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" Le phénoméne qui domine Zout:

le dévensement unilatéral des plis
nappes ... A'idée d'une marche progres—
sive des nappes vers A'extérnieun

de la courbe des Alpes occidentales.”

( E. Argand 1911 )
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AVANT PROPOS

Les zones profondes ou parties internes des chaines de mon-
tagnes sont toujours affectées par un ou plusieurs év&nements tecto-
niques responsables d'une intense déformation ductile des roches.

En relation avec les études tectoniques et microtectoniques de
terrain, il est maintenant évident que l'analyse et la compréhension
des mécanismes et du régime de déformation sont nécessaire pour
reconstituer la cinématique de ces déformations.

Toute tentative pour reconstituer 1'évolution d'une région ou
d'une chaine devra s'appuyer sur 1'étude de ces mécanismes de défor-
mation et relier les observations & toutes les échelles:

= Géologie, généralement bien connue, par exemple dans
les Alpes;

- grandes structures tectoniques;

- microtectonique, & 1'échelle de 1'affleurement ou de
1'échantillon;

- microstructures et mécanismes de déformation, &
1'é&chelle microscopique.

C'est dans cette optique que se situe le travail présenté ici,
centré sur deux poles d'intéré&t régionaux:

* La nappe du Mont-Rose dans les Alpes occidentales.
Dans cette région, d'un point de vue géologique la plus céldbre des
Alpes, j'al analysé les structures et les mécanismes de déformation
dans les roches ou elle est la plus significative ( en particulier
les massifs d'orthogneiss). Cette é&tude présente deux volets complé-
mentaires : un aspect régional ( é&volution tectonique dans 1les

Alpes); un aspect plus méthodologique ( déformation des minéraux et

mise en évidence de critdres de sens de cisaillement).




# Les gneiss de 1la Cézarenque ( Cévennes, Massif

Central) : dans cette région mes travaux ( en collaboratign avec J.

Van Den Driessche) ont eu un aspect plus thématique et portent prin=
cipalement sur l'analyse de la déformation finie dans les gneiss,

Pour faciliter leur lecture, ces deux parties ont été traitées

de fagon indépendante. Ceci a entrainé quelques répétitions ( texte

ou figures), qui ne seront pas trop génantes j'espére.

Nappe du MONT-ROSE

MEGANISMES & REGIME
de DEORMAIION
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Figure 4 : Schéma structural de la partie Nord des Alpes occidentales.
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A/ - LES -ALPES OCCIDENTALES ET LA NAPPE DU MONT ROSE

[0 Les Alpes constituent probablement 1la <chaine 1la plus
étudiée du monde, et ce depuis le début du siécle (Gerlach 1869;
Lugeon 1901, 1903; Lugeon et Argand 1905; Argand 1908, 1909 ,1911,
1916; Heim 1919; Staub 1924; Haug 1925; Hermann 1937; Ellenberger
1952; Trimpy 1973, 1980; Debelmas et Lemoine 1970; Dal Piaz et
al 1972; Compagnoni et al 1977; Caby et al 1978; Ramsay 1981;
Debelmas et al 1983; Miiller lQS@} La géologie et les grandes structures
sont donc généralement trés bien connues.

' O Plusieurs modéles d'évolution tectonique ont é&té proposés,
généralement sur des considérations paléogéographiques et de grande
tectonique (Argand 1911, 1916; Amstutz 1978; Laubscher 1974; Caby
et al 1978), parfois en relation avec les données microtectoniques
(Ayrton et Ramsay 1974; Mattauer et Tapponnier 1978). Ces modéles
ont é&té replacés dans leur contexte général (Tapponnier 1977).

O La nappe du Mont Rose (Massif cristallig interne)
est située dans les zones internes des Alpes Suisses (fig. A ).
La structure générale de cette région est bien connue et trés

célébre (fig. 3 ) depuis les travaux d'Argand (1911),

B/ - DIFFERENTES UNITES ET LITHOLOGIE

O Nous ne présentons que rapidement 1le cadre géologique
général, pour plus de détails voir en particulier les différents
travaux de P.Bearth.

O Les différentes wunités de la zone étudide (partie
Nord du massif du Mont Rose) sont bien connues (Bearth 1952, 1953
1957, 1967). Elles sont situées sur le schéma structural de la
figure 2 ,

On distingue:
- La nappe du Mont Rose elle méme, constituée d'un

socle hercynien totalement repris par la tectogénése alpine (Bearth
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: Schéma structural de la partie Nord de la nappe du Mont Rose.

Portj. : unité du Po
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Gz : Gornergrat zone (Mésozoique).
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DB : nappe de la Den
Mischabel : pli rétr

t Blanche.

odéversé du Mischabel.
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1952) : paragneiss et micaschistes polymétamorphiques, granites
tardihercyniens ou Permien transformés en orthogneiss.

- Au dessus de cette nappe, et séparée par un contact
tectonique majeur, la nappe ophiolitique de Zermatt Saas-Fee
ophiolites et schistes lustrés.

- Entre les deux est pincée une unité de roches mésozoiques
(Gornergrat =zone), considérée comme 1la couverture paraautochtone
du massif du Mont Rose (Giller 1947; Bearth 1952, 1953, 1976).
Elle est formée principalement de schistes, conglomérats, quartzites
et marbres du Trias et de calcschistes (schistes lustrés paraau-
tochtones) d'age Jurassique. '

- La nappe du Grand St Bernard replissée, au Sud,
par le pli "en vretour" du Mischabel (Guller 1947; Klein 1978;
Miller 1983).

- Entre la nappe du Mont Rose et celle du G.S.B. se
situe l'unité du Portjengrat formée elle aussi de roches du socle
hercynien et de graﬁites (orthogneiss).

- Cette unité est séparée de la nappe du Mont Rose
par une zone complexe (Furg zone), constituée d'un 'mélange" de

paragneiss, amphibolites, éclogites ... (Wetzel 1972).

A/ - METAMORPHISME

R b A R S SR

O L 'étude du métamorphisme et plus particuliérement
son analyse radiochronologique a fait 1'objet de la thése de P.Monié
(1984).

O L'histoire métamorphique de la nappe du Mont Rose
et des différentes wunités ci-dessus est complexe (Amstutz 1971;
Hunziker 1969, 1970; Wetzel 1972; Bocquet et al 1974; Frey et
al 1976).

Deux ou trois phases majeures de métamorphisme sont
distingudes: "
-1, Un métamorphisme précoce de haute pression. Relativement

peu documenté dans la nappe du Mont Rose elle méme (Dal

Piaz 1971; Monié et Chopin 1984),. il est bien connu dans
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la Furg zone (éclogites, Wetzel 1972) ainsi que dans les ophiolites
de la zone Zermatt Saas-Fee o0 il est polyphasé (Bearth 1967;
Kiénast 1973; Ernst et Dal Piaz 1978; Oberhdnsli 1980; Carpenter
1981),

Pour P.Monié (1984) ce métamorphisme est bien développé
dans la nappe du Mont Rose et peut &tre séparé en deux phases
Phase 1, é&oalpine, é&clogitique, de +trés haute pression (16 & 19
kb et 500°). Phase 2 de pression plus modérée (7 a 8 kb) d'age
75 a 60 Ma.

-2 , Ces paragenéses HP sont trés fortement rétromorphosées
dans un faciés schiste vert, 1lié A la deuxiéme phase métamorphique,
bien connue dans toute la zone pennique (Niggli 1973; Ernst 1973 ;

Caby et al 1978). Cette phase s'échelonne entre 60 et 40 Ma (Monié
1984).

-~

Tardivement (30 & 15 Ma), 1'influence du d&me thermique
Simplo-Tessinois se surimpose & cette histoire antérieure (Frey

et al 1974).

13

TECTONIQUE ET MICROTECTONIQUE

- Introduction

- La déformation majeure
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A/ - INTRODUCTION

OLa région étudiée (nappe du Mont-Rose) est une des
mieux connue des Alpes depuis les travaux du début du sigcle (Gerlach
1869 ; Lugeon 1902 ; Lugeon et Argand 1905 ; Argand 1911, 1916

Staub 1924) ; une revue de ces différents travaux a été récemment

présentée par R. Miller (1982). Applicant ou modifiant le concept :‘

de nappes (Lugeon 1901), grands plis couchés affectant le socle ‘l
et la couverture tous deux fortement déformés, la plupart des études

ont tenté d'établir précisément les relations entre les différents

; groupes de roches (Gliller 1947 ; Bearth 1952, 1953, 1957, 1964,
\ 1967 , Reinhardt 1966, Laduron 1976, Milnes 1974, Klein 1978).
\
|

La structure d'ensemble de 1la région est donc trés bien connue

i et présentée sur les célébres coupes de la région du Mont-Rose

(fig. 3 ), peu modifiées depuis Argand (Argand 1911, Homewood et
al. 1980, Milnes et al., 1981).

La nappe du Mont-Rose, dont la forme en dbme est due

. aux plissements tardifs, & la forme d'un grand pli couché en posi-

tion de tdte plongeante (Argand 1911).

Au NW, la nappe du Grand St Bernard ainsi que la zone

N e e .. . ' W
W ophiolitique de Zermatt, Saas-Fee, est replissée dans le pli li
o | rétroversé du Mischabel (Miiller 1983), f
I_.__,"‘-.___,—::, ,/’— l
e Pr r /’ ! Au Sud, les différentes unités, dont la nappe du Mont-
[} = i
] “" Rose, sont replissées dans l'antiforme tardif de Vanzone (Laduron .
| |
= t
- cover 1976, Laduron et Merlyn 1974). |
han.m"” |
I1 faut remarquer gue ces coupes ont toujours été dressées f
25 km Y |
== A selon les concepts d'Argand. Elles considérent les structures comme '
Di Diablerets Rh Rhéne Ma Matterhorn MR Monte Rosa CB Corno Bianco ‘ cylindriques. Cela conduit a reporter sur une méme coupe, parfois i
@ Tektonische Einheiten: MB Mont Blanc An Antigorio IS Zermatt Saas - zone ‘ abusivement, des observations éparses, parfois éloignées de plus .
Pr  Prealpine nappes z.h.zone houillére ML Monte Leone Po Portjengrat | de 100 km = c'est le cas, par exemple, des coupes au niveau du
Uh Ultrahelvetic nappes PC Permocarbon Be Berisal MR Monte Rosa Mont—R i & tent fond 1 i
) nt- -
Hn Helvetic nappes mc mesozoic cover Mi Mischabel SL Sesia - Lanzo ‘ a2 ose qul representen eik  PLOLUNOSHE, w8 HoppEE  PLablaues
mol Molasse Ve Verampio Co Combin-zone Ca Camughera ‘ inférieures observées 100 km plus & 1'Est.
AR Aiguilles Rouges Le Lebendun - DB Dent Blanche Mo Moncucco i '
1
‘ O Le but des études ci-dessus était de définir les axes
Figure 3 : Coupes synthétiques des Alpes occidentales sur la transversale du . . et’ les plans axiaux des grands plis couchés supposés. L'existence
Mont Rose. 7 : ou l'importance des grands chevauchements et des mouvements cisaillants

aetb : d'aprés Argand (1911). était minimisée, ces é&léments structuraux n'étant jamais intégrés

¢ : d'aprés Homewood et al (1980) . (in Miller 1982).
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dans les reconstitutions. Cela & conduit & la construction de nombreux
plis, la plupart trés hypothétiques, liés & plusieurs "phases de

déformation (Milnes et al. 1981).

Paradoxalement, les mécanismes de déformation ainsi
gque les phénoménes tectoniques sont trés mal connus dans cette
région. si célébre. Les seules é&tudes microtectoniques effectuées
portent sur le plissement et se sont préoccupées principalement
des phases tardives (rétrodéversées). Dans tous les cas, les axes
des plis étaient utilisés pour détermiqer la direction de mouvement
(considérée comme perpendiculaire aux ?xes), et leur vergence sensée
représenter le sens de déversement des grandes structures (par
ex. Klein 1978, Wilson 1978, Miller 1983). Ces interprétations
ne se sont jamais appuyées sur une analyse de la déformation ductile
(structures et microstructures, mécanismes, régime ...). Dans la
nappe du Mont-Rose, 1l est clair gque toutes les roches ont subi

une déformation majeure intense parfois polyphasée.

[0 Négligeant un peu 1l'aspect microtectonique classique
(différentes phases, plissement, linéations d'ihtersection), ce
travail présente plutdt une analyse de cette déformation ductile,
en relation avec les synthéses modernes sur les mécanismes de déforma-
tion (Ramsay et Graham 1970, Hobbs et al. 1976, Nicolas et Poirier
1976, Mattauer et Mercier 1980, White et al. 1980, Brun et Choukroune
1981).

B/ -~ PRINCIPALES STRUCTURES MICROTECTONIQUES REPRESENTATIVES

DE LA DEFORMATION MAJEURE

EE RS R R R R R R o

O Les trois microstructures majeures, & 1l'échelle de
1'échantillon sont : - une foliation +trés bien marquée ; - une
linéation d'allongement ; =~ un microplissement bien exprimé dans

les roches sédimentaires (Gornergrat zone). En plus il existe
souvent wune ou plusieurs linéations d'intersection, ainsi que

des microplis et crénulations tardifs.
B.1l. - FOLIATION

[0 Dans toutes les roches il s'est développé une foliation
. ‘ . - - - - -
alpine majeure, définie par les minéraux du métamorphisme. Cette

foliatiom; a, dans la partie Nord du Mont-Rose, un pendage faible

|
|
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(10 a 30° en moyenne) vers le NW, du aux replissements tardifs

(Milnes et al. 1981).

O Orthogneiss : une  seule foliation est matérialisée
dans les or%héééé;;é'.et mylonites. Elle est marquée par les micas
(phengite, muscovite; biotite parfois chlorite), le rubannement
de la roche (rubans de Quartz, feldspaths). Les microstructures
associées ont souvent une nature mylonitique.

O Socle hercynien polymétamorphique (Principalement paragneiss
et micaschi;%EQB...;..;;-‘;:;Lg;;;;-.ég;g;;lement gu'une foliation,
souvent rétromorphique (chlorite), matérialisée par les micas

et les rubans de quartz. Lorsqu'il existe des plis de petite échelle

une deuxidme foliation peut-&tre plan axial (fig. 4 ). Cette 82 est

paralléle a Sl dans les flancs. La foliation observée couramment est donc

composite, Cette foliation est clairement alpine = - accordance

81_2. -
avec la foliation dans les orthogneiss ; - foliation plan axial
de plis affectant des filons microgranitiques ou aplitiques ;

- minéraux alpins définissant la foliation (Klein 1978).

S | N

o ——— N o= )
R NS

5cm

Figure‘ﬁ : plis P2 dans les micaschistes de 1'unité de Portjengrat.

La foliation hercynienne ,probablement présente dans
la totalité du socle (hormis les granités) a donc été totalement

oblitérée ou transposée lors de la tectonique alpine.
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Oa goches.??.c?uv??F??e : (Schistes, quartzites, marbres ...)
dans les séri;;-gﬁen iiéées dugtrias (quartzites ...), trés plissées,
il est courant d'ecbserver deux foliations : distinctes dans les
charniéres P1 oii la foliation Sl est replissée et plan axial.
Ailleurs, dans les flancs des plis, il n'existe qu'une foliation
majeure, composite, 51_2.
et définies par 1l'allongement et les clivages des micas (Phengite)

Ces deux foliations sont de méme nature

et les rubans minéraux déformés (Quartz, calcite). Dans les schistes

on n'observe qu'une foliation paralléle a la S ci-dessus, et plan

1-2
axial des plis.

B.2. - Linéations d'allongement

O La foliation décrite ci-dessus porte généralement une
linéation d'allongement (Ll)' Cette linéation est plus ou moins bien
définie suivant la nature des roches affectées par la déformation : elle

peut-&tre marquée par

- l'allongement cu 1l'étirement d'objets antétectoniques

(galets, porphyroclastes),

- la cristallisation orientée de minéraux lors du métamor-

phisme accompagnant la déformation.

O Orthogneiss et mylonites : la linéation d'allongement
est trés bien exprimée : allongement des rubans de quartz ou feldspaths,
boudinage et étirement des feldspaths, queues de cristallisation
allongées, micas allongés lors de la cristallisation ou déformés.

O Micaschistes et paragneiss : en 1'absence de marqueurs,

la linéation d'allengement est souvent peu visible. Lorqu'elle

existe elle est marquée par

- 1les cristaux allongés des porphyroblastes (Albite)

et des micas ;

~ 1l'étirement des grenats précoces et des queues de

cristallisation ;
-~ 1l'allongement des rubans de quartz déformés.

A plus grande échelle, on peut observer un boudinage

des niveaux compétents traduisant une extension paralléle 3 ﬁl(par ex.

dans la Furg zone, figure 58).

sur la foliation composite S

19

O Roches sédimentaires : on observe la linéation d'allongement

10 En fait elle est exprimée aussi bien sur

S. (dans les charniéres Pl) que sur S et de méme direction. Elle est

1 2’

matérialisée par

(1) 1'allongement ou l'étirement de galets : galets de quartz
dans les conglomérats kspectaoulaires, par ex. a Gornergratt, public. 2) ;
- galets dolomiéiques ou calcaires dans les marbres (déformés et
trongonnés) .

(2) 1'allongement des cristaux de micas (phengites)
en particulier dans les quartzites.

(3) 1'étirement des porphyroclastes (grenats, feldspaths ven)
et 1'allongement des zones abritées.

(4) 1l'orientation préférentielle de forme des minéraux
déformés : - quartz dans certains quartzites présentant une texture
en rubans de grains allongés ; - calcite dans les marbres. '

(5) 1'allongement des rods de quartz

(6) Un boudinage des niveaux compétents (lits dolomitiques

dans les marbres ...).

’ Ces linéations sont donc & la fois définies par :
- un allongement des objets (grand axe de 1'ellipsoide
de déformation finie) ;
— un étirement et un boudinage ;

- des minéraux allongés (cristallisation orientée).

B.3. - orientation des linéations d'allongement

&

O Les différents types de linéations d'allongement (étirement,

cristallisations minérales ...) sont parallédles dans le m&me échantillon.

VE]_Lés linéations d'allongement définies dans les différents
types de roches sont paralléles entre elles a4 1'échelle de l'affleurement

ou de la carte.

’ Une carte synthétique des linéations d'allongement
dans la partie Nord du Mont-Rose est présentée ci-contre
(fig. 5 ). Plusieurs cartes de détail sont intégrées dans la

suite de ce mémoire,
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Figure 5 : Carte synthétique des 1linéations d'allongement dans 1la partie
Nord de la nappe du Mont-Rose. Les flaches indiquent le pendage des linéations;
les pointillés représentent les trajectoires de linéation. a, plis en Ffourreau
(Mattauer 1981, et chap. suivant); b, orthogneiss et mylonites, réseaux de

z:))nes de cisaillement (Publication 1); ¢, couverture intensément déformée (Publication
2). o
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O Les directions des linéations d'allongement varient
peu. Elles sont constantes dans les différentes unités tectoniques,

et entre ces unités.

’ Leurs directions sont-en moyenne WNW-ESE. Les variations

sont assez faibles et non systématiques (N270 & N320).

O Dans la partie Est de la nappe du Mont-Rose (Villados-
sola), la foliation est replissée dans l'antiforme tardif de Vanzone
(Laduron 1974&, Laduron et Merlyn 1974). Elle est subverticale.
Dans cette zone la linéation d'allongement, observée dans les orthogneiss,
est associée & une déformation tré&s intense. Elle est subhorizontale
dans la foliation de. direction NO70 (fig. 6 ). Dans tous ce secteur

on observe une telle direction (de NO60 & NO90) pour les linéations

d'allongement (Reinhardt 1966, Cobbold 1979).

- Saas Fee

S~

Villadossola | =

o Zermatt

—Z%

Figure & : Allure des linéations d'allongement dans la nappe du Mont-Rose ; dans

la partie Est (Villadossola) leur direction est ENE-WSW.

C/ - LE PLISSEMENT

C.1. - Différentes phases.

0 Deux phases de plissement sont associées a la déforma-
tion ductile pénétrative affectant 1'ensemble des roches. Elles
sont bien exprimées dans les roches méscozoiques dans lesquelles
la stratification 5, et 5. sont elles-mémes replissées par les plis P_. Dans

A 1 2
les micaschistes et paragneiss du socle, ces plis sont moins bien

exprimés, les deux phases sont observées (Klein 1978). Par contre
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Suivant la nature des roches, la nouvelle foliation 82 est plus ou moins

dans les orthogneiss, on n'observe que de rares plis P, trés isoclinaux,

bien exprimée : dans les charniéres P2 , on peut observer 2 schistosités

affectant des filons (microgranite, aplite, pegmétite). La foliation
o sl . . (toutes deux frustes) dans les quartzites,alors que dans les schistes, S
(gneissique ou mylonitique) n'est presque jamais replissée, sauf 1 |
; tt itéreé S isible. |

dans les microplis d'entrainement (mylonites). es otalement oblitérée, seule > est visible |
|

[ Une ou deux phases tardives de plissement sont

.associées au "plissement en retour" (vergence rétro). Ces phases

sont principalement exprimées au voisinage du pli du Mischabel

(Klein 1978, Miiller 1983). Ces plis replissent la foliation 51_2 ainsi

que les linéations d'allongement 1liées & la déformation majeure.

La déformation associée est généralement faible, les plis ont
un style en chevrons ou en kinks. C'est souvent ces phases tardives,
peu significatives par rapport a la déformation ductile antérieure,
qui ont é&té le mieux étudiées (par ex. Milnes et al., 1981

1983).

; Miller

EEEEEE.? : Aspect des foliations S1 et 32' a : charnidre P1 (microplis

|
|
|
’ dans la charnidre du grand pli en fourreau) ; b : plis P2 replissant la
l
|

Sl. ( Quartzites, Hangende Gletscher prés du Fluchthorn 3790 m,

Mattmark). J

| O Les piis sont généralement isoclinaux avec des !
\ ,
flancs trés étirés (fig.ic!). Il existe parfois des plis, clairement i
associés & la méme déformation, & plan axial plus raide et beaucoup

moins étirés.

’ Les axes des microplis sont le plus souvent rectilignes

3 1'échelle de 1l'échantillon ou de l'affleurement. ILS SONT TOUJOURS
PARALLELES A LA LINEATION D'ALLONGEMENT définie par différents

Figure # : Plis tardifs 3 vergence sud, axe de direction N55. (Serpentinites, zone

de Zermatt-Saas Fee). ' marqueurs et reliée a la méme déformation. Ils ont une direction

en moyenne WNW-ESE. Les plis Pl et P2 ont la méme orientation.

C.2. - LE PLISSEMENT ASSOCIE A LA DEFORMATION MAJEURE
. Les plis sont souvent symétriques. Les rapports

C.2.1. = Microstructures ‘ flanc long - flanc court permettent de déterminer un sens de déverse-

ment apparent

O La forme et la géométrie des plis Pl et P2 sont compara-

bles. Les plis 1 replissent la stratification So (dans les marbres, - la majorité des plis a un sens de déversement

j ' vers le sud ;

quartzites ...) ou bien des filons (aplite dans les micaschistes) néanmoins, on peut observer des sens de déversement
- ; :

une foliati i : ]
ARt S1 est plan axial de ces plis. Les plis 2 sont les plus opposés sur un méme échantillon ou affleurement - (fig. g )., 11

courants. Ils replissent & la fois les marqueurs antérieurs (stratifi- g oi
existe des structures en 'champignons'.

cation), la foliation Sl qui est généralement paralléle a la stratifica-
tion, ainsi que le rubannement tectonique paralléle & Sl (marbres).
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Figure 9 : Microplis en section perpendiculaire 3 Ll' les plis ont des sens de déversement |

opposés. (Micaschistes, unité de Portjengrat). ! Figure 44 : Microstructures Moeillées" en section perpendiculaire 2 Ll'

O Il existe des plis en fourreau (Quinquis et al. €.2.2. — GRANDES STRUCTURES
1978 ; Faure et malavieille 1980 ; Quinquis et Cobbold 1980).

Dans la région de Mattmark les ~roches mésozoiques |
Ce type de plis est assez rare dans la région étudiée ; nous en !

de la Gornergratt zone sont affectées par de spectaculaires plis |
avons observé par exemple dans les calcschistes (schistes lustrés) |

| - de grande échelle. Ces plis sont bien exposés dans les falaises

l . de Schwarzberg entre le Strahlhorn et Mattmark (fig. 42 ). Ils

du Hangende Gletscher Joch, dans les micaschistes de la zone du

Stokhorn (Gornergrat ) ol des filons de quartz sont plissés et

sont reliés & la déformation majeure (phases 1 et 2). |
les axes curvilignes (fig. 40). '

= Hangende Gl.J. Allalinhorn N '
\
\

Ophiolites

10cm |
ven

Figure 40 : Microplis en fourreau dans les nicaschistes de la zone de Stockhorn.

De plus il existe en section perpendiculaire 2a

Ll des microstructures '"oeillées", apparemment monophasées (une |
s - < - - - . o }
seule foliation ; impossibilité de définir des phases superposées ‘
de fagon logique). Ces structures représentent probablement des ‘ ‘ Figure A2 : Panorama de la falaise de Schwarzberg (Mattmark). ,A et B, plis étudiés.
parallelement 3 L. ! grisé : ophiolites.

1

sections perpendiculaires & l'axe de plis en fourreau allongés : [ 4 GZ : Gornergrat zone (mésozoique); SL : schistes lustrés; p Z : paragneiss; en ,
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sur le pli B (Hangende Gletscher ). Les diagrammes (Schmidt, hélisphére inférieur )

Figure 14 bis : Oonnées structurales (schistosités, linéations, axes de microplis )
|
|
|

sont dans le plan horizontal, le Nord 3 droite (c.a.d. orientés subparallilement 3
{ la falaise).
- m., marbres; q., quartzites; Gn., paragneiss; S.l., schistes lustrés (calcschis-

tes); 0., Ophiolites.

rd
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O Les axes de ces plis ont une orientation WNW-ESE,

de m&me direction que la linéation d'allongement et les microplis.

- le pli A (au Nord) a une géométrie complexe
et “polyphasée” pli isoclinal replissée (fig. A3 ). Un contact
tectonique précoce, jalonné d'écailles de gneiss et de cargneules

est replissé dans son coeur.

- le pli B (au Sud) a une forme en "oeil (fig.Ah) |

Ses charniéres Sud et Nord sont bien exposées ; leurs axes sont

subparalléles et de direction WNW-ESE. De nombreux petits plis

en fourreau lui sont associés (zones de charniare).

|
~ D'autres plis, de plus petite échelle, de méme \
|

direction et méme style sont associés A& ces structures.

Quartzites LA DEFORMATION ALPINE DANS LES ROCHES

—E———m— e e e e e e, — T — — = —

|
‘ DU SOCLE HERCYNIEN, NAPPE DU MONT-ROSE
|
!

Gneissification et mylonitisation dans

{ un contexte cisaillant, caractéres et mécanismes

Marbres

de déformation

Micaschistes —_—

Figure 45 : plis 2 d'échelle décamétrique ; un contact tectonique (D) est replissé.

(Mangende Gletscher).

; ‘|
O M. Mattauer (1981) a proposé d'interpréter 1la ‘
formation de ces structures dans un contexte de déformation progres-

sive cisaillante intense. Les observations sur les mécanismes

de déformation, développées plus loin, montrent que 'la linéation

d'allongement est subparalldle & 1la direction de cisaillement

dans un régime de déformation progressive cisaillante. Dans ce

contexte, nous interprétons le pli A ("oeil") comme une section ' ‘

perpendiculaire a 1l'axe d'un grand pli en fourreau kilométrique.

Les autres plis, paralldles 3 Ll’ se sont probablement formés durant - l -

cette déformation progressive ("plis a", voir discussion finale). !
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O Les roches du socle hercynien, constitué principalement
de micaschistes, paraéneiss et granites, forment la nappe du Mont-
Rose au sens strict (Bearth, 1952). Elles ont été intensément déformées
lors de 1la teétonique alpine et ftransformées par le métamorphisme
associé (Bearth 1974, Monié 1984). Pratiquement aucune structure
hercynienne ne semble reconnaissable. Les granites (tardihercynien
ou permien), transformés en orthogneiss et mylonites, présentent
de trés belles structures et microstructures. L'étude de ces roches
est trés profitable pour la compréhension des mécanismes de déformation

en effet, elles constituent des massifs de roches compétentes et
homogénes, non déformées avant la tectonique alpine. La déformation
de ces massifs orthogneissiques ainsi que les microstructures observées
dans ces roches seront donc particuliérement représentatives de 1la
(ou des) déformations alpines majeures, synmétamorphiques. De plus,
1'absence d'anisotropie antétectonique {comme une stratification
dans des roches sédimentaires, ou bien une foliation antéalpine dans
les micaschistes hercyniens) ainsi que la relative homogénéité des
massifs d'orthogneiss, permettent de relier assez facilement la déforma-
tion pénétrative observée aux mécanismes tectoniques régionaux

par exemple, elle ne sera pas perturbée par des replissements successifs.

O Je me suis donc attaché principalement & 1'étude de 1la
déformation dans ces orthogneiss. En relation avec cette étude, P.
Monié a effectué plusieurs datations radiochreonologiques (39Ar-4OAr), les

dges obtenus sont généralement & relier & la déformation observée

(Monié&, 1984).

O Dans les micaschistes et paragneiss hercyniens repris
par la tectonique alpine, 1l'analyse de la déformation est beaucoup
moins significative. Néanmoins, ces roches sont plus favorables 32
1'étude des relations métamorphisme-déformation. Je décrirai donec
rapidement & la fin de ce chapitre, la déformation de ces- roches
qui apparait en partie tardive (relations métamorphisme/déformation,

microstructures).

A/ - LA DEFORMATION ALPINE DES GRANITES HERCYNIENS ; CARACTE-

TEAETWRY

RISTIQUES DE LA DEFORMATION ET ETUDE MICROTECTONIQUE

e kR R R R g

O A une échelle kilométrique, les massifs orthogneissiques
de la nappe du Mont-Rose montrent deux types d'associations de structures

caractéristiques de zones particulidres
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- zones ou la déformation est trés hétérogéne. Elle se
localise dans des zones de cisaillement, matérialisées par des bandes
de mylonites, qui découpent le granite non déformé. Ces zones ou
la déformation est hétérogéne paraissent former des lentilles moulées
par les orthogneiss massifs (voir ci-dessous). Ce type de déformation

est bien exposé sur la rive gauche du lac de Mattmark ainsi que dans

le secteur de 1la cabane du Mont-Rose au-dessus de Zermatt (fig.lé}

Sa description fait l'objet de la publication présentée plus loin (publi=-

cation 1).

- zones ol la déformation est relativement homogéne. Elles
constituent la grande masse des granites déformées. Elles sont formées
d'orthogneiss massifs, scuvent recoupés par des bandes de mylonites,
d'épaisseur décimétrique a métrique, sub-paralléles & la foliation
gneissique encaissante. La déformation est toujours <trés pénétrative,

intense ; on n'observe pas de zones non déformées.

O Dans un méme secteur, les mécanismes et conditions de
déformation dans les orthogneiss (zones de type 2) et les zoneé de
cisaillement (type 1) sont de méme nature = 1l semble donc que les
zones du type 1 (déformation +trés hétérogéne, présence de granite
non déformé) représentent des lentilles moins déformées inclues dans
les =zones orthogneissiques (type 2). Les mécanismes de déformation
étant identiques dans les orthogneiss et dans les zones de cisaillement,

je me suis principalement attaché & une étude fine, & différentes

échelles, de ces derniéres. Elles présentent en effet plusieurs avantages :

- possibilité d'observation de la déformation progressive
du granite, formation de zones mylonitiques ;

— les sens de cisaillement sont généralement connus, ce gqui
permet de replacer les caractéres et les microstructures

observées dans un cadre bien déterminé ;

de plus, les structures dans ces zones sont particuliérement spectaculaires

et méritaient une description détaillée.

u

A.1./ — CARACTERES DE LA DEFORMAT ION DANS LES ZONES A DEFORMAT ION

HETEROGENE

O Les structures décrites dans la publication ci-dessous

P . . . 2
ont été observées dans une zone couvrant approximativement 1 km~, sur la

rive gauche du barrage de Mattmark (Figure4?¥).

* Saas Fee

e Zermatt O Mattmark

O Mm.R. Hitte

FigureA6: Situation des zones de cisaillement &tudiées.

O Un méme type de déformation peut-&tre

prés de la cabane du Mont-Rose (Monte Rosa Hiitte).

Publication 1

par exemple observé
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Situation des zones de cisaillement étudides (publication 1) sur une coupe

Figure A7

; g. orthogneiss massifs ;

zones de cisaillements

schématique de la région de Mattmark. A.

formant la couverture paraautoch-

ésozolques

-

p. paragneiss (permo-carbonifire) ; m. roches m

tone de la nappe.
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TECTONIQUE. —.Cisaillement ductile et déformation hétérogéne du granite de la nappe
du Mont-Rose dans la vallée de Saas (Suisse). Note (*) de Robin Lacassin, présentée par
Jean Aubouin.

Dans les granites de la nappe du Mont-Rose la déformation alpine, trés hétérogéne, est principalement
caractérisée par des réseaux de « shear-zones » anastomosées. Cette déformation se traduit par la gneissification
des granites et la formation de bandes de mylonites. Elle est reliée 4 un contexte général de cisaillement ductile
chevauchant vers le NW.

TECTONICS. — Heterogeneous Shear in the Monte-Rosa Nappe Granite, Saas Valley (Switzerland).

In the Monte Rosa nappe granites, the alpine deformation is very heterogeneous. It is mainly characterized by
anastomosed shear-zone networks and produces orthogneissic rocks and mylonite bands. We attempt to interpret
this deformation in terms of a bulk shear context with a NW sense of thrusting.

La nappe du Mont-Rose (fig. 1) [l], dans la zone interne des Alpes suisses, est
principalement constituée d’un socle hercynien (gneiss, micaschistes, granites) et de roches
volcano- sédimentaires d’Age permo-carbonifére ([2] et [3]). L’intense déformation alpine,
synmétamorphique, du socle et de sa couverture mésozoique (mégastructures) est
classiquement décrite comme résultant de phases de plissement superposées, principalement
a vergence Sud (plis en retour) ([4] et [5]). Néanmoins Mattauer [6] a récemment interprété
certaines de ces structures comme des plis en fourreau kilométriques, allongés parallélement
4 une linéation d’étirement NW-SE, et affectant les séries de couverture dans la région de
Mattmark.

L’événement métamorphique majeur, caractérisé dans les ophiolites de la zone Zermatt
Saas-Fee, est du type HP/BT, il débute 4 la fin du Crétacé et a une durée indéterminée [7].
Il est suivi & la fin de 'éocéne par une phase, de moindre intensité, du type BP/HT [7].

A NW Sk SE

DB e BRSNS

Zone etudiee -

Fig. l. — a, schéma tectonique de la région du Mont-Rose; b, coupe simplifiée de la nappe du Mont-Rose
(d’aprés [3], [4] et [5]). Différentes unités: SB, nappe du Grand Saint-Bernard (M : pli en retour du
Mischabel); MR, nappe du Mont-Rose; P, Portjengratt; FZ, Furg zone; C, Camughera-Moncucco;
DB, Dent Blanche; Se, Sezia; A, massif de I’Aar; SL, schistes lustrés et ophiolites (zones de Zermatt-Saas, du
Combin et d’Antrona).

Fig. 1. — a, tectonic map of the Monte-Rosa area; b, simplified section of the Monte-Rosa nappe (from [3], [4]
and [5)). Different units: SB, Grand Saint-Bernard nappe (M: Mischabel backfold); MR, Monte-Rosa nappe ;
P, Portjengratt; FZ, Furg zone; C, Camughera-Moncucco; DB, Dent Blanche; Se, Sezia; A, Aar massif;
SL, “schistes lustres” and ophiolites (Zermatt-Saas, Combin and Antrona zones).
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Nous présentons ici les premiers résultats (macrostructures) sur la déformation du
granite du Mont-Rose (zone de Stelli [3] et [5]) sur la rive W du barrage de Mattmark
(Carte Nat. Suisse, feuille 1329 Saas, point coté 2238 m). L'analyse de la déformation a
I’échelle microscopique sera présentée par ailleurs.

LA DEFORMATION DU GRANITE. — Le matériel granitique a subi une mylonitisation
progressive conduisant 4 la formation d’une association de structures caractéristique
([8] et [9]). On observe successivement : (a) le granite isotrope (macroscopiquement non
déformé); (b) des gneiss ceillés (foliation irréguliére, proportion de matrice faible, les
porphyroclastes restent de grande taille); (c) des gneiss mylonitiques (foliation bien
exprimée, proportion de matrice importante, la taille des porphyroclastes diminue mais
leur nombre reste élevé) ; (d ) des mylonites 4 ultramylonites (trés bien foliées, constituées
d’une matrice fine incluant quelques porphyroclastes de taille réduite).

La fabrique de forme des gneiss et des mylbnites est du type tectonique LS [10]. La
foliation est matérialisée par les micas, I'aplatissement des feldspaths et des rubans de
quartz; dans cette foliation, une linéation minérale et d’allongement est marquée par
I'allongement des feldspaths, des cristallisations en zones abritées, des rubans de quartz et
des amas de biotite. '

ORGANISATION DES BANDES MYLONITIQUES. — Nous appelons « bandes mylonitiques »,
une zone planaire, constituée de roches déformées passant progressivement des gneiss
ceilles aux mylonites,

Cartographiquement, les bandes mylonitiques, longues d’une centaine de métres et
d’une épaisseur comprise entre 0,5 et quelques métres, forment un réseau anastomosé
(fig. 2). Elles encadrent des lentilles de granite peu ou pas déformé (« phacoidal
structure ») [8]). On observe trés souvent, entre deux bandes majeures, des relais constitués
de bandes mylonitiques plus petites. Dans une méme bande la zone la plus déformée est
souvent légérement sécante sur la foliation gneissique encaissante. Les bandes mylonitiques
sont parfois localisées sur des niveaux leucocrates, constituant sans doute des hétérogénéités
rhéologiques antérieures a la déformation [11].

La foliation mylonitique, de direction en moyenne NS, a un pendage variable vers 'W
(entre 10 et 70°) ( fig. 3). La linéation d’allongement, L, de direction moyenne N 120,
présente des variations non systématiques assez importantes (de N 90 a N 140) par
exemple 4 I'intérieur d’'une méme bande mylonitique ( fig..3). Son pitch dans la foliation
est proche de 90° ( + 30).

A une échelle métrique, on retrouve une organisation en bandes anastomosées d’une
dizaine de centimétres d’épaisseur se relayant entre elles ( fig. 4).

EXPLICATION DE LA PLANCHE

Fig. 2. — Bandes mylonitiques anastomosées dans le granite de Mattmark : carte des structures tectoniques.

Fig. 2. — Anastomosed mylonite bands in the Mattmark granite: map of tectonic structures.

Fig. 3. — Carte des foliations et linéations. Dans le diagramme de Schmidt (hémisphére inférieur), les fléches
représentent les linéations d’allongement, les points, les pdles de la foliation mylonitique.

Fig. 3. — Foliations and lineations map. In the Schmidt net (lower hemisphere), the arrows represent the stretching
lineations, the black dots, the poles of the mylonitic foliations.

Fig. 4. — Coupe de petites bandes mylonitiques, plan perpendiculaire 4 la linéation d’allongement dans les
mylonites (L) (légende voir fig. 2).

Fig. 4. — Small mylonite bands, cross section normal to the stretching lineation in the mylonites (L,,).

PLANCHE [/PLATE ]

gneiss ceil.

gneiss myl.
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DEFORMATION ROTATIONNELLE, DIRECTION ET SENS DE CISA[LLEI\;ENT. — Les travaux récents
([91, [12] et [13]) s’accordent sur la formation des roches mylonitiques en régime de
déformation rotationnelle. Les bandes mylonitiques correspondent a des zones de
cisaillement ductile [14]. La foliation mylonitique est subparalléle au plan de cisaillernent ;
la linéation d’allongement est proche de la direction de mouvement.

Dans le secteur étudié, la disposition sigmoide de la foliation, caractéristique des zones
de cisaillement [14], ne s’observe que rarement. Ceci peut étre dii & un decouplage entre
le matériel non déformé et la zone mylonitique, responsable de la réduction ou de
I'inexistence des termes peu déformés. Lorsqu’il a été observé, I'aspect sigmoide suggére
toujours, en section paralléle 4 L, un cisaillement dirigé vers le NW. Perpendiculairement
a L, de faibles mouvements vers le NE ou le SW ont été observés dans les zones de relais

(fig. 4).

Fig. 5. — Aspect de la déformation en section paralléle 4 la linéation d’allongement. g, rubans polycristallins de
quartz et feldspath; b, rubans riches en micas; ¢, agrégats de biotite; d, porphyroclastes (feldspaths).

Fig. 5. — Some aspects of the deformation in a section parallel to the Stretching lineation. a, @artz feldspar
polycristalline ribbons; b, mica rich ribbons; ¢, biotitic aggregates; d, porphyroclasts (feldspars).

Les critéres macroscopiques [15] témoignent également d’une déformation non coaxiale
dans un plan paralléle 2 L ( fig. 5) : microplis d’entrainement, zones abritées dissymeétriques
([16] et [17]), déformation hétérogéne et aspect sigmoide des feldspaths [17]. Le sens de
cisaillement déduit statistiquement de ces critéres est toujours du SE vers le NW ( fig. 5).
Perpendiculairement 4 L, la déformation apparait non rotationnelle.

CoNcrusion. — Dans le granite de Mattmark, la déformation alpine se traduit par la
formation de bandes de mylonites : la déformation est localisée dans des zones de
cisaillement formant un réseau anastomosé. La direction de mouvement dans les mylonites
est subparalléle 4 la linéation d’allongement de direction NW-SE, présente par ailleurs
dans toute la région. Le sens de cisaillement est constant sur I'ensemble des zones de
cisaillement et dirigé vers le NW. Contrairement a des réseaux de shear-zones décris par
ailleurs [18], la déformation a donc eu lieu dans un régime général de déformation non
coaxiale.

Existant aussi a une échelle métrique, la disposition anastomosée des « shear-zones »
semble se retrouver & une échelle supérieure (kilométrique) : en effet la zone décrite est
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située entre deux zones a déformation plus homogéne et apparemment plus intense. Cette
similarité géométrique entre différentes échelles d’observations semble constante dans les
zones mylonitiques en général [19].

Ce type de déformation (shear zones anastomosées) se retrouve dans d’autres secteurs
de la nappe ‘du Mont-Rose (par exemple autour de la Monte-Rosa hiitte, carte de
Zermatt).

Nous pensons donc que la majeure partie de la déformation pénétrative de la nappe du
Mont-Rose s’est faite dans ce secteur, en régime cisaillant lors de mouvements tangentiels
vers le NW, comme cela a été proposé pour les massifs internes des Alpes frangaises [20].

(*) Remise le 28 février 1983.
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Figure 48 : Autre exemple de zone mylonitique dans les granites de la nappe du Mont-
Rose (Mattmark). A. carte des facids tectoniques : B. carte des microstructures (foliation,

linéation).
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O En résumé, les zones de cisaillement et bandes myloenitiques
associées forment un réseau anastomosé encadrant des lentilles de
granite ou de' gneiss peu ou pas déformées. L'organisation en réseau
anastomosé se retrouve a différentes échelles, aussi bien a 1'échelle

métrique (affleurement) qu'hectométrique (carte).

A.1.1. - Organisation des zones de cisaillement, influence de

© @9 88684004508 8000009 9T 0SS0 000e00 008 eSS e S e 68 o0 8 e

l'intensité de la déformation régionale.
O En fonction de 1la déformation totale du wvolume rocheux
affecté par les zones de cisaillement, les caractéristiques dés réseaux
de bandes mylonitiques sont variables. Ils sont de plus en plus denses

et organisés que la déformation est plus importante

. zones intensément déformées : ZOnes de cisaillement

de Mattmark (publication 1 et fig. 4§). Les bandes mylonitiques sont épais-
ses, les zones centrales intensément déformées (mylonites et ultramyloni-
tes) peuvent atteindre plusieurs métres d'épaisseur. Hormis dans
les zones de relais, elles sont relativement planaires. A 1'échelle
cartographique, on observe des zones mylonitiques majeures, en moyenne
parallédles entre elles, de direction N-S. Ces =zones sont é&cartées
de 20 a 50 m (perpendiculairement au plan de cisaillement), elles

se suivent sur une ou plusieurs centaines de métres.

Figure 49 : Linéations d'allongement dans les zones de cisaillement de Mattmark (diagramme

de Schmidt, hémisphére inférieur).
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Liorientation et le pendage des foliations mylonitiques et des linéations
d'allongement varient relativement peu. Les directions de linéation

sont en moyenne WNN-ESE (Fig. A9).

. zones a déformation moins intense : dans le voisinage de la

cabane du Mont-Rose (Monte-Rosa Hiitte), la déformation totale du
granite apparait nettement plus faible. Les =zones de cisaillement
ont une direction et un pendage beaucoup plus variable. Leur densité
et surtout leur taille sont beaucoup plus faibles. L'épaisseur des
zones de cisaillement atteint rarement 2 m, la zone centrale, mylonite,
a quant a elle une épaisseur de l'ordre décimétrique. Les directions
de foliations et de 1linéations d'allongement varient beaucoup. Par
exemple, les directions des linéations d'allongement varient entre

N 280 et N 340,

A.1.2. - Les extrémités de zones de cisaillement = zones de

® £ 0 0066886000000 e 0C0 8000606606000 CSGCeS O @9 e 0 0o 00een

relais
O Les =zones de cisaillement, lorsque la déformation générale
est intense, tendent & former une structure en bandes de déformation
(Cobbold 1977 a et b) importantes et étendues par coalescence de
différentes zones de cisaillement. Les différentes bandes sont reliées

par des zones de relais qui définissent en partie le réseau anastomosé.

0 La plupart des zones de relais qui ont été observées corres-—
pondent & des terminaisons latérales de zones de cisaillement (Coward
et Potts, 1983), sur lésquelles le mouvement est paralléle a la zone de

relais (figure Z29).

Figure 20: représentation schématique d'une zone de cisaillement & un instant donné.
Sur les terminaisons latérales (L) le mouvement est décrochant (d'aprds Coward et Potts,

1983).

. ‘141
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Sur des petites zones de cisaillement (épaisseur décimétrique )
des zones de relais trés simples ont é&té observés : le mouvement'
sur les terminaisons latérales des deux zones de cisaillement (figure.Z/fj
est transféré par une déformation pénétrative de la portion de roché

comprise entre les deux zones de cisaillement (figure 24). ‘

.

Figure £4: Exemple de relais latéraux entre zones de cisaillement. La direction de mouvement

est perpendiculaire au plan de la figure

Lorsque déformation et quantité de mouvement sont plus
importantes, il s'individualise dans les zones de relais, des bandes
mylonitiques qui transférent les mouvements entre les différentes

zones de cisaillement (publication 1, fig. 4).

A.1.3. - Intensité de 1la déformation finie et ampleur

© 8 0240 B00SG06606E S OO SE 8BS L R T R R o I RS

des mouvements cisaillants :
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O La mesure de la déformation finie dans les roches granitoides
fortement déformées est <trés difficile en raison de 1'absence gquasi
totale de marqueurs. Des études de la déformation finie ont été effectuées
grice a 1l'analyse d'enclaves déformées (Ramsay et Allison, 1979).
Dans les granites é&tudiés dans la nappe du Mont-Rose ces enclaves

s'avérent trop rares pour &tre utilisées fiablement. D'autres méthodes

d'analyse de la déformation finie, la méthode Fry (voir II-3), sont
difficilement applicables & des roches ol' les porphyroclastes sont

jointifs et fracturés.

O Dans les zones de cisaillement, la réorientation de marqueurs

planaires antétectoniques (Back et al., 1975), ainsi que 1l'angle
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entre la foliation et les murs de la zone de cisaillement (Ramsay
et Graham, 1970) permettent dans des cas favorables d'estimer 1l'intensité

du cisaillement (fig.<Z22).
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Eiggifgz: orientation et grandeur des axes de la déformation finie en cisaillement simple.
0' représente l'angle entre la foliation et le plan de cisaillement (d'apris Ramsay,

1980).

O De nombreuses analyses basées sur ces caractéres, ont
été effectuées (Ramsay et Graham 1970, Beach 1974, Coward 1976, Burg
et Laurent 1978, Ramsay et Allison 1979, Park 1981, Lagarde et Choukroune
1982). Une telle analyse peut-8tre appliquée A de petites zones de
cisaillement; néanmoins, lorsque Lle cisaillement est intense, avec
souvent des variations rapides de 1'intensité, les mesures ne sont
plus significatives et 1'erreur trop importante : par exemple, pour
une augmentation du cisaillement de y = 10 &2 ¥ = 20, l'angle entre la fo-
liation (plan XY) et le plan de cisaillement passe de 5,7° a 2,9°,

une si faible variation passe bien sur inapercue dans la nature. '

0 Dans les =zones de cisaillement importantes comme celles
de Mattmark, en l'absencegde marqueurs de la déformation finie, l'estima-
tion de la déformation finie et de 1'intensité du cisaillement ne

peut donc &tre que qualitative.

’On considére généralement, dans le cas de roches homogénes

fortement déformées, que la foliation est proche du plan XY de 1l'ellip-

soide de déformation, et gque la linéation d'allongement représente
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l'axe X (X > Y > Z), (Ramsay et Graham 1970, Nicolas et Poirier 1976).
L'intensité de 1la déformation est évidemment trés variable, nulle
dans le granite limitant la =zone de cisaillement, elle devient trés
intense dans les mylonites au centre de 1la =zone, comme le montre
le quasi parallélisme de la foliation mylonitique avec les bordures
de la zone de cisaillement (limites de la zone déformée). Dans beaucoup
de zones de cisaillement observées, la déformation ne varie pas continuel-
lement du moins:au plus déformé. Tras souvent, la zone centrale, myloni-
tique ou ultramylonitique, d'épaisseur décimétrique & métrique, est
limitée par des plans d'apparence sécants sur la foliation gneissique,
sigmoide (Ramsay et Graham, 1970), des bordures. Un tel caractére peut
8tre di a une brusque augmentation de 1l'angle de cisaillement et de
la déformation finie dans la zone centrale. Cette augmentation est
peut &tre reliée & un changement de mécanisme de déformation et de
vitesse de déformation (White et al., 1980). Il est également possible
que la zone centrale ait été le lieu de mouvements tardifs concentrés

dans cette partie de la zone de cisaillement.

Dans les zones de cisaillement isolées, limitées par des zo-
nes non déformées, le mécanisme de déformation le plus probable, répon-
dant aux critéres de compatibilité est le cisaillement simple (Ramsay et
Graham, 1970). En 1l'absence de variation de volumei la déformation
est donc plane. Par contre dans des zones. de cisaillement courbes
ainsi que dans des réseaux anastomosés tels ceux observés ici, le
type de déformation peut &tre variable (Coward, 1976) et départir
du cisaillement simple et de la déformation plane. Néanmoins, 1l'observa-
tion des échantillons, sur le terrain et en laboratoire (sections
paralléles et perpendiculaires & L), montre qu'ils ont toujours une
fabrique de forme plano-linéaire (tectonite- LS, Turner et Weiss,
1963) : en section perpendiculaire & la linéation d'allongement,
1l'étirement des porphyroclastes est faible, les cristallisations
en zones abritées courtes ou inexistantes, dans les gneiss, la foliation
est assez mal exprimée ; par contre en section paralléle & L et perpendi-
culaire a la foliation, 1l'allongement est important et la foliation
bien exprimée. Dans les gneiss (bordures de =zones de cisaillement),
les rares enclaves micacées observées sont allongées parallélement
a la linéation (rapport X/Z proche de 10) ; ces enclaves sont isodiamé-
triques dans le granite non déformé. La déformation finie, & 1l'échelle

de 1'échantillon, parait donc 'proche de la déformation plane (K= 1).
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C=tte déformation est ftrés intense dans la partie centrale des =zones
de cisaillement o0 la foliation mylonitique tend & &tre paralléle
aux bordures de la zone déformée. Il est donc vraisemblable que le

taux de cisaillement soit supérieur a y = 10, ce qui correspond & un angle

entre la foliation et le plan de cisaillement de l'ordre de 5° (Fig.22)

pour un mécanisme de cisaillement simple, et un rapport X/Z de 1l'ordre

de 100.

A.1.4. — Sens de cisaillements

© 6 88660600 s000sens 808

O Comme 1l'ont montré les observations dans la région de
Mattmark, les sens de cisaillements dans les zones fortement déformées

paraissent constants. La direction de cisaillement est subparalléle

a la linéation d'allongement observée dans les parties les plus déformées

(mylonites) (Ramsay et Graham 1970, Hobbs et al., 1976) ; elle est
donc WNW-ESE. Les sens de cisaillements, déterminés gréce a la déflection
de la foliation dans les zones de cisaillement ou bien & 1l'aide de
critéres microstructuraux, sont en grande majorité vers 1'WNW (plus
de 90%). Il semble donc n'exister pratiquement pas de zones de cisail-

lement conjuguées.

[0 Dans les zones moins déformées (Monte—Rosa Hiitte), direction
et sens de cisaillements sont beaucoup plus variables ; la majorité
des zones de cisaillement montre néanmoins un sens de mouvement vers

1'W ou NW.

A.1.5. - Conclusion

€0 e ceee e e

O Dans la région de Mattmark, les =zones a déformation trés
hétérogéne, montrent des réseaux anastomosés de bandes mylonitiques.
Ces bandes correspondent a des zones de cisaillement encadrant des

lentilles de granite non déformé.

O Les sens de cisaillement observés sont vers 1'WNW, il n'exis-

te pratiquement pas de zones de cisaillement conjuguées. Les directions
de cisaillement sont constantes. La déformation, & 1'échelle hectométri-
que a kilométrique, est donc simple et caractéristique d'un régime

majeur de cisaillement proche du cisaillement simple (figurel3).

Figure 23 Bloc diagramme schématisant la déformation dans les zones de cisail-

lement de Mattmark.

O Cette déformation est donc différente de celle le plus
souvent relié aux =zones de cisaillement anastomosées ol la pluéart
des shear-zones sont conjuguées : la déformation régionale est dans
ces cas la, considéré comme principalement en aplatissement (Coward
1976, Mitra 1979, Choukroune et Gapais 1983). Un type de déformation
proche de celui observé dans le Mont-Rose a été décrite par C. Simpson

(1982, 1983) dans la nappe Maggia, Alpes penniques centrales,.

A.2./ - CARACTERES DE LA DEFORMATION DANS LES ORTHOGNEISS MASSIFS

O La déformation des orthogneiss massifs (déformation plus
homogéne que les zones décrites précédemment), a été plus particulidrement
étudiée dans la région de Mattmark (nappe du Mont-Rose), ainsi que
dans 1'unité du Portjengratt pré&s de Saas Fee. Ces orthogneiss constituent
la majeure partie de 1la nappe du Mont-Rose et sont les roches les

plus interressantes pour l'analyse des mécanismes et du régime de

déformation.




’La déformation est pénétrative, intense, il n'existe plus

de faciés non déformés. Elle est caractérisée par

a) La présence d'une foliation bien exprimée, matérialisée
p

par l'aplatissement des rubans de quartz ou feldspaths, 1l'orientation
des micas (biotite et micas blancs). Cette foliation est régulidre

cartographiquement sa direction varie peu, N-S & NE-SW dans le Nord |

de la nappe du Mont-Rose (Mattmark) ol elle plonge assez faiblement

vers le NW.

(b) Une 1linéation d'allongement marquée par 1'étirement
des porphyroclastes (feldspaths) et 1la forme allongée des agrégats

micacés. La direction de cette linéation est en moyenne WNW-ESE,

paralléle a celle observée dans les zones de cisaillement (mylonites).
Une étude détaillée des linéations montre 1l'existence de faibles

variations de leur direction, localisées dans des zones particuliéres,

Figure 24 Aspect .des zones mylonitiques dans les orthogneiss pris de Pecetto (Macugnaga).
la foliation gardant & peu prés la méme attitude (Figure 45¢f26). -
ic_) des zon®s mylonitiques, planaires ou courbes, d'amplitude
hectométrique ou plus. Ces zones sont subpéralléles a la foliation ., A.2.2. - Intensutéettypede1adéforr§latlonf1n1e ‘
gneissique enc.aissante. Dans certains cas, de méme que les zones :
de cisaillement décrites plus haut, elles forment parfois un tissu De méme que dans les zones de cisaillement la quantification |
anastomosé qui découpe la roche en '"poissons" d'échelle hectométrique de la déformation finie est difficile sinon impossible. '

(Figure 44 ). Les zones encadrées de mylonites sont formées de gneiss

. » I ’ Par comparaison avec. les microstructures observées dans
assez fortement déformées. |

; les zones de cisaillement et en étudiant des faciés similaires (par

O Les linéations d'allongement observées dens les mylonites ‘ exemple granite porphyroide déformé), wune évaluation qualitative

l peut &tre avancée. La déformation, microstructures, dans les orthogneiss

sont paralléles & celles des gneiss encaissants.
massifs parait équivalente & celle des gneiss des bordures de zones

de cisaillement pour lesquels l'angle foliation-plan de cisaillement

{d) Un boudinage de foliation (Platt et Vissers 1980) moyen- est de l'ordre de 15°. Cet angle correspond dans les zones de cisaillement,

nement développé. Les rares axes de boudins observés sont perpendiculaires: en cisaillement simple sans changement de volume, & un y de 3,5 et un rap-
i)

ou obliques sur la linéation d'allongement. L'é&tirement 1ié a ces port X/Z proche de 15. Un tel ordre de grandéur est vraisemblable

boundins est donc proche de la linéation d'allongement.

pour la déformation finie des orthogneiss.
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Figure 45 : Carte des linéations d'allongement dans les orthogneiss en rive
gauche du lac de Mattmark. A, zone 3 déformation hétérogéne (shear zones),
décrite dans la publication 1; B, orthogneiss entrecoupés de bandes mylonitiques.
Les fl&ches représentent 1les linéations d'allongement, leur pendage est indiqué
en dizaine de degrés ; les pointillés représentent les trajectoires de schistosité.

Figure 26 : Trajectoires de linéations. On observe une zone localisée ol les directions
régionales WNW-ESE sont déviées (D).
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O La forme de l'ellipsoide de déformation (déformation plane,
constriction, aplatissement) peut &tre estimée grace & 1la fabrique
de forme des roches déformés (Turner et Weiss 1963, Flinn 1965, Watterson

1968).

’ La plupart des orthogneiss de la nappe du Mont-Rose (par
exemple Mattmark, Macugnaga..., ainsi que dans 1'unité du Portjengratt,
toute la =zone gneissique affleurant entre Saas Fee et la Brittania
Hiitte) ont une fabrique planolinéaire (L = §) ; la déformation finie

est donc proche de la déformation plane (K = 1).

O Certaines zones, assez rares, montrent une fabrique planaire
des gneiss (L < 3) ; la linéation d'allongement est trés mal exprimée
dans ces zones. La déformation finie de ces gneiss semble donc en
aplatissement (K < 1). A l'opposé dans le Sud de la nappe du Mont-
Rose, par exemple dans la vallde de Macugnaga (prés de Ceppo Morelli)
ou dans les carriéres de Villadossola(Hobbs et al. 1976), les orthogneiss
replissés dans 1l'antiforme de Vanzone (Laduron 1976), présentent
une fabrique trés linéaire (L > 8), la foliation est mal exprimée
et les gneiss se débritent en crayons paralléles & la trés forte
linéation d'allongement. Dans cette zone la déformation apparait

dont trés constrictive (K > 1).

A.2.3. - Conclusion, place des mylonites dans la déformation

ORISR eleRtess accenoeesneEnetderse snvcsenetos e seeoensoe

des gneiss
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O La déformation des orthogneiss de la nappe du Mont-Rose
est intense (X/Z de 1l'ordre de 15) généralement plane. Elle est
principalement caractérisée par la présence d'une linéation d'allonge-
ment la plupart du temps bien exprimée, de direction WNW-ESE dans
la partie Nord de la nappe du Mont-Rose ainsi que dans 1l'unité du
Portjengratt. Comme il sera discuté plus loin (voiJ‘FAOS ), la déformation
est clairement rotationnelle dans un plan perpendiculaire a la foliation

et paralléle a la linéation d'allongément.

O Les orthogneiss, a la déformation relativement homogéne,
sont recoupés par des bandes mylenitiques subparalléles & la foliation
gneissique. Les linéations d'allongement dans les mylonites sont
paralléles & celles observées dans les gneiss. Ces zones mylonitigques
.peuvent &tre anastomosées et représentent alors des zones ol la

déformation était plus intense que dans les gneiss, Elles peuvent
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8tre planaires, souvent sécantes sur la foliation gneissique et
rétromorphiques (biotite déstabilisée) ; elles correspondent alors

a4 des zones de mouvement tardifs ou & la concentration du mouvement

dans ces zones.

B/ - MECANISMES DE DEFORMATION DANS LES GNEISS ET LES MYLONITES
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B.1l. - Microstructures

B.1.1. - Orthogneiss
O Les porphyroclastes (microcline, parfois orthose) sont
de taille importante (5 mm & 2 cm). Ils sont souvent perthitiques,

la perthitisation est probablement liée a la déformation (Spry 1969,

‘Laurent 1974). Ils montrent une texture en mortier : - coeur monocristal-

lin (porphyroclaste) , — manteau formé de‘petits grains recristallisés
(albite + quartz). La matrice est formé par l'alternance de rubans
de quartz et de micas (phengite, biotite). Les queues de cristallisa-
tions en zone abritée (quartz) sur les porphyroclastes ainsi que les
trainées de feldspaths déformés, peuvent &tre trés allongées et former

des rubans.

B.1.2. - Mylonites et Ultramylonites
O La taille des porphyroclastes est fortement réduite (de
1 mm & 5 mm). Le coeur monocristallin n'est plus qu'un reliquat (taille
de l'ordre du mm). Le feldspath d'origine est presque entiérement

recristallisé ; il est trés déformé et forme un ruban allongé (Fig.faﬂ).

O Le quartz forme des rubans po]ycristallins de grains

recristallisés (voir ci- dessous).

O La matrice est constituée de grains (plagioclase (albite,
oligoclase) , quartz) de trés petite taille (10 um) et de micas (phengi-
tes). Les grains sont allongés (rapport moyen 2 : 1) de forme rectangu-

laire ou irrégulidre,.

Univ. J. Fourier = 0.5.U.G.
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Figure 27 : 0.P.A. <c> dans la partie centrale d' une zone de cisaillement

(vers 1'0uest). a , diagramme total (340 axes <c& ); b, 180 axes <c¢> mesurés

dans les rubans; c¢, 160 axes <c¢> mesurés dans la matrice. Contours

maxi 5,5% . (éch. ZA2, mylonite, Mattmark, section XZ).

¢ 1;1,5;2,5;3,5%
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O Les ultramylonites sont constituées & 95 % par une matrice
finement rubannée incluant de rares porphyroclastes millimétriques.

La matrice est formée de petits grains (10 & 40 um).

B.2. - Microstructures et déformation du quartz

B.2.1. = Microstructures

O Le guartz forme des rubans polycristallins trés allongés,

paralléles & la foliation. Les grains sont généralement équiaxes ou

faiblement allongés, la texture est du type "mosaique équante" (Boullier
et Bouchez 1978). Ils ont une taille assez importante (50 um) et ne
montrent que peu de figures de déformation (sous-joints, extinction
roulante). Les joints de grains sont suturés ou rectilignes. La déforma-
tion du quartz s'est donc faite grice aux mécanismes de la plasticité

associés a une recristallisation syntectonique importante (White 1977).

O Dans certaines zones mylonitiques ou des rubans particu-
liers dans un échantillon, les grains de quartz sont allongés, généra-
lement obliques sur la foliation. Ils contiennent de nombreux sous—
joints dont l'obliquité sur la foliation est bien marquée. Ces carac—
téres témoignent de la forte influence des stades tardifs de la défor-
mation dans ces rubans (Brunel 1980), dans des conditions (T°) assez

faibles (300°).

B.2.2. - Les 0.P.A. <c>
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O Dans les orthogneiss, les 0.P.A. <c3> sont moyennement
définies (Fig. 49 ). Les microstructures et la présence de différents
maximas d'axes <c> suggére l'activité de plusieurs systémes de glisse-

ment (Bouchez et Pécher 1981).

O Dans les mylonites les 0.P.A. <c> sont généralement bien
définies (Fig. <7 et 43 ). Elles sont dissymétriques ; 1'obliquité de
la guirlande d'axes <c> est représentative du sens de cisaillement
(Laurent et Etchecopar 1976 , Bouchez et Pécher 1976, Burg et Laurent
1978). Dans les zones de cisaillement, l;obliquité des 0.P.A. <c>

est cohérente avec le sens de cisaillement observé.




0.P.A. < c>dans les mylonites.
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Eigure4?3': 0.P.A. <c> dans un orthogneiss assez faiblement déformé (éch. SFS55, section

XZ). 180 mesures ; 1, 2, 3, & % (maxi 5 %).

O Les 0.P.A. <c>, bien que cohérentes avec les simulations
de G. Lister (Lister et al. 1978...) ne montrent généralement gqu'une
seule guirlande d'axes <c>. Elle est composite et formée d'une partie
centrale (axe Y) dont 1l'obliquité est représentative du sens de cisail-
lement (Behrman et Platt 1982), et de bras rejoignant les bords du
diagramme (Fig.<4? etZfa).

O Les 0.P.A. <c> ne sont pas du méme type dans toutes les
zones : les maximas d'axes <c > exprimés peuvent &tre différents. Dans
certaines zones (Fig.iZ?J, la présence de trois types de maximas témoi-
gne de l'activité des trois principaux systémes de glissement (basal,

prismatique et rhomboédrique) ; (Bouchez et Pécher 1981).

O Par contre dans d'autres zones, le nombre de maximas
importants est inférieur (Fig.Z¥b). Dans les zones mylonitiques tardives
sécantes sur la foliation gneissique, microstructures du quartz tar-
dives, plans C' (Berthé et al. 1979), le systéme dé glissement basal

semble dominant (Figrng).' |
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basal

prismatic rhomb
=blehah e i
basal
Figure 30 : Relation entre les maximas d'axes ¢ et les systémes de glissement

(section XZ) ; d'aprés Bouchez et Pécher 1981.

O Dans la matrice (petits grains), les 0.P.A. <c> sont
beaucoup moins bien définies que dans les rubans (Fig. 44 ). Une méme
constatation peut &tre faite dans les ultramylonites (Fig.2fec). Ces

fabriques désorganisées peuvent s'expliquer par l'intervention d'autres

‘mécanismes de déformation : glissements aux Jjoints de grains, "superplas-

ticité" (Boullier et Gueguen 1975, Kerrich et al. 1980, Schmid 1983).

B.3. - LA DEFORMATION DES FELSPATHS : CRITERES DE DEFORMATION
NON COAXTIALE

O Dans les orthogneiss et mylonites, les porphyroclastes
feldspathiques sont généralement de bons marqﬁeurs de la coaxialité
ou non-coaxialité de la déformation. Ils ont souvent é&té utilisés
comme critéres de cisaillement (Lagarde 1978 ; P&cher 1978 ; Faure
1980 ; Burg et Teyssier 1982 ; Brunel 1983 ; Simpson et Schmid 1983).
Néanmoins, & la pratique il est apparu que leur utilisation n'était

pas toujours évidente. Plusieurs questions ne sont pas résolues.

- mécanismes de déformation des feldspaths ?

- nature des ''queues'" : cristallisations en zones
abritées ou trainées de feldspaths déformés ?

- relation entre 1la dissymétrie observée avec le
sens de rotation des porphyroclastes ? et donc avec le sens de

cisaillement ?

La ~méconnaissance de «ces caractéres peut amener

& des interprétations opposées (Lagarde 1978, Pécher 1978).
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O Donc, avant toute utilisation des feldspaths comme mar-
queurs de déformation non-coaxiale dans les gneiss, nous nous sommes
attaché & décrire et analyser leur déformation dans les zones de
cisaillement et bandes mylonitiques dans lesquelles le sens de cisail-

lement est connu.

B.3.1. - Microstructures des feldspaths dans les mylonites
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O Les porphyroclastes feldspathiques sont déformés et
recristallisés (Fig. 34 ) ; le coeur du porphyroclaste est entouré
d'un manteau de petits grains. La recristallisation semble se faire
par désorientation progressive de sous grains & la périphérie du
porphyroclaste (structure en 'core and mantle", Spry 1968, Higgins
1971, White 1973, 1976) ou dans des bandes de cisaillement internes.
Elle est probablement induite par une déformation plastique du felds-
path dont les mécanismes sont pour 1l'instant mal connus (Willaime
et Gandais 1977, Willaime et al. 1979, Kovacs et Gandais 1980, Sacerdoti
et al., 1980).

O Ce manteau de petits grains est fortement déformé ; il
forme des 'queues'" ou trainées généralement dissymétriques par rapport
au porphyroclaste (fig. ). Ces "queues" sont donc en partie formées
par la déformation du porphyroclaste. De plus elles englobent zénérale-
ment des cristallisations en zones abritées (quartz, micas) dissymétri-
ques, caractéristiques d'une déformation non coaxiale (Fairbain 1950,
Choukroune 1971, Lagarde 1978, Malavieille et al. 1982, Simpson et
Schmid 1983).

0 Les porphyroclastes sont parfois fracturés. Les différents
trongons .subissent une rotation et sont déplacés. l'un par rapport

-

a l'autre.

Les mouvements observés sont presque toujours antithéti-
ques par rapport au cisaillement général. On observe une déformation
ductile et une recristallisation dans les zones de cisaillement entre

les trongons (Fig. 3<).
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Figure 3£ : Microstructure et déformation des porphyroclastes.

1, microstructure typique des mylonites : porphyroclaste feldspa-
thique déformé, présentant des queues dissymétriques, formées principalement
de petits cristaux de feldspath recristallisés. (section // L).

a , matrice constituée de petits feldspaths allongés
( X/ proche de 2, Z = 20 unw), de forme subrectangulaire, présentant
une orientation préférentielle de forme trés marquée, figurée par les
pointillés. Microstructure représentée en A.

b , reste du porphyroclaste d'origine.

¢ , "gueue" constituée de petits feldspaths é&quiaxes
( 30um ), recristallisés. Microstructures représentée en C.

d , ruban de quartz, grains assez gros ( 50 3 80
Um ), recristallisés, pas d'0.P.F.

2, détail des différentes microstructures.

A, matrice, feldspaths allongés.

B , limitte "queue" - matrice.

C, "queue" : feldspaths équiaxes.

D , bordure du porphyroclaste : les petits cristaux

de la "queue" se forment par désorientation progressive et recristallisation

a la bordure du porphyroclaste.

Figure 32 : Comportement des porphyroclastes fracturés (section

// L). 1, orthogneiss, échantillon macroscopique (SF49, Mattmark) ;

2, en lame nmince, mylonite (SF4la, Monte-Rosa Hiitte) : a, petits

grains recristallisés ; b, porphyroclaste).

.B.3.2. — Forme et déformation des feldspaths dans les
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O Les ''queues" sur les porphyroclastes sont composites
formées a la fois par la déformation et la recristallisation du felds-
path et par des cristallisations en zones abritées. L'ensemble (Queue

Porphyroclaste) est sigmoide et dissymétrique.

O Les différentes formes de porphyroclastes observées dans
une méme zone de cisaillement (orthogneiss de Mattmark) sont présentées
figure 33 . Dans les autres zones é&tudiées on retrouve les mémes types

de déformation.

’ La dissymétrie générale des feldspaths sigmoides est
le plus souvent représentative du sens de cisaillement (voir fig.

2.7, 22me partie) : par exemple n° 2, 7, 12, .17 (Fig.33).

0 Le porphyroclaste subi parfois une rotation importante

(Fig.34) qui peut déformer la '"queue" et parfois lui donner une dissy-

métrie ambigue ou inverse (n°® 1, 3, 14, 18, 19, Fig. 33).




Echelle: 0.2 mm

Figure 34 : Evolution d'un porphyroclaste et de sa "queue" lors d'une déformation progres-
- sive cisaillante. Les stades 1, 2, 3 sont souvent observés simultanément dans
un méme échantillon.

O Les 'queues" et la foliation sont parfois replissées

par des plis d'entrainement (n° 4, 16, Fig.33).

’Les porphyroclastes fracturés montrent le plus souvent

porphyroclastes dans une zone de cisaillement du granite de

des mouvements antithétiques sur leurs fractures (Etchecopar 1974) ':

des

dans ce cas l'angle (foliation - plan de fracture) est fort (entre '
40 et 70°). Rarement} les glissements peuvent &tre synthétiques lorsque i

les fractures font un angle faible sur la foliation (inférieur a ‘
30°). |
' |

: Déformation

O Sur la base de ces observations dans un contexte (sens I

de cisaillement) connu, la forme des porphyroclastes dans des échantil- ‘

Mattmark. La barre d'échelle représente 0.2 mm.

Figure 23

lons de gneiss peut utilisée comme critére de cisaillement.
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B.4. - CONCLUSION :
O Le fterme "mylonite" a été proposé par Lapworth
(1885) pour : '"une bréche microscopique présentant une schistosité
cataclastique ... " . La plupart des travaux postérieurs qui

ont décrit des mylonites dans de nombreuses =zones, ont développé
1'hypothése d'une origine cataclastique pour les roches my lonitiques
( Christie 1960; et synthése dans Higgins 1971). Le mécanisme
de déformation proposé reste le '"broyage", la recristallisation
est considérée comme trés limittée.

Ce n'est qu'a partir des années 70, grace aux résultats
de Griggs et al (1960), Carter et al (1964), que le sens moderne
du terme "mylonite" fut proposé (Bell et Etheridge 1973; Laurent
1974; White 1976; Sibson 1977; Hatcher 1978).

Pour White et al (1980), les mylonites '"sont les
roches produites dans une =zone de cisaillement ou de faille,
et qui permettent a cette zone d'accomoder la vitesse de déformation

imposée, principalement & l'aide de mécanismes ductiles".

O Dans les zones mylonitiques du Mont Rose, les micro-
structures sont typiques (Bell et Etheridge 1973; Etheridge et
Wilkie 1981); la plasticité est bien le mécanisme majeur de déforma-
tion.

- Les feldspaths et surtout le quartz se déforment
plastiquement. Une importante recristallisation syntectonique
accompagne cette déformation. Le quartz recristallise en grains
asseé gros formant des rubans; les feldspaths fofment des agrégats
déformés de petits grains parfois allongés.

— Les phénoménes cataclastiques sont réduits
fracturation (assez rare) des porphyroclastes.

- La réduction de taille des porphyroclastes est
principalement due & la déformation plastique du manteau de petits
grains recristallisés.

— Dans la matrice et peut-8tre aussi dans les queues
de feldspaths, & grain trés fin, les mécanismes de déformation

aux joints de grains peuvent @&tre importants (White et al 198a;
Schmid 1983).
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C/ - RELATIONS GNEISSIFICATION - MYLONITISATION ; EVOLUTION DES
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c.1./ - SYNTHESE BIBLTOGRAPHIQUE

O La plupart des études (Sibson 1977, Wakefield 1977,
Watts et Williams 1979, Passchier 1982 a et b, Simpson 1983) montrent
que les =zones et Dbandes mylonitiques postdatent généralement une
déformation plus ou moins intense, plus pénétrative et diffuse dans
l'ensemble de la roche. Cette déformation précoce et celle associée
a la mylonitisation sont trés souvent a relier aux mémes phénoménes
tectoniques a grande échelle (par exemple : cisaillement dans une
zone de chevauchement). on assiste donc & wune concentration plus
ou moins tardive de la déformation dans des zones ot elle est rendue
plus facile : c'est le cas des bandes mylonitiques ou ultramylonitiques
qui constituent des =zones de cisaillement. Cette concentration est
trés probablement due & un "amollissement" ("strain softening"),
lui-mé&me L1ié Vé la mylonitisation (White et al. 1980, Schmid 1983'.
De mé&me & l'intérieur de la zone mylonitique elle-m&me la déformation
peut se localiser dans des bandes de cisaillement tardives, '"shear

bands'" (Berthé et al. 1979 , Gapais et White 1982, Passchier 1983b).

O Lorsque la déformation se poursuit alors que les conditions
P/T diminuent (par exemple grice au jeu combiné wuplift/érosion),

on se rapproche de la transition ductile-cassant (Sibson 1977).

{o-4)
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= Cohesive, foliated rocks of the mylonite /
uu_l senes & blastomylonites =
o ?
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Figure 35 : Modile de zone de faille. Les différents types de roches sont situés

en fonction de la profondeur (d'apris Sibson 1977).
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O La déformation devient alors plus discontinue (zones
de cisaillement cassantes-ductile, Ramsay 1980). Lors de mouvements
rapides (seismes) il se forme des pseudotachylites (Sibson 1977),
roches dues & 1la fusion par la chaleur de friction (Sibson 1975,
Maddock 1983). Plus superficiellement encore, des cataclasites et
des gouges (Sibson 1977, Lawford Anderson et al. 1982). Il est donc
courant d'observer la superposition dans les mé&mes roches de ces

différents types de déformation.

O La transition, ductile-cassant, n'est pas influencée
uniquement par la profondeur €t la température (Sibson 1977) : elle
est progressive, certains minéraux peuvent &tre fragiles et cassants
(par ex. feldspaths) alors que d'autres ont un comportement plastique
(par ex. quartz) (White et al. 1980) ; elle dépend bien évidemment
de la nature des roches déformées, des mécanismes de déformation
(superplasticité...), de la présence de fluides (Blacic 1975, Kerrich
et al. 1980). Dans certains cas particuliers on peut franchir plusieurs
fois cette transition (Sibson 1980) et obtenir par exemple des pseudota-
chylites mylonitisées (Paschier 1982 a et b). L'alternance de phénoménes
cassants et ductiles peut m&me &tre une condition nécessaire pour
le maintien d'une déformation mylonitique ; lorsque les conditions
P/T ne sont pas tréds profondes (White et White 1983) : 1la réduction
de taille des grains et 1l'introduction de fluides duf & la cataclase
permettent 1l'initiation ou 1la reprise d'une déformation ductile

subséquente.

C.2./ - EVOLUTION DE LA DEFORMATION DES GRANITES DE
LA NAPPE DU MONT-ROSE

0 Dans 1la zone étudiée, au Nord du Mont-Rose,
plusieurs caractéres, détaillés ci-dessous, montrent que la déformation
et les mouvements dans les bandes mylonitiques sont en partie tardifs

par rapport a la gneissification. Les régimes et mécanismes de déforma-

tion, ainsi que les sens de cisaillement, identiques dans les gneiss

et les mylonites, montrent que leur déformation est a relier du

méme phénoméne tectonique régional.
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C.2.1. - Evolution de la déformation dans les mylonites
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et les gneiss

---------- LY

- Dans certaines zones de cisaillement, la

-’

partie centrale mylon itique ou ultramylonitique, est sécante sur

la foliation, sigmoide, observée sur les bords de la zone de cisaillement.

Généralement, ces mylonites sont rétromorphiques (voir C.2.3.).

- Dans les orthogneiss massifs, les bandes mylonitiques
planaires sont souvent tardives : sécantes sur la foliation dans

les gneiss et rétromorphiques.

- Certaines zones de cisaillement ainsi que la foliation

gneissique sont oblitérées par de petits cisaillement ductiles ou

“cassant—ductile”(shear—zones + fentes de tension remplies de quartz,

généralement en échelon). Ces cisaillements sont en faille normale,
avec un pendage le plus souvent vers le Nord. Localement, par exemple
prés du barrage de Mattmark (sur la route en rive G.), on peut observer
des =zones mylonitiques, rétromorphiques, en faille normale (pendage
vers le N, NW), dans lesquelles les microstructures (Quartz) et
les minéraux rétromorphiques (Chlorite) témoignent de conditions
de déformation peu profondes.
5

- Toutes les structures résultant des déformations ductiles

sont recoupées par des failles (taille métrique & décamétrique),

présentant souvent des enduits et des stries de chlorite. Les jeux

de ces failles sont soit en décrochement, soit en faille normale.

C.2.2. - Evolution des mécanismes de déformation dans

les mylonites

o8 % 00066000 esos

- Lors de la déformation majeure responsable
de la plupart des microstructures observées dans les mylonites les
mécanismes de la plasticité étaient dominants (voir B). Il semble
néanmoins que ces mécanismes pouvaient varier d'une a 1'autre
présence de mécanismes superplastiques, systémes de glissements

actifs dans la déformation du quartz. Ces différences sont fonction
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des conditions durant la fin de la déformation ductile dans la zone
considérée : Pression, Température, mais éuési, vitesse de déformation,
présence ou non de fluides... Elles sont donc peut-étre, si 1l'on
admet que P et T° sont les principaux faéteurs, les témoins de légeéres

différences d'Age pour la fin de la déformation ductile dans les

différentes zones.

O Dans les zones de cisaillement et les mylonites, la
présence de déformation 'cassantes", & une profondeur plus faible
que la transition cassant-ductile (Sibson 1977) est rare. On observe
néanmoins, & 1'échelle microscopique, des niveaux trés fins, opaques
ou brun foncé, d'aspect vitreux et présentant parfois un aspect
pailleté. Ces niveaux sont localisés dans des plans, paralléles
3 la foliation, prés desquels on observe un début de cataclase ;
ils constituent probablement des filonnets de pseudotachylites,

en partie dévitrifiées, dans des plans de cisaillement.

Figure 36 : Exemple de zone cataclasée avec de fins niveaux de pseudotachylites
(Pt) dans une mylonite

- Rarement, nous avons observé une reprise des zones
mylonitiques par une déformation cassante avec la formation de catacla-

s - - \3 -
sites : roches cohérentes présentant un aspect de bréche tectonique

(fentes, fractures) souvent visible qu'au microscope.
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C.2.3. — Conditions métamorphiques durant la mylonitisation
Les observations sur le comportement des minéraux
dans les gneiss et les mylonites sont présentées dans le tableau

ci-dessous.

Gneiss (+ bordures des Mylonites
zones de cisaillement

Feldspaths : porphyroclastes, coeur : microcline

(orthose), recristallisés : manteau de petits

grains (Albite, Oligoclase).

Déformation plastique

(X fracturation)

#taille des porphyroclastes

trés réduite

Micas . .
SRR Biotite stable Micas blancs
Micas blancs (f Biotite)
(Muscovite, Phengite) Chlorite
rarement : Biot. Chlorite (dans des zones planaires

// a la foliation)

Tous ces micas se retrouvent dans
les queues de cristallisation sur les

porphyroclastes :

4

Biotite (Biotite) Micas blancs

Micas blancs

FeaEEsEssaaneess CAlorite




70

Quartz Déformation plastique avec restauration

o e s 8o o

toujours recristallisé généralement recristallisé

grains isodiamétriques mémes microstructures
. peu de figures de déformation
. taille moyenne

joints suturés ou rectilignes

# Dans certaines zones
rubans de grains allongés
avec de nombreuses figures
de déformation (sous joints
et allongement obliques,

Brunel 1980).

Systémes de glissements

W

basal basal
@
rhomb. , . rhomb.
PELEN h prism.
Grenats Toujours déformés (cassants)

coeeo o0

Ils montrent des queues de cristalliation

(Quartz, Micas).

fracturés trés fracturés, ils sont
dilacérés en rubans de

petits grains.

O Les assemblages minéraux ainsi que les mécanismes de

déformation sont donc, suivant les zones

- soit identiques dans les gneiss et les mylonites
- 80it représentatifs de conditions P/T, moins é&levées
dans les mylonites (biotite tramsformée en chlorite, mécanismes

de déformation et recristallisation du Quartz).
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C.2.4. - Conclusion

'Dans la région de Mattmark, les zones mylonitiques
représentent la dernidre déformation alpine importante enregistrée
par les massifs granitiques. La déformation dans les gneiss et les
zones de cisaillement, dans des conditions de 1l'ordre de 500°C est
progressive. Elle se concentre tardivement dans les mylonites, d'épais-—
seur décimétrique, et, dans certaines zones, elle continue jusqu'a
la 1limite ductile-cassant (300 - 350°C). Le régime de déformation
et les sens de cisaillement sont identiques dans les gneiss, mylonites
et zones de cisaillement. Dans les zones de cisaillemeht anastomosées,

cette déformation progressive représente clairement la seule déformation

alpine importante.

D/ - LA DEFORMATION ALPINE DES MICASCHISTES ET PARAGNEISS

B kR E kR B R R e T

DU SOCLE HERCYNIEN

HEXAX T ELN LA d NS A hhddd

O Dans la partie Nord de la nappe du Mont-Rose ainsi que
dans l'unité du Portjengrat , les micaschistes et paragneiss montrent
toujours une rétromorphose importante. Les minéraux du métamorphisme
tertiaire sont syntectoniques (albite) ou déformés (grenat) (Klein
1978).

O La foliation (81_2} est définie paf des micas blancs
phengitiques, déformés, mais aussi par des chlorites bien cristallisées.
Les grenats, parfois hélicitiques, sont fracturés et montrent des
cristallisations en =zone abritée formées de quartz, micas blancs
et/ou chlorite. Les poeciloblastes d'albite, parfois trés nombreux,

ont une foliation interne sigmoide.

O Les microstructures sont généralement tardives. Par exemple
les rubans de quartz sont formés de grains allongés présentant de
trés nombreux sous-joints d'obliquité constante sur la foliation et

la linéation d'allongement. La fabrique (lame onde) est trés marquée.
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Les 0.P.A. <c> sont trds bien définies (Fig.37# ) ; 1l'obliquité des
guirlandes d'axes <c> montre que le régime de déformation était non-
coaxial., Ces caractéres sont typiques de 1'influence des stades tardifs
de la déformation (Brunel 1980), dans des conditions de température
de 1l'ordre de 300° (glissement basal seul, pas de recristallisation

ni restauration).

Figure 7 : 0.P.A. <c¢ > du quartz dans des micaschistes de la nappe du Mont-Rose :
rubans de quartz 3 sous-joints obliques. 150 mesures, 1, 2, 4, 6, 10,

14 % (maxi 16 %). (éch. SA84c, barrage Mattmark).
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(Gornegrat zone)

Mécanismes de déformation des minéraux,

0.P.A. < ¢ > du Quartz




[0 Les roches de couverture mésozoique affleurent
dans la Gornergrat zone et ont été décrite dans la région de Gornegrat
(Bearth 1953, 1964, 1976 ; Aubert et al. 1980) prés de Zermatt.
Elles sont constituées de Schistes, Quartzites et Conglomérats,
propices & 1'étude de- la déformation du Quartz, surmontés de marbres
et de dolomies. Au-dessus de cette série affleurent des calcschistes,
d'8ge jurassique présumé, certains sont considérés comme autochtones
sur la série triassique, la plupart font partie de la nappe ophicliti- I

gue de Zermatt Saas-Fee (Giiller 1947, Bearth 1967).

O Nous présenterons tout d'abord 1'étude de la déforma-

| tion dans la région de Gornergrat. Cette &tude a fait 1l'objet
i d'une publication (public 2). Dans cette région les microstructures
(en particulier les 0.P.A. < c > du Quartz) reflétent les derniers

incréments de déformation.

O Dans la région de Mattmark et Saas Fee, ou les
roches de couvertures sont affectées de plis spectaculaires (fig.434h)
les microstructures (Quartz) sont typiques de conditions de déforma-
tion plus sévéres. Elles caractérisent donc une partie plus importante
de la déformation. Le chapitre suivant présentera 1'analyse et
la discussion de ces microstructures, en particulier le comportement

des 0.P.A.<c¢> du Quartz dans les plis.

0 La derniére partie examinera rapidement la déformation
des autres minéraux : calcite (marbres) ; micas (discussion de

leur utilisation en tant que marqueur de déformation rotationnelle) ;

e

grenats (calcschistes jurassiques).




A/ - LA DEFORMATION DES ROCHES DANS LA REGION

Microstructures tardives }
\
|
\

Publication 2 l
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TECTONIQUE. — Mise en évidence d’une zone de cisaillement ductile majeure dans la
couverture de la nappe du Mont-Rose : étude microstructurale. Note (*) de Robin Lacassin,
présentée par Jean Aubouin.

L'étude microstructurale et I'analyse des Orientations Préférentielles des Axes {c ) du quartz dans la
couverture de la nappe du Mont-Rose (région de Zermatt) montre que la déformation est liée 4 un contexte de
cisaillement simple, ductile, vers I'Ouest.

TECTONICS. — Microstructural Evidences for a Major Ductile Simple Shear in the Monte-Rosa Nappe
Cover Rocks.

We point out that the cover rocks of the Monte-Rosa nappe in the Zermatt area have been intensively deformed
in a major simple shear regime. A prominent stretching lineation, trending NW-SE, is subparallel to the shearing
direction, The westward thrusting is provided by microstructural observations and the analysis of the quartz c-axes
preferred orientation.

La nappe du Mont-Rose [1] et [2] constitue une des principales unités de la zone interne

. des Alpes suisses. La série stratigraphique mésozoique autochtone est classiquement décrite

dans la région de Zermatt [3], sur le célébre site de Gornergrat (3 100 m d’altitude). Au-

dessus des gneiss de la zone du Stockhorn [3], on observe successivement des micaschistes —

et des conglomérats (Permo-Trias), des quartzites, marbres et dolomies (Trias), surmontés
d’une série de calcschistes (schistes lustrés jurassiques) ([3]et[4]). La premiére phase
metamorphique majeure est du type HP/BT, bien caractérisée dans les ophiolites [5], elle
débute probablement au Crétacé; la seconde, de moindre intensité débute a I'Eocéne
([5] et [6]), dans les quartzites étudiés elle a été daté récemment a 37 Ma [7]. Bien que, dans
le détail, la structure soit compliquée (écaillages et plissements) [3], le contexte tectonique
geénéral reste simple: ces roches de couverture ont été déformées entre deux unités
tectoniques majeures, la nappe des schistes lustrés au-dessus (zone Zermatt-Saas Fee)
([2] et [8]), le socle cristallin du Mont-Rose au-dessous ([2] et [9]). Plus a I'Est, ces roches
de couverture sont affectées par un plissement « en fourreau » kilométrique [10], résultat
d’une déformation intense dans un contexte de cisaillement ductile. Nous présentons ici
I'étude microstructurale de ces roches de couverture dans la région de Gornergrat ( fig. 1).

CARACTERISTIQUES DE LA DEFORMATION. — Dans toutes les roches, une trés forte
déformation pénétrative est marquée par : (a) Une foliation composite S; , paralléle 4 la
stratification et plongeant faiblement (10 4 30°) vers le NW. Elle est soulignée par les micas
(phengites) syntectoniques, I'aplatissement des rubans de quartz et un rubannement
lithologique: (b) Une linéation d’allongement (L,) bien exprimée; de direction moyenne
N.285, elle varie entre N.270 et N.310. Elle n’est donc pas, comme celd a été suggéré (4],
paralléle au pli rétrodéversé du Mischabel de direction NE-SW (cette direction est
¢galement celle des microplis rétrodéversés). Cette linéation est matérialisée par:
I'allongement des galets de quartz et des queues de cristallisation, I'alignement des
cristallisations syntectoniques (micas, fibres de quartz), la fracturation et I’étirement des
porphyroclastes (grenats). Foliation et linéation conférent aux roches une fabrique de
forme du type tectonite LS. Dans les conglomérats, les galets de quartiz sont trés allongés
(10 = X/Z £ 80, 3 < Y/Z < 8). Autour des porphyroclastes, les zones abritées, trés bien
développées dans le plan XZ, sont courtes ou inexistantes dans le plan YZ. Ces caractéres
montrent que la déformation est toujours proche de la déformation plane (K < 1). Ceci
est compatible avec un mécanisme de déformation en cisaillement simple. (¢) Un
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microplissement exprimé différemment selon la lithologie. Il est spectaculaire dans les
marbres ol le rubanement et les lits dolomitiques sont intensément plissés. Les plis sont
isoclinaux, de géométrie complexe. Leurs axes sont généralement paralléles a L,. Quelques
structures cillées, observées en sections perpendiculaires 4 L,, peuvent étre interprétées
comme des coupes perpendiculaires & I'axe de plis « en fourreau » [11]. De rares plis de ce
type affectent des filons dans les gneiss de la zone du Stockhorn. (d) Un boudinage des
niveaux compétents (dolomie, aplite...). Dans les marbres les couches dolomitiques sont
trongonnées; les boudins, dont les nez sont perpendiculaires ou obliques a L, (Liiders-
band [12]), traduisent une extension importante parallélement a L, La rotation des
différents fragments est cohérente avec une déformation rotationnelle d’Est en Ouest.

L’orientation préférentielle de forme marquée des galets de quartz, I'intense plissement
et boudinage, la présence de plis « en fourreau » témoignent d’un taux de déformation trés
elevé. '

MICROSTRUCTURES ORIENTATIONS PREFERENTIELLES DES AXES (O.P.A.) {¢) DU QUARTZ.
Microstructures. — Dans tous les échantillons, le quartz se présente en rubans poly-
cristallins. Les grains sont de petite taille (20 4 50 pm), ils ont une extinction onduleuse.

Les joints sont suturés. En accord avec ces caractéres optiques, la déformation du quartz
est interprétée en terme de déformation plastique [13]. Dans les quartzites et conglomérats

EXPLICATION DE LA PLANCHE

Fig. 1. — Coupe schématique de la région du Mont-Rose (d’aprés [1] et [3]). Unités principales : MR, nappe du
Mont-Rose; SB, nappe du Grand Saint Bernard; DB, nappe de la Dent Blanche; Se, Sezia; S, schistes lustrés
et ophiolites.

Fig. 1. — Simplified cross section of the Monte-Rosa area (after [1] and [3)). Units: MR, Monte-Rosa nappe;
SB, Grand-Saint-Bernard nappe; DB, Dent-Blanche nappe; Se, Sezia; S, “schistes lustrés” and ophiolites.

Fig. 2. — Aspect du plissement dans les marbres, section YZ,
Fig. 2. — Aspect of folding in marbles, YZ section.

Fig. 3. — Boudinage de niveaux dolomitiques dans les marbres, section XZ.
Fig. 3. — Boudinage of dolomitic layers in marbles, XZ section.

Fig. 4. — Texture des quartzites. () galet allongé et ruban de quartz; (b) gros grains allongés, présentant de
nombreux sous-joints, dans le centre du galet; (c) petits grains recristallisés, 4 la périphérie.

Fig. 4. — Quartz microstructures. (a) elongated pebble and ribbon; () elongated grains, including a lot of subgrain
boundaries, in the centre of the pebble; (c) small recrystallized grains at the pebble boundary.

Fig. 5. — Aspect des grenats en lame mince paralléle 4 L,. (a), grenats fracturés et présentant des queues de
cristallisation; (b) et (), grenats syntectoniques 4 inclusions (quartz) sigmoides.

Fig. 5. — Garnet microstructures in a thin section parallel to L,. (a) fractured garnets-with™ pressure shadows
crystallisations; (b) and (c) syntectonic garnets with sigmoidal inclusions of quartz.

Fig. 6. — Orientation Préférentielle des Axes (¢) du quartz (diagramme de Schmidt, hémisphére inférieur),
contours : 1, 2, 4, 6. (a) éch. SF10, quartzite, Gornergrat, plan XZ, 200 axes < ¢ b, maxi 9%; (b), éch. SFi1,
conglomérat 4 galets de quartz, Gornergrat, plan XZ, 200 axes {c), maxi 15%; (c) éch. SF11, plan YZ,
120 axes { ¢ », maxi 12%; (d) ech. SF33, quartzite, Hohtlli, 180 axes { ¢y, maxi 8%; (e), éch. SF9, micaschiste
4 grenats (schistes lustrés), Gornegrat, plan XZ, 180 axes { ¢ ), maxi 8 % i :

Fig. 6. — Quartz {c) axes,preferred orientation (Schmidt diagram, lower hemisphere), contours 1, 2, 4, 6%.
(a) sample SF10, quartzite, Gornergrat, XZ plane, 200 (¢ ) axes, max. %%, (b)sample SF11, quartz pebble
conglomerate, Gornergrat, XZ plane, 200 { ¢ > axes, max. 15%; (c) sample SF11, YZ plane, 120 { ¢} axes, max.
1295; (d) sample SF33, quartzite, Hohtdlli, XZ plane, 180 { ¢ > axes, max. 8%, (e) sample SF9, garnet micaschist
(schistes lustrés), Gornergrat, XZ plane, 180 (¢ axes, maxi 8%.
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(éch. SF10, SF11, SF33) les grains de quartz ont un allongement important (X/Z entre
letd). Ces grains allongés ainsi que les nombreux sous-joints ont, par rapport i la
foliation matérialisée par les micas, une obliquité constante et marquée vers I'Ouest :
I'angle entre la foliation et 'allongement des grains est de 20 4 30°, celui entre la foliation
et les sous-joints est en moyenne de 70°. De trés petits grains (10 a 20 um) recristallisés,
sans figures de déformation, sont localisés sur les joints de grains. Les phengites, petites
(50 pm), recristallisées, et parfois déformées, ont été datées, par la méthode **Ar*°Ar, a
37,3 + 0,9 Ma [7]. Dans les schistes lustrés, des niveaux quartzeux ont été analysés
(éch. SF9). Les grains de quartz sont équiaxes a4 peu allongés. Ils ont une extinction
onduleuse et les sous-joints observés, assez rares, présentent une obliquité marquée vers
I'Ouest. Les joints de grains sont trés suturés et lobés, de nombreux petits grains (quelques
pum) y sont localisés. Les grenats, nombreux, de taille millimétrique, sont toujours
antérieurs 4 une partie de la déformation (fractures, queues de cristallisation). Certains
sont syntectoniques (inclusions sigmoides). La forme en S de ces inclusions ainsi que la
dissymétrie des zones abritées [14] sont caractéristiques d’une déformation rotationnelle
d’Est en Ouest, *

Orientation préférentielle des axes (¢ ) (0.P.A. {c)). — Les O.P.A. { ¢ ) montrent une
disposition des maximas en une guirlande oblique sur la foliation et L,. L’angle o entre
cette guirlande et la normale 4 la foliation est de 20 4 30°. Les maximas d’axes { ¢ ) dans
le plan XZ (SF 10, SF11, SF33) indiquent la prédominance du glissement basal (a ).
Dans I’échantillon SF9 la présence de maximums proches du centre du diagramme (axe Y)
suggére I'intervention de glissements prismatique et rthomboédrique [15]; I'activité de ces
systémes de glissement est en accord avec la cristallisation syntectonique des grenats et
I'intensité (450-500°) du métamorphisme éocéne [6]. La dissymétrie des diagrammes est
significative d’une déformation non coaxiale ([15]et[16]). L’obliquité de la guirlande
d’axes { ¢ > montre que le cisaillement se fait parallélement & L, vers I'Ouest ([15] et [16]).
Dans les quartzites, les microstructures et les O.P.A. {¢) sont du type décrit par
Brunel [17] (allongement oblique des grains, sous-joints d’orientation bien réglée, obliques
sur la foliation, activité du glissement basal seul et maximums d’axes {¢) trés marques
dans le plan XZ, valeur élevée de I'angle o, en désaccord avec la trés importante
déformation). Elles ont été acquises lors des stades tardifs de la déformation [17]
probablement 4 partir de grains déformés et recristallisés dynamiquement lors des stades
antérieurs; 'angle d’obliquité o n’est pas représentatif du taux de cisaillement.

ConcLusion. — L’étude microtectonique montre que les roches de la couverture de la
nappe du Mont-Rose sont intensément déformées. La déformation s’est faite par un
mécanisme de cisaillement simple progressif vers le Nord-Ouest. Comme celad est souvent
le cas [17), les Orientations Préférentielles des Axes (O.P.A.) (¢ ) dans les quartzites ne
reflétent que les derniers stades de la déformation. Néanmoins les axes cinématiques et le
sens de cisaillement, déduits de ces O.P.A. { ¢ ), concordent avec ceux mis en évidence par
I'étude microtectonique ainsi que les microstructures et O.P.A. {¢) dans les schistes
lustrés, significatives d’une partie plus importante de la déformation. Cette cohérence
témoigne de la progressivité et de la constance de la déformation cisaillante; la direction
de cisaillement est dans toutes les roches subparalléle 4 la linéation d’allongement [18].

Ce régime de déformation en cisaillement vers "Quest semble général dans la nappe du
Mont-Rose ([6]et[19]). Cette déformation, dont une partic au moins est Eocéne
supérieur [7] correspondrait 4 un cisaillement d’échelle crustale lors de la collision
continentale [20].
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(*) Remise le 10 octobre 1983.
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)( | B/ - MICROSTRUCTURE ET DEFORMATION DU QUARTZ DANS LA
\/ REGION' DE MATTMARK

HEAE AT ALT A AL AL AL AN |

150+ 100+ ; 1‘
e . f B.1. — MICROSTRUCTURES : ‘

@ ® T\

O Dans les quartzites de Mattmark, les microstructures |
¢ du Quartz sont généralement différentes de <celles observées a .!
Gornergrat. Sauf dans des =zones trés localisées, on n'observe ‘

‘ \ pas de microstructures typigques de déformation tardive (Brunel

e 1980) : rubans de grains allongés, obliques sur la foliation,
i ' nombreux sous-joints.
100Te e 50+ |

- ® ; O Les microstfuctures observées sont caractéristiques

e : . » . d'une déformation plastique associée & une recristallisation dynamique

* &= ‘ et X restauration (White 1976, 1977 ; Boullier et Bouchez 1978) :
% ‘ - grains équiaxes, relativement gros (30 a 50 i

P :; um)

% - les joints sont suturés avec de trés petits

. ” grains recristallisés ou bien rectilignes ; on peut

S50 eee { alors observer des jonctions & 120° (recristallisa-

:. " Z tion) ;

) — il existe peu de figures de déformation (White 1973) |
® dans les grains (extinction roulante, sous joints ..), |\
. mais les orientations préférentielles d'axes |
<c > sont trés marquées (observations au microscope d
R 4 l'aide de la lame onde, pétrofabriques). E
f O Une é&tude détaillée des différentes familles de ”
50 Z grains montre que la recristallisation se fait probablement par 1‘
: désorientation progressive des sous—joints et restauration (Nicolas |
et Poirier 1976, White 1977) (figure 535 . [
B.2. - LES 0.P.A. <c > |
Figure 3¢ : Fabrique de forme des galets de quartz dans les conglomérats de Gornergrat. V;'

‘B.2.1. - Caractéristiques des 0.P.A. <c > \

! 5006000008088 C00 980800 e000008S8 88 S ‘

Rapports (régression linéaire) : X/Z = 25; Y/Z = 6.

O Bien que perturbées dans les charniéres de plis, ‘

les 0.P.A. <c > sont généralement caractérisées par la Prédominance

! d'une guirlande d'axes < ¢ > marquée, oblique sur la foliation et ‘
l la linéation d'allongement. Lesl squelettes des .diagrammes sont ‘

du type décrit par Behrman et Platt (1982) sur la base des simulations

de G. Lister (Lister et al. 1978, Lister et Price 1978, Lister
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Est

et Williams 1979) mais une seule guirlande d'axes c est bien

définie (fig. 40).

Figure 40: squelette des pétrofabriques non perturbées par le plissement (par ex. SF 83,

gures de déformation.

SF 58).

|

i O Les relations entre la partie centrale de la guirlande
(proche de l'axe Y) et ses '"bras" (qui rejoignent les bords du

| diagramme) montrent que l'obliquité de la guirlande est représentative

du sens de cisaillehent dans 1'échantillon (Behrman et Platt 1982).

Cette interprétation est conforme aux modéles classiques (Nicolas

et al. 1972 ; Bouchez et P&cher 1976 ; Laurent et Etchecopar 1976
| Nicolas et Poirier 1976 ; Bouchez 1977 et 1978 ; Burg et laurent ;

|

1978 ; Brunel 1983). : i
: |

|

¢ du quartz ( échantillon S$FS56, section XZ, quartzites).

a , gros grains (porphyroclastes ? ) mentrant des fi

¢ , petits&rains recristallisés.

v ,

'E O Différents maximas d'axes < c¢ > sont définis dans :.

‘g E les diagrammes ; ces maximas dénotent probablement de 1 activité

a : de plusieurs systdmes de glissement (Basal, Prismatique ... ) s |
::E | _g-i | E (Nicolas et Poirier 1976 ; Bouchez et P&cher 1981). II
I i
(; ! B.2.2. — Les 0.P.A. <c> dans les plis d
* | : setesessmsbiasasienessanneansen |
?5; ; [0 Deux plis, d'échelles différentes, ont été étudiés .
i ' en détail

a) - un pli d'échelle métrigue provenant des quartzi-

tes triassiques de la Gornergrat zone pincée entre le synforme
du Mittaghorn (pli retrodéversé) et les orthogneiss du Portjengrat
' _ (Plattjen, au dessus de Saas Fee). Il s'agit d'un pli P2 replissant une
premiére foliation. Il est paralléle & une linéation d'allongement

bien exprimée et de direction N300.

b) - le pli. en fourreau de Schwarzberg (Mattauer

1981 et fig.4k ) : les quartzites et les marbres triassiques dessinent
i

Ouest




une structure "en oeil" en section N-S. Les axes de plis de

toute échelle ainsi que 1la linéation d'allongement sont WNW—
ESE.

88 89 1
;
|

O Pour chaque échantillon, les mesures ont été généra-
lement effectuées dans deux lames minces perpendiculaires
5 - |
~ l'une perpendiculaire & S et paralléle a L,
- l'autre perpendiculaire a L. |
. Les diagrammes obtenus dans les deux sections

sont superposés aprés rotation. Ils sont présentés a la fois en

section XZ (paralléle a L et & l'axe du pli) et YZ (perpendiculaire

alLl).

|

O Les O.P.A. <c> dans les flancs du pli 2 de Plattjen
1 sont présentées fig. 44 . Celles mesurées dans le pli en fourreau
|

de Schwarzberg sont synthétisées fig. §< et les différents diagrammes

sont présentés fig. /3.

. Figure 42 : 0.P.A. <c> du quartz dans le pli de Schwartzberg. Les diagrammes sont |
présentés en section paralldle & L (diagramme de Schmidt, hémisphére inférieur). %

) Les numéros correspondent aux échantillons et aux diagrammes présentés dans les
Figure 44 : 0.P.A.c du quartz dans le pli de Plattjen. Les diagrammes sont présentés en

. pages suivantes. !
section paralléle 3 L et perpendiculaire. Contours : 1,2,4,6,8%. 7




90

Figure 43 : 0.P.A.c dans le pli en fourreau de Schwarzberqg. Les différents diagrammes sont
présentés en section paralléle 3 L (3 gauche) et perpendiculaire (& droite). Contours : 0.5,1,

2,4,6,8%.
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O Dans les deux cas étudiés on constate que les diagram-
mes d'axes <c¢> sont dissymétriques : guirlandes obliques sur la
linéation d'allongement. Cette linéation représente donc probablement
la projection de 1la direction de cisaillement, dans 1la foliation

(Nicolas et al. 1972,.Nicolas et Poirier 1976).

O Les dissymétries sont inversées d'un flanc a 1l'autre
des plis : c'est le cas dans le pli 2 de Plattjen ainsi que dans
le pli en fourreau de Schwarzberg (comparer SF 58 et SF 83). Les
sens de cisaillement (A& 1'échelle de l'échantillon) déduits de ces

pétrofabriques sont donc inversesdans les flancs des plis étudiés.

O Dans le pli de Schwarzberg, les échantillons situés
prés de la charniére dans le flanc supérieur (SF 57, 60, 61) montrent

des 0.P.A. <c> désorganisées ou complexes.

B.2.3. — Interprétation : 0.P.A. <c> et plissement

®6ees o w808 eso0 s e e s e s es0en00008 88 e 2006 0s 8w 00

O On considére généralement que les 0.P.A. <c> sont
représentatives de lla fin de la déformation ductile ou tout au moins
trés influencées par les derniers incréments (Brunel et Geyssant
1978 ; Lister et Price 1978 ; Lister et Williams 1978 ; Brunel 1980,
1983).

E -

O Dans ce cas les 0.P.A. <c> dans les plis reliés

a la déformation majeure devraient avoir la méme dissymétrie dans
les deux flancs ; dissymétrie acquise apré&s le plissement. C'est
effectivement ce que 1l'on observe généralement dans les mylonites

(Brunel 1980, 1983).

O Par contre, si le plissement perturbe peu les 0.P.A.
<c > acquises précocement, et que les axes de plis sont paralléles
2 la direction de cisaillement, on observera des dissymétries inver-
ses dans les flancs des plis. Dans ce cas, les 0.P.A. <c> subissent
une rotation quasi-passive et sont peu modifiées. De telles rotations
de fabriques ont é&té décrites"dans les zones de cisaillement du
Cap de Creus, dans des plis replissant une premidre foliation (Carreras
et al. 1977). Bien que tardifs, ces plis, paralléles a la linéation

d'allongement, sont néanmoins. K reliés a la déformation progressive

majeure ; ce sont des '"plis a".
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Figure 44 : Microstructures du quartz (sous-joints), dans les flancs du pli de Plaﬁtjen.

o SF3 : - 1, lame [/ L: a,sous-joints prismatiques obliques sur 1la
foliation; b, rares sous- joints sub// 3 la foliation. - 2, lale_LL a, la plus marquée
oblique; b, rares.

S§F2 —A'l', lawe // L; a, sous-joints prise. obliques: b, rares

sous-joints sub// 3 la foliation. - 2, lame | L; a et b,deux-familles de sous-joints,
obliques (45°).
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O Bien que d'autres phénoménes entrent probablement
en jeu (par exemple : déformation hétérogéne durant le plissement,
non passif, introduisant des couples cisaillants inverses dans les
flancs) les 0.P.A. <c> dans les plis étudiées peuvent &tre expliquées

par des rotations passives des fabriques.

O Dans le pli A (plis 2 de Plattjen), les diagrammes
d'axes <c> ne sont pas équivalents dans les deux flancs : c'est
particuliérement net sur les diagrammes présentés en section YZ

(perpendiculaire & L). Les microstructures tardives (sous joints)

observés dans certains rubans sont cohérentes avec les O0.P.A. <cC>

(fig. 4K)

- en section XZ : la majorité des sous-joints sont
obliques sur la foliation, 1l'obliquité est représentative du sens

de cisaillement (Fig. 44).

- en section YZ : les microstructures sont différentes
dans les deux échantillons. Dans SF2 on observe deux familles de
sous—joints, obligues sur la foliation (angle autour de 45°, Fig.
LL). Dans SF3 on observe une famille majeure de sous—joinfs, oblique
sur la foliation (angle 50 & 75°) ; son obliquité dénote d'un cisail-

lement vers le Sud.

O L'évolution des 0.P.A. <c> dans ce pli peut &tre

interprétée comme suit (Fig. 45)

(1) Acquisition des 0.P.A. <c> durant la déformation
majeure : cisaillement.

(2) Plissement : rotation passive des 0.P.

(3) Influence de la déformation durant (ou aprés)
le plissement : - aplatissement dans SF2 (les maximas d'axes <c>
se divisent et évoluent vers une couronne centrée sur Y) ; - cisail-
lement vers le Sud dans SF3 (? glissement sur la foliation 1 durant

la formation du pli).
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Figure 45 : Gvolution des 0.P.A <c> dans le pli A (Plattjen). a, acquisition

des 0.P.A. <c> dans un régime de cisaillement simple (vers 1'Est ou vers 1!0uest) ;

b, le plissement provoque une rotation des fabriques et modifie la répartition

des maximas (composante de cisaillement vers le Sud dans SF3, d'aplatissement dans

SF2).

O L'interprétation des observations sur le pli en
fourreau de Schwartzberg .est beaucoup plus hypothétique. En effet
il semble difficile de former et faire é&voluer une telle structure
sans invoquer une déformation (cisaillement) intense. Dans ce
cas la rotation passive de fabriques précoces est problématique.
Pour 1l'instant nous proposons de considérer 1'influence de deux

phénoménes en plus des rotations éventuelles

- hétérogénéités de déformation dans un plissement
non passif (séries bien litées, présence de quartzites et marbres) .
- Influence de rétrocharriages (vers 1'Est) dans

le flanc supérieur du pli.

[0 D'autres mesures dans les plis associés, permettrons

de trancher entre ces différents facteurs.

2

C/ - LA DEFORMATION DES AUTRES MINERAUX
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O Trois autres minéraux aux groupes de minéraux
sont intéressants a étudier du point de vue des mécanismes

de déformation

= micas, principalement dans les quartzites ou
les différents cristaux sont isolés ;

- grenats, syntectoniques ou déformés (principalement
calcschistes) ;

- calcite, dont les microstructures tardives (micles)
permettent d'avoir une idée de 1'état de contrainte (dans les

marbres et les calcschistes).

c.1. LA DEFORMATION DES MICAS

O Dans les roches mésozoiques les micas sont toujours
néoformés lors du métamorphisme alpin : micas blancs de composition
phengitique (Monié 1984). Leur déformation a été é&tudié dans les
quartzites ou les cristaux sont isolés dans la matrice quartzeuse

et leur forme bien définie.

O En section paralléle & L, la foliation est définie
par l'orientation préférentielle de forme des micas (0.P.F.),
leurs clivages (bien que certains soient obliques lorsque les
cristaux sont sigmoides), et par les rubans de quartz. En section
perpendiculaire a L, 1'0.P.F., et donc 1la foliation est moins

bien définie ; les cristaux sont rarement sigmoides.

[0 Les micas montrent parfois des figures de déformation:
extinection roulante, kink-bands, fentes (figure 4? ). En section
paralléle a L et perpendiculaire a S, ils sont parfois boudinés
et cisaillés (figure 43 ) 3 les différents fragments ont alors

une forme sigmoide.

[0 De nombreux micas ont une forme sigmoide ou losangi-
que (figure 45), bien que ne présentant pas de figures de déformation
nettes. Ils paraissent donc avoir été déformés (aprés leur cristalli-

sation) : étirement, glissement sur les plans de clivages (001).
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0.2mm

Figure l{? Déformation des micas dans les quartzites de Gornmergratt (Public 2),

échantillon SF 11, section paralléle 3 L, la barre d'échelle représente 0,1 mm.

0.3mm ’ it

\
| |
0.3mm , ' Figure 48 exemple de micas cisaillés dans des quartzites (éch. SF 60), section !I
| i
‘ parall2le & L. Le cisaillement est dextre (0.P.A. < ¢ >) f
i . ' O Pulisieurs - études ont montré que la déformation |
et la dissymétrie des micas sigmoides sont souvent représentatives |
Figure 46 : Micas (phengites) dans ' 1les quartzites de Mattmark. Section // L. 94 BENS UR EYSELLISMent UCSWHRIER 1990, PURE- 6% LAUDERE 1975

Lagarde 1978).
a . . |

p . - ; : \
b, échantillon SF60, cisaillement dextre. ‘ ‘ O La forme des phengites dans des é&chantillons de

a, échantillon SF83, le cisaillement est sénestre (0.P.A. <c>)

sens de cisaillement bien connus grace aux 0.P.A. < ¢ > , montre

050 032563 9

, |
quartzites ou la déformation est clairement rotationnelle et le .
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que dans notre cas, la dissymétrie des phengites ne caractérise
pas de fagon simple le sens de cisaillement (figure 49).-I1 existe
en effet dans la mé&me lame mince, des cristaux qui montrent des
diséymétries et des sens de glissement inverses, certains dextres,
d'autres sénestres

- certains cristaux antithétiques du cisaillement
général ont un angle fort entre clivage et foliation (figure
h?c) ; i1ls peuvent facilement &tre interprés en terme de glissements
inverses (Etchecopar 1974).

-~ les autres cristaux, syn et antithétiques, ont

en moyenne le méme angle entre foliation et clivages, mais en sens op-

posé pour chaque type (figure L?).

Figure %9 : micas sigmoides dans les quartzites, différents types. Le sens de cisaille-

ment est donné par les 0.P.A.<c>.,

O Une rapide étude statistique des sens de glissement
apparents montre une prédominance des cristaux & glissements synthé-

tiques par rapport au cisaillement général

Echantillon SF 60, cisaillement dextre
- sens apparents : (100 micas)
Dextres 40%

Sénestres 15%
Indéterminés 45% (cristaux non déformés, forme
irréguliére ...)

Echantillon SF 83, cisaillement sénestre-
- sens apparents : (150 micas)
Dextres 14%

Sénestres 38%
Indéterminés 48% .

O La forme et le cisaillement des micas boudinés

est, quant & elle, toujours représentative du sens de cisaillement
(figure 4§ ).
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INTERPRETATION

DrLes micas sont syntectoniques. Les cristaux apparus
sur la fin de 1la déformation ne seront donc pas déformés ; leur

forme sera quelconque ("indéterminés", dans les exemples ci-dessus).

O En accord avec 1les simulations d'A. Etchecopar
(1974), 1la déformation des micas semble répondre au modéle ci-

dessous

S “— R
C \\ \; A

—

2
.
——"ac —-—
H
.

= Iy —

»

Figure 50: Modile pour la déformation des micas dans les quartzites. a : glissement
synthétique ; b et ¢ : glissement antithétique. C et S représentent respectivement

le plan de cisaillement et la foliation.

- glissements synthétiques majeurs : lorsque les
cristaux ont leurs plans de glissement proche du plan de cisaillement.
- glissements antithétiques : lorsque les plans

de glissement font un angle fort, dans le sens du cisaillement.

O Comme le montrent les 0.P.A. <c> bien développées,
la déformation est intense ; 1'obliquité des guirlandes d'axes
<c> est faible, l'angle plan de cisaillement-foliation est probable-
ment de l'ordre de 10°. Dans ce cas la position des cristaux antithé-
tiques b pose un probléme : l'angle entre les plans de glissement
et le plan de cisaillement parait trop faible et ces cristaux
devraient glisser dans le sens du cisaillement. En fait il s'agit
probablement de cristaux 'bloqués" (Etchecopar 1974) évolution

du type c ; leur déformation, en glissements antithétiques, s'est

faite, peut-8&tre, précocement , et ils peuvent avoir subi, aprés
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leur blocage, une rotation qui les aurait amené dans leur position

actuelle.

Dans les charniéres de plis 2 on observe généralement :

- deux '"générations'" de micas, dans les quartzites.
Elles définissent deux schistosités, 1l'une Sl, est replissée, l'autre
SZ’ est plan axial des plis 2.

- une seule foliation, composite, dans les schistes

tous les micas sont paralléles a cette foliation.

O Dans les autres roches mésozolques (schistes,
calcschistes ...), les micas forment des 1lits polycristallins
définissant la foliation. Ils peuvent se trouver dans des queues

de cristallisation (grenats) et sont souvent déformés.

C.2. — LA DEFORMATION DES GRENATS

O Les grenats, 1iés au métamorphisme alpin (Bearth
1967) sont trés nombreux dans les calcschistes, 'schistes lustrés"

d'dge jurassique paraautochtones ou charriés avec les ophiolites.

O Les grenats sont toujours déformés :
- la foliation moule les porphyroblastes ;
- 1ils sont tréds souvent fracturés ; les différents
fragments sont étirés parallélement & la linéation d'allongement
-~ 1ls supportent des cristallisations en zones

abritées, formées de quartz et micas (phengites, parfois chlorite)

O Les queues de cristallisations sont allongées
en section paralléle a ‘'L et souvent dissymétriques (Public. 2)

-

en section perpendiculaire a L elles sont courtes ou inexistantes.

O Certains grenats montrent des inclusions sigmoides,
caractéristique d'une cristallisation syntectonique (Publ. 2).
On n'observe jamais de grenats hélicétiques (angle de rotation

-

supérieur & 90°, Schoneveld 1977 ).

0 Les grenats étant antérieurs & une partie de 1la
déformation, il nous a paru intéressant d'essayer .de quantifier
la déformation acquise postérieurement & leur cristallisation.
Pour cela nous analyserons leur répartition dans un échantillon,

a l'aide de la méthode Fry (Fry 1979) dont l'utilisation est détail-

lée dans la deuxiéme partie de cette thése.

we
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O Malgré des incertitudes qui seront soulignées
plus leoin, plusieurs arguments sont favorables & 1'application
de cette méthode

—-.les grenats sont dispersés dans la matrice ;

- dans les échantillons analysés, 1ls ne sont
pas localisés dans les 1lits de composition particuliére ; en
effet les rubannements existants sont : soit & une échelle supérieure
a4 celle de 1'échantillon (alternance de bancs de lithologie différen-
te), soit 3 une échelle inférieure a la taille des grenats (ruban-
nement millimétrique paralléle & la foliation).

— lors de leur cristallisation, il existe probable-
ment une distance minimum entre les porphyroblastes.

- les fragments de cristaux fracturés sont toujours

reconnaissables.

O Trois échantillons ont été "analysés. En section
XZ (paralléle & L), des ellipses bien définies ont été obtenues,

malgré le faible nombre de données (entre 60 et 100 cristaux)
(fig. 54).

O Dans les trois é&chantillons, le grand axe des

-

ellipses (XG) n'est jamais paralléle 3a la foliation ; 1'angle

entre la foliation et XG est compris entre 20 et 30°. Les rapports

XG/YG sont de l'ordre de 3 a 3,5.

O Pour estimer la forme de l'ellipsoide de répartition,

les sections perpendiculaires & 1l'axe X, (et donc obliques sur la fo-

G
liation) ont été analysées. En raison du faibles nombre de données

(40°) un seul échantillon a donné des résultats significatifs.

L'ellipse obtenue a son grénd axe (Y.) paralléle a la foliation. Son

G
rapperthG/ZG est égal a 1,8. 1l'ellipsoide de répartition des

grenats dans cet échantillon a un rapport de forme K 0.85.

O Avant toute interprétation, deux questions subsistent :

* Les porphyroblastes cristallisent-ils de fagon éche-
lonnée dans le temps ou bien pratiquement au méme moment ? Si
leur cristallisation était trés dispersée dans le temps et .syntecto-

nique, on ne devrait pas obtenir d'ellipse bien définie.

* les porphyrdcléstes cristallisent-ils avec une
répartition isotrope dans 1'échantillon ? Nous avons vu que l'effet

direct du rubannement était négligeable. Néanmoins l'anisotropie
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( foliation) présentedans la roche a pu influencer la cristallisation
des grenats (influence sur la diffusion des éléments chimiques)
et introduire une anisotropie dans leur répartition initiale. Dans
ce cas l'ellipse finale (observée) serait due a la superposition
de l'ellipse de déformation sur l'ellipse d'anisotropie de cristalli-

sation.

O Considérant

- la cohérence des résultats dans les trois échantillons

- la bonne définition des ellipses

—‘ le rapport de forme de 1l'ellipsoide proche de
1, cohérent avec la fabrique de forme du type tectonite LS

- le parallélismes de YG avec la foliation

- 1'inclinaison de X, sur la foliation et la linéation

G
d'allongement.

Je proposerai 1'interprétation suivante : (a) l'ellipse
obtenue représente bien la déformation postérieure & la cristallisa-
tion des grenats, (b) cette déformation a été acquise dans une
régime de cisaillement simple (s.l.) ; le plan de cisaillement
est pfoche du plan de foliation. L'angle d'inclinaison de l'ellipse
(20 & 30°) est compatible aux marges d'erreur prés, avec le rapport
XG/ZG mesuré (proche de 3). Le sens de cisaillement est identique

3 celui mis en é&vidence par les 0.P.A. <c> du quartz dans les mémes

échantillons (vers 1'Ouest).

Une telle interprétation demande & &tre confirmée
par d'autres-analyses. Si elle s'avérait exacte, 1'étude de porphyro-
blastes syntectoniques pourrait &tre utilisée comme critére de

cisaillement.

C.3. = LA DEFORMATION DE LA CALCITE

0 Dans les marbres la calcite forme des rubans de grains

allongés, recristallisés durant une intense déformation plastique

(Schmid 1983).
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O De nombreux cristaux présentent des mAcles de type e,
mécanisme majeur de déformation & basse température (Turner et
al. 1854). Ces micles sont associées & une faible déformation tardive,

postérieure ou tardi déformation plastique.

O Les mesures des macles e (orientation et sens de
mouvement) sont utilisées pour estimer (Turner 1953) ou calculer
(Laurent 1981 et thése en préparation) 1'état de contrainte durant
leur formation (orientation et rapport de 919 Oy 03). Les mesures
4 la platine universelle sont malheureusement trés longues et fasti-
dieuses. Dans les cas simples, l'orientation de o peut &tre estimée

1
rapidement grace & une étude au microscope (Laurent comm. pers.).

W \Ce
~L

—— e

macle e

Figure 52 : Détermination de l'orientation optimale de o, dans des cristaux de
calcite m3clés.
-
O On analyse les cristaux dont Lles plans de macle

sont perpendiculaires & la lame mince :

7 - 1l'orientation du plan de méAcle est repéré par
rapport a la foliation.

- le sens de maclage est déterminé grice aux rapports

entre l'axe <c> et le plan de micle.

- on détermine alors la position de o4 susceptible

d'expliquer la formation de la micle (Fig. 52).

L'observation de nombreux cristaux dans la méme
v

lame mince permet de tester la cohérence des observations et éventuel—

lement d'en faire une é&tude statistique.
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O Les échantillons analysés montrent que :

* 01 est situé dans un plan perpendiculaire a 1la

Ifoliation et contenant la linéation d'allongement.

.y 9y est en moyenne a 45° de la linéation d'allon-

gement.

La déformation tardive de la calcite semble s'effectuer
dans un régime de cisaillement simple subparalléle & la foliation
et & la linéation d'allongement. Cette déformation, trés faible,
peut représenter les tous derniers incréments de la déformation

ductile majeure.

s
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O Le terme '"régime de déformation" s'applique a une déformation
ductile intense, généralement progressive. Il désigne l'ensemble des
caractéres et des mécanismes tectoniques qui décrivent la déformation

observée, et surtout la fagon dont elle a &té acquise.

O La caractérisation du régime de déformation consiste en :
(1) Une é&tude microtectonique.

(2) Une description des axes et du type de l'ellipsoide

de déformation finie, et éventuellement de sa grandeur.

(3) Une étude détaillée des critéres qui permettent de

différencier une déformation coaxiale d'une déformation non coaxiale.

O Il caractérise alors les mécanismes de déformation & 1'échel-
le de l'échantillon ou de l'affleurement ; par exemple : aplatissement,
cisaillement simple... (Ramsay 1967). Lorsqu'il est bien connu en dif-
férents lieux de 1l'unité tectonique é&tudiée, il est trés intéressant
de synthétiser ces observations sur le régime de déformation, 2a plus
grande échelle. Cette synthése est généralement facile lorsque la défor-
mation est intense et les différentes observations cohérentes et relia—

bles entre elles. On peut alors essayer de définir un phénoméne tectoni-

que régional responsable de la déformation &tudiée.

A/ - CRITERES DE DEFORMATION NON COAXIALE UTILISES, DISCUSSION :

TR EHEWR

O Aprés 1'étude microtectonique et l'estimation de la défor—
tion finie, la caractérisation du régime de déformation passe donc
par la démonstration de la coaxialit® ou non-coaxialité de la défor-
mation. Lorsqu'il est prouvé que la déformation est non coaxiale,
il est en plus important de mettre en é&vidence le sens de rotation
des marqueurs. Ce sens de rotation peut en général &tre relié au
sens de ciéaillement, "yorticity" (Means et al l§80, Simpson et Schmid
1983). Cette étude est possible gréce a différents critdres présents
dans les roches déformées (Eisf)achef 1970, Lagarde 1978, Simpson
et Schmid 1983). '
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A.l1./ - CARACTERISTIQUES GENERALES DES CRITERES DE DEFORMATION
NON COAXIALE

O Lorsqu'on étudie une roche déformée, on n'a généralement
accés qu'au résultat final, c'est a dire & la "déformation finie".
Il est bien connu (Ramsay 1967) qu'une étude d'une déformation finie
homogéne ne permet pas de caractériser la fagon dont elle a été acquise,
et en particulier de différencier la coaxialité ou la non coaxialité

de la déformation.

O Deux types de démarches sont alors possibles pour mettre

en évidence ces caractéres

(1) Etude des marqueurs de la déformation incrémentale.
On observe la succession des différents stades d'évolution de la déforma-—
tion ; il est alors possible de mettre en évidence des rotations des
axes de déformation incrémentale au cours du temps. C'est par exemple
le cas des cristallisations minérales, souvent en fibres, dans les
zones abritées ou les fentes d'extension (Choukroune 1971, Durney et

Ramsay 1973, Malavieille et al., 1982).

(2) Etude des zones ol la déformation est hétérogéne. Il
s'agit de zonesolu la grandeur de la déformation finie et é&ventuellement
l'orientation de ses axes varient, et oll des conditions de compatibi-
lité sont imposées pour maintenir la continuité du domaine déformé
(Cobbold 1977a, 1980) : zones de cisaillement de toute é&chelle (Ramsay
et Graham 1970) qui représentent des bandes S pour Cobbold (1977 a
et b) ; porphyroclastes (feldspaths) dans des orthogneiss : ces porphyro-
clastes provoquent dans la matrice, et montrent eux mémes, une déforma-
tion hétérogéne. A plus petite échelle, la déformation plastique d'un
cristal (Quartz, Olivine...) est trés hétérogéne car guidée par les
systémes de glissement actifs. Les é&tudes pétrofabriques permettent,
dans les cas simples, de mettre en évidence l'orientation statistique

de ces systémes de glissement et de les comparer avec les axes de la

déformation finie.
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A.2./ - PRINCIPAUX CRITERES UTILISES

Zones de cisaillement

]

Observées principalement sur le terrain. Orthogneiss.

O La forme de la foliation dans les zones de cisaillement
permet de déterminer facil-ement le sens de mouvement (Ramsay et Graham

1970) ; voir chapitre

. Déformation et dissymétrie de porphyroclastes (Feldspaths)

Utilisé sur le terrain ou en laboratoire. Orthogneiss et
mylonites.

O Le déformation des feldspaths dans des zones de cisaillement

(sens connu) ainsi que dans les orthogneiss et mylonites-a été décrite

plus haut. Il en ressort que

(1) La dissymétrie générale et la position des feldspaths
dans 1'échantillon est représentative de la coaxialité ou non coaxialité
de la déformation. Par exemple, dans des gneiss fortement déformés,
la présence de feldspaths allongés fortement obliques .sur la foliation,
est une preuve de la non coaxialité de la déformation. En effet, en
régime cisaillant les porphyroclastes tournent durant toute la déforma—

tion progressive (Ghesh et Ramberg 1976) et peuvent donc se trouver

dans des positions d'instabilité.

(2) La forme sigmoide et la dissymétrie des queues de cristal-
lisation et des trainées de feldspath recristallisé peut &tre utilisée

pour déterminer le sens de cisaillement (Lagarde 1978, Simpson et Schmid
1983).




Figure 53 : Principaux types de porphyroclastes utilisés comme critdres de déformation
non coaxiale. Les "queues" sont composites et formées i la fois de petits
feldspaths recristallisés (porphyroclaste déformé) et de cristallisations
en zone abritée (Micas, Quartz).

. Microstructures et 0.P.A. <c> du Quartz

En laboratoire. Orthogneiss, mylonites, quartazites...

O Dans certains cas, les microstructures des cristaux de quartz
constituent & elles seules un bon critére de cisaillement, représentatif
des derniers incréments‘de déformation : allongement des grains, sous
joints obliques sur la foliation (Brunel 1980), lamelles de déformation
(Laurent et Etchecopar 1976).

[0 Les diagrammes d'orientation préférentielle des ‘;xes <c>
(mesures & la platine universelle) sont généralement représentatifs
de l'histoire de la déformation : symétrie orthorhombique lors d'une

déformation coaxiale, monoclinique si non-coaxiale (Sander 1930).

Leur dissymétrie é&ventuelle par rapport a la foliation
permet de déterminer le sens de cisaillement. Deux approches ont é&té

proposées pour interpréter cette dissymétrie

(1) Analyse statistique des maximas d'axes <c> . Le maximum
principal, ou bien la guirlande d'axes <c>, est considéré comme perpen-

diculaire au plan de cisaillement.
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Figure 54 : 0.P.A. <c> caractérisées par guirlande d'axes <c> oblique sur la foliation

et un maximum trds marqué en hordure de diagramme caractéristique d'un
glissement basal (Gornergratt, publication 2).

) Son obliquité par rapport a la foliation est dans le méme
sens que le cisaillement (Nicolas et Poirier 1976, Laurent et Etchecopar
1976, Bouchez et Pé&cher 1976, Bouchez 1977 et 1978, Burg et Laurent
1978, Boullier et Quenardel 1981, Malavieille et Etchecopar 1981).
Ce modéle basé sur les simulations numériques d'A. Etchecopar (1974,
1977), s'applique plutdt aux roches déformées dans des conditions P.T.

assez faibles, avec prédominence du glissement basal (00C1) <a>.

@ (2) Analyse du "squelette" des diagrammes d'axes <c>(Behrman
et Platt 1982), c'est a dire de la répartition relative des différents
maﬁimas dans le diagramme. Cette analyse est basée sur les simulations
de G. Lister (Lister et al. 1978, Lister et Price 1978, Lister et Williams
1979). Elle est probablement plus réaliste dans les zones ol les condi-

tions P.T. sont assez élevées et donc plusieurs systémes de glissement

w
"‘,——'?——_'b.
) ) f{ijff;;]\\\\\x
=
b

sont actifs.

Figure 55 : Squelette d'0.P.A. <c> a et b, simulation d'aprds Lister et Hobbs (1980);
a, déforamtion coaxiale plane ; b, cisaillement simple progressif (y= 4.0);
¢, squelette d'0.P.A <c> naturelle (d'aprés Behrman et Platt 1982).
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O Comme celd a été récemment souligné par C.W.Passchier (1983a)
les dissymétries des 0.P.A. <c> doivent &tre utilisées avec précaution.
Il est en particulier primordial de ne pas tirer de conclusions a partir

d'un seul diagramme sans autres observations et arguments.

. Cristallisations en zones abritées

En laboratoire principalement (microscope).

O Les cristallisations en zones abritées, symétriques ou
dissymétriques, sur des porphyroclastes (par ex. Grenats) sont générale-

ment de bons critéres de déformaticn non-coaxiale (Malavieille et al.

1982).

éch. SF 17

Figure 56 : Cristallisations en zone abritée sur des grenats (section paralléle
la linéation d'allengement.

(7]

. Objets cisaillés et boudinés

Sur le terrain.-

O Ces critéres sont généralement tardifs. Nous avons par
exemple observé des filons de quartz boudinés et cisaillés dans des

paragneiss, des boudins d'amphibolites cisaillés dans la Furg-zone...

Autres critéres :

- Microplis d'entrainement dans les mylonites et orthogneiss.
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- 'Plans de cisaillement (mylonites) : plans C ou C', "shear
band cleavage'. Ces plans sont généralement considérés comme synthéti-
ques du cisaillement majeur (Berthé et al. 1979) : lorsque la déformation

est coaxiale (aplatissement) les plans de cisaillement doivent B&tre
conjugués(Platt et Vissers 1980). Néanmoins des résultats récents semblent
montrer que l'utilisation de ces critéres est parfois peu sure : il
peut en effet exister des plans conjugués dans un régime de cisaillement
simple (Harris 1984), de méme dans certains cas il peut n'exister que

des plans antithétiques (Garcia Celma 1983).

- Inclusions sigmoides dans des cristaux syntectoniques
(Grenat , Albite). La non-coaxialité de la déformation n'est prouvée

que lorsque l'angle de rotation est supérieure & 90° (Schoneveld 1977).

O Ces différents critéres doivent éfre utilisés avec précaution.
Ils doivent &tre cohérents entre eux. Pour les critdres de rotations
d'objets, et en particulier les cristallisations en zone abritées,
il faudra observer de nombreux porphyroclastes ; leur sens de rotation
sera constant si la déformation est non coaxiale, dans les deux sens

si elle est coaxiale.

B/ - RESULTATS

Thuxd L h L iy

L'étude détaillée de la déformation et de ses mécanismes
a été présentée plus haut (voir en particulier, Public. 1 et 2). Je
me contenterai ici d'une synthése des observations touchant le régime
de déformation, et m'attacherai surtout & replacer ces observations

dans leur cadre régional.

B.1./ - MICROTECTONIQUE - DEFORMATION FINIE

O Les deux structures microtectoniques majeures sont

(1) Une foliation trés bien exprimée dans toutes les roches
déformées. Dans les orthogneiss et en particulier dans les zones de
cisaillement cette foliation est la seule observée et résulte d'une
déformation progressive. Par contré, dans les roches mésozoiques plissées,

).

elle est composite (S

1-2
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(2) Une linéation d'allongement, d'étirement et minérale,

la plupart du temps trés bien marquée. La direction de cette linéation : ‘
est en moyenne WNW-ESE. Jusqu'a présent, son parallélisme avec les \ D

axes de microplis faisait qu'elle était interprétée comme perpendiculai- \\\\ \ \\ .\ ‘ ‘ \ |
re a la direction de mouvement ; dans cette interprétation elle matéria— ‘ \\& \\\ \\\\ \\ \ \ T
liserait un axe de rotation durant la déformation (linéation "b"). | \ \ = \ \\ \ \
\ | ; \\\ \ MINY
| . O I1 est généralement admis que la foliation représente 1le ‘ \
| \
| \
|

\\
plan XZ de 1l'ellipsoide de déformation finie ; la linéation d'allongement ‘
représente l'axe d'étirement (X). Hormis dans les lentilles granitiques ) \ \
non déformées et sur les bordures de zones de cisaillement, la déforma- i &
tion est intense dans toutes les roches : la plupart montrent des micro- \

5cm

R
\\ NN
S A\ \\
e | Al

NNV (
O La déformation finie est dans la majorité des roches défor-

structures caractéristiques des mylonites. Des ordres de grandeurs

mées, proche de la déformation plane (K =1).

B.2./ - DEFORMATION NON COAXIALE

O Dans 1les échantillons é&tudiés, les caractéristiques de

la déformation ont été analysées dans les deux plans principaux de

5 P § s A - . 5 = | v
l'ellipsoide de déformation perpendiculaires & la foliation : - plan e o a2
) @ w
perpendiculaire a L (YZ) ; - plan parallé&le a L (XZ). B 'u% K
B8 %
[
/) qu’ S -
- - )
- Plan YZ - Dans ce plan, la déformation est coaxiale. = o =
------ . a -
P « - 3 = = o
Lorsque des rotations d'objets sont observées (orthogneiss), elles @ ot &
e
@ =
sont faibles, n'affectent pas tous les porphyroclastes et se font dans T 5 = 2
. . . cas 3 . 2 3
des sens opposés suivant les cristaux considérés. On n'observe Jamais - i W
1 < © =
de porphyroclastes sigmoides et fortement cisaillés. | n % s 5
L = E B = .
}' o - s & 7
- Plan XZ - Dans ce plan, parallégle & la linéation d'allon- { e o ., -
I
. - L3 3 3 = o - n b
gement, la déformation est toujours fortement non-coaxiale. Par exemple = £ E o > 9 §
4 “ @
. . ; " ; 2 o WGt 2 e
la fabrique des gneiss est dissymétrique (orientation des feldspaths, 0 = %‘1 E o 'E
e =
. e . P . - " « =4 @ 2
porphyroclastes sigmoides...). Les différents critéres et les sens S | 'E E
o Q e
. = N : - W =] ] el
de rotation sont cohérents entre eux ; ils permettent de déterminer m =] 2 o P
o It e
. 3 @
le sens de cisaillement. ol € @ =« =
Lo (% L) g 1
= ] = L
(=1} = (4]
ot = [=] Q
w| = = [N
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Y , B.3./ - SENS DE CISAILLEMENT

O Les sens de cisaillement, dans des plans paralléles a 1la _ ‘

linéation d'allongement, ont été déterminés sur le terrain, a 1l'échelle

de l'affleurement ou de 1l'échantillon, ou bien en laboratoire (échantil-

lon, lame mince, pétrofabrique).

O Les résultats sont présentés sur deux cartes de la partie |

f Nord de la nappe du Mont-Rose (Fig.5150)-

D'aprés ces cartes, il est clair qu'il existe deux zones

distinctes avec des sens de cisaillement opposés, bien que le style

: cristallisa-

et les mécanismes de déformation soient similaires

aspect du boudinage

boudins cisaillés en sections

— Zone 1 : constituée de la nappe du Mont-Rose elle m@me

10cm

ainsi que de l'unité paraautochtonne de la Gorergrat . zone, G.Z. (Roches

de couverture mésozoique). |

a et b

— Zone 2 : Constituée par l'unité du Portjengrat

f
amphibolite, pointillé lache

€y

Dans ces deux zones le régime de déformation est bien

d,

caractérisé, en particulier par 1'étude d'orthogneiss dans lesquelsles

critéres de cisaillement sont sans ambiguité et toujours reliés a une

C,
Grisé

tions de guartz (fentes...).

déformation intense. La linéation d'allongement garde une direction ’ i

en moyenne WNW-ESE dans toute la région étudiée ; les sens de cisaille-

échelles.

ment en section XZ sont vers 1'WNW dans la zone 1 (c'est A dire a vergen-

ce externe), vers 1'ESE dans la zone 2 (vergence "rétro").

différentes

Ces deux zones sont séparées par la Furg-Zone (F.Z.) qui

Boudins d'amphibolites dans la Furg zone.

2
E-W 3 MW-SE (// 3 L.).

|
vient se biseauter sous la G.Z. Les sens de cisaillement déterminés !
i :

dans la Furg-Zone sont plus discutables que dans les zones précédentes :
l boudins cisaillés (amphibolites, filons de gquartz...) présentant parfois !

| une forme en cornue (Fig. 5§). De plus la déformation y est trés hétéro-

Figure 5§

géne a cause de l'interraction entre les boudins amphibolitiques qui

peuvent atteindre une taille > 10 m : par exemple la direction de la

-

linéation d'allongement varie beaucoup (de N240 & N330) et il peut

exister des zones ol les cisaillements sont antithétiques du cisaillement ‘
. . . 6o AL 253 . ‘
majeur. Néanmoins, en accord avec la majorité des critéres, il semble

\

que le régime de déformation soit caractérisé par un cisaillement (tar- l

dif ?) vers 1'ESE.
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5 km

&
MACUGNAGA

Figure 59 : Sens de cisaillement déterminés en laboratoire sur é&chantillons ou lame

mince; mouvement du compartiment sup.

B=—2a : schistes lustrés; calcschistes (Gornergrat); 0.P.A. < ¢ > du quartz, queues
de crist. sur grenats; (Publ.2). i

b et ¢ : quartzites et conglomérats (Gornergrat et Hohtilli); 0.P.A. <o et micro-
structures du quartz, tardives; (Publ.2). .
»—d : orthogneiss (Mattmark, Monte Moro); déformation des porphyroclastes, porphyroblastes
syntectoniques (albites). ¥

B¢ et f : orthogneiss et mylonites (Mattmark): déformation des porphyroclastes,
0.P.A. ¢ du quartz ... 3

=49 : paragneiss; 0.P.A. <c> du quartz (tardives), queues de crist. (grenats).

=h : Gornergrat z.; quartzites et narbres; sens de cisaillement opposés dans les
plis de Schwarzberg; principalement 0.P.A. <c>. 3

=i : Furg z. et Portj.; paragneiss; queues de crist. (grenats).
B= j : orthogneiss (Saas Fee); déformation des porphyroclastes. 3

¥ et ® : mEme signification.
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Figure 60 : Sens de cisaillement déterminés sur le terrain. Les flaches indiquent
le mouvement du compartiment supérieur.

=~a : Gornergrat z.; marbres et conglomérats; boudinage; galets cisaillés (Publ.2).
=b : Stockhorn z.; micaschistes, filons; boudinage, plis d'entrainement.
-—E : orthogneiss et mylonites (M.R.Hiitte); zones de cisaillement, déformation des
porphyroclastes, plans C,C'.
»=d : orthogneiss (Macugnaga); déformation des porphyroclastes. %
B¢ : orthogneiss (Mattmark, Griienberghorn); déformation des porphyroclastes. 3
» f et g :orthogneiss et mylonites (Mattmark); zones de cisaillement, déformation
des porphyroclastes, plis d'entrainement, plans C,C',(Publ.1). 3
=h : paragneiss (Mattmark); queues de crist. sur grenats.
=1 : Furg z.;boudins dissymétriques et cisaillés. 3
B j.,l,m et.n : orthogneiss (Saas Fee); déformation des porphyroclastes, ( + zones
‘de c’iMplans C,C'). % Yoo
=~k : micaschistes (u. de Portjengrat); filons cisaillés, queues de crist. sur grenats.

-*- indique que les sens. de ‘cisaillement ont été déterminés sur de nombreux
affleurements, tous cohérents; les m= mettent en valeur les zones les plus significatives.
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B.4./ - RELATION ENTRE LES DIFFERENTS POINTS D'OBSERVATION a postérieure par rapport au métamorphisme Alpin d'Age Eocéne (Bearth

1974, Frey et al. 1976, Klein 1978). Elle s'effectue entre 60 et QO.
O La synthése des différentes observations n'est bien sfir Ma (Monié 1984).. '
y

pas évidente. En particulier, plusieurs questions peuvent se poser : .

La déformation est-elle homogéne, ou tout au meins continue |

' |
et cohérente dans toute 1l'unité 7 . ' ' :

Le régime de déformation, et plus précisément le sens de
cisaillement déterminé caractérise-t-il la déformation majeure ou bien

|
|
|
seulement des stades tardifs ? \ !

Quel est 1'Age relatif de la déformation en différents ‘

points, et donc des critéres déterminés ?

O (1) Lorsque la déformation est hétérogéne en particulier Ji i ; r

dans les orthogneiss (zones de cisaillement) on observe toujours une bonne

= {

cohérence entre les microstructures des zones trés déformées (mylonites)

et les autres (gneiss).Il est donc possible de relier entre elles les

différentes observations.

O (2) Les différents critéres de cisaillement n'ont pas tous

|
la méme signification. Certains, comme les microstructures et 0.P.A.

par les stades tardifs de la déformation (Public. 2). Dtautres, comme

<c> du Quartz dans les quartzites, peuvent &tre influencés fortement _ r
5
& i

les® zones de cisaillement, la déformation des porphyroclastes dans
les mylonites, sont représentatifs de la totalité de la déformation

cette déformation est intense et affecte un volume important de roches

homogénes - et compétentes (granite). Ces différents critéres et sens
de cisaillement sont cohérents entre eux : le régime de déformation

lié aux stades tardifs et celui correspondant & la déformation majeure

sont comparables : déformation rotationnelle ; direction de cisaillement F

constante. ; |

O (3) La déformation est continue, polyphasée ou progressive.

Ce probléme sera discuté dans le chapitre suivant ; en résumé : les

|
|
Elle n'est donc pas synchrone en tout point et son dge peut varier. |
R - ] conditions lors de la déformation sont du m&me type dans toute la partie |

Nord de la nappe du Mont-Rose, elles évoluent vers des conditions de

plus en plus superficielle (retromorphose). La déformation est synchrone
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A/ - MECANISMES ET REGIME DE DEFORMATION :

R R AR R A RN A R A AR AR AR AR AT A AARAARAR A" A"AAARR

O Toutes les roches de la partie Nord de la nappe du Mont
Rose ont subi une déformation ductile intense.Elle se traduit en particulier
par la transformation des granites en orthogneiss et la formation de

zones mylonitiques.

O Les principales microstructures associées & cette déformation
sont : * Une ou parfois deux foliations synmétamorphiques. * Une linéation
d'allongement de direction WNW-ESE, d'extension régionale. * Des plis
généralement isoclinaux, d'axe paralléle aux linéations d'allongement;

parfois des plis en fourreau.

O Le régime de déformation est non coaxial. La linéation
d'allongement, dans les roches intensément déformées, est subparalléle

a la direction de cisaillement.

O Les structures. pénétratives observées sont liées a un
contexte de déformation cisaillante intense. Cette déformation a été
acquise durant 1 ou 2 événements tectoniques majeurs .

- Dans la nappe du Mont Rose elle méme, la déformation
est liée a des mouvements cisaillants vers 1'Ouest ou NW.
- Par contre dans 1l'unité du Portjengrat les mouvements

sont vers 1'ESE et considérés comme des rétrocharriages.

O Les axes de plis sont paralléles a la direction de cisaille-
ment. Leur vergence n'est donc pas représentative de la vergence des
mouvements tectoniques. Ces plis sont appelés "plis a" dans un but descriptif
(géométrie & la fin de la déformation). De tels plis sont trés courants
dans les roches mylonitiques ( Escher et Watterson 1974; Hobbs et al
1976; Bell 1978) et dans les grands chevauments ( Mattauer 1975; Escher
et Watterson 1974; Nicolas et Boudier 1975; Mattauer et al 1983).

Plusieurs hypothéses ont été formulées pour leur formation:

(1) Le cisaillement simple est le principal mécanisme de déformation;

mais, des déformations dans le domaine de la constriction, locales, peuvent
induire la formation des plis a ( Mattauer 1975; Nicolas et Boudier 1975)

(2) Les plis sont en fait les flancs de plis en fourreau trés

allongés formés dans un régime de cisaillement prégressif ( Quinquis

“et al 1978; Cobbold et Quinquis 1980 ).

(3) Ils se sont formés durant une déformation progressive par
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Figure &4 : Initiation de plis obliques sur la direction de mouvement lors du cisaillement
progressif d'une couche oblique sur le plan de cisaillement. a , bloc diagramme; b , projection
dans le plan horizontal. Les plis se forment perpendiculaires 3 la direction de raccourcissement

dans le plan de la couche.
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la rotation de plis initialement perpendiculaires ( Bell 1978) ou obliques
( Escher et Watterson 1974 ) par rapport a la direction d'allongement.
Une réorientation totale (rotation de 90°) de plis perpendiculaires
a L semble partiéuliérement difficile, dans ce cas il devrait se former
des plis en fourreaul Les "plis a" résultent donc probablement de 1la
réorientation de blis obliques. Ils peuvent &tre initiés, dans une déforma-
tion progressive, par le cisaillement de couches obliques sur le plan
de cisaillement (fig. 64 ); ( Berthé et Brun 1980; Hugon 1982 ) ou bien
sur les terminaisons latérales de zones de cisaillement ( Coward et Potts
1983).

Dans la région du Mont Rose, bien que certains soient
des plis en fourreau trés allongés, la plupart des plis, d'axes rectilignes
et paralléles a L, résultent probablement de ce mécanisme de réorientation

de plis initiés par le cisaillement de couches obliques.

O Il semble finalement logique ‘dans les =zones cisaillées,
de ne pas avoir de plis "b" (aux axes perpendiculaires & la direction
de mouvement). En effet les couches ne sont pas planes avant déformation
et les plisseront toujours soit des plis en fourreau, soit des plis obliques
par rapport & la direction de mouvement. Dans les zones intensément déformées

ces plis seront réorientés parallélement & cette direction.

B/ - INTERPRETATION REGIONALE :

EE R R Rt

Les interprétations & grande é&chelle sont proposées dans
la publication suivante qui discute 1les observations microtectoniques

a l'échelle des Alpes occidentales.

Plusieurs problémes doivent &tre soulevés et discutés
dans la région étudiée ici.

»

B.1 AGE ET SIGNIFICATION DES DEFORMATIONS :

O Les études du métamorphisme syntectonique et les datations
radiochronologiques récentes ( Moniél1984 ) ontlmontré que
- Le métamorphisme alpin est synchrone de la déformation majeure.
- Ce métamorphisme peut &tre séparé en deux phases ( Monié 1984)

* une phase de haute pression datée entre 75 et 60 Ma; * une deuxiéme

phase rétromorphique datée autour de 40 Ma.
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O La déformation majeure pénétrative observée dans la nappe

du Mont Rose ( orthogneiss, mylonites, plis de grande échelle, foliation
marquée par les phengites de haute pression ) semble synchrone de la
premiére phase ( Monié 1984 ). Elle pourrait &tre reliée 3 1'obduction

de la zone ophiolitique de Zermatt Saas-Fee sur la nappe du Mont Rose.

O A 1'Eocéne sup. ( 40 Ma ), les mouvements vers 1'Ouest
continuent dans certaines zones. C'est & ce moment qu'est acquise la
déformation '"tardive'" des quartzites de Gornergrat. Dans les orthogneiss,
la déformation se concentre dans les bandes mylonitiques et peut durer
jusqu'a 1l'apparition de mécanismes de déformation cassante. A 1'avant
de la nappe du Mont Rose, 1l'unité du Portjengrat est affectée par une
intense déformation cisaillante a vergence ESE ( '"rétro" ). Les rétrochevau-
chements débutent donc ici dés 1'éocéne sup., comme dans le Grand Paradis

( Carpena et Caby 1983 ).

-

O Ces rétrocharriages se prolongent & 1'Oligo-Miocéne. A
cette méme époque, on observe dans la partie Sud de la nappe du Mont
Rose ( Villadossola ) un métamorphisme synchrone de grands mouvements
décrochants dextres associés & une intense déformation ductile ( travaux

en cours ).

B.2 LA DEFORMATION MAJEURE : DEFORMATION PROGRESSIVE OU EVENEMENTS
TECTONIQUES SUPERPOSES :

0 Nous décrivons dans les roches mésozoiques deux phases
de déformation superposées, les structures associées & ces deux phases
ont méme direction.

O Dans les orthogneiss par contre, la déformation est simple
et apparemment reliée & un seul événement tectonique : cisaillement progres—

sif.

O Dans 1la nappe du Mont Rose il_ semble donc que les deux
phases observées dans certaines =zones puissent &tre reliées a un seul
événement tectonique et donc & une Vdéformation progressive ( Brun et
Choukroune 1981 ). Cette déformation durant 20 Ma ( de 60 a 40 Ma ) se
serait exprimée de fagon simple dans les granites ( roches homogénes:
et de fagon beaucoup plus complexe dans les roches stratifiées de lithologie

variable.

O Dans les unités affectées par les rétrocharriages la déforma-

tion observée est totalement reliée a ces mouvements "rétro", la déformation

133

vers 1'W ou NW, probablement présente antérieurement, a été totalement
oblitérée. Le concept de déformation progressive ne- s'applique ici qu'a

la déformation liée & ces mouvements vers 1'ESE. .

B.3 LES RETﬁOCHARRIAGES ET LE CONTEXTE GENERAL -:

O Le plissement "rétrodéversé" ( pli du Mischabel ) est
connu dans les Alpes Suisses depuis Argand (1911). Jusqu'd maintenant
les mouvements '"rétro" étaient supposés d'orientation N-S ( perpendiculaires
a l'axe du Mischabel ). Nous montrons qu'une intense déformation ductile
est réliée & ces mouvements et que les directions de mouvement sont WNW

-ESE et non plis N-S. Le sens de cisaillement est vers 1'ESE.

O Les directions majeures ( de mouvement ) reliées aux "rétro-
charriages" sont donc pratiquement & 90° des interprétations antérieures.
Elles sont paralléles aux directions des grands mouvements a vergence

externe.

O L'interprétation proposée par Malavieille (1984) explique
assez bien cette concordance de directions : la formation des rétrocharriages
serait causée par 1l'avancée vers 1'WNW des Massifs cristallins internes
(MCI) & 1la faveur des grands chevauments d'échelle crustale reconnus
grace a la géophysique ( Ménard 1979; Hsii 1979 ). Lors de cette avancée

des MCI, les unités Brianconnaises ainsi que les schistes lustrés et

‘les ophiolites sont encapuchonnés sur les MCI ( Argand 1911 ) , (fig

4, publication 3 ).

0 Néammoins pouf expliquer (1) la formation des plis rétrodéver-
sés, obliques par rapport !aux directions de mouvement '"rétro"; (2) 1la
prédominance des plis 1 et 2 & déversement apparent vers le Sud dans
toute la région du Mont Rose; je proposerai d'ajouter au modele ci-dessus,
l'interraction avec une composante décrochante régionale dextre, synchrone

des grands chevauments.

Ces mouvements décrochants sur 1la rampe latérale formée
par le contact externe ( Nord ) de la nappe du Grand St Bernard explique-
raient : (1) la formation des plis rétro-déversés obliques sur la direction

de mouvement ( plis en échelon ); (2) le sens de déversement vers le
Sud des plis ( formation de plis obliques sur la direction de transport,
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Coward et Potts 1983 ).

O Un tel mouvement décrochant a é&té proposé par A.Steck
(1980) pour toute la région comprise entre le massif de l'Aar et la ligne
Insubrienne. De plus les mouvements tardifs en décrochement dextre au
sud du Mont Rose et sur la ligne Insubrienne pourraient faire suite a
des mouvements plus précoces. Cette hypothése demande & &tre confirmée
par d'autres études détaillées de 1la déformation, en particulier dans

la nappe du Grand St Bernard.

Alpes occidentales

ESAI DE SYNIHESE DES [BDNNEES
MIROTECTOIIQUES

Signification des linéations d‘allongement
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L'énorme quantité d'observations microtectoniques disponibles
sur les Alpes occtidentales, observations d'origine bibliographique
ou effectuées par 1'équipe de Montpellier, ainsi que les nombreuses
analyses des méeanismes de déformation d 1'échelle microscopique
permettent aujourd'hui, de proposer une synthése cohérente a L'échelle
de la chaine. Dans ce but, nous avons établi une carte des linéations
d'allongement des Alpes oceidentales, présentée dans la publication

sutvante ow nous discutons de la signification de ces linéations

et des microstructures assocides.
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RESUME f

Le caractére structural dominant des Alpes occiden-

tales est représenté par 1'existence dans toutes les zones

. internes. d'une linéation d'allongement. A partir de données
! _ bibliographiques et de nos propres observations de terrain,
nous avons établi un document général regroupant l'ensemble
des directions de linéations observées dans les Alpes occidenta-

les. Ce document met en évidence la remarquable régularité

d'orientation des linéations, transverse en tout point a la ;

chaine. Cette direction varie en éventail de facon réguliére,
depuis le massif du Mont-Rose ol elle est en moyenne N110, |
Jjusqu'au massif de Dora-Maira ou elle est N080. Ces linéations
sont matérialisées sur 1le terrain, dans toutes les roches
déformées de fagon pénétrative, par un allongement ou un
trongonnement d'objets antétectoniques, et par une orientation
preéférentielle des cristallisations minérales syntectoniques.
Nous interprétons ces linéations dans un contexte de cisaille- |
| ment ductile. Leur direction moyenne représente la direction

de mouvement dans les grands chevauchements.

L'analyse des directions de linéations permet d'appréhender

les mécanismes de formation d'une chafne par leur aspect

cinématique. Par exemple, dans cette partie des Alpes, les

chevauchements majeurs se font d'Est en Ouest dans la direc—

\
tion de la linéation. Leur fonctionnement débute lors de 1'ob- j‘

duction et se poursuit aprds la collision.
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ABSTRACT

The main structural feature of the inner zones of the Western
Alps 1is the preserice of a prominent stretching lineation. A synthetic
map of all the stretching lineations reported in the Western Alps
has been drawn from bibliographic datas and our field observations.
This map shows the peculiar regularity in the orientation of lineations.
They are always transverse to the belt. From Monte-Rosa where they
trend N110 to Dora Maira (N80), their direction varies in a regular
pattern. On the field, in all the deformed rocks, the stretching
lineations are defined by the elongation or the boudinage of pretecto-
nic objects, and a preferred orientation of the mineral syntectonic
crystallisations. These lineations are interpreted as the result
of ductile deformations in a simple shear context. Their average
trend represent ’the movement direction on the major thrusts. The
understanding ofr the mechanisms and the kinematic evolution during
the formation of the orogenic belt is well suported by the statistic
analysis of the lineation orientation. For example, in the Western
Alps, the direction of movement on the major thrusts is parallel
toe the stretching lineation and the sheaf sense from E to W. Thrusting
begins with the obduction of the ophiolites and continues after the

continental collision.
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INTRODUCTION,

De nombreux travaux portant sur les Alpes occidenta-
les signalent dans les zones internes l'existence de structures

tectoniques transverses a la chafne. Ceci contraste avec

les zones externes dans lesquelles les structures sont paralléles.

Cette orientation des structures est bien exprimée & 1'échelle
microtectonique (linéation d'allongement, minérales, d'intersec-
tion ou de microplissement). Elle se retrouve également &
plus grande échelle (plis pouvant atteindre une dimension
kilométrique). Depuis longtemps ces structures posent des
problemes d'interprétation. Il y a quelques années encore
on ne tenait compte que des plis transverses en considérant
qu'ils naissaient perpendiculaires a la direction du raccour-
cissement. Ces plis E-W étaient donc attribués A une compres—
sion N-S5. Une hypothése plus complexe fut ensuite envisagée
les plis actuellement E-W auraient subi une rotation importante
et dériveraient de plis initialement N-S (Ayrton et Ramsay,
1974) . '
Depuis quelques années partant de 1'exemple Corse
(Mattauer et al., 1977 ; Mattauer, Faure et Malavieille,
1981), une interprétation nouvelle a vu le jour. Les linéations
se seraient formées par un mécanisme proche du cisaillement
simple ; les 'plis transverses étant des plis "a" et parfois
des plis en fourreaux (c'est & dire paralléle a la direction
générale de raccourcissement lors de 1l'orogénése). Cette
interprétation nouvelle n'est guére discutée, il nous paraft
donc utile : (a) de souligner, par un rappel des trés nombreux
travaux antérieurs, que les structures transverses correspon-
dent & un trait tectonique majeur des Alpes occidentales -
(b) de rappeler que leur géométrie d'ensemble est trés simple

- (c) de montrer que 1'interprétation proposées est logique
q ‘ P prop g1q

et cohérente a toutes les échelles.
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1. - ORGANISATION CARTOGRAPHIQUE DES LINEATIONS

Nous avons limité notre étude aux Alpes occidentales
dans un secteur compris entre le col du Simplon au Nord et le
massif de 1'Argentera au Sud. C'est en effet dans ce segment
de chaine que nous avons le meilleur contrdle de terrain sur
les données. La figure 1 regroupe sur un seul document 1la
plupart des données publiées depuis 25 ans (Ellenberger, 1958;
Chatterjee, 1963 ; Gay, 1964 et 1972 Michard, 1966 ; Nicolas,
1966 et 1969 ; Vialon, 1966 ; Guillaume, 1969 ; Bertrand, 1968;
Dal-Piaz et al., 1971 ; Comes, 1975 ; Caron, 1977 ; Klein, 1978
Robert, 1979 ; Sacchi, 1979 ; Aubert et al., 1980 ; Ayrton, 1980 ;
Callegari et al., 1980 ; Gamond, 1980 : Vearncombe, 1980 ; Tricart,
1980 ; Beach, 1981 ; Malavieille, 1982 : Mattauer, 1981 ; Goilrlay,
1982 ; Lefevre, 1982 ; Maurin, 1982 : données inédites de Caby).

En effet, les travaux qui fournissent des cartes

?

de linéations' et éventuellement des études statistiques sont
trés nombreux. Il faut particuliérement signaler la premiére
¢tude de F. Ellenberger (1958) qui donne dans la Vanoise
un document riche en données de terrain, ainsi que 1'excellente
carte de P. Vialon (1966) qui couvre tout le massif de Dora-
Maira. On doit également mentionner la premiére tentative
de synthése a 1'échelle des Alpes occidentales faite par R.
Caby, en 1973. Cg document contient également nos propres
observations dans les massifs de Dora-Maira, Ambin, Grand
Paradis et Mont-Rose. Les données sur les zones externes
sont également mentionnées. Toutes les linéations figurées
correspondent soit a des linéations d'allongement, soit a
des axes de plis, lorsque l'auteur précisait qu'une linéation
d'allongement paralléle leur était associée. Par souci d'objecti-
vité, lorsque la nature des linéations n'était pas précisée
par l'auteur, par exemple en Vanoise pour les données de

F. Ellenberger , nous avons reporté toutes les directions
sans discrimination : ceci introduit un "brouillage" qui rend
moins apparente la direction E-W des linéations d'allongement ;
celle-ci transparait néanmoins sur 1le document au milieu
de ce mélange de linéations de nature (et donc de signification)
différente. De notre syni:hése cartographique, il ressort que
la direction des linéations d'allongement est globalement

tres simple. La cohérence des observations a 1'échelle régionale
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se retrouve a l'échelle de la chafne (Fig. 2). Les directions
varient en éventail de fagon assez régulidre du Nord au
Sud. Par exemple, pour les massifs cristallins internes (MCI),
les trajectoires de linéations sont N110 dans le Mont-Rose,
N100 dans le Grand Paradis, N90 dans le Massif d'Ambin
et N80 au Sud de Dora-Maira.

Localement, la direction des linéations présente
des variations par rapport & ce schéma général. Par exemple
a ‘l'échelle de 1'affleurement on observe des variations de
direction ; autour de boudins ou de corps durs moulés par
la foliation, dans des zones de cisaillement, ou lorsque les
linéations et la foliation sont replissées pendant une déforma-
tion progressive (Brun et Choukroune, 1981), ou bien lors
de phases tardives (Ayrton et Ramsay, 1974 ; Vialon, 1974
Caby et Comes, 1975 ; Tricart et al., 1977 : Klein, 1978
Wilson, 1978 ; Gosso et al., 1982). Malgré ces perturbations
qui peuvent atteindre 90°, l'organisation des linéations reste
cohérente. A 1'échelle régionale le méme type de perturbations
peut se retrouver (Fig. 2). Les MCI, par exemple, correspon-
dent & des structures antiformes tardives qui replissent la
foliation, et donc la linéation qui peut &tre localement vertica—
le. De plus, il existe de grandes failles ductiles décrochantes
d'dge (ou de fonctionnément) plus récent qui modifient 1'allure
générale transverse des linédations. Par exemple, dans le
massif du Mont-Rose, la foliation, subhorizontale au centre
de la nappe, devient progressivement, dans sa partie SE,
subverticale ; elle est replissée dans 1'antiforme tardif de
Vanzone (Laduron, 1976). La linéation d'allongement passe
ainsi d'une direction N110 a une direction N70 (pitch horizon-
tal) dans cette zone que nous interprétons comme un grand

décrochement dextre (travaux en cours).




Figure 2 Schéma synthétique des trajectoires des linéations
d'allongement déduites de 1a figure 1 : - <tiretéts épais,
trajectoire des linéations dans les MCI ;i — en pointillés,

autres zones. Les pointillés laches correspondent aux zones
ou la nature exacte des différentes linéations n'a pas été

précisée, mais ol 1l'on retrouve une direction d'allongement
E-W.

e
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I1. - LES DIFFERENTS ASPECTS DE LA LINEATION D'ALLONGEMENT

Les linéations sont matérialisées
sur le terrain, dans toutes les roches déformées de facon
pénétrative, par un allongement ou un trongonnement d'objets
antétectoniques (linéation d'étirement), ainsi que par une
orientation préférentielle des cristallisations minérales syntecto-
niques et synmétamorphes (linéation d'allongement minéral).

Elles seront exprimées différemment sulvant 1'intensité de

la déformation, la nature des roches déformées et
des marqueurs considérés. Dans des gneiss, comme les
orthogneiss du Grand-Paradis et du Mont-Rose, elles

sont marquées par le trongonnement des phénocristaux (felds-
paths), 1'allongement des rubans' de quartz, 1l'orientation
linéaire des amas minéraux (Photo 1) (micas, tourmalines...).
Dans les roches d'origine sédimentaire, on observe l'allonge~
ment d'objets ou marqueurs antétectoniques d'origine diverse:
par exemple, breches calcaires étirées (Photo 2) de Gran
Scala dans le massif d'Ambin, coﬁglomérats a galets de quartz
de Gornergratt (Photo 3) (nappe du Mont-Rose) et du carbonife—
re du massif de Dora-Maira fossiles (en particulier belemnites

trongconnés des schistes noirs du lias Dauphinois) (Photo 4).

Dans les roches soumises & un métamorphisme, lorsque
le chimisme s'y préte, la linéation est matérialisée par la
cristallisation orientée des minéraux néoformés dans le plan
de foliation. On aura par exemple ; des micas néoformés
dans les quartzites impurs, des glaucophanes dans les ophioli-

tes et les schistes lustrés, et divers minéraux dans les zones
abritées.

Les 1indices d'allongement sont aussi évidents en
lame mince allongement préférentiel des minéraux (par
exemple grains de quartz dans les quartzites), étirement
des minéraux et présence de cristallisations en zone abritée
allongées dans le plan XY, mieux développés dans le plan
parallele a la linéation (plan XZ) que dans le plan perpendi-

laire (plan YZ) (X% Y 2Z, axes de l'ellipsoide de déformation
finie, Flinn, 1965).




Figure 3
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Principales structures assocides aux linfations d'étirement (La).
I, plis "a" paralléles i La ; 2, niveau boudiné ; 3, plis en
fourreau ; 4, galets &tirés ; 5, gneiss avec zone mylonitique

au contact socle-couverture.

I11.
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STRUCTURES ASSOCIEES

De nombreuses structures tectoniques sont associées

a ces linéations d'allongement, elles permettent de caracté-

riser la’ déformation (Fig. 3).

(1) Les roches sont intensément foliées et 1'intensité
de la déformation est variable. Elle peut &tre trés hétérogéne
et localisée dans des zones mylonitiques de toute taille,
par exemple : zmes de cisaillement dans les orthogneiss du

Mont-Rose (Lacassin, 1983a).

(2) Un plissement s'est souvent formé en méme temps
que la linéation. Ces plis ont leurs axes subparalléles a
la linéation d'allongement et un sens de déversement souvent
quelconque. Ce sont des plis "a" (Mattauer et Mercier, 1980)
Ce terme descriptif est appliqué aux plis dont les axes se
trouvent paralleles a la direction de mouvement & la fin de la
déformation. Exceptionnellement il s'agit de plis en fourreau
(Quinquis et al., 1978 ; Faure et Malavieille, 1980) signalés
dans les nappes penniques (Cobbold, 1979), dans le Grand

Paradis au col de Nivolet et dans le massif d'Ambin (Malavieille,

données inédites), dans la zone Sezia (Minnigh, 1979), dans
la nappe du Mont-Rose (Lacassin, 1983b). Les plus
spectaculaires, d'échelle kilométrique se trouvent au Nord
du Mont-Rose (Mattauer, 1981). Ces plis précoces sont souvent
repris par des déformations plus récentes.

(3) Un boudinage affecte les niveaux compétents,
le grand axe des boudins est subperpendiculaire & la linéation
d'allongement (Malavieille et Etchecopar, 1981). Dans les
orthogneiss on observe un boudinage de foliation (Platt et
Viseers, 1980) trés développé.

A une autre échelle, on remarque dans le plan
paralléle & 1la linéation et perpendiculaire & la foliation
des cristallisations en zones abritées généralement dissymétri-
ques (Choukroune, 1971 ; Lagarde, 1978

al., 1982) ; des minéraux sigmoides ou en cornue

; Malavieille et

; des fabri-
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ques d'axes c¢ du quartz trés marquées et dissymétriques
qul ne representent souvent que les derniers incréments de
la deéformation cisaillante majeure (Laurent et Etchecopar,
1976 ; Malavieille et Etchecopar, 1981 ; Chatagnon 1982 ;
Lacassin, 1983b).

PROBLEME DE L'AGE DE LA DEFORMATION ET RELATION AVEC

LES LINEATIONS

Dans les Alpes les déformations ne sont manifestement

pas partout de méme &dge. Elles sont par exemple plus jeunes

-

a 1'Ouest (massifs cristallins externes) qu'a 1'Est. (MCI).

A partir de 1'étude des relations métamorphismes/déformation .

et des résultats géochronologiques (Kienast et Velde, 1970
Bocquet et al., 1974 ; Frey et al., 1974 ; Hunziker, 1974
Michard, 1977 ; Caby et al., 1978 ; Saliot 1978 ; Chopin
et Maluski, 1980), on peut proposer un schéma d'évolution.
Dans 1les Alpes Franco-Italiennes, 1le métamorphisme s'est
produit pendant deux grandes périodes : Au Crétacé (110
a 70 Ma) et a 1'éocéne (de 70 Ma a 40 Ma). Les déformations
étant synmétamorphiques on peut également considérer deux
grandes périodes de déformation. Un troisiéme événement,
lié & un doéme thermique, s'ajoute aux précédents au NE
(Alpes Suisses) du domaine étudié. Il s'agit du métamorphisme
Lépontin, oligo-miocéne (30 & 15 Ma). Il est représenté de
fagcon modérée dans le massif du Mont-Rose. Les déformations
majeures liées a ce métamorphisme semblent localisées sur
la bordure Sud de ce MCI et caractérisées par des mouvements
décrochants. Dans les massifs cristallin externes et leur
couverture, en l'absence de données géochronologiques, les
observations stratigraphiques (Debelmas et Kerckhove, 1980)

ont montré que les déformations sont d'adge oligocéne & actuel.

Les linéations d'allongement étudiées sont le résultat
de ces différentes déformations ou de leur superposition.
Certains sont scellées par le métamorphisme HP/BT et donc
anciennes, d'autres sont manifestement liées aux déformations
ductiles tardives avec minéraux rétromorphiques. Malgré
leurs ages différents, il apparait, dans les Alpes Franco-
Italiennes, que leurs directions restent assez constantes au

cours de la déformation.

V - SIGNIFICATION TECTONIQUE DES LINEATIONS D'ALLONGEMENT
DES ALPES OCCIDENTALES

‘Comme nous 1l'avons signalé dans l'introduction,
les structures transverses des Alpes étaient interprétées jusqu'a
maintenant comme résultant d'un serrage Nord-Sud (Caby,
1973). La nouvelle interprétation qui a été proposée (Mattauer
et Tapponnier, 1978), s'appuie sur les nombreuses études
qui ont été consacrées aux zones de cisaillement ductile,
et a l'analyse fine de la déformation associée. Ces zones
de cisaillement ont été étudiées a toutes les échelles, d'abord
sur des exemples de petite dimension (Ramsay et Graham,
1970 ; Burg et Laurent, 1978) puis dans des volumes de
plus en plus grands (Escher et Watterson, 1974), jusqu'a
l'échelle d'une chafne (Mattauer, -1975 ; Mattauer et al.,
1983). Elle s'appuie également sur les travaux de Nicolas
et Boudier (Nicolas et al., 1972 ; Nicolas et Boudier, 1975),
ainsi que sur toutes les analyses pétrofabriques effectuées
ensuite (Nicolas et Poirier, 1976) ; ces auteurs, dans leur
étude des péridotites du massif de Lanza, avaient bien démon-
tré les mécanismes de déformation dans un contexte cisaillant

linéation d'allongement subparalléle & la directiorr de fluage,

formation de plis paralléles & cette direction.

Dans cette nouvelle hypothése, les structures transver-
ses (linéations et plissement) se forment par un mécanisme
de déformation proche du cisaillement simple. Elles résultent
d'un raccourcissement global qui- n'est plus Nord-Sud mais

Est-Quest.

Ainsi comme 1l'ont montré les nombreuses analyses
de la déformation dans des roches déformées de facon ductile,
il est raisonnable de considérer que la linéation d'allongement
représente le grand axe de 1'ellipsoide de déformation finie
(Nicolas et Poirier, 1976). La présence de critéres de déforma-
tion non-coaxiale montre de fagon systématique que la déforma-
tion est rotationnelle dans le plan paralléle & la linéation

et perpendiculaire a la foliation ; de plus l'étude des méca-




nismes de déformation a 1'échelle des cristaux, pétrofabriques
(obliquité des diagrammes), démontre clairement que la linéa-
tion d'allongement doit &tre considérée comme la projection
dans le plan de schistosité, de la direction de mouvement
pendant le cisaillement ductile (Ramsay et Graham, 1970).
Dans les zones intensément déformées, direction de transport
et linéations tendent & &tre subparalléles. Les plis naissent,
soit paralléles & cette direction de transport (Mattauer, 1975
Nicolas et Boudier, 1975), soit obliques ; dans ce cas ils
subissent wune rotation durant la déformation progressive
(Escher et .Watterson, 1974 ; Hobbs et al., 1976). Dans certai-
nes conditions particuliéres il peut se former des plis en

fourreau (Cobbold et Quinquis, 1980).

Pour les Alpes, l'originalité réside dans la dimension
du phénomeéne invoqué. La linéation affecte un volume rocheux
tres important ; on est en présence comme dans 1'Himalaya
de cisaillements d'échelle crustale. Ces grands chevauchements
sont décrits depuis fort longtemps dans les Alpes (Lugeon
1901 ; Argand, 1906). Dans ces conditions, on peut considérer
que l'analyse détaillée de 1la linéation permet d'avoir une
bonne idée de 1la direction de transport. Cependant pour
que cette analyse soit wvalable, il faut étudier les massifs
formés par les roches les plus homogénes et compétentes,
dans ce cas, on constate que les différents caractéres micro-
structuradix observés sont trés cohérents (et ne subissent
que de faibles perturbations) : par exemple dans les massifs
cristallins internes et une grande partie de leur couverture
autochtone. A 1l'opposé, dans les séries schisteuses comme
les schistes lustrés, 1l'alternance de roches compétentes et
incompétentes rend la déformation particuliérement hétérogeéne,
les replissements sont intenses ; il est donc tres difficile
de retrouver, ou de reconsti}uer, la direction des linéations
précoces ; de plus les caractéristiques de la déformation
mises en évidence sont souvent difficiles & relier au contexte

général,
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11 reste & résoudre les problemes de 1l'dge relatif
et du sens de fonctionnement sur ces grands chevauchements.
Trois .grands types de chevauchements semblent coexister
dans les Alpes (Fig. 4). - Le premier type est lié a 1'obduc-
tion d'Est en Ouest du matériel ophiolitique et des schistes
lustrés supra-ophiolitiques sur le continent européen (Fig.
Lta). Les traces (linéations) de cette déformation ancienne
(probablement Crétacé Supérieur) sont difficiles a mettre
en évidence, car souvent oblitérés par les phases de déforma-
tion ultérieures. - Le deuxiéme type succéde a la collision,
il correspond aux grands chevauchements intra-continentaux
a vergence Quest qui affectent le socle Européen, ainsi qu'au
chevauchement Austro-Alpin qui ameéne tardivement le continent
Sud Alpin sur 1'édifice antérieur (Fig. 4b). Leur fonction-
nement débute probablement & 1'Eocéne, il se poursuit actuel-
lement, les chevauchements les plus jeunes étant les plus
externes. - Le troisiéme type de chevauchements est localisé
sur la bordure interne du Briangonnais et de la nappe du -
Grand Saint-Bernard. Ces cisaillements, couramment décrits
sous le terme de retrocharriages, fonctionnent d'Ouest en
Est (Fig. 4c) ; la déformation ductile qui leur est associée
pourrait débuter dés 1'Eocéne ; elle s'est produite dans

des conditions de métamorphisme localement intense.

Pour résoudre l'apparente incompatibilité entre les
sens de mouvement de ces deux derniers types, plusieurs
hypothéses ont été avancées, allant jusqu'a invoquer l'appa-
rition d'une subduction intracontinentale &a pendage Ouest
(Caby et al., 1978), ou une évolution vers la structure en
éventail des chafnes intracontinentales (Mattauer et Tappon-
nier, 1978). Pour notre part nous adoptons une nouvelle
hypothése, proposée par Malavieille (1983) et étayée par une
modélisation expérimentale. Dans cette hypothése, les retroche-
vauchements sont causés par l'avancée vers 1'Ouest des massifs
cristallins internes a la faveur d'un grand chevauchement crus-
tal (Ménard, 1979 ; Beachl, 1981.). Ces massifs se comportent
comme des corps rigides qui viennent emboutir la zone Brian-
¢onnaise. De ce faitl, il se forme des chevauchements "Rétro"
(& pendage Ouest et vergence Est) sur le flanc Ouest des
massifs cristallins internes ainsi que dans les schistes lustrés
Piémontais (Fig. 4c).  Ces retrocharriages seraient donc con-
temporains du fonctionnement vers 1'Ouest des chevauchements

qui affectent les zones externes.
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Figure 4 : Modéle dévolution des Alpes Occidentales illustrant les mécanismes

généraux invoqués pour la formation des linéations,

. coupe i
Est-Ouest au niveau du Grand-Paradis.
§E§§E_E : fermeture de 1'Océan Alpin (Crétacé supérieur) ; Contact ‘
1 : Obduction du matériel océanique sur la marge Européenne. ‘
Contact 2 : individualisation de 1l'écaille crustale qui formera !
les massifs cristallins internes (MCI). - En pointillés, contact ‘
3 : localisation de la subduction intracontinentale qui wva |
‘ naitre en bordure du domaine sud alpin (SA) et qui va provoquer !
| l'enfoncement du coin lithosphérique "CL". Contact 4 : futur
décollement croute-manteau & la base des unités Sesia-Dent
\

|
i blanche (Se-DB).

i cien contact d'obduction. Contact 2 : chevauchement vers 1'QOuest

des MCI et contact 5, fonctionnement simultané des retrochevauche-

ments du Briangonnais interne (Br). Contact 3 : subduction

intracontinentale. Contact 4 : chevauchement des unités Austro-—

Alpines. Contact 6 : écaillage des Massifs Cristallins Externes
(MCE).

Stade ¢ : - Etat actuel ; Contact 6 : les MCE s'individualisent

et chevauchent vers 1'Quest.

- Figurés

(1) Couverture sédimentaire continentale.

(2) Croute continentale,

- (3) Série ophiolitique et sa couverture de schistes lustrés. |

. . (4) Manteau supérieur.

— Les chevauchements sont numérotés en fonction de leur chronolo- 1
° .
i . n gie relative. |
ool 7_ |
\

"xﬁ: i (Les détails du modéle présenté seront donnés dans une publication

a venir). ’
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CONCLUSION

Nous avons distingué dans les Alpes, .trois grands

types de chevauchements : (1) chevauchement des ophiolites
sur le continent Européen ; (2) chevauchements intracontinen-
taux a vergence Ouest, liés a la collision ; (3) rétrochevau-

chements vers 1'Est. A ces trois types de chevauchements
d'dge différent sont associées des linéations d'allongement.
Leurs directions sont régionalement cohérentes, elles sont
transverses a la chaine. Les études microtectoniques portant
sur les linéations et les microstructures assocides montrent
que l'approximation : linéations d'allongement = directions
de transport, est acceptable. Ceci confir-me 1'interprétation
des structures transverses des Alpes occidentales en tant
que marqueurs d'une direction E-W pour le fonctionnement

des grands chevauchements pendant la formation de la chafine.

Dans 1'avenir, il serait important de situer cette
direction de transport E-W dans le cadre de la virgation
alpine et pour cela étendre ce type d'analyse vers le Sud

(Alpes ligures) et vers le Nord-Est (Alpes Centrales).
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Photo 1 Lin8ation minérale et d'allongement dans les quartzites du massif

d'Ambin : amas minéraux allongés.

Photo 2 Bréches d Eléments calcaires &tirés (Gran Scala, massif d'Ambin).

Photo 3

Conglomérats 3 galets de quartz &tirés (Gornergratt nappe du
Mont-Rose).

Photo 4 : Belemnites trongonndes et &tirées (prés de La Grave, série de cou-

verture du Dauphinois).
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Dans cette gﬁartie, je ne traiterai pas de fagon exhaustive
la tectonique de’s gneiss de la Cézarenque mais j'essayerai d'aborder
et de discuter quelques problémes posés par ces gneiss et l'analyse
de leur déformation. La majeure partie de ce travail a été effectué
en collaboration avec J. Van Den Driessche et a débuté (mise
au point de l'utilisation de la méthode Fry (Fry 1979), programmes
de caleul, étude microtectonique et premiéres mesures de la
déformation finie) d l'ocecasion d'un mémoire de D.E.A. (Lacassin,

1981).
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L ES GNETISS D ES CEVENNES

B e e

Présentation

INTRODUCTION

00 Le massif des gneiss de 1la Cézarenque (Cévennes), situé
dans le sud du Massif Central, a fait l'objet de plusieurs hypothéses
tectoniques. Les deux principales sont : (1) existence d'un grand pli
couché dont les gneiss formeraient le coeur (Deﬁay 1942, Brouder 1968,
Arthaud et Matte 1977, Burg et Matte 1978) ; (2) existence d'un chevauche-
ment de grande ampleur & la base des gneiss, qui aurait amené ces derniers
sur les schistes des Cévennes. Une importante déformation ductile en
cisaillement simple est reliéeré ce chevauchement (Mattauer et Etchecopar
1976). Jusqu'a présent aucune é&tude microtectonique détaillée n'avait
&té entreprise dans ces gneiss. Nous avons donc effectué une analyse
et une cartographie des microstructures (en particulier les linéations
d'allongement) ; essayé de quantifier la déformation finie (premiére
application de la méthode Fry (1979) & des gneiss) ; et tenté de caracté-
riser le régime de déformation (coaxial, non coaxial) & l'aide de critéres

de déformation rotationnelle (déformation des feldspaths, queues de

‘cristallisation).
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Figure 2 - 1 - Situation des gneiss des Cévennes sur un schéma du massif Central, d'aprds

Burg et Matte 1978.
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I1/ - 1 APERCU GEOLOGIQUE

0 Située dans la partie sud du massif-Central (Burg et Matte
1978, Matte 1983), la zone des schistes des Cévennes est principalement
constituée d'une épaisse série schisto-gréseuse (micaschistes épizonaux,
quartzites) d'Age paléozoique inférieur présumé. A 1'Est cette série
est surmontée (Fabre 1896, Demay 1931) par les gneiss de la Cézarenque
(Brouder- 1963, Rogef 1969, Pellet 1972) dont 1'8ge est inconnu et l'origi-
ne discutée. Ces gneiss sont formés : (1) de rubans et d'amygdales
de feldspaths (plagioclase AQ_}O—ZO, plus quartz et micas blancs) trés
recristallisés, ces amygdales gardent parfois 1la forme rectangulaire
du feldspath d'origine, (2) de porphyroclastes de quartz bleutés ;
(3) de micas ; cette texture (en particulier la présence d'amandes
polycristallines de feldspaths) est apparue pour de nombreux auteurs,
problématique : ancien conglomérat (Shuaib 1952, Brouder 1964, Weisbrod
et Marignac 1968) ou roche orthodérivée (Géze 1945, Demay 1948, Chenevoy
1968 a et b). Des récents travaux (Crevola et al. 1983) ainsi que les
études en cours de M. Arthaud et R. Caby (Arthaud DEA en préparation)
semblent montrer une origine ortho. pour une partie au moins de ces
gneiss. Pour Arthaud M. et Caby R., ils représenteraient un laccolithe
de roches granitoides, dans lequel il est possible de mettre en évidence
une =zonation pétrologique -(variation de 1'importance des gquartz bleutés,
des enclaves). La texture particuliére de la roche résulterait d'un
métamorphisme polyphasé (et é&videmment de 1'intense déformation)
- pfemiére phase (M1) de haut degré responsable de la recris-
tallisation des feldspaths en amygdales polycristallines, de la cristalli-
sation de grenats (dont on observe les reliques dilacérées par la déforma-

tion) ;
- la deuxiéme phase (M2), rétromorphique, est celle classique-

ment décrite (chlorite, biotite), elle caractérise les schistes des
Cévennes. La déformation observée et décrite ci-dessous semble syn

a4 tardi M2, ses relations individuelles avec M1 sont inconnues.

e i |

{i
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TECTONIQUE. — Analyse de la déformation hercynienne majeure des gneiss de la
Cézarenque (Cévennes, Massif-Central). Note (*) de Robin Lacassin et Jean Van Den
Driessche, présentée par Jean Aubouin.

Nous décrivons les caractéristiques de la déformation majeure hercynienne dans les gneiss de la Cézarenque.
L’analyse de la déformation finie par la méthode Fry montre que le régime est en déformation plane puis semble
évoluer vers la constriction. Nous proposons une hypothése pour I'apparition d’une corrugation superposée et
parallele 4 la linéation d’allongement.

TECTONICS. — Strain Analysis of the Cezarenque Gneissic Rocks.

The characteristics of the main hercynian deformation in the Cezarenque gneissic rocks are described. A major
plane strain ending in constriction is inferred from the finite strain analysis using Fry's method. We attempt to
interpret the occurrence of a corrugation superimposed on the stretching lineation.

L’interprétation de la tectonique hercynienne de la partie sud du Massif Central passe
par I'étude de la déformation des différents massifs de gneiss tels que celui de la
Cézarenque. Ces gneiss ceillés surmontent géométriquement la série des schistes des
Cévennes réputée paléozoique inférieur & éocambrienne. Le faciés dominant est composé :

— d’une matrice quartzo-fedspathique avec 10 a 50 %, de micas;

— d’agrégats polycristallins (20 a 30 %) (plagioclase et quartz);

— de quartz bleutés (5 a 10 ;) caractéristiques d’une cristallisation 4 haute température.

/s

=1

] 2

4 B

0 2 4km Cévennes Ej4

Fig. 1. — Carte des linéations d’allongement. 1, Gneiss porphyroides; 2, Gneiss fins; 3, Micaschistes;
4, Couverture post-hercynienne; 5, Direction de L1 (contours d’aprés G. Roger [3] et J. Pellet [4]).

Fig. 1. — Stretching lineation map. 1, Porphyroid gneisses; 2, Fine grain gneisses; 3, Micaschists;
4, Post hercynian cover; 5, Trend of L, (Geological contours after G. Roger [3] and J. Pellet [4]).

L’origine de ces gneiss est discutée : ils représentent soit une série volcano-sédimentaire
({11 a [4]); soit un intrusif hypovolcanique [5], soit les deux. On admet généralement,
malgré I'absence de données radiochronologiques, qu’ils sont plus anciens que les schistes
sous-jacents. Deux hypothéses structurales ont été proposées :

— les gneiss forment le ceeur d’un pli couché ([1], [2], [4] et [6]);

— les gneiss sont limités a leur base par un chevauchement de type himalayen [7].

C. R., 1982, 2° Semestre (T. 295) : ‘ Série I —72
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LES CARACTERISTIQUES DE LA DEFORMATION., — L’épisode majeur des déformations

hercyniennes est marqué par :

(1) Une foliation composite S, subhorizontale matérialisée par les micas et
I'aplatissement des agrégats polycristallins.

(2) Une linéation d’allongement, de direction N 040 avec de faibles variations (£20%

(fig. 1 et 2). Elle est marquée par le grand axe des agrégats polycristallins, des taches de
biotites et des cristallisations en zones abritées.

042

A Etirament L, B Caorrugation

Fig. 2. — Histogrammes d’orientation des linéations. A, Linéation d’allongement L1, direction moyenne N 042;
B, Corrugation, direction moyenne N 044.
Fig. 2. — Histograms of lineation orientations: A, Stretching lineation L,, average trend: N042:
B, Corrugation L., average trend: N 044,

(3) Des plis :

— isoclinaux dans les gneiss (rarement observés), dont le plan axial est paralléle a la
schistosité régionale S,;. Leurs axes sont subparalléles a la linéation d’aliongement
(N 040) ou obliques;

— curvilignes dans les quartzites et micaschistes sous-jacents ou ils affectent un
rubanement tectonique S,.

Fig. 3. — Boudinage de foliation. A, Boudinage peu évolué; B, Boudinage intense et Superposé
(Q, Quartz;-Apl., Filon aplitique).
Fig. 3. — Foliation boudinage. A, Slightly developed boudinage; B, Intense and superimposed boudinage,
(Q, Quartz; Apl., Aplitic vein). )

(4) Une linéation de crénulation superposée et strictement paralléle a L, ( fig. 2). Elle
se traduit sur la foliation par une corrugation (gauffrage) plus ou moins réguliére des
micas. Il n’existe que trés peu de microstructures pénétratives associées (kink-bands,
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microcisaillements). Cette corrugation est localement replissée par des crénulations
penétratives subperpendiculaires 4 L,; elle n’est rattachée 4 aucune structure mésoscopique.

(5) Un boudinage de foliation ([8] et [9]) intense ( fig. 3) (lié 4 I'anisotropie mécanique
présentée par une roche foliée). Les axes des boudins sont curvilignes, trés souvent
perpendiculaires 4 L,. Ce boudinage traduit une extension importante parallélement a L,.

H S

-iﬁ:nllllr}h

dii?
SN
' =,
195 AXES C @“ 910 AXES C
="l

12,34 % ww 12.3%

Fig. 4. — Pétrofabriques d’axes ¢ du quartz
(diagramme de Schmidt, hémisphére inférieur).
Fig. 4. — Quartz ¢ axes petrofabrics (Schmidt nets, lower hemisphere).

LES ORIENTATIONS PREFERENTIELLES D'AXES C DU QUARTZ. — Les mesures ont été effectuées
dans des rubans polycristallins a I’aide d’une platine universelle. Les grains de petite taille,
isodiamétriques présentent une extinction onduleuse. Les joints sont suturés. Nous
pouvons donc considérer que la plasticité a été le mécanisme principal dans la déformation
du quartz. Les conditions de déformation déduites des études pétrographiques ([3] et [4]),
(300° < T <400°C et 3<P <5 kb) sont favorables a P'activation du systéme de glissement
basal de direction a [10]. Les pétrofabriques ( fig. 4), différentes des modéles classiques
([11] et [12]), sont assez bien définies mais difficiles 4 interpréter. Proches des résultats
obtenus par simulation d’une extension uniaxiale [13], elles résultent probablement d’une
déformation constrictive.

XY

' 2 3 ‘vz

Fig. 5. — Ellipsoides de déformation finie
« et erreurs estimées reportés dans un diagramme de Flinn.

Fig. 5. — Finite strain ellipsoids and estimated errors,
plotted in a Flinn diagram.

ESTIMATION DE L'ELLIPSOIDE DE DEFORMATION FINIE. — Aucune méthode classique n’étant
utilisable dans les gneiss des Cévennes, nous avons appliqué [15] celle proposée par




182

1030 — Série II C. R. Acad. Sc. Paris, t. 295 (6 décembre 1982)

N. Fry [16] en prenant les quartz bleus comme marqueurs. Les résultats obtenus sur des
échantillons provenant du méme matériel initial sont présentés dans un diagramme de

,

Flinn ( fig. 5). Les rapports XZ s’échelonnent entre 4 et 16; cela traduit I'intensité relative
et 'inhomogénéité de la déformation a ’échelle régionale. La plupart des échantillons sont

caractérisés par une déformation plane; les plus déformés (9, 10, 1) tendent & se situer
dans le champ de la constriction.

CONCLUSION :
— l'existence d’une linéation d’étirement de direction constante N 040;

— la présence d’une schistosité subhorizontale d’échelle régionale, plan axial de plis
isoclinaux de direction axiale variable;

— Ulintense boudinage de foliation;

— le régime de déformation majeure en déformation plane;
peuvent s’'intégrer dans un contexte de déformation cisaillante, ou la linéation
d’allongement serait paralléle a la direction de transport et -le plan de cisaillement proche
de la foliation régionale. La complexité des critéres rotationnels dans les gneiss des

Cévennes (étude en cours) ne permet pas de préciser pour le moment le sens (Nord ou Sud)
de cisaillement.

Dans le cas d’une déformation progressive (monophasée) la répartition des mesures de
déformation finie pose un probléme. Les ellipsoides en constriction peuvent en effet
résulter de la superposition d’une constriction tardive sur une déformation plane. D’aprés
la figure 5, il semble plutét qu’une déformation finie constrictive n’apparait qu’au-dela
d’une certaine quantité de déformation, probablement pour des raisons d’ordre mécanique.

Ceci est en accord avec les autres données présentées ici : O.P.R. du quartz, corrugation
paralléle a L, [17].

L’apparition d'une forte anisotropie planolinéaire lice 4 T'intensité de déformation
influence les derniers stades de la déformation : elle est responsable de la formation de
boudins de foliation. Dans ce contexte la présence d’une corrugation systématiquement
paralléle a ’allongement pourrait résulter de causes mécaniques et non de causes externes.

(*) Remise le 8 novembre 1982.
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’ I1 nous parait important d'insister sur la présence constante
d'une linéation .d'allongement. Elle est toujours bien exprimée et matéria-
lisée par 1'allongement des amygdales ou des rubans feldspathiques
et des biotites ainsi que des zones abritées (sur les feldspaths et

Quartz). Sa direction moyenne est NO40.

.

Figure 2 — 2 - Orientation des linéations d'allongement dans les gneiss des Cévennes (diagr.

Schmidt, hémisphare inf.).

[0 Superposé & cette linéation d'allongement on observe trés
souvent un gaufrage des surfaces micacées (Lacassin 1981), ce gaufrage
i 2 i j é a L,. Le
définit une linéation de crénulation (Lcl) toujours paralléle a 1

probléme de cette linéation sera discuté plus loin.

O A 1'échelle de l'affleurement, la structure la plus spectacu-
laire dans les gneiss est un boudinage de foliation treés développé.
(Hambrey et Milnes 1975, Platt et Vissers 1980). Ce boudinage s'observe
lorsque les conditions d'affleurement sont parfaites (lits de riviére
comme par exemple dans le cours de La Céze prés de Sénéchas) ; ailleurs,
de nombreux indices (axes de boudins ...)-laissent supposer qu'il est
également trés répandu. Les bgudins ont uhe: taille metrjlquel (de ]..O
cm & 10 m) ; 1ils ne sont pas situés dans des lits partlculler’s mais
présents dans toute la roche. Ils ne sont donc pas liés a des différences

rhéologiques entre des niveaux de composition lithologique différente
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mais résultent de l'étirement d'un milieu présentant une forte anisotropie
planaire (foliation). Les axes des boudins sont généralement perpendicu-
laires a L. . Certains sont curvilignes et peuvent alors devenir obliques

1
i !
et méme subparalléles a Ll' L'étirement du & ces boudins apparait paralleéle |
. ! |
\

al

1° . » |
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Méthode Fry
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11.3.1. — ANALYSE DE LA DEFORMATION FINIE DANS LES ZONES PRO-
FONDES. -

O A 1l'opposé des zones structurales moyennes peu métamorphi-
ques, les =zones profondes présentent trés peu de roches favorables
2 l'analyse de la déformation finie. Ceci peut &tre di a l'origine
de ces roches (tréds souvent orthodérivées) ou aux conditions métamorphi-
ques et tectoniques qui ont effacé les marqueurs classiques (fossiles,

oolithes, galets, taches de réduction dans les schistes) de la déforma-

tion finie.

O La fabrique de forme des porphyroclastes (par exemple
des grains détritiques de quartz) peut dans certains cas donner une
estimation de la déformation finie (Mukhopadhyay 1973, Mawer 1983)
mais la plupart du temps la déformation des porphyroclastes est faible
(par rapport & la déformation totale de la roche) et surtout trés
hétérogéne d'un grain & 1'autre (Bouchez et Pécher 1981, Mancktelow
1981) car guidée par les systémes de glissement actifs. Dans de rares
cas la déformation finie peut &tre également analysée gréce a 1l'étude
des orientations préférentielles des minéraux : micas (plutdt dans
les =zones peu métamorphiques, Le Corre et Le Théoff 1976), quartz
(Burg et Laurent 1978), hornblende (Gapais 1979, ‘Brun et al. 1981).
L' observation des cristallisations en zones abritées et la fabrique
de forme des roches ne donne qu'une estimation de la forme de l'ellip-
soide de déformation (Flinn 1962, 1965, Choukroune 1971, Borradaile
1981).

O I1 apparait donc que dans les gneiss (et en général les
roches contenant des porphyroclastes peu déformables dans une matrice
ductile) aucune méthode classique d'analyse de la déformation finie

n'est fiable (c'est a dire une méthode analysant la forme des marqueurs

- déformés) .

2 L OiS'U'C"
er
Univ. 3. FOUTCE oeciences
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I1.3.2. - LA METHODE FRY. -

00 Cette méthode proposée par N. Fry (Fry 1979, Hanna
et Fry 1979) est dérivée de 1la méthode: des '"plus proches wvoisins"
(nearest neighhours, Ramsay 1967). Sa ;fr-incipa].e caractéristique et
originalité réside dans le fait qu'elle n'analyse pas la forme ou
la distorsion des objets présents dans la roche (comme le font 1la
plupart des méthodes, Ramsay 1967) mais la répartition des objets
antétectoniques dans 1'échantillon. Dans cette méthode, le marqueur
analysé est donc abstrait et constitué par les segments de droites
reliant les centres 'des objets. Pour une description des bases de
la méthode ainsi que leur justification, s'.e réferrer a Fry 1979, Lacassin

1981, Xiaohan 1983 et Publication 6.

Rappelons qu'elle est basée sur l'analyse d'un ensemble de points (consti-
tué par les centres des objets). Avant déformation, (1) ce nuage de points

lité qui établit 1'existence d'une distance minimale. Aprds déformation cette
distance minimale est fonction de l'orientation de la droite passant par les
deux points, par rapport aux axes de la déformation. Elle est mise en évidence
sur un diagramme Fry par une zone vierge au centre du diagramme : - de forme
circulaire pour un échantillon non déformé ; - de forme elliptique pour un
échantillon déformé. Lorsque les conditions d'utilisation de la méthode sont
vérifiées l'ellipse est homothétique de 1'ellipse de déformation.

O Dans les gneiss, ol les seuls objets antétectoniques sont
les porphyroclastes cette méthode semble a priori trés prometteuse :
il suffit d'analyser ces porphyroclastes, déformables ou pas, & l'aide
de la méthode Fry. La publication ci-dessous, présente son application
au cas des gneiss des Cévennes (travail en collaboration avec J. Van
den Driessche). Elle est suivie d'un rappel et d'une discussion des

conditions d'utilisation de la méthode.
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Finite strain determination of gneiss: application of Fry’s method to por-
-phyroid in the southern Massif Céntral (France)
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Abstract—We present an attempt to apply Fry's method of finite strain ellipsoid determination to deformed
gneissic rocks. Several finite strain ellipsoids have been measured on different ‘porphyroid” gneiss samples from
the Cévennes area (Southern Massif Central, France). The ellipsoids are characterized by a K parameter close to
1 (plane strain) or K > 1 (constriction field). The method appears to be powerful, and we show that in some cases
effects of a pretectonic fabric can be eliminated. From these results and microstructural data, a strain-path can be

inferred.

Résumé—Nous essayons d’appliquer la méthode de détermination de I'ellipsoide de déformation finie présentée
par Fry, a des gneiss fortement déformés. Plusieurs ellipsoides de déformation finie ont été mesurés sur des
échantillons de gneiss porphyroides provenant des Cévennes (Sud du Massif Central, France). Ces ellipsoides
sont caractérisés par un paramétre K proche de 1 (déformation plane) ou K > 1 (champ de la constriction).

* La méthode est parfaitement utilisable dans ce type de roches, nous montrons par ailleurs que dans certains cas
I'effet d’une fabrique prétectonique peut étre €liminé. Nous déduisons un strain path de ces mesures de la

déformation finie et de données microstructurales.

INTRODUCTION

CLASSICALLY, the finite strain of rocks is measured on
deformed markers such as fossils, ooliths, pebbles and
reduction spots (e.g. Cloos 1947, Ramsay 1967, 1976).
As strain markers are lacking in deep-level tectonites,
there are only a few strain estimates in highly deformed
and metamorphosed areas. Nevertheless it is an impor-
tant parameter for understanding the tectonic history.

Most gneissic rocks show some recognizable pretec-
tonic objects (individual crystals or grains); but the finite
strain obtained from classical analysis of their eventual
shape fabric generally underestimates the bulk strain
and should be used carefully. The whole sample shape
fabric (an L, LS or S tectonite) and the pressure-shadow
crystallization (Choukroune 1971) give only a qualitative
estimate of the ellipsoid shape (i.e. oblate, plane strain
or prolate, Flinn 1962, 1965).

Fry (1979) published a method of strain measurement
based upon the relationships (distances) between the
different objects in a rock. The present paper (1) tries to
test this method in gneissic rocks, (2) provides finite
strain results on a series of the Cevennes porphyroides
gneisses (French Massif Central) and (3) discusses the
regional and dynamical implications.

THE METHOD

The deformation of a sample composed of objectsin a
matrix (with any relative rheological behaviour), is mod-
elled by the deformation of a homogeneous matrix with
embedded passive markers which correspond to the
objects. In many cases, the relationships between the
points (the centres of the ‘object markers’) constitute
good strain markers (Fry 1979, Hanna & Fry 1979).

Fry considered the general case where the point distri-
bution is related to a probability law, with a minimum
interval set between the points. In an undeformed sam-
ple this minimum interval is assumed to be the same in
any direction; in the deformed sample, it will be a
function of the orientation of the straight line joining the
two points considered. In the XY plane this interval will
be maximum when the line parallels X and at its
minimum when it parallels ¥ (in the YZ plane, respec-
tively Y and Z). X> Y > Z are the strain ellipsoid axes.
The ratios of these minimum and maximum distances
are close to the finite strain ellipsoid axes ratios X/Y and
Y/Z. The finite strain determination is thus possible in
rocks including undeformed objects: the measured finite
strain is representative of the whole rock deformation.

To be usable, markers must satisfy the following
conditions.

(1) Inthe undeformed stage, their distribution must not
be altered by any anisotropy (e.g. sedimentary).

(2) In the deformed stage, the distribution should not
be affected by a clastic behaviour.

(3) The minimum distance must be precisely defined by
a high density of points.

(4) The markers should not interact.

GEOLOGICAL SETTING

The French Massif-Central is mainly composed of
metamorphic Palaeozoic and Precambrian rocks. The
major Variscan tectonic features show a vergence to the
south. The studied area is situated below the large thrust
nappes described by Burg & Matte (1978). It is formed
by a thick quartzo-pelitic sequence (Cambro-Ordovi-
cian) at the top of which the studied porphyroid gneisses
are structurally intercalated (Shuaib 1952, Brouder
1963, Roger 1969, Pellet 1972).
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Description of the Cévennes porphyroid gneisses

The gneiss matrix is quartzo-feldspathic with 10-30%
biotite, muscovite and chlorite. The biotite commonly
forms elongate spots (few cm) on the cleavage. The
polycrystalline aggregates consist of plagioclase (An.
10-20) and some quartz, and constitute 20-30% of the
rock. The aggregates vary in length from 1 to 10 cm.
‘Blue quartz’ coloured by rutile, typical of high tempera-
ture crystallization, has crystals 1 mm-1 cm and makes
up 5-10% of the rock.

The major deformation in the gneissic rocks

The main deformation produced a penetrative compo-
site cleavage, S,_,, roughly horizontal and parallel to the
stratification Sp in the slates. The rock has a LS tectonite
shape fabric (Turner & Weiss 1963, Flinn 1962, 1965)
(Fig. 1). A prominent stretching and mineral lineation is
defined by the long axis of the plagioclase and biotite
aggregates and by the alignment of micas. The average
trend of this lineation L, is NO 40°, with slight variations
(£20°) (Fig. 3); it is subhorizontal in the cleavage plane
(pitch <20°). On the whole Massif Central scale, L, is
subperpendicular to the cartographic trace of the main
thrusts (Burg & Matte 1978).

A crenulation lineation, L, superimposed on L,, is
often observed. These two lineations are generally paral-
lel (Fig. 3). Locally this lineation, L, is folded by later
crenulations with various orientations (no measurement
has been carried out in such specimens). 9

In the rock, the blue-quartz and the plagioclasic aggre-
gates present characteristics of pretectonic objects (Fig.
2): they show evidence of internal strain (undulose
extinction, sutured boundaries), fractures filled with
equigranular quartz, pressure shadows occur around
them and the cleavage is deflected in the matrix. Their
deformation is generally weak (Fig. 2). An analysis of
their shape fabric gives low shape ratios (Fig. 4). The
contrasting rheological behaviour of matrix and markers
may explain the discrepancy between the quartz shape
ratios and the measurements with Fry’s method.
Nevertheless some accordance appears for the strain
ellipsoid shape: the two calculated K parameters (Flinn
1962) are close together.

Quartz c-axis analysis

We measured the c-axes of quartz in polycrystalline
ribbons using a Universal Stage. Grains are small
(50 um) and isodiametric, showing an undulose extinc-
tion; they have sutured boundaries. These characters
allow us to consider that plasticity mechanisms have
been prominent in the quartz deformation. Deformation
conditions of 300°C < T<400°C and 3<P <35 kb are
inferred from petrographic studies (Roger 1969, Pellet
1972) by persistence of blue quartz colouration and low
crystallinity of biotites. According to these conditions,
the principal slip system is (0001) (a) (Tullis ez al. 1973,
Blacic 1975, Nicolas & Poirier 1976, White 1976). Class-

ical models (Etchecopar 1977, Bouchez 1978) may not
explain the obtained fabric diagrams (Fig. 5).

The skeleton shapes (small circles centred on the
stretching lineation) are similar to those presented by
Burg (1981), who interpreted them, after Lister et al.
(1978) and Lister & Hobbs (1980), as the results of a
constrictional deformation.

THE MARKERS USED IN THE
PORPHYROID GNEISSES:
METHODOLOGICAL IMPLICATIONS

For the finite strain analysis with Fry’s method, two
types of markers seem to be usable: the polycrystalline
aggregates and the blue-quartz.

The origin of these gneisses is controversial (see
above). We cannot exclude a pretectonic shape fabric of
the aggregates or determine their centres precisely, so
we did not use these objects. On the other hand, the
blue-quartz satisfies these conditions. In most samples
the density of quartz loci is high; thus the minimum
distance is well defined. The blue-quartz, except broken
crystals which we eliminated, are statistically isodia-
metric. Their diameter is lower or equal to the smallest
dimension of the polycrystalline aggregates. If the rock
is affected by a pretectonic fabric, according to the
following model, their distribution remains isotropic.

More generally, we may model a rock in two dimen-
sions by an assemblage of elliptical and circular passive
markers in a matrix before deformation (Fig. 6a). After
deformation (Fig. 6b) no more markers remain circular.
Using a simple model, we show in Fig. 7 that it is possible
to measure the tectonic strain, if, before deformation,
the diameter of circular markers is equal to or lower than
the smallest axis of the elliptical ones. This may be the
case for a rock with a sedimentary shape fabric, com-
posed of object with various initial shapes (some of them
being spherical).

On the Fry’s plot (Figs. 7 and 8) the strain ellipse is
determined only for the models 1 and 3 (Fig. 7).

RESULTS

Measurements have been carried out on sample sur-
faces parallel to the finite strain axes, assuming that the
principal axes of the fabric of the rock coincide with
those of the finite strain ellipsoid; that is S;_, is parallel to
the' XV plane and L, parallel to X (X> Y > Z) (Flinn
1965). The points (centres of the objects), located on
sample surfaces, are digitized. The cut-off ellipse is
traced by a high density of points, on the calculated Fry
plot. The ellipse axes and estimated errors are directly
measured on the plot. The obtained ellipse axes are
always parallel to the macroscopic fabricaxes (S,_,, L,).

On XZ planes, we have obtained little results.’

Because the ellipse is highly elongate in this plane, and
many clasts of blue-quartz can appear, it is difficult to
determine precisely the ellipse ratio; and a great number
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Fig. 1. Sample of porphyroid gneisses: faces parallel to the XZ and YZ planes.

Fig. 2. Photomicrograph under half crossed nicols (XZ section); Q = blue quartz.

247




192

Finite strain determination in porphyroid gneiss
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Fig. 3. Synthetic lineation map: 1, Porphyroid gneiss; 2, fine grained gneisses; 3, micaschists; 4, post-Hercynian cover. The

black ellipses represent the trends of Ly, their shapes represent the average ratios of the finite strain ellipses in the XY plane.

Numbers = sample localities. The black dots represent L, and the open circles represent the corrugation lineation (Ley).
(Lower hemisphere Schmidt nets. )
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Fig. 4. Shape fabric of blue-quartz (sample 11). (a) YZ section, (b) XY section, (c) XZ section. The dashed line represent

the.best fit line of linear correlation: X/¥ = 1.3 (¢ =0.8); X/Y = 1.6 (¢ = 0.85); X/Z =2.05 (c = 0.8); (0 <c < 1 = goodness

of linear correlation, perfect when c = 1). The dotted line represent the measured strain ellipse axes ratio (Fry’s method;
Flinn shape parameter K = 1.6).

249

193
250 R. LAcCASSIN and J. VAN DEN DRIESSCHE
S
Quartz C axes Quartz C axes
195 910

contours 1.2,3.4 %

Sf
S.‘.,

a VL.6

contours 1.2.3%

b SYNTH.

Fig. 5. Quartz preferred lattice orientation in XZ sections (Schmidt nets, lower hemisphere). (a) sample 8 (195 ¢ axes),
contours: 1,2, 3, 4% per 1% area, skeletal outline. (b) Synthetic fabric on three samples (910 c axes), contours: 1,2, 3%
per 1% area, skeletal outline.

Fig. 6. Model with circular and elliptical objects, to simulate an initial
sedimentary fabric: (a) non deformed, (b) deformed; X and Z are the
finite strain axes.

of markers are necessary for a good definition (300400
points). The defined ellipses have a maximum axial ratio
of 12. On XY and YZ planes, about 100 objects are
sufficient to obtain good ellipses.

The results for the different samples are in Table 1 and
the corresponding strain parameter (Flinn 1962, 1965)
determined. On a Flinn diagram (Fig. 9) each point is
near the line K =1 (plane strain); however, those corre-
sponding to the most intensive deformation tend to be
slightly constrictional (K > 1). '

DISCUSSION
Significance of the results

The parallelism between the ellipse axes on Fry’s plot
and the macroscopic deformation axes supports the

hypothesis of an initial isotropic distribution of the
blue-quartz. According to the high goodness of the
ellipse and the exceptional occurrence of crystals in
contact (corresponding to rare points in the ellipse on
Fry’s plot), no prominent interaction should have
occurred between the markers. So, the minimum dis-
tance was not originally defined by the impossibility of
overlap of adjacent objects, but by the crystallization
parameters of blue-quartz in volcanic rocks; these
objects were dispersed in the matrix. In a compact
assemblage of deformable objects (e.g. ooids), as stated
by Fry (1979), the cut-off ellipse is correlated with the
shape of the objects. In our case of weakly deformable
objects dispersed in a matrix, the ellipse will represent
the total finite strain undergone by the whole rock.

Interpretation

Mattauer & Etchecopar (1976) interpreted the defor-
mation of the Cevennes gneisses as a simple-shear
regime, evidence provided by: (1) the presence of a
subhorizontal cleavage; (2) a stretching and mineral
lineation with a constant trend and (3) the shape fabric
of gneissic rocks. The finite strain estimates (plane
strain) with Fry’s method, is not inconsistent with such a
hypothesis.

The quartz fabrics may be interpreted (after Lister &
Price 1978, Lister & Williams 1979, Brunel 1980) as the
result of the great influence of the latest deformation
increments.

The occurrence of a crenulation- (more exactly a
corrugation) lineation parallel to the stretching linea-
tion, when it is not related to an obvious late deformation
seems to be general in a shear context associated with
plane strain (e.g. Laurent & Etchecopar 1976 and per-
sonal communication, Hanmer 1979, Hugon & Le Corre
1979, Gratier & Vialon 1980, Steck 1980, Henderson
1981). However the mechanism of its formation is not

. well understood (Brun & Choukroune 1981).

Since all the samples arise from the same initial
material, and according to the quartz fabrics and the
occurrence of a late corrugation superimposed on the
stretching lineation, we propose that a continous line
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(strain path) relates all the points on the Flinn diagram
(Figs. 9 & 10(a) and Hobbs er al. 1976). This strain path
means. for example, that sample 11 had undergone a
plane strain (as sample 1) before a late, slightly constric-
tional, strain (Fig. 10b). As a working hypothesis we
propose that the occurrence of this constrictional strain
resulted from.the mechanics and kinematics of cleavage
anisotropy (Brun & Choukroune 1981) and not from
external effects.

CONCLUSIONS

In deep-level tectonites individual crystals are the
most abundant pretectonic objects. Taking those objects
as markers, we have applied the Fry’s method (1979) to
the finite-strain determination of the rocks. We show
that it may be a very useful technique when the pretec-
tonic objects are well defined and if the number of
tectonic clasts is low. According to the section analysed
and the strain intensity, a number of points between 100
and 400 is required for a good estimate of the finite strain
ellipses. It is possible to determine their axial ratios up to
a value of 12. Taking some precautions, the effect of a
pretectonic shape fabric (sedimentary) may be neglected
in some cases.

We have applied this method to the Cévennes porphy-
roid gneisses and we propose a strain path according to
(a) the macroscopic characters of the deformation, (b)
the microtectonic observations and (c) the analysis of
quartz fabric. Applied to deep level tectonites, it is
obvious that Fry’s method also integrates the latest
increments of the deformation: the deformation path
characterized mainly by plane strain, shows the occurr-
ence of aslightly constrictional deformation at the end of
the major tectonic event. Such strain paths seems to be
usual in areas deformed under a simple-shear regime,
but the mechanism is not well understood. This plane
strain pattern is compatible with the deformation of the
series of Cévennes gneissic rocks in a shear regime.
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FIGURE 2.3

Simulation numérique d'une fabrique initiale partielle : diagramme

Fry obtenu aprés déformation. (Modéle équivalent & celui de la figure

6 et fig.7-1, Publication 6). On observe les deux ellipses emboitées

(a) ellipse définie par le vide au centre du diagramme; elle correspond

a l'ellipse de déformation, ses

ellipse définie par une forte

axes principaux sont notés X et Y; (b)

densité de points, correspondant a la

superposition de 1l'ellipse de déformation sur 1l'ellipse d'anisotropie

initiale, ses axes sont notés Xe et Ye.

Methode de simulation :

1 - Nuage de points isotrope, une distance minimum entre les points est bien définie.

(ruage P1)

2 = Ce nuage est déformé une premiére fois; on odbtient alors un nouveau nuage de
anisotrope P2, caractérisé par une ellipse de répartition des points dont les axes

principaux sont X1 et Yl.

3 = On enléve de P2 un nombre m de points, choisis au hasard. (nuage P'2)
4 - On ajoute a P'2 un nombre n de points tels que: leurs coordonnées sont tirées

au hasard; ils sont conservés si

leur distance par repport aux points présents

dans P'2 est toujours supérieure & Y1 (on définit donc une nouvelle distance minimum).
Cn obtient un ruage P3, simulant un échantillon du type représenté fig.6a (publ.6).
5 - Ce nuage P3 est & son tour déformé et le diagramme Fry final calculé. Cette
déformation correspondrait a la déformation tectonique, ses axes sont X et Y (ils

ont été choisis a 45° de X1 et Yl).
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11.3.3. - CONDITIONS D'UTILISATION DE LA METHODE, DISCUSSION.

O Résumons les conditiens que doivent remplir les échantillons

analysés

(1) La répartition des objets doit B&tre isotrope avant déformation
(une fabrique antétectonique peut dans certains cas &tre négligée,

voir Publication 6).
(2) Le boudinage et la fracturation des objets doit &tre faible.

(3) La distance minimum doit &tre définie précisément, ce qui implique
une haute densité de points et une loi de probabilité '"trés piquée"
(la répartition doit s'éloigner le plus possible d'une répartition

totalement aléatoire du type de Poisson (Fry 1979).

(4) Les interactions entre objets doivent &tre faibles lors de la
déformation. Généralement les objets doivent donc &tre non jointifs
une analyse d'objets jointifs se résumerait & l'analyse de leur fabrique
de forme : par exemple ocolithes (Fry 1979) et serait donc sans signifi-

cation dans le cas d'objets non déformables.

(5) La déformation doit &tre homogéne dans 1'échantillon.

O Dans le cas des gneiss, ces obligations rendent difficile
l'application de la méthode aux orthogneiss granitoides dont les seuls
porphyroclastes sont des mégacristaux feldspathiques (tréds souvent
Jointifs, et étirés et fracturés). Pratiquement il faudra prendre
un assez grand nombre d'objets, éliminer les fragments de porphyroclastes
fracturés lorsqu'ils sont reconnaissables (reliés par des zones de
cristallisation...), ainsi que les objets situés dans dés ombres de
pression d'autres porphyroclastes, zones ol la déformation est inhomogé-

ne (dans notre cas on éliminera par exemple les quartz situés dans

les ombres de pression des amygdales feldspathiques).

]
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| I@srrésultats 5btenus sont toujours une estimation minimale
de la déformation totale de la roche (intégrant la déformation éventuel-
le des marqueurs et celle de la matrice). Lorsque la déformation est
intense (X/Z > 10), ia précision diminue, principalement & cause de
la formation de ciastes (sous—estimation de X). Bien que trés intéressan-
te cette méthode doit donc &tre appliquée avec précaution. Nos résultats
ainsi que d'autres travaux récents tendent a montrer qu'elle est néan-
moins utilisable dans les gneiss (Xiachan 1983, Teyssier commun. pers.).
Dans le futur il paralt important d'éliminer 1l'effet des clastes
- par l'analyse de sections non paralléles a X, recombinées par la
suite dans le calcul de l'ellipsoide de déformation ; - éventuellement
par la reconstruction des porphyroclastes fracturés (Teyssier commun.
pers.) ; - par l'utilisation d'une méthode plus sophistiquée pour

l'analyse des relations entre les objets (Ribeiro et al. 1983).
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Probléme de 1la crénulation paralléele a la

linéation d'allongement
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O L'étude microtectonique des gneiss de la Cézarenque a
montré qu'une linéation de crénulation (Lcl) était trés souvent super-

posée a la linéation d'allongement. Le parallélisme entre Lcl et Ll est

_toujours parfait (Lacassin et Van den Driessche 1982a). Ces deux linéa-

tions sont replissées par les crénulations tardives, généralement
subperpendiculaires a Ll et associées a des plis déversés au Sud.

0 La linéation de crénulation LC est définie par un gaufrage

des niveaux micacés : petits kink—bandsl et microplissement (0.5 mm
de haut et 5 mm delong dans la foliation). Les lamelles de micas (bioti-
te, micas blancs) sont déformées et kinkées . En section perpendiculaire
3 la linéation, on n'observe que peu de structures pénétratives liées
2 la crénulation (kinks ou bandes de cisaillement). Les relations
entre Lcl et le boudinage sont assez caractéristiques : la crénulation,
bien exprimée entre les bouding, diminue d'intensité et peut méme

disparalitre & l'approche des nez de boudins.

11.4.1. - AGE ET SIGNIFICATION DE CETTE CRENULAT ION

[0 Nous considérons que la linéation d'allengement est subparal-
ldle & la projection dans la foliation de la direction de fluage dans
un régime de déformation proche du cisaillement simple (& -d'échelle
de 1'échantillon) (cf. II.5). Le probléme est donc celui de la formation
d'une linéation de crénulation (tardive ?), traduisant un raccourcisse-
ment, parallélement & une direction de cisaillement et d'étirement
de la matiére. Une premiéré discussion de ce probléme a été présenté
3 Int. Conf. on Planar and Linear Fabrics of Deformed Rocks (Ziirich

1982) (Lacassin et Van Den Driessche 1982 b).

. I1 est évident que la crénulation L 1 pourrait étre due a une

phase de serrage tardive, indépendante de C'].'évrcnlution antérieure.
L'alignement de la crénulation sur la linéation d'allongement serait
alors du & l'influence de l'anisotropie 1linéaire préexistante ; le
mécanisme de cette parallélisation ail été clairement démontré par A.J.
Watkinson (Watkinson et Cobbold 1981, Watkinson 1983). Il faut néanmoins

remarquer

- qu'aucune structure & grande échelle ne semble associée

a cette crénulation ;
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— que l'éventuelle phase de serrage (NW-SE) devrait &tre an-
térieure aux crénulations et aux plis de direction E-W a
NW-SE ; ces plis, déversés au sud, peuvent atre interpré-
tés comme les derniéres manifestations de 1'événement
tectonique majeur a vergence sud et au blocage des che-
vauchements vers le Sud (Mattauer et Etchecopar 1976,

Burg et Matte 1977, Matte 1983).

O Comme semblent le montrer les relations entre le boudinage
et la crénulation LCl’ il nous parait plus vraisemblable que cette crénu-
lation, a 1l'instar du boudinage, s'est formée & la fin de la déformation
majeure. Dans ce cas, la linéation d'allongement et de crénulation

seraient génétiquement liées.

I1.4.2. - AUTRES EXEMPLES DE CRENULATIONS PARALLELES A LA
LINEATION D'ALLONGEMENT

A 1l'occasion d'une revue biblio., 1l apparait qu'un
tel phénoméne est assez courant : 1l'existence d'une crénulation
paralléle & une linéation d'allongement a é&té décrite par de nombreux
auteurs. Les contextes d'observations sont généralement caractérisés

par

une déformation ductile intense

un régime de déformation proche du cisaillement simple ;

une linéation d'allongement trés marquée et proche de
la direction de transport.

[0 Zones de cisaillement ductile

-------- © % 0 © 6000006080 SE8E 000

Plusieurs auteurs ont décrit 1l'existence de crénulations
tardives paralléles a 1l'allongement aans la zone Sud-Armoricaine (Le
Corre et Le Théoff 1976, Hammer 1979, Brun et Choukroune 1981, Hanmer
et al. 1982). Le Corre et Le Théoff (1976) l'ont mise en évidence
dans les terrains paléozoiques et briovériens plissés du Sud de Rennes
dont la déformation résulte d'un cisaillement simple dextre (Percevault
et Cobbold 1982) ; pour ces auteurs elle est reliée & 1'existence
de zones de déformation constrictive mises en évidence par 1'étude
de la déformation finie. Dans la zone de cisaillement Sud-Armoricaine
elle-méme (Berthé et al. 1979, Berthé et Brun 1980, Jégouzo 1980),
nous avons observé dans les schistes, présentant une foliation subverti-

cale de direction N100, une linéation de crénulation subhorizontale,

paralléle a la linéation d'allongement bien exprimée dans les orthogneiss
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voisins. Comme dans les Cévennes cette linéation LCl

crénulations et kinks tardifs dont les axes sont proches de la verticale.

Dans le prolongement ocuest de la zone Sud-Armoricaine, Nicelas

et al. (1977) soulégvent l'existence d'une coaxialité entre linéations

de crénulation et d'allongement (axe lanvaux - Angers).

0 Zones de chevauchement et de nappes

------ @ e 9850088809009 00800 es0ss0 s

Pour Hugon et Le Corre (1979) l'existence d'une fine crénu-

lation paralldle & l'allongement, dans le Massif de Rocroi (Ardennes)

est reliée & une légére constriction.

Dans les Alpes Penniques Centrales (Suisse), A. Steck
décrit deux linéations d'étirement (Xl et X2) qu'il relie a deux événe-—
ments tectoniques pour lesquels elles représgnteraient la direction
de transport. A chacun de ces étirements est associé une crénulation
généralement parallédle ; celle associée a Ll"semble se former dés qu'une
fine couche de micas marque la schistosité et sa formation doit &tre
génétiquement liée a celle de 1'étirement" (Steck 1980). Dans la méme
région, plus précisément dans la nappe Maggia, C. Simpson (1981) décrit
une crénulation tardive, paralléle & la linéation L1 d'allongement, les

deux linéations sont antérieures aux plissements rétrodéversés.

L'observation de certains plis en fourreau provenant de
Corse ou du Cap de Creus (Carreras et al. 1977, Faure et Malavieille
1980) montre é&galement 1'existence, dans les flancs des fourreaux,
d'une fine crénulation paralléle a l'allongement et & la direction

de transport.

11.4.3. — MECANISMES DE FORMATION

O Des chapitres précédents, il ressort que cette crénulation
se trouve dans des =zones fortement déformées, généralement dans un

contexte proche du cisaillement simple ; la déformation finie est
plane ou légdrement constrictive. Une des caractéristiques majeures
de telles =zones est la formation d'une anisotropie plano-linéaire
(LS) dans les roches (foliation et linéation) ; cette anisotropie
(au moins planaire) est dans tous les cas nécgssaire pour la formation

de la crénulation. Il semble que les crénulations LCl soient le résultat

est replissée par les
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Roche présentant une P crénulation // L du méme événement tectonique que la déformation majeure (cisaillement,
isot ie LS 2 : :
SUERATRSE b2 NeTHRee A . linéation d'allongement) (Steck 1980, Brun et Choukroune 1981) ; il

Serragé tardif fau? donc rechercher un ou plusieurs mécanismes susceptibles d'expliquer

|
|
|
4 (axes L ou oblique sur L1) 1'apparition d'une crénulation parallélement & la direction de fluage |
|

et ge mouvement.

O Trois semblent a priori possibles

I
(1) Deformation crénulation // L ‘ = 1. La déformation est constrictive : il existe une composante |
constrictive - ’ -

de raccourcissement paralléle a Y. Il peut donc se former une crénulation

de la foliation lorsque celle-ci est suffisamment exprimée. Dans cette

(2) Deé;:gztlon y > crénulation // L ‘ aypothése, la déformation finie doit &tre dans tous les cas constrictive.

‘ g Dans cette hypothése, la déformation finie doit &tre dans tous les

‘ composante de constriction ' cas constrictive. De plus, & 1l'échelle régionale, un mécanisme géologi-
memenkance ' gue doit expliquer cette constriction. |

| - ) -

(3) Déformation plane . . ‘ : 2. La déformation est sub-plane : a un moment donné de
Bt isaillement > crénulation // L S - (
T RSN ﬁ f 1'évolution progressive de la déformation, elle devient constrictive. )

£ Dans cette hypothése, il doit toujours exister un mécanisme géologique
variation momentanée de la direction

des axes de la déformation incrémen- }
tale ou du pendage de ces axes

expliquant l'apparition de la constriction.

3. La déformation reste plane durant tout son déroulement.

(4) Défernation platie Une variation momentanée des axes de la déformation incrémentale (par

\\ —-—-___——-—ngr-—ﬁi crénulation // L

exemple Yi) peut amener la foliation dans le champ de raccourcissement.

Une crénulation se forme alors paralllement 3 la L, (anisotropie linéaire)

. I
Anisotropie LS - associée eventuelle- (Watkinson et Cobbold 1981, Watkinson 1983).
narquée ment a2 un étirement . |
4 // a L dans d'autres . ‘
zones (boudinage // I 0 Dans les gneiss des Cévennes, la crénulation Lcl est bien ex- _

a L) [

primée entre les boudins. Un autre exemple (Fig. 2-4) provenant du ;
versant Sud de la Montagne Noire, tend & confirmer la relation entre n

. e - . i i crénulation et étirement : la crénulation est localisée dans la couche |
Différentes hypothéses pour la formation des crénulations // L

. . ] boudinée (plus calcaire), elle n'affecte pas la matrice schisteuse
A. Phase de déformation tardive.

. B . . (présentant une schistosité bien exprimée a priori propice au microplis- |
B. Au cours d'une méme déformation progressive.

sement).
Dans tous les cas la crénulation ne peut apparaitre que lorsque

; 5 . oy : - i La crénulation Lc semble don i

anisotropie planaire (foliation) est bien exprimée. 1 1’ ¢ pouvelr se former lors de

) 1'étirement d'une couche compétente ou d'une anisoterie planaire
marquée. Ceci nous a conduit & une quatriéme hypothése. Le mécanisme,

. dans ce cas, est mal compris ; il doit &tre 1ié a des effets mécaniques

(anisotropie) (Brun et Choukroune 1981).
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FIGURE 2.4. - Exemple de boudinage et de crénulation associée. Les boudins obliquent
3 1tallongement (Burg et Harris 1982) sont localisés dans la couche compétente ; la
linéation de crénulation, parallile 3 1'allongement est elle aussi localisée dans cette
couche. a) couche calcaire compétente ; b) Schistes : (1) crénulation ; (2) boudinage

(3) pas de crénulation dans le schistes.

FIGURE 2.5. - Etirement d'une plaque mince é&lastigue, un gaufrage se manifeste dans la

partie centrale. (A) feuille élastique ; (B) gaufrage paralléle 3 1"étirement.

5
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On peut envisager une réaction é&lastique, comme lors
de 1'étirement d'une bande de caoutchouc (fig. 2.5.). A plus grande
échelle, l’exiétence de =zones raccourcies suivant Y (crénulation)
implique l'existence de zones étirées (perpendiculairement a Ll). Cet
&tirement localisé pourrait expliquer la formation des boudins obliques

et parfois paralléles a L. observés dans les gneiss des Cévennes.

1

[0 Dans toutes les hypothéses ci-dessus, 11 faut remarquer

1'importance des effets d'anisotropie

- l'anisotropie planaire doit &tre bien exprimée (foliation),
c'est elle qui est microplissée ; elle peut &tre a l'origine de

la formation de la crénulation (hypothése 4) ;

- 1l'anisotropie linéaire (linéation d'allongement) guide
la formation de la crénulation (strict parallélisme avec Ll) ; Elle témoi-
gne d'une intense déformation généralement acquise dans un contexte

de cisaillement.
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Essai d'analyse des critéres de déformation non

coaxiale dans les gneiss de la Cézarenque
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[0 Par analogie avec les microstructures observées en Himalaya dans
le MBT (Mattauer 1975), Mattauer et Etchecopar (1976) ont proposé que
la déformation des gneiss des Cévennes soit reliée a un contexte de cisail-
lement simple, la linéation d'allongement étant subparalléle a la direction
de cisaillement. Un des buts de notre étude était donc de caractériser

en détail, et en différents sites, le régime de déformation.

[0 Nous montrons (cf. II-3) que la linéation d'allongement, majeure
dans les gneiss, matérialise le grand axe de l'ellipsoide de déformation
finie (axe X) ; la déformation finie est plane au sens large. Ces caractéres
sont compatibles avec une déformation en cisaillement simple. Une étude
des critdres de déformation rotationnelle é&tait donc nécessaire pour
démontrer 1'éventuelle non coaxialité de la déformation. L'utilisation
de ces critéres de cisaillement est vite apparue assez complexe (Lacassin
1981, publication 5) : les pétrofabriques d'axes C du quartz ne donnent
pas d'indications sur le sens de cisaillement (publication 5) ; 1l'interpré-
tation des cristallisations en zones abritées est rendue difficile par
le comportement des agrégats feldspathiques déformables. Actuellement,
sur la base des observations dans les zones de cisaillement du Mont Rose
(cf. lére partie), des travaux sur les critdres de cisaillement (Lagarde
1978, Malavieille et al. 1982, Simpson et Schmid 1983) et des expérimenta-
tions (Gosh' et Ramberg 1976, Van Den Driessche, travaux en cours), il
parait possible de reprendre 1'étude de ces critéres dans les gneiss

de la Cézarenque.

Je m'attacherai dans un premier temps & décrire la déformation
des amygdales feldspathiques, ensuite les premiers résultats sur la détermi-

nation des sens de cisaillement.

IT.5.1. - LA DEFORMATION DES AMYGDALES FELDSPATHIQUES

O Les porphyroclastes feldspathiques sont totalement recristallisés
et forment des agrégats polycristallins (plagioclase An 10-20, quartz,
micas). Ces agrégats ont souvent une forme en amande ou amygdales, d'on
le nom de "gneiss amygdalaires" (Brouder 1963, Chenovoy 1968 a et b,
Roger 1969, Pellet 1972). |

O Dans certains échantillons, les agrégats feldspathiques consti-
tuent une trame diffuse et rubannée. On ne reconnait que quelques fantdmes

de porphyroclastes.




Figure 2 - 6 - Caractéristiques de
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la déformation des porphyroclastes (amygdales feldspa-

thiques) : différents types (échelle = 0,5 ou 1 cm).

H
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O Par contre, dans d'autres faciés, les amygdales sont beaucoup
mieux individualisées. Elles sont toujours déformées (allongées, fracturées
et cisaillées).r Deux types sont souvent observés simultanément : (1)
la forme du porphyroclastee demeure reconnaissable, il est déformé et
peut présenter des cristallisations en zone abritée ; (2) l'agrégat feldspa-

thique, trés déformé, forme un ruban allongé (plusieurs centimétres de

longueur, le rapport longueur/épaisseur atteint fréquemment 10).

B = Eos prophyrociasies e U

O Toujours entiérement recristallisés, 1ls ont une taille
moyenne de l'ordre du centimétre ; ils sont soit équiaxes, soit allongés
(rectangulaires, sigmoides). On observe tous les intermédiaires entre
les porphyroclastes déformés de fagon sigmoide, dont les queues sont
en fait des trainées feldspathiques, et les porphyroclastes peu déformés
présentant des cristallisations en =zone abritées formées de quartz et
micas. En fait, les '"queues'" sont en général composites et constituées
a la fois de rubans feldspathiques et de cristallisations de quartz et

micas. Quelques exemples sont présentés figure 2-6.

O Les queues de cristallisation sur les porphyroclastes sub-
équiaxes (Fig. 2-6 a et b) peuvent &tre symétrigues ou légérement déssymé-
triques. Dans tous les cas elles paraissent difficilement interprétables

et sont inutilisables comme critére de déformation rotationelle.

O Par contre, 1les porphyroclastes allongés semblent de bons
'marqueurs. Leur forme sigmoide (Fig. 2-6 ¢ et 4 et Fig. 2-7), résultant
de la déformation hétérogéne du porphyroclaste (moins déformable que
la matrice), est généralemeﬁt sans ambiguité. Elle résulte de la déformation

en cisaillement du porphyroclaste.

Figure 2-7 : Déformation d'un porphyroclaste sigmofde (section parallile a Ll}

e =
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'E] Néanmoins, le forme de certains peorphyroclastes losangiques est
ambigue car <trés peu dissymétrique. La non-coaxialité de la déformation
étant établie gréce a d'autres cr{téres, la forme de ces feldépaths résulte
probablement du trop faible contraste de déformabilité entre le porphyro-
claste et la matrice ; 1l se comporte alors quasiment comme un margueur

passif.,

O La forme des cristallisations en =zone abritées (figure 2-6
e et f) sur les feldspaths allongés (subrectangulaires lorsque peu déformés)
bien gque parfois difficile & interpréter (Simposon et Schmid 1983), permet
généralement de déterminer le sens de cisaillement (Malavieille et al
1982, Simpson et Schmidt 1983). Les "queues" dissymétriques (figure 2-
8) par rapport & la foliation permettent de déduire facilement le sens

de rotation des porphyroclastes (Malavieille et al. 1982).

Figure 2-8 : Développement des zones abritées durant une déformation en cisaillement simple
(d'aprés Malavieille et al. 1982),

O On remarque (Fig. 2-6 g et h) que les porphyroclastes de forme
rectangulaire ont souvent une position particulidre, leur grand axe faisant
un angle d'une dizaine de degrés sur la foliation. Les queues de cristalli-
sation sur ces porphyroclastes peuvent paraitre symétriques par rapport
a la foliation, c'est & dire qu'elles sont situées dans le méme plan de
part et d'autre du porphyroclastes, ou méme présenter une dissymétrie
inverse de celle attendue (le sens de cisaillement étant déterminé). De
tels porphyroclastes ont été observés dans les shear-zones du Mont-Rose
(cf. lére partie) ; ces observations ainsi que les résultats des simulations
expérimentales, montre que la rotation de ces feldspaths est bien cohérente
avec la déformation cisaillante de 1'ensemble de la roche. Lors de la
déformation progressive, la ''queue" précédemment formée est entrainée
par la rotation du porphyroclaste et peut alors prendre une position dnverse
(Fig. 2297 | o _ "
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Figure 2-9 : Evolution d'un porphyroclaste et de sa "queue" lors d'une déformation progres-
sive cisaillante. Les stades 1, 2, 3 sont souvent observés simultanément dans
un néme échantillon.

Dans certains échantillons, il semble que la position 2 ou
3 (Fig. 2-9), c'est a dire le grand axe du porphyroclaste faisant avec
la foliation un angle d'une dizaine de degrés dans le sens du cisaillement,
soit une position d'équilibre relatif pour le porphyroclaste : en effet,
on. observe une prédominence des feldspaths rectangulaires dans cette posi-
tion. Ceci peut s'expliquer par l'allongement des bords du porphyroclaste
avec des plans de cisaillement (plans C ou C') ; cette hypothése parait
8tre confirmée par 1l'initiation de cisaillements & proximité des bords
du feldspath (Fig. 1-10). Latéralement (sur les c&tés du porphyroclaste)
il peut également exister des plans de cisaillement. Le sens de rotation

est confirmé par le sens de cisaillement sur ces plans (Fig. 2-10).
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Figure 2-10 : Plans de cisaillement situés sur les cBtés du porphyroclaste (&ch. VL 184,
section // Ll)

B/ - Les porphyroclastes allongés et les rubans (type 2)

O Les amygdales feldspatiques peuvent &tre trés allongées
et méme former des rubans dépassant 10 cm de long, résultat de la déforma-
tion des porphyroclastes : on observe tous les intermédiaires entre les

porphyroclastes peu déformés et les rubans trés allongés.

O Les amygdales relativement peu étirées (rapport Longueur/épais-
seur 5) sont déformées de fagon hétérbgéne (Fig. 2-6 i et j) : fentes,

cisaillements dans le ruban lui-méme ou & ses extrémités. Dans certains

cas la déformation de ces rubans est un bon marqueur du sens de cisaillement:

- cisaillements synthétiques du sens général en bout de ruban ainsi qu'a
l'intérieur (dans ce cas l'angle entre la foliation et le plan de cisaille-
megt est faible) ; — cisaillements antithétiques dans le ruban (angle

foliation/cisaillement assez fort) (cf. lére partie de ce mémoire).

L
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IT.5.2. - UTILISATION DES CRITERES, RESULTATS

A/ - Précautions

Les conclusions devront s'appuyer sur l'examen de nombreux
porphyroclastes dans Vle méme échantillon ef, si possible sur plusieurs
types de critéres qui devront &tre cohérents entre eux. Lors de l'utilisa-
tion de "queues'" et de leur dissymétrie il faudra utiliser non seulement
la position de la queue par rapport a la foliation mais aussi 1l'assymétrie

éventuelle par rapport au porphyroclaste.

B/ - Premiers résultats
O L'examen des échantillons provenant de la Cézarenque montre

que

- La déformation est clairement rotationnelle dans un plan

paralléle a L et, ce, a 1l'échelle de 1l'échantillon : critéres cohérents,

ll
présence, dans une roche intensément déformée, de porphyroclastes ayant
leur grand axe fortement oblique sur la foliation (position instable due
a4 la rotation rigide des porphyroclastes).

- Dans un plan perpendiculaire a Ll’ la déformation est coaxiale:
porphyroclastes symétriques ou présentant des sens de rotations inverses

(dans les mémes proportions).

— Les critéres de cisaillement sont cohérents dans une proportion

de 70 % en moyenne.

- Il existe toujours (voir ci-dessus) des porphyroclastes incohé-
rents : ils peuvent &tre symétriques ou bien présenter une dissymétrie
inverse apparemment inexplicable. Une part d'aplatissement ('"cisaillement
pur') peut expliquer l'existence de cette déformation. Il semble également
probable que certains critéres aient été mal interprétés, compte tenu
de la déformation particuliére des feldspaths (agrégats polycristallins

plus ou moins déformables).

O Les sens de cisaillements déterminés sont en majorité vers

le Sud, Sud-Ouest, parallélement a Ll' Neammoins certains échantillons

-montrent une déformation clairement rotationelle, vers le Nord. Les figures




NORD

: cisail-

: Déformation des porphyroclastes dans les gneiss du col de la Baraque

Figure 2-11

lement vers le Sud {Section /7 Lo gch. vD2).

)
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2-11 et 2-12 présentent deux exemples provenant du col de la Baraque.

Les deux échantillons sont fortement déformés, foliation et linéation
d'allongement ont dans les deux cas la méme attitude. Les sens de cisaille-

. - . " ; |
ments sont clairement inverses dans les deux échantillons.
Il
\

0 Il semble donc exister des zones ot les sens de cisaillement
sont opposés. On observe néanmoins une prédominance pour les mouvements
vers le Sud, Sud-Ouest. Une étude détaillée et plus poussée est donc nécais-— i
saire a 1l'échelle régionale pour déterminer, en particulier, la répartition
cartographique des sens de cisaillements. Ce n'est qu'aprés cette étude
qu'une mécanisme de déformation pourra &tre progosé : zones de cisaillement
conjuguées ; déformation rotationelle en aplatissement rotatiocnel (Choukroune

et Lagarde 1977) ; sens de cisaillements reflétant des mouvements tardifs

(réajustements) ?

Figure 2-12 : Déformation des porphyroclastes dans les gnedss du col de la Baraque : cisail-
lement vers le Nord (Section [y Ll' éch. VL 181).°
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RESUME .

Nous étudions la déformation alpine des roches de la partie Nord de
la nappe du Mont Rose (Alpes Suisses). L'analyse microtectonique et microstruc-
turale montre que le régime de déformation est proche du cisaillement simple.
La direction de cisaillement est paralléle & une linéation d'allongement trés marquée
de direction WNW ESE. Cette déformation ductile est reliée aux grands chevauche-
ments d’age Eocene contemporains de la collision continentale.

D'un point de vue méthodologique, nous étudions les mécanismes
de déformation dans les roches gneissiques (zones de cisaillement, mylonites, défor-

mation finie).

MOTS CLES :

Alpes occidentales - Nappe du Mont Rose - Gneiss - Mylonite - Méca-

nismes de déformation - Déformation finie - Pétrofabrique - Cisaillement - Linéation

d’allongement - Chevauchements - Cévennes.




