, Riedel ou fracture P) décrites par Vialon et al.
(1976). Ces fissures de type T, R ou P présentent un angle voisin de 159 avec la direction générale de
la fracture, se chevauchent fortement et possédent un rejeu de méme valeur {ou dextre ou senestre), ce
qui n'est pas le cas pour les fissures volcanigues & l'sxception du type 3. Des expériences de
laboratoires ont montré gque la segmentation d'ume fracture parentale en plusieurs échelons se fait
lorsque cette dernidre rencontre wne région ou la contrainte principale a swbit wne rotation par
rapport 3 l'axe de propagation (Sommer, 1888). Pollard et al. (1882) démontrent par modélisation
numérique que cette segmentation peut &tre initiée par l'application i la fracture parentale d'un
régime de contraintes bimodal, en extension et cisaillement (fig.19E). La tendance i la segmentation et
3 la rotation de 1'&chelon zugmente lorsque le rapport entre la contrainte du mode cisaillant et celle
du mode en extension s'Sloigne de zéro. Ainsi 1'application du seul mode en extension créera une
segnentation du type 1 ou 2; Le décalage des échelons dans le type 2 étant attribué 2 1'hétérogénité de
la roche. En revanche si le mode en cisaillement devient important une segmentation dg type 3 sera
initiée. La secmentation sigmoidale de type 4 est simplement due au champ de contraintes particulier
créé par 1'interaction des extrémités des échelons qui se propagent (Segall et Pollard, 1980). Cette
explication mécanigue &t ros propres cbservations permettent de propeser le modele de la fig.19F. Un
dyke radial se propage depuis la chambre magmatique soit par fracture en temsion, soit par fracture
hydraulique. 5'approchant de la surface, il remcontre une zone 3 glissements gravitaire ol le régime de
contraintes change bruscuement pour devenir bimodal: extensicn-cisaillement, et se segmente alars. Ceci
s'accorde particulidrement 3 la Fournaise ol un nnuuanent de pente général vers l'est est observé
(fig.198) =t sur Maricn un mouvement multidirectionnel s'opére.
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5) RING OYKES ET CALDERAS BOUCLIER

a.Les ring_dykes

Nous avans wu sur l'exemple des complexes plutoniques de Kercuelen (Giret, 1983) que les ring

dykes (intrusions annulaires d pendage vertical ou externme trés penté) étaient des structures liées au

' refroidissement d'une chambre magmatique de profondeur variablzs, alors que les comes sheets (intrusicns

. annulaires 3 pendage interne) é&taient uniguement observés pour des chambres plus suparficielles,
hypovolcaniques, et associés au volcanisme en surface.

Une explication mécanique de la formation des ring dykes a été proposée par Anderson (1933).

Celle-ci est toujours valable st généralement acceptée dans la littérature. Dans son modéle numérique
(fig.20A) il considére un milieu semi-infini, homogeéne, é&lastigque, dans lequel il place un point
agissant en poussée verticale vers le bas. Il calcule le champ des déplacements et des contraintes

autour de ce point, ce dernier étant supposé représenter la baisse de pression dans une chambre
magmatigue en profondeur. Dans de telles conditions de pression magmatique basse la fracturation
hydrauliqua n'est pas possible le long des plans de contrainte maximale et les fractures cisaillantes
en extension 3 fort pendage externe se développent. Cependant ume fois que le magma est engagé dans la
cassure il est possible cque la pression fluide en bout de fracture.provoque une extension hydrauligue.
Cette fracture va alors se courber et passer & l'haorizontale, provoquant ainsi un détachement complet
du bloc qui s'enfonce dans la chambre magmatique.

Les complexes annulaires de Kerquelen (Giret, 1983) ne représentent pas 3 proprement parlér des
ring dykes ils vienmnment d'Btre décrits. £n effet l'érosion profonde sur Kerguelem nous donne
acces i la chambre méme. Ce que nous vy observons, ce sont les enveloppes successives de refroidissement
de 1'extérieur (gabbro) vers le coeur du réservoir (syénite ou rarement granite). Les vrais ring dykes
se trouvent au dessus de la chambre 'magmatique et sont bien observés sur 1'Ile de la Possession
(Crozet) et au Piton des Neiges qui présentent tous deux un taux d'érosion moins avancé. :

comme

Le wvalcan de la Possession posséde une structure annuldire bien déuveloppée sur 209 d'arc de

(fig.20B) (Chevallier, 1981; Chevallier et al., 1983, annexe VI). £lle permet de positicnner le
centre volcanique en mer, résultat confirmé par ailleurs grice & un systéme intrusif radial postérieur.
En coupe les dykes présentent une forme en coupole et sont presque jointifs (1'encaissant représentant

cercle

10%). A deux endroits des failles rormales a pendage centripéde ont été cbservées et s'interprétent
comme des fractures accompagnant la formation d'une caldera. A la pointe des Moines, les terrains plus
anciens et profonds sont recoupés par de nombreux sills appartenant 3 cette péricde intrusive. Ces
sills et leur encaissant stratifié ont maintenmant un pendage de 4Uo Ouest cu fait du basculement et

souldvement de la série lors de la phase tectonigue récente. On observe une variation de demsité
d'intrusion de sills d'Ouest en Est (aucun sill sur 300m de coupe su Rocher des Moines / sills jointifs
aux Aiguilles). En replacant la sérizs des Moines dans sa position primitive mous pouvons recanstituer
la géométrie du systéme intrusif au moment de sa mise en place. Il apparait clairement alors au sein du
volcan deux niveaux intrusifs superposés.

Sur le Piton des WNeiges des complexes de dykes 3 pendage externe ont &té décrits au sein des
séries ancienmes bréchigues (Chevallier, 19739). Ces structures, bien dévelopoées dans les trois cirques
ne présentent cependant pas de géométrie annulaire. Trois niveaux de sills jointifs ont &té reconnus en
relation avec +trois directions intrusives distinctes (fig.20C). Le passage dyke-sill se fait sur un
rayon de courbure moyen de SOm. Bien que les relations chronmologiques ne soient pas observables
partout, plusieurs observations nous aménent 32 penser que l'activité intrusive s'est &ffectuée dans
l'ordre N30 - N120 - N70 et 3 des niveaux de plus en plus bas. Nous associons ceci 3 1'effondrement des
pans de calcera. Un des reberds de cette structure caldérique associé 3 la direction N70 est d'ailleurs
bien exposé dans la chaine des Pitons de Gueule Rouge (voir fig 21). Signalonms enfin que le massif de
gebbro 1ité de 1la riviére Du Mat (Salazie) est interprété comme un gros sill-laccalithe (+2km)
résultant de tels phénoménes de subsidence en profondeur. '
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b.Les calderas bouclier

Les calderas bouclier représentent 1'expression en surface des phéroménes de sibsidence en
profondeur. Quand leur morphologie est encore visible, elles montrent les caractéristigues suivantes

(fig.21A):

Géométrie

Elles affectent des surfaces importantes mais n'ont pas de gométrie bien définie. Néanmoins
elles semblent correspondre 3 la coalescence de plusieurs structures 3 failles bordiéres arquées
ou rectilignes et de tailles différentes, et reflétent ainsi la forme complexe cu systéme

magmatigue en profondeur ou sa migration. Elles se définissent donc comme des grabens & tendance

circulaire ou des mégabasculements en relation avec la déflation des chambres profondes (non
superficielles) mais situées a des niveaux différents (fig.21B). Les grands rayons de courbure

sont vraissemblablement & associer a un réservoir sous-crustal (10-1Skm de profondeur) de grand

volume. Nous pensons que la mise en place de ces calderas, ainsi gque celle des chambres

assacides, est quidée par la tectonique régionale qui affecte la lithosphére océanigue.

Mécanisme

ﬂmsmmmmtfhdmmnmbmdmrmdh1ﬁ¢wdemmﬂhm.mwmﬁemphmeﬁdmc
tardi ou post magmatique comme les ring dykes. Elles correspondent donc & une déflation en fin
d'activité magmatigque, déflation qui peut avoir deux causes: 1) une baisse de pression au sein du
réservoir, 2) un rabaissement de la température au sein de 1'édifice (d0 au refroidissement de la
chambre) et engendrant donc un Mrétrécissement" de ce dernier. Nous verrons dans les parties II
et IIT de ce mémoire le rBle gque peut jouer la température sur ls comportement mécanique d'un

£ . . :
edifice volcanique.

Comment s'axpriment les calderas bouclier en profondeur? Le rejeu des différents blocs basculés
observés en surface est variable mais relativement faible en comparaison de la taille des volcans
(50 3 200m au Piton des Neiges, 100 3 150m sur la Fournaise)..la forme de la faille bordiére
A'est visible en coupe que sur une partie insignifiante de son trajet. Existe-t-elle aussi en
profondeur? S'agissant d'un mécanisme de déflation par baisse de pression et de température il
est probable qu'une fracture nette n'existe pas en profondeur mais qu'un tassement général
2Ffecte le massif avec formation de ring dykes (fig.21B). La formation d'une caldera avec

fractures coniques i pendage interne n'est g'un phénoméne superficiel.

Les différents réservoirs profonds ne semplent pas avoir jouer un réle prépondérant dans la
gbométrie du systéme d'alimentation en surface. Cecl se déduit de 1'absence de fracturation radiale,
spécifique & chaque unité et est bien illustré par les effondrements ce la Plaine des Osmondes et Grand
Pays sur le Piton de la Fournaise sous lesquels des corps magmatigues chauds pour 1'un et refroidis
pour l'autre existent (Lémat et Aubert, 18825 Bachélery, 1981) et pour lesquels aucun volcanisme
centré n'est assacifé. L'alimentation du volcan se fait par un complexe de fractures plus haut et

centré.
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B) CONE SHEETS ET CALDERAS ASSOCIEES

Les intrusions en cone sheets ont 4té particulidrement bien décrites pour la premiére fois sur
les complexes ignés annulaires d'Ecosse (Richey et Thomas, 1830), puis sur les complexes
carbonatitiques de Homa Bay District au Kenya (Le Bas, 1977) ou ceux de Nyasaland au Mozambique
(Garson, 1962). Les dykes, d'une épaisseur de 3.3 15m ont.un pendage interne moyen de 509 et leur point
de focus est peu profond se situant entre 1 et 4km sous la surface. La manifestation volcanique de ces
cones sheets s'exprime sous la forme d'éruptiors le long de structures concentrigues associées & la
formation d'une caldera. Tel est le cas pour Valles Caldera (Smith et al.,1961), Deception Island
(Baker et al.,1975), le Rabaul (Heming, 1874) ou encore la Primavera (Mahood, 1980), volcans qui ont
fait 1'objet d'une note synthétique par lWalker (1984). Le volcanisme y est toujours de type acide
explosif sauf en Ecosse ol un volcanisme basaltique est aussi rencontré,

La dynamique de mise en place des cone sheets a déja fait l'objet de quelgues travaux que rous
allons discuter maintenant. La distribution des contraintes que donmne Anderson (1935) pour expliguer la
formation des cone sheets est 1'inverse de celle qu'il propose pour expliquer les ring dykes (voir page
précédente). Le milieu est toujours un demi-espace homogene élastigue dans lequel agit un point en
poussée verticale mais cette fois-ci vers le haut. Il conclue que les cone sheets suivent les plans
perperdiculaires 3 la contrainte minimale o3 ce qui revient 3 en faire de simples fractures de tension
“{fig.22A). Les deux critigues qui peuvent étre faites 3 ce modéle sont d'une part, le fait que le poids
cu milieu n'a pas &té considéré et d'autre part que les observations volcanologigues ne sont pas en
accord, En effet si les cone shests devaient se former par fracture en tension, on devrait s'attendre
3 une concentraticn d'intrusions dans la partie centrale ol la résistance est moindre; Ce qui n'est pas
le cas. Jeffrey (1935) critique également le fait que la forme de la fracture est déterminée par le
champ de contraintes avant gue cette fracture ne se développe. En fait la forme de la fracture dépend
du champ original mais aussi des changements du champ induits par sa propagation.

L'approche mécanicue de Robscn et Barr (1964) est certainement plus réaliste. Leur solution
analytique utilise un trou cylindrique horizontal contenu dans un milieu homogéne, infini et élastique.
Les éguations des contraintes sont calculées pour un champ déviateur ol Pmax vertical est la pression
lithostatique, Pmin horizontal est la pression régionale et Pint est la pression hydrostatique dans le
cylindre. En combinant ces équations avec le critére de Coulomb-Navier pour le développement d'un
cisaillement, ils arrivent 3 des paramétres critiques décidant sur la formation de fracture cisaillante
ou de fissure en tension (fig.228). Il résulte de leur modéle que les cone sheets ont tendance 3 se
développer le long de plans de cisaillement alors que les dykes centraux se propagent le long de
fissures en tersion. Une autre de leur conclusion est que la fracturation cisaillante apparaitra 3
proximité du corps magmaticue si celui-ci se trouve 3 e profondeur suffisante minimale 4,7im. Selen
les auteurs la forme de l'aire de fracturation incite & la création de fractures 3 pendage interne st
4 la subsidence d'un bloc au-dessus de la chambre. Le manque d'interaction du modéle avec une surfacs
libre et le manque ds contrainte géologique représentent les principales critiques que l'on puisse
formuler & ce= modéle. Néarmmoins leur oroposition d'une profondeur minimale 4 lagquelle les cone sheets
commencent 4 se former semble correspondre aux observations.

Phillips (1974) arrive 4 des conclusions similaires mais son approche est certainement plus
dynamigue et volcarologicue. Son analyse dynamigue prend en compte 1'expansion de la chambre magmatique
(créant le méme champ de contraintes que dans le modéle d'Anderson) et les effets de la gravité
(fig.22C). Les murs latéraux de la chambre sont soumis & une compression simple. Le toit subit
également une compression mais avec déplacement du bloc vers le haut afin d'accomoder 1'expansion. I1
s'en suit que, dans: la zone de transition entre le teit et les murs, 1l'encaissant se déforme en
rotation avec création de fractures cisaillantes en extension le long desquelles'se mettent en place
les cone sheets, le tout s'accompagnant d'un souldvement de la partie centrale de 1'édifice. Si
1'expansion n'est pas suffisante pour amener les cone sheets en surface, la propagation de ces derniers
dépendra alors uniquement de 1'effet de fracturation hydraulique 3 leur extrémité et ils s'incurveront
en sills. La cristallisation d'un magna stationnaire et l'accroissement de pression de la phase
volatile serait 3 l'origine de l'expansion de la chambre. La formation d'une caldera résulterait de la
forte décharge gazeuse et de la production massive de produits pyroclasticues.

Le modéle de Vincent (1960) repris récemment par Lecointre (1984) pour le Piton des Neiges
s'appuie également sur des cbservations géologiques et propose un mode de formation des calderas 3 cone
sheets en deux stades: 1-bombement initial & fracturation congentrique et formation d'ume pré-caldera,
2-déflation par vidange partielle et effondrement (fig.22D). Ce modéle rejoint en partie celui de
Phillips exception faite que la faille bordiére a une forme en "tromblon" évasée vers le haut, ce qui
oblige & un rebroussement des couches du bloc effondré, phénoméne que l'auteur cbserve sur les volcans
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du Tibesti. Il serait bon d'entreprendre une reflexion sur les contraintes et la source susceptibles de
produire une telle forme de fracture. Cela sera fait dans les deuxiéme et troisiéme parties de ce

mémoire.

~ Sur Kerguelen, 1'observation de rebroussements de 1'encaissant au toit et au contact des massifs
plutonigues syénitiques associés & des cone sheets (Giret, 1983), nous confirme une dynamigue de
poussée vers le haut et la validité du modéle de Phillips.

Sur le Piton des Neiges la période des laves alcalines différenciées est caractérisée par une
fracturation radiale et en cone sheet, un dynamisme effusif mais aussi explosif avec émission d'un
volume important de pyroclastites, et 1'effondrement de plusieurs blocs caldériques (Cheualller, 1979)
(fig.23A). Les cone sheets sont bien déuveloppés autour du centre volcanique et leur géométrie rappelle
le modéle dynamique de Phillips. Certains dykes montent trés haut dans 1'édifice (col du Taibit ou dome
des Anglais) et seraient associés 3 des plans de cisaillement le long desquels la future caldera se
formera aprés expulsion et vidange importante; d'autres se recourbent en sills & un niveau plus bas
(intrusions syénitigques de la Chapelle). L'absence de rebroussement de 1l'encaissant au contact de la
partie hesute de ces derniers confirme bien leur mise en place par fracturation hydrauligue et donc
manque de poussée au toit de la chambre. La caldera cui accompagne ces cone sheets et sa mise en place
seraient attribuées & 1'émission importante de coulées cendro ponceuses de type St Vinmcent vers 0,07Ma
(Lecointre, 1984). Les intrusions trachytiques 3 pendage externe de Salazie (Chevallier 1879) seraient
attribuées & cet effondrement. Un Apisode ignimbritique plus ancien (0,20Ma) totalisant un volume de 4
3 Skm3 (Lecointre et Vincent, 1984) pourrait étre rattaché 3 1'effondrement antérieur du plateau de
Bebour-Belouve. Ces divers effondrements présentent une faille bordidre 3 fort rejet supérieur & SOOm.

Sur Tristan da Cunha, volcan 3 dominance tréchy-basaltique, wne structure annulaire est décrite

(fig.238) (Chevallier et Verwoerd,1987, annexe V). Elle correspond 3 une concentration d'évents

stromboliens autour cu cBne central. En fait, trois zones éruptives pewvent 8tre distinguées sur
1'édifice de Tristan da Cunha: 1-Le cBne central & activité terminale explosive caractérisée par des
avalanches | pyroclastiques. 2-Lz zone anmulaire a dynamisme strombolien au pied du céne. 3-Une zone
excentrique & activité strombolienne ou fortement effusive le long de l'axe structural N170. En
s'inspirant du moddle de Pillips rous proposons la présence d'une chambre magmatique litée avec
concentration de la phase gazeuse au toit, responsable de 1'activité terminale explosive et
concentration de la phase liguide au plancher responsable des éruptions exentriques pauwres en gaz. Le
cone sheet hasaltique est initié dans la zone intermédiaire. Le développement spectaculaire du céne
central est atiribué non seulement & 1'accumulaticn de produits d'avalanches pyroclastiques mais aussi
au gonflement de 1'Adifice.

Nous pouvons appliquer le méme modéle au Piton de la Fournaise (fig.23C). La cartograpghie de
1'Enclos  (Bachélery et Chevallier, 1981; Bachélery, 1381) montre ume concentration d'évents
stromboliens au pied du cBne central alors que ce dernier est surtout affecté par une activité de
spatter remparts le long de fractures radiales. Nous suggérons que le développement de ce cbne terminal
est en partie d0 également 4 un phénoméne de soulduement.

Si 1le Piton de la Fournaise et Tristan da Cunha mentrent des indices de come sheets basalticues,
la dynamique ce ces derniers me doit pas 8tre comparée aux éruptions concentriques affectant la région

des cratdres sommitaux de la Fournmaise (fig.230) ou du volcan Fermandima, au Galapagos (Simkin et -

Howard, 1870) que nous regardons ici comme le résultat d'un simple effet superficiel gravitaire et
hydraulique autour d'une caldera sommitale.

La caldera qui découpe les séries basaltigues sur Gough peut Etre interprétée comme caldera
bouclier du fait de sa position chronologique en fin de cycle magmatique (Chevallier, 1887, annexe IU)
(voir fig' 21). _ Néanmoins ses caractéristigques céométriques et tectoniques: petite taille
concentricité par rapport 34 un paléncone central, présence de cone sheets bordiers, inciteraient 3 en
faire un exemple de caldera basaltique & fracturation conique. L'activité explosive acide avec émiss
restreinte de pyroclastites sur Gough est post-caldera.

En résumé tout nous incite 3 préférer le type Phillips au type Vincent pour les fractures
coniques étudifes. L'analyse mécanique apportera plus de renseignements quant aux raisons qui font
qu'un type ou l'autre soit présent sur un volcan.

Les structures conicues décrites dens cette étude présentent toutes un diamétre similaire: 2,5 3
4km pour l'enveloppe interme et 5 & Skm pour l'enveloppe externe. Dans le cas d'un modéle de type
Phillips cela signifierait cu'elles sont en rapport avec la chambre magmaticque superficielle située
entre 3 et 5 km, chiffre en accord avec Robson =t Barr (1964).
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7) CONES TERMINAUX.ET CALDERAS SOMMITALES

Les édifices terminaux occupent une position centrale, sont caractérisés par de fortes pentes
'(15-20°) par rapport au rteste de 1'édifice (B89), et possédent une forme grossiérement conique avec
allongement suivant celui des calderas sommitales. Ces régions sommitales sont sans aucun doute celles
ol la structure et la morphologie sont les plus changeantes dans 1'histoire du volcan.

La géologie de la zone sommitale du Piton de la Fournaise a été la mieux dtudide (fig. 24A)
(Bach&lery et Lénat, 1983). Le ‘systéme. caldérique comprend une série de plusieurs effondrements
circulaires sécants et 3 fond plat, encore appelés "pit craters" en raison de leur forme en puits. Ces
dépressions ont tendance 3 se combler 3 la suite d'éruptions répétées; Si le remplissage est complet
un plateau se formera (ex: le Dolomieu en 1911 ou 1l'actusl plateau Sud). Ainsi il apparait que le
sommet odu cBne terminal de la Fournaise a évolué par une succession "caldera remplissage caldera". Le
Dolomieu (150m de profondeur), qui résulte de 1'intersection de deux blocs effondrés: le Briilant et
1'Enclos \lelain, est actuellement la structure la plus active de la régicn sommitale.Son histoire entre
1911 et 1983 (Bachélery, 1981) montre au moins douze changements morphologicques. Les effondrements
successifs de la zone sommitale sont attribués & 1'inflation, déflation et vidange d'un corps
magnatique de trés faible profondeur. Les éruptions de flancs le long du rift tel que celles de 1708,
1774, 1775, 1800, Avril 1977 ayant émis un volume de laves considérable pourraient &tre 3 1'origine de

ces effondrements (pas forcément détectables 3 1'oeil ru).

‘La caldera sommitale du Karthala (fig.248) présente également un ensemble de dépressions
circulaires emboitées de faibles diamétres (0,5-1,5km) avec des murs subverticaux (Strong et Jacquot,
19703 krafft, 1983). Son plancher est un ensemble de paliers 3 rejet ne dépassant pas la dizaine de
métres. Il est recoupé par deux structures importantes: le Choungou Chahale et le Choungou Chagnoumeni.
‘Sur les murs cu Chahale des témoins des phases de comblement et d'effondrement antérieurs sont encore
accrochés. Le changement historigque le plus important du Chahale a eu lieu lors de l'érupticn de 1918
décrite par Lacroix (1918 pp.43-47). Cette &ruption a débutd par 1'ouverture d'ume fissure latérale
haute et s'est terminde par deux phases explosives trés vidlentes vraisembablement phréatomagmatiques
dans la région sommitale, produisant ume colonme de vapeur et de cendre de 5000m de haut. Selon Strong
et Jacquot (1970) 1'2largissement du Chahale résulterait de ces phases explosives qui auraient eu lieu
dans le petit cratére adjacent juste au Nord (C sur la fig.24B). Le Chagnouemi est ume dépression
cylindrique dont le fond est rempli par une mare de lave figée. ;

La caldera sommitale d'Amsterdam est formée de trois paliers successifs ayant migrés vers le NNE
(fig.24C) (Nougier, 1877). L'Ile de St Paul représente la partie &mergée d'un cBne terminal (fig.240).
Son cratére de forme circulaire en chaudron et de petit diamétre (1km) est interprété comme une caldera
sommitale. Géologie et morphologie de 1'fle indigquent la présence d'un paléo-cBne au NO (Nougier,
1977). Tristan da Cunha posséde un cdne terminal trés développd, aux pentes supérisures 3 300, Ceci
résulte d'une activité terminale centrée trde importante avec production d'avalanches pyroclastigques
camparable & celle de certains volcans andésitigues (Chevallier st Verwoerd 1987, annexe V). Ce centre
d'activité a légérement migré vers le NNO mais aucune caldera sommitale n'est observée.

I1 est & signaler que 1'allongement des cBnes terminaux ainsi que 1'alignement des blocs
caldériques sommitaux se font suivant une direction structurale ma jeure du volcan (tectonique régionale
ou rift zome). Néanmoins 1'allongement £-0 du cBne de la Fournaise, différent de 1'orientation du rift,
pourrait &tre en relation avec le mouvement de flanc général du volcan vers 1'est matérislisé par le
Grard Brulé.

Les différents blocs effondrés constituant les complexes caldériques sommitaux résultent du
déplacement d'une colonne magmatique sous la zone centrale. Dans notre modéle de la fig.24F le diamdtre
du bloc est détsrminé par celui de la colonne magnatique qui s'éléve au-dessus de la chambre magmatique
superficielle. Cette géométrie chambre-colonne est appuyée par ‘“les modéles magnéticues (Lénat et
Awert, 1982). Un équilibre stable s'instaure entre le poids cu bloc et la pression du magma sous
jacent. Quatre scénarii dymamiques sont possibles lersgue cet équilibre est rompu:

1-e relachement des contraintes se fait par fracture hydraulique radiale ou concentrigue (lors de
l'éruption de 1981 de 1la Fournaise, la fracture courbe du Bory, adjacente 3 la fissure émettrice, a
margué une fermeture nette).

24 e relachement des contraintes se fait par vidange de la chambre magmatique le long de Tifts et
affalssement ou basculement du bloc. ' .

J-es bords cu bloc fuient et le magma s'y introduit passivement donnant naissance 3 un lac de lave en
surface (observé 3 la Fournaise en 1800 et 1852).
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8) PLUGS A MAGMA DIFFERENCIE

Ces corps intrusifs présentent une structure cylindrique 3 enveloppes concentriques d'un diamétre
variant de 200 3 S00m. Leur enracinement est toujours vertical comme le montre trés bien le plug
phonolitique dégagé de M a Pérouse" sur la Possession (fig.25A). Le tablier détritique autour de
1'intrusion ne permet pas de voir s'il existe un rebroussement de 1'encaissant 3 son contact.

Les phénoménes de rebroussement ont par contre été bien décrits par Giret (1983) pour les petits
plutons des Provinces Nord de Kerguelen (fig.25B). La nature pétrographique de ces plutons est variable
(gabbro, monzonite, syénite, rhyotrachyte ou microgranite) mais leur stade d'&rosion dif férent permet
de se faire une bonne idée de leur dynamique de mise en place. Le stade le meins érodé peut 8tre
représenté par le brachyanticlinal sphérique du Mont Lignite qui permet d'avancer l'existence d'un
pluton aueugle responsable de la déformation intense et souple des basaltes. Le stade 2 d'érosion
correspond & l'exemple du Righi qui montre le toit de 1'intrusion avec un rebroussement des basaltes au
contact de cette derniére. Le stade 3 d'érosion peut 8tre illustré par le complexe de la prescu'ile de
la Société de G2ographie ol la structure cylindrigue sous jacente apparait. Au stade 4 d'érosion (Ravin
du Bol de Punch cu Diable) la stucture est dégagée mais la partie rebroussée de l'encaissant a &té
érodée. Le stade S, illustré par les Monts Ballons, représente un niveau structural hypovolcanique plus
profond que les plugs. Il s'agit en fait d'une petite chambre magmatigue superficielle (0,5-1km)
constituée de quatres feuilles intrusives successives embaitées l'une dans 1'autre. Des filons
syénitiques radiaires sont émis & partir de ce pluton. Nous pensons due les plugs de Kerguelen
représentent juste la poussée apicale de telles chambres magmatiques.

Sur Gough, la période volcanigque trachytique est caractérisée par 1'émission de nornbreux démes,
et coulées épaisses, concentrés dans la partie centrale; Les produits pyroclastiques associés sont en

trds faible volume. Quelques plugs dégagés par 1'érosion sont visibles comme Hag's Tooth ou Deep Glen.’

Leur structure en pelures d'oignon est bien exposée mais le rebroussement de 1'encaissant, s'il existe,
est caché par un tablier de débris. A deux endroits le passage plug-déme-coulée est visible (Pummel
Crag et South Peak). Green Hill est un point de sortie avec des dépbts pyroclasticques (ponces et
cendres) pentés de 209 et de faible extension. Ces dépots sont recoupés par un systéme de dykes
trachytiques (épais de 3m) 3 disposition radiale, probablement générés & partir d'un plug sous-jacent
3 l'origine de la forme en ballen de la structure.

Le moddle de dymamigue de mise en place des plugs différenciés est illustré par la figure 230. A
partir d'ume poche de taille kilométrigue ou inférieure trés superficielle en cours de refroidissement
et de cristallisation par la périphérie, une colonne centrale de magma acide s '61éve par différence
densitaire, rebroussant de fagon scuple 1'encaissant. 55 1la pressicn du magma est suffisante une
fracturation hydrauligue radiale aura lieu. Dans ce schéma chaque plug cu ddme est donc alimenté par
une micro-chamcre individuelle. Ces micro-chambres scont principalement concentrées au-dessus de la
chamore centrale mais pewvent 2Sgalement exister le long de dykes radiaux. Gough illustre bien cet
agencement. Cetts hypothdse de sources ponctuelles trés peu profondes a d'ailleurs &té proposés par
Baker (1969) pour les intrusions trachytiques 3 structure circulaire de Saint Helema dans 1'Atlanticue
Sud.

\

Ce mécanisme de mise en place, associé 3 un dynamisme effusif avec production abondante de
coulées trachytiques'épaisses mais production peur importante de pyroclastites, est donc tres différent
de 1'activité trachytique du Piton des Neiges : fracturation en cone sheets et dynamisme tras explosif.
Dans le type Gough la différenciation se serait faite dans des micro-chamores 3 tres faible profondeur
avec dégazage permanent et lent zlars que dans le type Piton des Neiges la différenciation se serait
effectués dans la chambre superficielle 3 plus grande profohdeur avec piégeage des gaz.
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9) LES GLISSEMENTS DE FLANC

Tout terrain en pente est sujet 3 des phénoménes de glissements gravitaires. C'est un probléme
bien conmu des géologues du Génie Civil. Un volcan, cBne aux pentes plus ou moins fortes, n'échappe
donc pas 4 la régle et présente également des glissements sur ces flancs.

Nous pouvens distinguer sur les volcans de 1'Océan Indien et Atlantigue Sud, deux types de
glissements différents. '

a.Type 1.

Ce type de qlissement est illustré par le Grand Brllé au Piton de la Fournaise, (Chevallier et
Bachélery, 1981, annexe VII; Bachélery et Chevallier, 1882) Santa Rosa Valley sur Marion (Chevallier,
1986, annexe II) et Sea Elephant Bay sur Gough (Chevallier, 1987, annexe IV). Il se définit par les
caractéristiques suivantes (fig.26AR):

-Structure en fer 3 cheval bien développée. '

—Failles bordidres prononcées, & rejet vertical de plusieurs centaines de métres qui se
prolongent sous le niveau de la mer.

-Zone d'arrachement en amont, correspandant 3 une rupture de pente importante (forme de loupe en
coupe ). .

-La morphclogie de 1'édifice volcanique (aérien et sous marin) est fortement calquée sur celle cu
présent glissement (forme de "haricot").

-le glissement est inscrit dans une zone courbe de rift volcanique.

-Le volcanisme & l'intérieur de la zone de glissement est quasiment inexistant.

-Autres exemples: Kilauea (Duffield, 1875), Etna (Kieffer, 1885), Samoa (Stice et Mc Coy, 1968),
Ténérife (Fuster et al., 1988).

b.Type II: .
Ce type de glissement est illustré par les pentes du cBne terminal du Piton de la Fournaise

(Bachélery et al., 1983), les édifices de Tristan da Cunha (Chevallier et Verwocerd, 1987a, amnexe V) et
de Marion (Chevallier, 1988, anmnexe II). Il se définit par les caractéristiques suivantes (f1g.26B):

-Les lignes de glissements correspondent aux trazjectoires des fissures et dykes d'alimentation et
observent donc une dispositicn radiale.

-Ces lignes de glissement partent du sommet de 1'édifice.

-Le rejet vertical des failles est faible (Tristan da Cunha, Fournaise) ou plus impertant comme
Marion (+50m) formant alors une série de grabens étroits, radiaux et courbes.

-Ce genre de glissement n'affecte pas profondement la morphologie et reste donc superficiel.

-Les fissures éruptives sont agencées en échelons. En coupe verticale les dykes qui alimentent
des cdres éruptifs montrent le méme phénoméne de segmentztion en échelons.
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Si les dewx sortes de glissements I et II sont dues & un méme phénomene général gravitaire
s'opérant sur une longue période ‘de temps, il n'en reste pas moins qu'ils sont génétiguement

différents.

Dans le type I (fig.27A), la relation rift volcanigue-glissement est prépondérante et a &té
décrite & la Fournaise par Kieffer et al. (1977) et Vincent et Kieffer (1978). Le méme genre de
relations existe au Kilauea ol, selon Swanson et al. (19768), la présence d'un soubassement en pente
(volcan Mauna Loa) provoque la répartition asymétrique des contraintes gravitaires et la
déstabilisation cdu flanc libre de 1'édifice. Cette interprétation peut &tre valable pour le Piton de la
Fournaise reposant sur les pentes du Piton des Neiges, mais n'est pas applicablzs & Marion et Gough. En
effet pour ces deux édifices il n'y a pas de substratum penté, par contre leur structure courbe joue
probablement le r8le majeur dans la formation de la zone glissée. Nous avons donc deux sénarii od:

1-la pente du soubassement est rendue en grande partie responsable du glissement et le rift ne fait
cu'accentuer le mouvement tout en se développant autour de la zone glissée provoguant la courbure du
massif (Lipman, 19803 Chevallier et Bachélery, 1981).

2-La structure de 1'édifice (et le rift) est d2jd courbe et le glissement s'opére & 1'intérieur.
(Marion, OGough). L'intrusion répétée de magna l= long cu rift est rendua responsable de la
géstabilisation du flanc (Ouffield, 1975).

Dans les deux cas le glissement a, en coupe, une forme de loupe, affectant les flancs de
1'6difice sur plusieurs centaines de métres d'épaisseur. La zone glissée est en compression et aucune
*éruption {ou opresque) n'y a lieu. Ceci a été confirmé récemment par Ovorak et al. (1866) sur le
Kilauea. En effet, les enregistrements de séismes et les mesures de déformation du sol effectués sur le
flanc sud cu volcan lors de six phases intrusives majeures le long du rift, ont montré que cette zone
‘ttait en trés nette compression.

Dans le type II, le oglissement ‘est d0 a4 un effet de gravité résultant de fortes pentes de
1'4difice (cBne terminal de la Fournaise, Tristan da Cunha) ou de son poids &levé combiné 3 un
coefficient de friction faible (Marion). Cette instabilité générale des flanmcs de 1'&difice n'affecte
cue sa partie tras superficielle créant un champ de contraintss en extension différent des partiss plus
profondes. Il s'en suit ou'un dyke radial se propageant vers la surface sous l'effet de la fracturation
hydraulique, pénétrera une zone de glissement en extension et se segmentera en échelons.

£n conclusion, l'instabilité des pentes d'un 4difices volcanique est un phénoméne général. Cette
instabilité est régie par les propristés mécaniques du massif comme: coefficient de friction, densité,
pression fluide interstitielle, ainsi que par ses caractéres géométriques: pentes, morphologie et
répartition des centraintes gravitaires. Cstte instabilité qui peut aboutir ou non & la formation d'une
structure glissée, induit donc une contrainte tangentielle dans les parties superficielles de
1'édifice. La présence d'une zone de rift courbe ou d'un socubassement pentd accentuerort le mouvement
en créant un vral glissement, affectant plus profondément les flancs du velecan.
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10) DYNAMISMES ET CYCLES ERUPTIFS

L'étude des cycles et dynamismes éruptifs ne peut se faire que sur les volcans en activité
persistante, permettant un nombre d'observations importéntes s'échelonnant sur une période de temps de
l'ordre du demi-sidcle. Seul le Piton de la’ Fournaise répond parfaitement 3 cette définitions
L'installation de 1'Observatoire en 1980 a de plus apporté une dimension nouvelle.

En grande majorité, les éruptions de la Fournaise sont hawaiiennes (spatter remparts ou spatter
cones) ou faiblement stromboliennes (ctnes de scories atteignant rarement SOm de hauteur) et sont daonc
caractérisées par un indice d'explosivité faible. Le volcan entre en activité en moyenne tous les 1an

1/2. Bachélery (1981) calcule un taux de producticn moyen de 0,32 m3/s pour les cinquante derniéres
années, taux 10 fois inférieur & celui du Kilauea. Il s'apergoit aussi que durant les 30 dernigres
années la production de lave a é&té plus forte que cette moyenne, mais que 1'édification du massif

fournaisien n'a pas été continue et qu'il vy a avoir des périodes de repos.
P b

Lla cacte de répartition -des volumes de lave émise (fig.28A) (Bachélery, 1981), présente ce
grandes similitudes avec la schématisation des divers types structuraux d'éruptions (fig.28B). Cette
schématisation est basée sur une analyse fine de la fracturation dans la zone sommitale et 1'étude du
dossier des éruptions durant les soixante derniéres anndes (dossier-cbservatoire). On s'apérgoit ainsi
que les systémes structuraux a, b, c, commandés par des mouvements de blocs différents; ant fonctionné
chacun plusieurs années de suite mais que par contre l'activité terminale ou suwbterminale correspond a
des éruptions isolées dans le temps. Caeci n'est pas sans rappeler les cycles structuraux définis sur
1'Etna par Kieffer (1983), mais dans le cas de la Fournaise il faut invogquer une succession de cycles
courts de 1lordre de 5 ans. Ainsi le cycle 1979-1983 a &té trés bien &tudié par 1'Observatoire (Lénat
et al, in press). Les données sismiques et pétrologiques montrent gue durant cette période la chambre
superficielle n'a pas été réalimentée par du magma d'originme profonde. Les auteurs proposent donc un
modéle de transfert magmatique profond périodicue plut8t que continu. Le cycle éruptif de la Fournaise
peur les dix dernidres années se définirait ainsi:

Auril 1977: vidange de la chambre, éruption latérale, structure type a.

Novembre 1977: réalimentaticn de la chambre, magma riche en gaz, géruption subterminale type e.
1572, 1981, 1883 : éruption 3 partir ou méme magma, structure type b

1886: vidange de la chambre, &ruption latérale, type a.

Plusieurs phases explosives ont ev lieu dans la récion sommitale au cours des temps historigues

1791, 1802, 1812, 1860). I1 s'agit d'activités phréatiques ou phréatomagmatiques survenmant & la
suite d'ruptions latérales amenant une vidange de la colonne de magma et un effondrement des blocs
caldéricues sommitaux (Bachélery, 1981). Ces éruptions sont interprétées comme résultant d'un zpport
d'sau superficiel, piégée dans le blec effondré, dans le conduit chaud cu volcan.

(1788,

Le Karthala sst certainement le volcan le plus actif de 1'Océan Indien et Atlantique Sud apréds Le
Piton de 1la Fournaise (Upton et al., 1974; Krafft, 1282). La carte de la figure 28C (Krafft, 1983)
montre qu'ume vingtaine d'&ruptions concentrées le long de deux rifts ont eu lieu depuis le milieu du
XIXeme sidcle. La production lavique semble donc nettement plus basse au Karthala qu'ad la Fournaise.
Las deux volcans ont toutefois une dynamicue comparable: colonne magmaticue, cne terminal, caldera
sommitale, activité hawaiiemme ou faiblement strombolienne,phases phréatomagmatiques au sommet, rift
zones.
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Marion présente la particularité d'avoir deux centres volcanigues fonctionnant simultanément: le
bouclier central principal et le centre cuest (fig.29A) (Chevallier et Verwoerd, en préparation, annexe
III). Une seule éruption a été observée en 1980, depuis 1'installation de la base météorologique en
1948 (Verwoerd et al., 1981). Cent cinguante points de sorties sont répertoriés pour la période
Holocgrme (quére plus) qui a commencée il y a environ 10 000 ans (fig.29B). Ce qui donne une moyenne de
1,5 éruption par siécle. Cette estimation combinée avec 1'épaisseur des séries nous a permis de
reconstituer les rythmes d'activité passés du volcan durant le Pleistocéne avec trois périodes
magmatostructurales distinctes au ‘taux de production différents (voir aussi fig.16E): stade 1
correspond & 1'édification du bouclier principal avec un taux de production de 7,5 éruptions par
sidcle, le stade 2 correspond & 1'individualisation de centre ouest il y a 35 000 ans avec un
magnatisme peu courant et un taux .de production anormalement bas de moins de 1 éruptiuon par siécle, le
stade 3 retrouwe un taux de 7,5 éruptions par sidcle. Le volcanisme Holocéne parait donc avoir un taux

-moyen trés bas. Cela nous semble improbable pour un volcan de ce type st nous permet de penser qu'il a
fonctionné par phases éruptives plus soutenues séparées par des périodes d'accalmies. Nous avons
distingué au sein du volcanisme Holocéne, trois périodes d'activitd: encienne, intermédiaire,
historique. Cette subdivision est basée sur la fraicheur des coulées et des ctnes, la chronologie
relative ainsi que 1la présence en quelques endroits de niveaux marqueurs: dépbts de tourbe ou niveau
marin (+6m) 3 galets. Une lecture rapide de la nouvelle carte volcanologicque en cours de publication
(fig.298) nous montre que les laves de la seconde période ont été émises en majorité autour du centre
principal alors que 1'activité historigue est concentrée autour cu centre Ouest (ou centre satellite).

" Les éruptions des périodes anciernes et intermédiaires sont stromboliennes 3 indice d'explosivité assez

fort (cBnes entre 50 et 200m de hauteur). Suivant 1'étude de Wood faite sur SO0 édifices volcanigues

(1980) cela indiquerait une profondeur supérieure 3 4 km pour la chambre. Cela s'accorde avec 1'étude

structurale .qui montre qu'il n'existe pas d'activité centrée caractérisée (conduit central, cbne
terminal, caldera sommitale) et que les éruptions sont alimentées directement & partir de la chambre.

La période historique est cependant caractérisée par une activité de type hawaiienne en relation

probable avec deux colonnes magmatiques de faible importance. Les éruptions y sont fissurales et pour
la majorité d'entre elles, le volume de lave émis est faible (ex: éruption de 1880, Verwoerd et al,

1981).

Sur Tristan da Cunha, uwe seule éruption a été enragistrée en 1961 (Baker st al., 1964).
Mécanisme et dynamisme &ruptifs peuvent se résumer comme suit (Chevallier et Verwocerd, 1987, annexe V)
(fig.2¢eC):

-Colonne magmatique et cBne central trds déuveloppés avec activité explosive phréatostrombolienne
terminale.

-Un systéme de fractures en cone sheet guidant des éruptions latérales stromboliennes depuis la
chambre. '

-Eruptions excentrigues stromboliemnes localisées le leng des deux axes intrusifs du volcan. Le long de
1'axe majeur N170 les éruptions de 1961 et de Stony Hill sont caractirisées par un magma trés pauure en
gaz. Leur &vent est accupé par un "tholoiide" dont la formation a été décrite par Baker et al. (1984)
lors de 1'éruption de 1961. Il s'agit d'ume accumulation lavique accompagnée d'une quantité négligeable
de projections.

I1 est difficile de porter une conclusion & cette étude et surtout de donmer un modele. Cependant
il est clair que cycles et dynamismes Zruptifs sont liés aux structures des volcans et 3 leur gtat
mécanique. La notion de cycle éruptif peu donc 8tre défini dans un contexte tectonigue comme cela est
bien démontsé sur le Piton de la Fournaise. Ceci rejoint la notion de cycle éruptif défini par Kieffer
(1885) sur 1'Etna comme wne succession d'éruptions intervenues sur des fissures commandées par la meme
voie d'ascension durant une méme phase tectonique. Cependant la définition de ce cycle tectonique varie
d'un valcan 3 l'autre. Le modéle de scénario éruptif de la*Fournaise exposé plus haut a été testé sur
notre modéle mécanique (Chevallier et Verwoerd, 1987b, armexe I).
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11) MECANISMES ERUPTIFS, DEFORMATION DU SOL ET'SISNICITE-

Le Piton de la Fournaise est le seul volcan 3 posséder un observatoire. Trois phases eruptives
ont &té suivies depuis son installation en 1980: Février-Mai 1981, Hiver 1983-84, et Juin 1985-Mars

19€66.

A chagque fois les signes avant coureurs de 1'éruption ont &té enregistrés et les méthodes de
prévision se sont renforcées au cours des ans. Une étude comparative des éruptions de 1881 (Chevallier
et al., 1981; Bachélery et al., 1982) et 1983/84 (Lénat et al., Sous presse) est proposée dans ce qui
suits L'éruption de 1985-1986 s'est terminée durant 1'4criture de ce manuscrit et aucune donnée n'a
encore été publiée.

.a.Caractére des éruptions (fig.30A)

L'éruption du printemps 1981 s'est déroulde en trois phases successives correspondant 3
1'ouwverture de trois systémes de fractures de plus en plus bas sur les flancs du cbne, avec un volume

de iauve émise de plus en plus important.

Phase 1- 3-24Fdurier:s L'éruption débute le long de dewx fractures concentriques @ la caldera sommitale.
Cela dure aquelques heures avec trds peu de lave émise. L'éruption migre sur le flanc Nord
suivant une fracturation radiale en é&chelon et se stabilise 3 2400 m avec formation d'un cne
adventif. 2,5 10(6) m3 de lave sont émis.

Phase 2- 25F&u-3F1Mare: 13 heures aprés la fin de la phase I, ouverture de deux fractures radiales en
&chelon 3 2300m. 3,5 10(B) m3 de lave sont émis. )

Phase 3- 1Auril-SMai: Débute peu de temps aprés la phase II par l'ouverture de fissures radiales au
cBne ainsi que paralléles au rebord de la plaine des Osmondes, a 1800m d'altitude, 64,5 10{6) m3

de lave ont &té produits.

L'éruption de 1983/84 s'est déclenchée plus bas sur les flancs du cBne terminal (2150m) et aucune
activité n'a &té observle dans la région scmmitale. Elle s'est déroulée en deux phases successives.
Phase 1- ¢D&c1983-183an1984: Trois fissures en échelon s'ouvrent entre 2100 et 2200 m d'altitude. Celle
du milieu est la plus active. En fin de phase 1'activité explosive dimirue et des laves
visqueuses (pahoehoe) apparaissent le 4 Janvier. 8 10(8)m3 de lave ont &té estimés.

Phase 2- 18Jan-18Févurier: Deux fissures en &chelon s'ouvrent 400m au dessus de la fissure principale de
la phase L. Le 18 Janvier, la fissure aval a montré un dégazage impressionnant avec fontaines
de lave de 80 3 100m de haut. A partir du 24 Janvier, la plupart des coulées sont de type

pahoehoe. 9 10(6)m3 de lave ont été estimés.

b.Sismicité (fig.30B)

dés les deux éruptions, montrs que le point

La localisation des épicentres de séismes ayant précé
3 plus faible profondeur lors de 1'éruption de

initial de la fracturation est d'une manidre générale
1981 que lors de 1l'érupticn de 1S83/84.
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] CRUPTION 1981 ERUPTION 1983/84
T L o) Eruption
- Global Mzl Activite sismique en S/10mn
c.Sismo-tectonique (fig.31R) ‘ . ] . 1da - }
AU début de 1'éruption de 1981 1'extensométre placé en travers de la fracture ouverte du Bory a P d 100
marqué une fermeture de celle-ci, évaluée 3 plusieurs centimétres (la valeur exacte est inconnue compte ] | 1a ‘ i
tenu odu fait que cette contraction a dépassé de loin les pnssibilités de l'appareil et que la barre TR L
reliant les deux points d'ancrage était tordue). Cette fissure du Bory est située entre les failles a i > .
concentriques le long desquelles a débuté 1'éruption. Des mesures d'écartement effectuées par l'auteur_ :] M I ' 5 et e ]
sur un réseau de fractures avant 1'éruption montrent également une contraction d'une fissure - e N = ;
concentrique au nord du Bory. - . i -’- Extension en mm , :\ : I’
le début des deux phases éruptives du 4 Décembre 1983 et 18 Janvier 1984 montre dans les deux B ] O - : FI‘UPtiOH ' Q‘upt
heures précédant 1'émission de lave: ) ‘ P : l !
1- Une extension de la fracture du Bory associde & une activité sismique trds importante. - l '.r" | ; I
2- Une baisse de la sismicité lorsque la fissure atteint son &cartement maximum. ] \‘4. , [ :
3- Une reprise de l'activité sismique accompagnée d'une légére contraction de la fissure juste avant i - 14 | l
1'émission de lave. - | |
| | i
_— . b e 0 ) !
d.Tiltmétrie (fig.318) . -“ . ‘
PR | 1 Fissure du Bory 14 1920 22 O 3 Tt i ea I TTT T
L'éruption de 1981 2 eu lieu un an apres l'ouwverture de 1'Observatoire. Les programmes da L= contractee 22 0 2 4 6 8
cbformation du sol n'était pas encore tout a fait opérationnels. 0 500m Dec. 3 1983 Dec. k4 o Janv. 18
. all . A ' ‘ %
L'éruption de 1983/84 est sur ce peint bien mieux documentée. Les vecteurs de variation de pente _‘ LI—I' ! ; )
obterus dans la région sommitale montrent de bonnes convergences 3avec un modéle de déformation T'_ - - ’
tlastique (Mogi, 1958), pour une source de pressicn situde au sud du Dolomieu 3 0,3 km et 0,7 km Sl B -
respectivement pour les deux phases. L'addition d'un point d'affaissement au Nord améliore cette ' : Nr
cocrélation. ' N i
m .il
e.Mécanismes éruptifs. - N
é Vo
Cetze é&tude comparative nous améne & proposer une différence dens le comportement mécanique du E— v
volcan durant ces deux éruptions (fig.31C). ~ (N kg P
® 50 106 rd -
Printemps 1881. : =
Un phénoméne de fracturation hydraulique s'opere dans la faille bordiére, préexistante, du bloc |
sommital au toit de la colonne magmatigue. Il en césulte une contracticn des fissures adjacentes comme o= 1981 Fissupe du bor l C ’ )
celle du Bory. S'agissant d'un équilibre stable, le bloc referme rapidement la fracture émetirice. Une g J 1983-84 Fissure du Bor
fracturation hydrauligue s'opére zlors radialement i partir de la colonne. C'est un 2quilibre instable [
et la fracture perpendiculaire a la contrainte minimale 6" 3 reste ouverte. S'il n'y a pas de — -
réalimentation de magma dars la colaomne, cette fracturation hydraulique s'effectuera i des niveaux plus :
orofonds .00 la pression est plus forte, d'ol la migration des fissures sur flanc de cire jusqu'a la W
vidange partielle de la colonne. g | ]
Décembre 1983-Janvier 1984, '
La fracturation hydraulique s'est effectuée directement de fagon radiale. Cette fracturaticn ] |
s'accompagne d'une crise sismique, d'un gonflement au toit de 1'intrusion et de l'extension de la i
fissure cu Bory. Lorsgue la fracture est ouverte et cue le magma s'y engage, la fissure du Bory se -
reliche légérement et la sismicité décroit. La seconde crise sismique qui: suit immédiatement serait due
3 1'initialisation d'un deuxitme &chelon lorsque la fracturs se propage vers la surface et rencontre la b
zone instable en extension de glissement gravitaire. (Voir section "Glissement de flancs"). Pour la ¢ !
deuxidme phase 4ruptive, la cclonne est réalimentée et le méme scénario se reproduit. .
— -
. Fig. 31 : . . , ’
PR o o o e e s o e syttt o st
— - E)our les deux éruptions. Formati,on d'une frac::ra:ci):: rl\l;f;;UT?dEIE). = MOl‘jBles 59 pRoHTLSeg El'uptif"s‘
‘J eruption. Fracturation hydraulique ‘radiale dans la deuxyié;\e. PR IGETINDS 05 35 S G
m
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CHAPITRE.IlIl: LE MODELE GEOLOGIQUE

Les é&léments structuraux, pétrologiques, dynamiques et morphologigues décrits dans les chapitres
précédents vont nous permettre de construire et de contraindre un modéle d'organisation interne des
volcans insulaires intraplaques &tudiés.

La dualité des structures appartenant soit au volcanisme basaltigue soit au volcanisme

- différencié nous améne & considérer de la mBme fagon deux modéles d'organisation interne:

-Le modéle de volcan basaltique.
-Le modéle de volcan 4 magma différencié.
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1) LE MODELE DE VOLCAN BASALTIQUE (F1G.32) e L ;; »
- Q L 1 1 i
— =, =
; : . .
. : \ i I o 2 3 m
Le modéle se compose de deux chambres magmatiques; l'uruJa ’prpfcnc.:le SUL'IS crustale, l’autre . ; o .%U o E, .
superficielle au sein de 1'édifice (voir cartouche). Ceci a &te dedu:.’f d'une part des etudes o 3 ® ] o o | B
pétrologiques avec deux niveaux d'évolution magmatique, et d'autre part des etudes strl:u:turales avec _ ~ o ;:_ rg . d g
deux entités bien distinctes: caldéras boucliers + ring dykes - fractures coniques + systemes intrusifs r — = o g. 'c.“f)a '. g "
x ~ - o b
associés & un cBne central. L | 2 o 5 2 o : :, ?} "
i I . ° 2 2 o ~ \ L i e
. . s e - i 5 e
La chambre superficielle est responsable de la plupart de phénomenes éruptifs observés en surface o - ° o g o+ et /: 5 .
3 s = r s |
et c'est celle-ci qui sera prise en considération dans notre travail de simulation numerique. |‘ a ° a S (,P, / \ g Pl g )
| — (] ‘-; e 0 / "“ g E’ v] E
- g b o /R = o, o |
Z s . s I "| ® He 0]
a.Lés caractéristigues de la chambre magmatigue :: 1‘—:—' / '1/ ; B o
v — o o s / ) = g
a 1! i e g <t A\ = ® o
Son centre est situé 3 3 Km de profondeur sous le sommet. Oe nombreux arquments sont a l appui. A B = = / / .- . g . 3
O'abord les diamdétres des structures annulaires en surface associés aux fractures conigues en S o a g / p / il o & 3
Y b3 1 b L
profondeur convergent vers cette ordre de grandeur. DEi;!XlEI'ﬂEmer;lt’Cf:!la correspond a 1'enveloppe de moa -y e = % o A / e\~ g H
sismicité observée sous le Piton de la Fournaise. Les séismes générés avant chaque éruption se situent . 28Tl / 2 _ e E 0
A /7 14 ra ’ B fti M
entre 1 et 3Km de profondeur (Lé&nat, 1987). Troisiément cette profondeur de IKm a &té démontree sur de - $ | ¢] // // 2 i 2 - ,C_:. |
nombreux volcans comme les volcans Hawaiiens (Decker, 1987; Klein et al, 1987) ou lé 'Krﬁfla ?n Island | | g & = g o y e 1 \\\ P » = |
(Tryaguason, 1986; Sigvaldason, 1987). GQuatriémement cette profondeur correspond a un équilibre ? . o) g @ %* // // T \ £ o |
mécanique au sein des é&difices et 3 un niveau de "meutral buoyancy" défini par Ryan (1987) od le magma i A a\ .-E, E a / , : o |
ne peut plus monter par simple différence de densite. r ' Y éﬂ ) & i
- = % P g’ g 4 O
La taille kilométrigque et la forme en cloche de cette dlwambr:;: SCII?,t dedu:.tz'es des nombreux - i g - ﬁ, %— ,E.
complexes plutoniques existants de par le Monde: complexes alcalins d Afrique de 1'Est, complexes ‘ % o 3 0 . 2,
’ s i
carbonatiticues d'Afrique Australe, complexes d'Island (Roobol, 1974) et plus speca'.alement des L — F- g,g o
complexes hypovolcaniques de Kerguelen (Giret, 1983) pour rester dans le cadre de notre etude. Cette @r r_ 5 2 %
ordre de grandeur est aussi rencontré pour 1'enveloppe des séismes sous le Kilauea (Hawaii) (Ryan et —le oo ) o ?1.
o c
i 0T f R
al, 1881 )- = ST | S‘ % ol o B &
: d , T FI =35 o
Cette chambre est limitde par un plancher, des murs latéraux st un toit. Le fond plat c‘.e.la — = $ :,'_': g 2 (';j i
chambre 2 &té choisi (parmi d'autres solutions arbitraires) pour rendre comote des effets de cumulation | w £ B g S N B
st de litage magmatique rercontrés & la base au parfois au sein de nombrsux complexes I{q:hmhtes, e = T @ c o :5 o _g -
somplexes gabbroiques de Kerguelen, Giret, 1883, complexes gabbrroigues du Piton des Neiges, .| E” %" r_ & e c%:un .
Chevallier, 1379). La cassure entre le toit et les murs doit rendre compte de la formation des - Q 2o g 0; ) E-a 2
. 4 : = m = 0
fractures coniques. C'est une proposition oue nous alloms tester du point de vue mécanicue dans la LS| & B g E "ng,\ - ,,2 R g
’ . : o p—————] d B
deuxi’‘eme partie de ce mémoire. O N o B eg H
1 F L .’..{ = ORI
a KX o o ]
H 3 3
R N e RS I
b.La colonne macmatigue st la caldera sommitale 5. E 5 :: g ”Q" 58 m\?; g
o y . sgE o R § & wm'ta
La colonne magmatique rend compte de la distribution de la fracturation radiale hydrauligue I ] v g C A W g g L_, ;:F; 8‘
. b £y s | X M
centrale et de la présence d'unme calderz sommitale de faible diametre (reflétant celui de la colonne, | g 5’3 .""d, 5 o 3 g‘ @ -
500m en moyerne) et trés versatile (migration et effondrements répétés a 1'échelle de temps e E ::)L; g" I m 3 o atE Ok
historicue). Des éruptions bordidres de trés courtes durée peuvent avoir lieu sur le pourtour du blac ‘ 513 g rh )% < % 5 ?D Eg g g
calderique. Elle correspondent 3 une fracturation hydraulique conique au toit de la colonne. Ces - 5 _2 -4 . ot "Q‘q @ . ° 3 o0
fissures se referment rapidement s'agissant d'unm &guilibre stable. i e a g . “’:‘1 5 2 5 E: i
Q° 0 &
! b 8 g B0 w"‘ = B oo o+ OH
— 8 ag : 2R & s,
U ! 8 a3 o 0 ‘\‘s‘ ® E o o 0o
c.Les fractures conigues | b @ ® - 0 Y Q“Q‘ o iy R L
58 o oo ‘m it 5 g o ®e
Elles sont ofnérées 3 partir de la cassure céterminée par le toit et les murs de la chambre. Ce - ] Jch ‘8‘" = 2 ® 2 t‘::‘: 9 o o E;'E‘.‘
sont des plans de cisaillement résultant du souldvement cu toit par rappert aux murs qui sub}.ss?r:t une 3 §’ Sr, 3"8 er “g‘ ’: g, 2‘ ?, . %
compression simple. Ils rendent caomptes cu soulévement du cfne central st de la concentration d'évents (= c = g, g i t‘:"‘:‘ o, 3 gg
i ; = ‘ @ - d \ e a o
stromboliens au pied cu cone. ol | o ,E; »‘:‘s‘: ; b B g tf
H ) :j - i
7 =i "Q‘Q’“ ® 3.0
s - ) ':‘Q& o'
; ; " Lo} o
d.La fracturation hydrauligus radiale L a . W . E,j |
. \
f PORRIX) ' 0 |
Générée 3 partir de la colonne elle ne peut se développer que dans les parties hautes de A k‘:‘:“‘ ) 2 |
| ] RERR = ct
- ! i -
.
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1'édifice 13 ol la pression du magna est supérieure 3 l'action combinée de la contrainte tangentielle ki b
3 et de la résistance a4 la traction de la roche. Elle rend compte des éruptions fissurales nombreuses

2 . ’ T
sur les flancs du cBne. Lorsque le dyke parental atteint la surface une segmentation en échelons ~
s'opére. Nous 1'attribuons & une rotation du champ des contraintes due 3 un phénomene d'instabilité et T
de glissement en surface. o
3 T
e.La fracturation latérale : I

Developpée 3 partir des murs de la chambre elle résulterait d'une fissuration en tension en
raison des pressions &levées qui se remcontrent 3 cette profondeur. Sa trajectoire est donc définie par !
le champ de contraintes préexistant, champ déviateur oqui équilibre pression magmatique, pression i
régionale et pression lithostatique. Elle rend compte des éruptions latérales stromboliennes.

f.Les rifts volcanigues =
; ; b T
Ils pourraient correspondre 3 un niveau de vidange trés bas (comme & la Fourmaise). Ceci devra !
8tre testé sur modéle mécanique. el
v 1 —
o 4
g.Le cBne central - b
I1 a une pente de 259, moyenne entre les observations faites sur les volcans étudiés. Ses flancs tT i
sont affectdés de mouvements gravitaires. Il pourrait résulter de 1) l'accumulation de produits ;,

) - » E
volcaniques & faible degré d'étalement (coulées ou éruptions courtes, dépots de retombées 1
pyroclastigques), 2) d'un souldvement engencdré par les fractures conigues. e

L I

2) LE YODELE DE VOLCAN A MAGMA DIFFERENCIE (fig.33)

I1 résulte de 1'évolution du volcan basaltigque. Il est moins documenté que le précédent en raison
du fait ogue les dynamismes et mécanismes éruptifs de ce type ne sont pas actuellement observables sur —_——
les volcans des OJcéans Indien et Atlantigque Sud. Ce modéle ne sera pas pris en considération dans 2
1'étude mécanigue.

Ourant une périade de repos qui peut aller jusqu'd plusieurs centaines de milliers d'années les E
chambres magmatigues basaltiques se refroidissent et les magmas se différencient. ol ¢
La baisse de pression des magmas et de température de lz roche engendre un affaissement de T
1'édifice avec formation de ring dykes (regroupés en niveaux de sills) en profondeur et d'un mur de =3
caldera =n surface (caldera bouclier). Certains de ces ring dykes peuvent monter assez haut dans
1'2difice =t former des laccolithes. Ces laccolithes donnent de petits complexes hypovolcanicues ~—mp
gabbroiques, gabbrosyénitigues ou syénitiques (comme sur le Piton des Neiges) qui pewvent alimenter des | i

plugs en surface.

La chambre superficielle est aussi en cours de refroidissement. €lle présente une structure en R
pelura d'cignon avec couches gabbroiques 3 1'extérieur et centre syénitique. La partie syénitique monte -
en surface en rebreussant 1'encaissant (phénoméne sur Kerquelen). Les fractures conigues
générées durant la période basaltique se changent en véritahble come-shezsts acides. Aprés dégazage

observé
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. Complexe hypovolcanique gréffé sur une subsidence pbofonde

Soulevement important

Cone-sheets

Formation de caldera si dégazage
suffisant-
Plug

Complexe hypovolca-
nique sur dyke radial

Caldera
bouclier

| : I~~~
8 ISR
e 577 NEp

hypovolcanique

L2/ N ' 7. .
V :‘ Massif syenitique
m v B R

l’-;‘k y .J-"-( " J
: 3
s e pa e

Chambre en cours de
refroidissement

Chambre profonde sous crustale

S km

Fig. 33 Modeéle de chambres 3 magma différencié. Il résulte de l'gcﬁlution (par repos, différenciation et
~refroidissement) du modéle de chambres basaltigues. Faormation de ring dykes, caldera bouclier, conme sheets
et massifs plutoniques 3 enveloppes de différenciation.
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suffisant de la chambre, une caldera se formera le long de ces cone-sheets.

Des dykes radiaux, moins nombreux, sont observés, sur lesquels des plugs pewvent s'aligner (ex:
Gough). .

3) COMMENTAIRES

L'organisation interne des volcans acides se distingue de celle des volcans basi?ues par une
dynamique de poussée prononcée vers le haut, la formation de nombreuses poches superfiCLElles et de
montées de plugs épais. La différemnce de densité des deux magmas est certainement a 1l'origine des
comportements dynamiques. Leur rhéclogie est aussi différente. L'un, basaltigue, a un comportement
fluide, hydraulique et élastique ou &lasto-plastique associé 3 une tectonigue cassante. L'autre, acide,
a un comportement plastique associé 3 unme tectonique souple en ce qui concerne la montée des plugs. Le
travail de modélisation rumérique qui suit s'appliquera au premier type de volcan en raison de la plus
grande simplicité qui régit ses lois mécaniques. Ce travail constitue une approche qui est appelée 2 se
développer dans le future.
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CHAPITRE IV: CONDITIONS DE PRESSION ET DE TEMPERATURE

La recherche des margueurs de pression et de température au sein des volcans est d'importance
lorsgque nous envisageons une modélisation physique de ces derniers.

Nous abordons 12 malheureusement le domaine certainement le moins documenté de notre étude,
surtout en ce gui concerme les pressions.

D'un autre c3té toute la "philosophie" du probléme inverse en mécanique des volcans est justement
de tester les différents paramétres physiques (supposés donc inconnus) qui peuvent reproduire les
observations géologiques.

Ce qui est proposé dans ce court chapitre doit plutSt Btre compris comme des données de départ
approximatives afin de rester dans 1'ordre de grandeur physique.




1) CHAMPS THERMIQUES

chambres magmatigues ou aux intrusions de

Les modifications du champ de températ@res dues- aux
d'un volcan. Dans le but d'améliorer nos

laves ont un effet déterminant dans le comportement mécanigue
résultats de simulation, il serait bon de considérer 1'effet thermique sur la réponse élastique du

milieu. Pour cela, il faut évaluer la distribution des températures au sein de 1'édifice.

Les modéles de champs thermiques autour des chambres magnatigues proposés par Fedotov (1282) ou,
Giberti et al. (1984) ont &té établis en utilisant des formules considérant uniquement la perte de
chaleur par conductivité (fig.34A) et ne tiennent pas compte des effets de circulations hydrothermales
convectives. Néanmoins, Bianchi et al. (1984) modélisent les déformations de surface des champs
phlegréens en additionmant un tel chargement thermique 3 leur simulation rumérique par éléments finis.
Les résultats montrent des déplacements verticaux importants plus en accord avec les observations. La
température étant donc un paramétre déterminant de la rhéologie du milieu, voyons si 1l'on peut affiner
cette approche en &tudiant quelques exemples de terrain exposés dans 1'Océan Indien.

Les complexes plutonigues gabbro-syénitigues Ltudiés par Giret (1983) sont les témoins de
charmbres magmatiques refroidies 3 Jdifférentes profondeurs. Leur encaissant basaltigue est toujours
affecté d'un métamorphisme de contact sur une ou” quelques dizaines de métres, dans le faciés a
zlbite-&pidote ou cornéennes 3 amphihole (fig.348). Les conditions de températures d'un tel
métamorphisme sont comprises entre 4009 et 500°C pour le premier facids et entre 5009 et S509C pour le
deuxiéme (Auboin et al., 1975). Les valeurs des températures de cristallisation maximales obtenues par
giothermométres sont généralement supérieures 3 1006%. Ceci traduit un fort déséquilibre thermique
dans la zome de contact avec le magma. La perte de chaleur par conduckion s'effectue donc trés
repidement sur une distance trés faible autour de la chambre . La transmission de chaleur 3 1'intérieur
d'un &difice se fait essentiellement par convection ou en d'autres termes par hydrothermalisme.

L'&tude de la répartition des faciés hydrothermaux dans un massif volcanigue est une trés bonne
approche pour la déduction des paléo-isothermes et ces paléogradients au sein de cet gdifice. L'étude
la plus compléte jusqu'a ce jour a 4té faite sur le volcan du Piton des Neiges (Rangon, 1682). L'auteur
recomnait principalement deux enveloppes thermigues distinctes dans les 2000 premiers metres de
1'édifice aérien, une chaude (1359-130°C), une froide (0-135°C), diposées en coupole autour d'une
source 'de chaleur subsphéricue profonde (fig.34C et D). A'partir du gradient vrai de 169C/10Cm mesure
au forage de Roche plate dans le cirgue de Salazie et en lui appliguant un coefficient multiplicateur
dd A 1'&rosion rapide du massif qui a rabaissé le gradient thermicue, 1'auteur détermine un
paléogradient de S°9,14C/100m (fig.34E et F). Il en déduit une paléotempérature de 759C 3 1500m sous la
paléo surface ou volcan et 1359C & 1700m. Cela corraspond 3 1a limite supérieur du faciés a
chabazite-philipsite 3 1a fin de la comstruction cu bouclier basaltique.

Des phases hydrothermales ont gté également décrites sur le Piton de la Fournaise dans le fond du
cirque de Grand Pays (Ranqnn, 1882) en relation probable avec wne chambre froide, sur la Possession ot
slle est assocife 3 un syst3me de ring-dykes (Chevallier et al., 1983), 3 Maurice ol elle est lie 2
\'activitd cu rift volcanigue N100 (Perroud, 1882), a Bouvet ol elle affecte la partie centrale ce
1'4difice (Verwoerd, 1978; Prestvik ‘st Winsmes, 1981). Pour diverses raisons (mangue d'études
approfondies, limitation des affleurements) aucun résultat ne peut stre tiré qui puisse aspporter du
nouwveau 3 cette étude.

Notre moddle de distribution des températures tiré des exemples de 1'Océan Indien (Fig.340)
considdre: 1- Une chambre magmatique 2 11009C. 2- Une enveloppe thermique conductrice trés mince,
difficilement représentable a liéchelle du dessin, ol la chute de température est trés importante (1100
3 400°C). 3- Une trés large zone thermique convective ol 1'hydrothermalisme domine. Le gradient
géothermique est considéré comme linaire entre la zone conductrice et la surface et sa yaleur dépend

de la profondeur de la chamore.

La principale critique cque 1'on peut faire 3} ce moddle est qu'il s'applique a des chambres en
cours de refroidissement et que les températures sont sans doute légérement sous estimées. Un magma
nasaltique au dessus de sa température de liquidus, 1200°, serait certainement plus proche des réalités
(voir éruptions Fournaise 1983, Lénat st al., en préparation, ou &ruptions du Karthala, Upton et al.,
1974). Toutefois cela ne change pas la géométrie des zones thermiques & 1'intérieur du volcan.
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ne tient pas compte du champ géothermique régional dd 3 la chambre magmatique
Ce dernier n'apporterait pas une modification majeure au modéle qui reste de

Enfin 1le modéle

sous-crustale.
toute fagon assez grossigr.

2) LES_PRESSIONS

Les pressions horizontales exercées au sein de la crolite terrestre sont trés inférieures aux

pressions verticales lithostatiques. Ainsi les mesures barométrigues in situ effectuées par Paquin et

al.(1982) en GCrece montrent des
travail de modélisation numérique sur la distribution des contraintes au sein de la Plaque Australienne

(voir fig.13E ), Cloetingh et Wortel (1985) obtiennent des contraintes horizontales compressives de 10
MPa (100 bars). Muller (1986) utilise une pression externe de 25MPa pour modéliser la mise en place du
systéme intrusif de Spanish Peak (Colorado). Enfin, Robson et Barr (1964) dans leur étude sur
1'influence des pressions 1lithostatigues et horizontales sur la formation des structures volcaniques
appliguent une pression régionale de 32 MPa. Les déformations au sein de la crodte terrestre
<'effectuent donc pour des valeurs contraintes absolues faibles.

Les pressions magmatigues quant 3 elles ne sont en fait que des surpressions par réppart awm
initial o) la pression hydrostatique du magma équilibre la pression 1ithostatique (&tat de
"neutral bouvancy". Elles sont attribuées & 1'expansion des gaz au sein du magma. Leur valeur absolue
n'a donc pas grande importance dans un moddle élastique linéaire comme celui qui est présenté dans la
deuxidme partie, 2 condition u'il soit initialisé 3 partir de cet &tat d'équilibre. Des pressions
variant de 25MPa & 7SMPa ont &t utilisées dans nos modéles numérigues. Cet ordre de grandeur est aussi
rencontré dans les travaux de Bisnchi et al (1984), Muller (1988), Paul et al (1986). Tautefois, la
pression des gaz 3 1'intérieur cu systéme magmaticue n'est certes pas la mdme partout et on devrait
s'attendre 3 une distribution ron uniforme de cette derniére. Nous signalons dés maintenant gue, par
nesure de simplicité, mous n'avons pas tenu compte de ce probleme.

état

entre pression régionale-pression

La valeur de ' la contrainte  daéviatrice (résultante
la répartiticn des contraintes a

magmaticue-pression 1ithostatiaque) est en fait importante dans
1'intérieur de 1'édifice. Plusieurs valeurs de cette contrainte dbyiatrice seront testées dans rotre

chemin de chargement du modele.

Les mesures de pression absclue sur les volcans Atudiés mangquent donc sérieusement. Il serait
Stre bon qu'd ce niveau un effort soit fait dans la formulation d'un programme de mesures in situ

peut
inclusions fluides). Le Piton de la Fournaise serait un

ou de mesures indirectes {géobaromeétres,
terrain d'applicaticn idéal.

contraintes horizontales variant autour du MPa (10 bars). Dans son
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CHAPITRE I: INTRODUCTION A LA MECANIQUE DES STRUCTURES

La mécanigue des structures permet d'obtenir, de fagon théorique, 1la distribution et la
concentration des contraintes au sein d'ume structure soumise & un chargement gquelconque (compression,
traction, pliage, température etc...).

La description de 1'état de contrainte et de déformation dans un milieu continu est donnée par la
théorie de 1'élasticité (Timoshenko et Goodier, 1851). Des  solutions amalytiques ou numériques
(éléments finis) permettent de résoudre les problémes de la théorie de 1'élasticité. Parmis les
solutions numériques, la méthode des éléments finis est deverue trés populaire durant ces derniéres
années, ol & sa capacité de traiter des problémes complexas. La technique des &léments finis a été
utilisée dans notre travail de simulation. La méthode est exposée dans Cheung et Yeo (1979).

Ce chapitre est une synthése sur la mécanigue des structures, afin de proposer au lecteur les
bases et conceptes qui la régissent. Toutefois, les chapitres qui suivent pourront &tre compris sans
avoir recours a cette introduction.
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1) LA_THEORIE DE L'ELASTICITE

Afin d'analyser une structure, il est nécessaire d'idéaliser son comportement sous forme

mathématique aussi pratique que possible. L'idéalisation la plus simple et la plus commune est
représentée par le type "Slastique linéaire" ol la déformation est proportionnelle 3 la contrainte

(fig.35a). Le typs élastique non lindaire, qui idéalise le comportement de matériaux comme certains
polyméres ou caoutchoucs, peut-8tre décrit par une relation polynominale entre contrainte et
g&formation (fig.35b). Un matériel lastique-plastique présente un seuil d'élasticité a partir duguel

i1 ne retrouvera pas sa forme d'origine si la contrainte exercée est relachée (fig.35c).

cun matériel ne soit parfaitement elastique lindaire, une relation de type lineaire
peut-8tre considérée comme valide pour tout matériau 3 condition que les déformations rencontrées
soient rtelativement treés petites. Le modile que nous avons utilisé & Stellenbosch est de ce type (nous
verrons & la fin de ce chapitre qu'une approche plus complexe du milieu avec comportements con jugués
non  linfaire et é&lastique-plasticque, est utilisée dans le modéle "Bloc"). La

Bien gu'au

élastique linéaire,
relation de type &lastique linéaire est gouvernée par la loi de Hooke:
Contrainte ’D'/bdule d'Young Elongation selon la direction paralldle i celle de la contrainte.

Le module d'Young, qui correspond & la pente de la fig.35a, est déterminé en laboratoire. Les

z

roches montrent un comportement 2lastique lindaire pour des déformations inférieures a 1%, sur une

durée de temps assez courte et 3 basse température.

Pour décrire 1'état général de contrainte, déformation, déplacement en trois dimensions dans un
corps élastique quelconque nNoUsS avons bescin d'équations plus complexes que celle qui vient d'&tre
donnde. Quinze &quations sont nécessaires pour cela. Ces quinze équations constituent la "Théorie de

z

1'Elasticitd" et peuvent se regrouper en trois catégories.

a.Equations entre déplacement et déformation Eij =, (B Ui % D) UJ‘
z 17 —
J v

& déformation au:déplacement
Notation générale regroupant 6 éguations lorsque i et j varient de 1 3 3.

b.Eauations_d'éguilibre: .é.gi + f-i =0
T contrainte ¥; forces spplguées au solide (ex: son poids)

Notation générale regroupant 3 équations lorscue i et j varient de 1 3 3.
=0 5

c.Loi_de Hooke: E;J:% [(l +\)) gy — V (51_\ Gkk] avec 515 =1 i i

O . contrainte E . défarmation E: Mooule d'Young V: coefficient de Poisson,

Notaticn générale regroupant B bquations lorsque i et j varient de 1 i F
Il est possible, en théorie, d'intégrer ces quinze équations différentielles et de satisfaire les

conditions aux limites appropriées, afin d'ebtenir les vecteurs déplacement et de contrainte 2
chague point de la structure. En pratigue, cependant, c'est une tiche presqu'impassible sauf pour les

problémes simples.

2) LA SOLUTION ANALYTIOUE

Une alternative & 1'approche directe vectorielle est utilisée sous la forme de solutions
 analytiques. Les solutions analytiques de la théorie de 1'élasticité consistent & trouver une fonction
(polynomiale, sinusoidale, en nombre complexes gtc...) dans un systeme de coordonnées choisies selon le
probléme & résoudre. Cette fonction décrit le déplacement et 1'état de contrainte dans tout le milieu,
et satisfait aux conditions aux limites. Le modéle de Mogl (1958) (Fig.38) qui est toujours trés usité
dans les problémes de déformation du sol en valeanologie utilise une solution analytique. Seules des
géométries simples peuvent 8tre ttudides par la méthode analytique.
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3) LA SOLUTION NUMERIQUE, LA METHODE DES ELEMENTS FINIS

La méthode rumérigue ne calcule plus 1'état de  contrainte en tout point du milieu mais en
certains points seulement. Elle a connu son avénement avec le calcul ordinateur. C'est une technique
trés maniable et puissante qui permet de considérer des problémes complexes. Le calcul est développé a
partir des principes énergétigues qui ne sont rien d'autre qu'urme reformulation des &quations de
1'élasticité. Le plus utilisé de ces principes, est celui des travaux virtuels qui dit que 1'énergie
emmagasinée dans une structure au ccurs d'une déformation virtuelle est égale au travail effectué par
les forces sppliquées 3 la structure durant la déformation.

L'énergie de déformation virtuelle cu travail interme virtuel est donnée par:

2
'Zf::JJ (-é,_, Tij

A 0"::;) c‘v
. 4o (244 DA)
V/ : volume de la structure.

Cﬁ] et Ugx sont les composants du systéme de contraintes quand i et j varient de 1 3 3.

Met A : paramétres de Lamé reliés aux constantes physiques des matériaux et cités plus hauts.

Cette formule générale prend dans le cas de matériaux isotropes linéaires élastigues, une forme trés
simple. Prenons 1'exemple le plus simple, celui d'une barre métallique soumise & un chargement axial.

=

z
—0 2

Seckion A =
L'état de contrainte & chaque point de la barre est

G'T:%L Gij =0 Ciw =0

En utilisant ces composants de contraintes dans la formule ci-dessus:
Z_J/{%::: __l___ Cjlehdi\f — CQf—
s 2ZE 2 EA
Le calcul peut se compliquer légeérement lorsque l'action des forces extérieures devient plus complexe
mais la solution est toujours aisée 3 obtenir.

n
Le travail di aux forces extérieures applicuées a la structure est donnée par: \/\/F_-_—__I__i 9; Q;
(J; : systime de forces appliqué & la structure au point i. iz

: Qi

g déplacement virtuel (ou imaginaire) du point i dans la direction de

Q.. o e
D'apras le théoréme L/ :Wr_‘-_, il s'en suit gque Qi = ‘JU; = Kij 9,
ol iy est appelé coefficient de rigidité de 1'élément considéré dans la structure et peut donc se
calculé 2 partir de 1'énergie interne. En développant i =1 3 3 et j=1 3 3:

CQE Freces kqnql + anq, *_Krzqg CQ| Ku k), ki q
Q?.:kz.lqz + 'K:_:r_qz H"L‘:’sz @ QL = kzy ka2 Kes C‘IZJ

G”_‘: — K3 g + k3293 *5‘\53‘!5 Q‘f: k31 kiz ki3 a3

Puis par sommation des matrices k13 des différents éléments de la structure on peut cbtenir la matrice
de rigité globale de la structure

(F) = (K) (u) .
( F ) matrice des forces extérieurs, ( K ) matrice de rigidité globale, ( U ) matrize ces
déplacements. Ainsi la résolution de ( U ) permet de calculer la déformée de la structure sous 1'action
des farces extérieures ( F ) et de déduire les contraintes 3 1'intérieur de cette structure.

Une structure peut varier en complexité depuis une simple barre métallicue (comme l'exemple plus
haut) Jjusqu'd un maillage de poutrelles, barres et panneaux connmectés entre ewx par des joints fixes,
ou mobiles et nécessite alors 1l'emploi cu calcul ordinateur. Pour &tudier 1'état de contrainte et de
déformation 4 1'intérieur d'un milieu solide nous avens recours 34 la méthode des éléments finis. La
premiére &tape consiste 3 diviser le milieu &tudié en &léments par maillage. L'exemple de la fig.37a
montre un assemblage possible d'&léments finis pour un barrage et ses fomdations. Ainsi 1'idée de base
derriére la méthode des &léments finis est que le milieu considéré est représenté par un ensemble
discret d'éléments uniquement connectds entre eux aux points rodaux. Une analyse comparable 3 celle

développée plus haut permet de résoudre les déplacements, puis les contraintes aux noeuds du maillage
0%
(Fig.37b).
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Fig. 36 Le modéle anmalytique de Mogi (1958) donne les déplacements horizontaux et vericaux dans un mileu

semi-infini pour une chambre trés petite.
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Fig. 37 Un exemple de maillage pour 1'analyse en &léments finis d'un barrage guelconque.
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CHAPITRE II: LE MODELE NUMERiQUE ELASTIQUE LINEAIRE

Le modéle numérique en éléments finis que nous avons utilisé 3 Stellerbosch est axisymétrique,
élastique linéaire. Il a été &tabli en collaboration avec 1'"Institute for Structural Engineering" de
l'Université de Stellenbosch. Le maillage de la structure a été fait grice au programme PATRAN et le
chargement du modéle ainsi que le calcul des déplacements, déformations et contraintes ont &té faits
sur le programme ABAQUS qui ne prend gue des maillages quadranqulaires.

En fait trois modeles ont été testés:
-Le modéle de base isotrope
-Le modéle de base anisotrope avec chargement thermigue.
-Le second modéle avec chambre magmatique de forme différente.
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1) LES CARACTERISTIQUES DU MODELE OE BASE (fig.38)

a.Géométrie

‘La géumétrie de ce modéle est basde sur le moddle géologique de volcan basaltique établi dans la
premidre partie (fig.32). Ce modéle est axisymétrique, c.a.d. il représente une tranche de volcan qui
est reproduisible autour d'un axe vertical passant par le centre.

I1 se compose d'une croite océanique de Skm d'épaisseur surmontée d'un édifice volcanique avec
une chambre superficielle centrée d 3km de profondeur (fig.36A). Cette chambre comprend un plancher, un
mur latéral, un toit et est surmontée par une colonne verticale.

Les cBtés du moddle ont &té pris arbritairement mais de fagon a garder un certain éloignement par:
rapport 4 la chambre magmatique. :

b.Le maillage

La densité du maillage est fonction du degré de précision que 1'on veut obtenir dans les
résultats. Cette précision doit 2tre plus grande autour du systme magmatique et moindre dans la croQte
ocanique ol nous pressentions une certaine homogénéitée dans la distribution des contraintes et des

déformations.

c.Les conditions aux limites

La programme ABAOUS utilise les notations suivantes pour définir les axes de coordonnées globales
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