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Introduction générale

Les lithosphéres continentales déformées en contexte de convergence peuvent présenter
des styles de déformation variables en fonction de leur rhéologie. Dans le cas de lithospheres
résistantes, la déformation est localisée dans des chevauchements rea@ipant toute la crodte
voir la lithosphére. Le prisme orogénique y est alors plutét étroit, caractérisé par un empilement
GH QDSSHVY GH VRFOH HW OD IRUPDWLRQ GYfXQH UDFLQH |
résistantes, la déformation appacaitnme plus distribuée, sans développement de chevauchement
GIfpFKHOOH OLWKRVSKpULTXH &HWWH GplIRUPDWLRQ GLVWI
] OD IRUPDWLRQ GTRURJgQHY SOXV ODUJHV GDQV OMNTXHO'
VW\OH GH GpIRUPDWLRQ HVW VXSSRVp rWUH FDUDFWpULVYV
comme « chauds », par opposition au premier, observé dans les orogenes récents (phanérozoiques
et plutét « froids ». La déformation au sein des orogenesdshse caractérise souvent par un
partitionnement de la déformation entre la crolte supérieure résistante et le reste de la lithosphere
SO USMDFHQWH SHX UpVLVWDQWH 'DQV FH FDV OD FUR€WH VX
des structures vecales tandis que le reste de la lithosphére est affectée par un fluage latéral
(horizontal) pouvant étre associé a une exhumation locale de la crolte ductile sous la forme de
doémes. La transition entre ces deux dynamiques radicalement différentegsseatatmnmodée
par une zone tampon appelée « attachement ». Cependant, ce type de partitionnement pourrait
également affecter des orogenes plus récents, telles que des chaines de montagnes ayan
développées un plateau orogénique ainsi que des chainefisiencahermiquement « matures »
apres leur épaississement.

'DQV OYREMHFWLI GH PLHX[ FRQWUDLQGUH OHV FDU
GI{DWWDFKHPHQW GDQV OH FDV GT1XQ SDUWLWLRQQHPHQW
QRWUH p\6bKderirée® §ud e thaine varisque oesbpéenne. En effet, en réponse a une
SKDVH G{pSDLVVLVVHPHQW FUXVWDO FHWWH FKDvVQH GTkJI
latéral généralisée de sa crolte moyeniférieure dans un contexte de corgence. Elle est donc
VXVFHSWLEOH GYDYRLU GpYHORSSpH OHV VWUXFWXUHY UHTI
crolte supérieure résistante et crolte moyémigeieure peuréesf WD QWH QRWUKuiFKRL[
le socle paléozoique des Py&és, exhumé en réponse a la collision entre la plaque ibérique et la
SODTXH HXUDVLDWLTXH GHSXLV OH &UpWDFp VXSpULHXU &
TXY] OT2XHVW SHUPHW GYDYRLU DFFqgqV j XQH VHE%WY RQ FF
niveaux superficiels (bassins carbdenés syRRURJp QLT X H \es dédamesx fjofonds
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partiellement fondus (démes métamorphiques). Structuralement, le socle paléozoique présente une

RUJDQLVDWLRQ W\SLTXH GTXQH FURE€dHa BtKiQuXes Merticadsd F - X (
compressives (Superstructure) et un domaine inférieur partiellement fondu et en forme de déme
, QIUDVWUXFWXUH ODOKHXUHXVHPHQW VHXOHV GHV pWX

chaine ont été réalisées dans aeles paléozoique. Ainsi, la relation structurale entre
Superstructure et Infrastructure, tout comme le contexte tectonique responsable de leur formation
demeurent trés débattus. Ces incertitudes structurales impliqguent des modéles géodynamiques trés
variesUHSODoDQW OHV 3\UpQ pphys je@azhaRe &t dans Y zah§Dntddng/ét
SUpDODEOHPHQW pSDLVVLHV ,0 DSSDUDLW GRQF FDSLWD
affectant le socle paléozoique des Pyrénées. Aprés une introdbittiographique (Partie 1), la
méthodologie détaillant la création de notre base de données structurale ainsi que la place centrale
du terrain sont présentées (Partie 2). Dans la Partie 3, nous présentons le champ de déformation e
la cinématique varisgudu socle paléozoique. A partir de ce champ de déformation, un modele
WHFWRQLTXH UpJLRQDO DLQVL TXTXQ PRGqOH JpRGAQDPLT
HXURSpPpHQQH VRQW SURSRVpV 3XLV OTDQDO\WH TXDQWLW
SDUWLU GYRXWLOV JpRaMasatimaug wésentodsvcorBrieut Ve tektonique alpine

D DIITHFWp OH VRFOH SDOpR]JRWTXH DX F°XU GX SULVPH RU
UpVXOWDWY QRXV GLVFXWR Q Va troi MarBdue Yies ®ytébder Qi) Wes H U F
FRQGLWLRQV QpFHVVDLUHV SRXU REWHQLU XQ SDUWLWLR(
FKDXGV & LLL GH OD SODFH UHVSHFWLYH GHV GLIIpUHQWYV
varisque et iv)des implications de nos observations sur la structure en coupe de la chaine des

Pyrénées (Partie 6). Pour finir, les résultats majeurs de ce travail sont présentés et accompagnées
de perspectives.

11
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Introduction & problématique
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1- Introduction & problématique

Dans cette introductigmous présentons dans une premiére partie les notions de base
nécessaires a la compréhension de la déformation a I'échelle de la lithosphére dans les systemes
convergents. Les notions d'orogenes chauds et d'orogenes froids sont introduites. Dans une
deuxime partie, les évenements tectom&amorphiques qui ont affecté la chaine varisque
ouesteuropéenne sont présentés. Nous montrons que cette chaine présente des caractéristique
typiques des orogénes chauds. Le choix de la crolte varisque des Pyréné&asgubériser le
partitionnement de la déformation dans une lithosphére anormalement chaude soumise a une
compression est développé dans une troisieme partie. On y présente également les caractéristique:
tectonemétamorphiques de cette portion de croltesgae. Finalement, dans une derniére partie,
la problématique de ma thése sur le partitionnement de la déformation dans une lithosphere
« FKDXGH @ HW VD VLJQLILFDWLRQ JpRG\QDPLTXH j OfpFKHO

I Déformation des lithosphére s en convergence

1.1. Définitions et concepts

La lithosphere continentale :
La théorie de la tectonique des plaguds Kenzie and Parkerl967;Le Pichon 1968) a
introduit la notion de plaques lithosphérigueslithosphere formant la partie la pligperficielle
GH OD 7THUUH (OOH HVW FRQVWLWXpH GH KDXW HQ EDV SBD
supérieur, pour une épaisseur moyenne de 120km (Hiy. la composition de la crolte est
hétérogeéne, allant de roches sédimentairesidace a des roches métamorphiques granulitiques
en profondeur (Fig. -1). Le manteau supérieur est quant a lui constitué de péridotites
lherzolitiques. La limite croUtenanteau, appelée « discontinuité de Mohorovicic » ou « Moho »
correspond doncaunckRJHPHQW GH FRPSRVLWLRQ PLQpUDORJLTXH
lithosphériquemanteau asthénosphérique qui correspond a une limite thermique et mécanique liée
j OYDXJPHQWDWLRQ GH OD SUHVVLRQ HW GH OD WHPSpUDW
En raison de ladynamique interne de la Terre, les lithosphéres continentales sont
segmentées en divers plaques lithosphériques, continuellement en mouvement les unes par rappor:
aux autres. Lors de ces mouvements, ces plaques vont se déformer pour accommoder les
contraiQWHYV TXL OHXU VRQW H[HUFpHVY &HWWH GpIRUPDWLRQ
selon les caractéristiques mécaniques propre a chacune des plaques. Ces caracteéristiques
meécaniques, ou propriétés rhéologiques, sont partiellement liees a lalnbtlogique de la

13



1- Introduction & problématique

lithosphére. Ainsi, de par son hétérogénéité compositionnelle verticale (E)g.il ffaut tenir

compte du fait que le comportement mécanique de la lithosphére (sa rhéologie) va varier en
fonction de la profondeur. A ces variationsalogiques liées a la caractéristique intrinseque de la
roche, il est nécessaire de prendre compte les variations de parameétres externes tels que la pressio

et la température, ces derniers étant ici reliés a la profondeur a laquelle est déformée la roche.

Figurel-1: 5SHSUpVHQWDWLRQ VFKpPDWLTXH GTXQH VHFWLRQ GH FURE€WH F

De nombreuses études expérimentales ont permis de mettre en évidence que les roches se
déforment selon deux modes différeBydriee 1978;Kirby, 1985;Evans and Kohlstedi995;
Kohlstedt et al. /IH SUHPLHU VYDSSOLTXH j GHV URFKHV GplIRL
températures et correspond a un comportement rhéologiquizatitle » (ou cassant, frictionnel).
Les roches cassantes sont caractérisées par une rupture prédddd @y GI1XQ FHUWDLQ
contraintes appliquées, ce qui conduit a leur fracturation. Pour des conditions de pressions et de
températures plus élevg&équivalent a des profondeurs plus importantes), les roches adoptent un
comportement de type plastique. Les tectoniciens utilisent le terme de comportement ductile par
opposition au comportement fragile, pour décrire les roches qui présentent une tigfiorma
plastique relativement importante avant une éventuelle rupture. La déformation plastique implique
une réorganisation interne des roches selon divers mécanismes comme ldiflioagéion en

intracristallin, la réorientation ou la recristallisatioesdminéraux Evans and Kohlstedtl995;

14



1- Introduction & problématique

Ranalli, 1995). Le comportement plastique peut étre caractérisé par la loi rhéologique suivante
(Kirby, 1985;Carter and Tsennl987):

o8
Yo #aA%a At

reliant la contrainte déviatoriqui{ & + %) au taux de déformatiol @&ec T la température
] ODTXHOOH OD GpIRUPDWLRQ D OLHX 5 OD FRQVWDQWH Gl
constante propre au matériau déformé et n un exposant traduisant le comportement plastique (n
élev@ ou visqueux newtonien (n=1, comportement du fluide indépendant des forces exercées) du
matériau $helton and Tullis1981;Kirby, 1983;Ranalli and Murphy1987;Ranalli, 1995).

BURILO UKpRORJLTXH GITXQH OLWKRVSKgUH FRQWLQHQWDO!
Dans le but de mieucomprendre comment se déforme la lithosphere a grande échelle et
d'identifier les zones de découplage préférentielles, la représentation par profils rhéologiques a été
développée. Ces profils représentent les variations de la résistance supposétsdpHark en
fonction de la profondeur, en admettant i) que chaque couche qui la compose et pris en compte
dans le profil est homogeéne, ii) que la vitesse de déformation est constante, iii) que la lithosphere
HVW j OfpTXLOLEUH HW HWPTXMHOHVW X®UHRWP HpRWKRQV
rhéologique consiste a calculer la résistance fragile des matériaux qui caractérisent la lithosphere,
SXLV GIfXWLOLVHU OHV ORLVY GH SXLVVDQFH UHIOpWDQW Gt
géohermique et une vitesse de déformation donnés. En tenant compte d'une composition idéale
granodioritique, le comportement rhéologique de la crolte est assimilé a celui du quartz tandis que
FHOXL GX PDQWHDX HVW PDWpULD @in¥rpl daiDdtompodeXL GH O RC
I TMTLQWHUVHFWLRQ HQWUH OD GURLWH GH UpVLVWDQFH IUD.
alors la transition entre les deux comportements (F&). 1
La loi rhéologique caractérisant la déformation plastique agsaulia dépendance de la

UpVLVWDQFH GHV URFKHV j OD WHPSpUDWXUH HW DX WDX]
peut étre illustrée en calculant un profil rhéologique, pour une méme roche et pour une méme
YLWHVVH GH GplR U P Dd& graii@ntsyytdhedniioues diddremmgy LIBE). Ainsi,
dans le cas de gradients froids (Figd), le profil rhéologique se présente sous la forme de quatre
couches aux comportements mécaniques distincts. La premiére couche correspond a la crolte
supeflULHXUH IUDJLOH VXLYLH GTXQH FUR€WH LQIpULHXUH GXI

DX QLYHDX GX ORKR HW ILQDOHPHQW G{XQ PDQWHDX GXF\
élevé (Fig.1 E OD OLWKRVSKqUH QYHWés, uReltRptel sdpérieu@ Hagiley R L V
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1- Introduction & problématique

une crolte moyennri@férieure ductile et un manteau ductile. Ainsi, par une simple hausse de
WHPSpUDWXUH OD OLWKRVSKqgUH GHYLHQW EHDXFRXS PRL
profil la couche la plus réSWDQWH GH OD OLWKRVSKgUH TXfHVW OH PI

Figure1-2 : Exemple de profils rhéologiques de lithosphéres déformées en convergence et pour a) un gradient
géothermique froid etb) ung@LHQW JpRWKHUPLTXH FKDXG 'YfDSUqV &DJQDUG
Cobbold, (1991). F : Fragile, D : Ductile

Partitionnement et localisation de la déformation :

Comme illustré par la tectonique des plaques, les lithospheres continentalest peuve
coulisser entre elles, se séparer (zone de divergence) ou se rencontrer (zone de convergence). Dan
la nature, la divergence ou la convergence des plaques est tres rarement parfaite (orthogonale a Iz
zone de divergence/convergence) mais présente updégf REOLTXLWp SOXV RX PR
SDUOH DORUV GH WUDQVSUHVVLRQ GDQV OH FDV GTXQH F
divergence obliqueHpssen et al.1994). Dans de tels contextes, la déformation induite peut étre
considérée comme la som de deux composantes : i) une composante de cisaillement pur
(raccourcissement ou étirement) perpendiculaire a la zone de convergence/divergence et ii) une
composante de cisaillement simple (décrochement) paralléle a la zone de convergence/divergence.
CHV GHX[ FRPSRVDQWHY SHXYHQW rWUH DFFRPPRGpHV GH P
de lithosphere a laquelle elles sont appliquées, on parle alors de déformation homogénre (Fig. 1
3a). La déformation peut également étre distribuée en différentsrdesnahacun accommodant
WRXW RX SDUWLH G 1XQ H3lu}. DN dif dPsReMDd@fdvrhiation ekstpartitionnée
en différents domained éyssier et aJ.1995).
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Cependant, les lithosphéres demeurent tres différentes les unes des autles oat el
chacune évolué de maniére indépendante au cours des ages geéologiques. Elles sont donc
différentes entre elles mais également hétérogenes em@&ite en raison des leurs histoires
JpRORJLTXHV DQWpULHXUHYV /RUVT X nte®, iIRbevhela leb dissipeéW V R
HQ VH GplIRUPDQW PDLV WRXMRXUV GH VRUWH j PLQLPLVH
KpPpWpURJgQH WHO TXY{XQH OLWKRVSKqUH FRQWLQHQWDOH
déformation dans les zones rhéologsgles plus faibles si leur orientation est favorable plutét que
par la formation de nouvelles structurddrun, 2002). Ce processus de localisation de la
déformation conduit donc a une déformation hétérogéheukroune and Gapaid983;Gapais
et al, 1987).

$LQVL OYH[SUHVVLRQ ILQDOH GH OD GpIRUPDWLRQ GD¢
de sa rhéologie globale, essentiellement liée a sa nature lithologique et a la température a laquelle
elle est déformée. Le caractere hautement hétérogeadittebsphére (stratification fonction de
OD SURIRQGHXU KpULWDJH ODLVVH SHQVHU TXH OD Gpl

hétérogene.

Figurel-3: Styles de déformation en transpressionfFd) V GTXQH GpIRUPDWLRQ KRPRJqQH HW E
GH OD GplRUPDWLRQ GYfDSUQV 7LNRII HW 7H\VVLHU
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1- Introduction & problématique
1.2. Déformation de la lithosphére en contexte orogénique

Un orogéne (du grecarés » qui signifie montagne et « genés » formation), tetgftiei
initialement parGilbert (1890) correspond a une zone ou se forment des montagnes. Leur
formation résulte de la convergence de deux plaques lithosphériques et ces montagnes se
UHWURXYHQW DXMRXUGYKXL GLVSHUYVpHVW cérffdsenKI®D Fexr@ H G H
(Fig. 1- &HV FKDVQHV GH PRQWDJQHYV VRQW GHSXLV ORQJWt
comprendre le comportement mécanique de la lithosphére. Depuis la fin ¥4 siecle, les
nombreuses études expérimentales et numériqugseanis de montrer que, au premier ordre, ce
TXL FRQWU{OH OD IRUPH JOREDOH GH OTRURJgQH UHVWH
comprimée et donc par extension sa composition et surtout son gradient géotheDaigue (
1986;Davy et al, 190; Davy and Cobbold1991;Brun, 2002;Jackson2002;Burov and Yamato
2008; Burov, 2011). La classification des orogénes en fonction de leur modele génétique a été
élaborée \(indley GLIIpUHQWLDQW OHV FKDVQHV GHhBre FUpW I
océanique sous une lithosphere continentale) des chaines de collision (collision entre deux
lithosphéres continentales apres subduction océanique) et chaine intracontinentale (pas de
subduction océanique). Cependant, cette classification ne tieabipgde de la maniére dont se
déforment ces orogenes et donc de leur rhéologie. Ainsi, une autre classification des orogénes a
été proposée, cette fois basée sur le style de déformation qui les caractérise et opposant orogene:
froids et (ultra)chauds Chardon et al, 2009).

Figurel-4: &DUWH GH ORFDOLVDWLRQ GHVY RURJqQHV j OD VBUytHdrdGH OD 7
(1997);Cagnard PRGLILpH GIDSUqV %XUJ HW )RUG

18



1- Introduction & problématique

Les orogénes froids :

Les orogenes froids impliquent la convergence de deux lithospheres froides présentant un
profil rhéologique quaditouche (Fragilductile-FragileDuctile, type « Jelly sandwich » ) dans
lesquelles le manteau lithosphérique fragéiela couche la plus résistante (Fighld) (Davy and
Cobbold 1991;Brun, 2002;Burov and Watts2006;Buroy, 2011). La déformation de ce type de

OLWKRVSKqUH DX FRXUV GH OTRURJHQgVH VILQLWLH DYHF
IRUPDWQREKBYRXFKHPHQW UHFRXSDQW OfHQVHPEOH GH OD
du manteau lithosphériqu®4vy and Cobbold1991;Brun, 2002). La déformation se propage

HQVXLWH YHUV OTH[WpULHXU GX SULVPH RURIe@¢triskabx YLD C
EUDQFKpVY VXU OH FKHYDXFKHPHQW SULQFLSDO

/H SULVPH
GpIRUPDWLRQ HVW ORFDOLVpH VRXV IRUPH GH FKHYDXFKH
crustales (Fig.1 HW LL OD

| R U P BWrbgeqque HouQarilidd IMKIMY X j G R XE (
OfpSDLVVHXU WRWDOH GH OD FUREWH

/HV RURJqQHV UpFH
considérés comme des orogénes fragfsig, 2002;Chardon et al.2009;Jammes and Huismans

2012). En régime trapsessif, la déformation est fortement localisée et est généralement
SDUWLWLRQQpH HOQWUH FKHYDXFKHPHQWY GLULJpV YHUV

IURQW GH OYRURJQqQH BdwbylOaDip8o:HéIdsworih dnl BtkaGhidril991;
Tikoff and Teyssierl994;de Saint Blanquat et al1998).

Figure1-5: Exemples de stratification rhéologique de la lithsophére a) et leur profil rhéologique associé b) dans le cas
GTXQ JUDGHHOWI ApIRFMKD XG FUgPH EU€OpH HW GDQV OH FDV GTXQ JUDC
ORGLILpH GYDSUQV %XURY
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Les orogenes (ultrgchauds et méatures :

$ OfRSSRVp GHV RURJgQHV IURLG-w¥havddHimpliguéRadgmeHYV FKI
OHXU QRP OYLQGLTXH OD GplRUREbaMborRQalQe09D ElMsisehi/a®ksq U HV
assimilées a des lithospheres a 3 couchd3-[F; type « creme brulée », Fig:5h), ou la crodte
supérieure est la couche la plus résistaviseg@i etal., 2000a, 2000Brun, 2002;Jackson2002).
Des lithosphéres orogéniques anormalement chaudes et donc privées de manteau résistant son
affectées par une déformation distribuée et au premier ordre hom@gaiyeafnd Cobbold1991;
Brun, 2002). Aucun ctdH YDXFKHPHQW OLWKRVSKpULTXH QH VT\ GpYH
large que dans le cas de l'implication de lithospheres froides @ig.Oe plus, il a été montré
TXIXQH GpIRUPDWLRQ GLVWULEXpH j OTpFKHO OnHcr@stdl OD O
modéré Gapais et al. 2009) et contribuait a garder des interfaces (couches lithosphériques,
VWUDWLILFDWLRQV H@®agnarddaRE@CHhaRIBA@VE. SODWMDXWUH SD
les études structurales, de laboratoire et de hsatién numeérique ont montré que ces orogenes
FKDXGV VRQW OH WKpkWUH GI1XQ SDUWLWLRQQHPHQW GH C
résistante et le reste de la lithosphere gacsnte peu résistant€ggnard et al. 2006;Cruden et
al., 2006 Chardon et al.2009;Gapais et al.2009), Fig. 17). La cro(te supérieure est caractérisée
par i) des fabriques planaires sdHUWLFDOHY DFFRPSDJQpHV GT1XQ pWLU
plongement et ii) une localisation de la déformation dans dedebade cisaillement verticales
(localement décrochantes) formant un réseau anastomosé donnant un aspect lenticulaire a la croQte
(Gapais et al.2005;Chardon et al.2009). Le reste de la lithosphere peu résistante (partiellement
fondue) est quant a elédfectée par i) un fluage latéral (ou extrusion) et ii) une exhumation locale
de la croQte ductile sous forme de démes en réponse aux forces gravitagesr( et al. 2006;
Cruden et al. 2006;Chardon et al. 2009; Gapais et al. /IRUV Q&ritignnénie @,
OfpSDLVVLVVHPHQW SURGXLW GDQV OD FUR€WH VXSpULH
FRPSHQVp HQ SURIRQGHXU SDU O@HafdoahleXal PRD). LG Har@ibornF U R €V
HQWUH XQH G\QDPLTXH G pWupdiiclReH& \de fYubidd WiéRDorizoRtdIR € W
(lithosphere ductile) en réponse a une méme contrainte est supposé étre accommodée par un niveal
VWUXFWXUDO DS S H OTpkdfReQat 2G0R TherdoD &t 2608, BigV 17). La crolte
ductile, vore également le manteau lithosphérique sont généralement recoupés par les mémes
bandes de cisaillement verticales anastomosées que celles observées dans la crolte supérieure

pouvant produire localement des structures verticales (Fiy. 1
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1- Introduction & problématique

Figurel-6: différences structurales entre orogeénes (Qttheuds et orogénes froids. En gris foncé : la crolte moyenne
inférieure anormalement chaude et peu résistante. C : crolte, LM : Manteau Lithosphérique,Maieau
OLWKRVSKpULTXH ULJLGH /O ODQWHDX OLWKRVSKpULTXH GXFWLOH

/H WHUPH GIfRURJqQQH FKDXG D pWp LQLWLDOHPHQW DS
par opposition aux orogenes récents (phanérozoiques), pludst fEm effet, les orogenes anciens
se sont essentiellement formés par accrétion de blocs & une marge continentale et sont marqués pa
la production de magmas juvéniles sur de longues périodes de temps conduisant a maintenir un
Moho a une température ana@ment hauteGapais et al.2009;Cagnard et al.2011). Il a tout
de méme été propose que certains orogenes plus récents (phanérozoiques) puissent étre consideére
comme des orogenes chau@s&rdon et al.2009;Cagnard et al.2011), telles que i) leshaines
de collision ayant atteint un état de maturation thermique apres leur épaississ@ameeatiaeghe
and Teyssier2001a) et ii) les chaines développant des plateaux orogénitarasethaeghe and
Teyssier 2001b; Vanderhaeghe 2009; Bajolet et al, 2015). Cette idée reste malgré tout
controversée car ces lithosphéres chaudes sont considérées par certains comme mecaniquemer
LQVWDEOHYV HW LQYDULDEOHPHQW GHVWLQpPHVByrovsht IRQ G |

Yamato 2008; Burov ' 2u@e cOté, la transition entre les domaines a structures
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YHUWLFDOHY HW KRUL]JRQWDOHY GHPHXUH HQFRUH DVVH] |
RQW SX rWUH PLV HQ pYL GK&&HetMXU0R XK Epel RBridQVErkeQ0DD W
McCaffrey et al, 2004). En effet, la plupart des exemples de terrain donne généralement acces soit
au domaine inférieur (zones de cratons par exemple) soit au domaine sug&ajeais (et al.
2005;Cagnard et al.2007;Chardon and Jayanand2008, 2008Chardon et al, 2009,

$LQVL OD JpRPpWULH HW OH U{OH GH OD ]J]RQH GYDW\
modéles ou sur des données géophysiques (imagerie sismique, anisotropie du nMaytesaer (
and Tikoff 1998;Clark and Roydemn2000;Teys¢ger et al, 2002;Tikoff et al, 2002, 2004).

Figurel-7 % ORF GLDJUDPPH LOOXVWUDQW OH SDUWLWLRQQHPHQW GH OD
G 1 D €hbgddn et al(2009). UC : Crolte qérieure, LC : Croltenférieure UM : Manteau supérieur.

Ainsi, deux questions majeures demeurent sur le style de déformation dans les orogenes et
son évolution au cours de l'histoire de la Terre :
Peuton considérer que des orogenes récents pesgatéformer comme des orogenes chauds ou
bien sontils définitivement destiné a un effondrement gravitaire aprés avoir atteint un état de
maturation thermique ?
'‘DQV OH FDV GH SDUWLWLRQQHPHQW GH OD GpIRUPDWLRQ
FDUDFWpPpULVWLTXHY VWUXFWXUDOHYV GfXQH JRQH GIDWWD

3RXU UpSRQGUH |j FHV TXHVWLRQV OQRXV DYRQV Gp
ouesteuropéenne qui est décrite comme une chaine de colsionet Burg 1982 ;Malavieille
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1- Introduction & problématique

et al, 1990). En répase a un épaississement crustale, la chaine varisque a connu un épisode tardif
de fluage généralisé de la croGte moyetn@ IpPULHXU ORQJLWXGLQDOHPHQW |
(Burg et al. &HW pSLVRGH HVW UHVSRQVD E&hétantdriifitesK X P D
HW D pWp LQWHUSUpWp j OD IRLV FRPPH Malai§iktldtRIQEBO;HPHQV
Burg et al, 1994;Vanderhaeghe et all999;Diez Fernandez et aR012) mais également comme

i) du fluage latéral sytonvergencéFernandezaSuarez et al.2000; 0 DU@H &DEOQHADD
2003;Schulmann et al2009; ) UD Q N, BOM ;Gapais et al. ODLVVDQW VXSSR
partitionnement de la déformation de type « orogéne chaud » ait pu avoir lieu.

I La chaine varisque ouest-européenne, un exemple

tit" % et ..Sf—1 &

La chaine varisque résulte de la collision entre les plaques Avalonia et Gondwana au
Carbonifere inférieur. Elle fait suite a la subduction de plusieurs domaines océaniques entre 420
et 360Ma Bosse etla, 2000;0rdoiiez Casado et ak001;Paquette et al2003;Roger and Matte
2005; Giacomini et al. FRQGXLVDQW j OD IRUPDWLRQ HW OfHI!I
BUHVVLRQV +3 DXMRXUGYTKXL GLVSHUYVpHgsGIXQYaOlaV |RQI
FROOLVLRQ HVW UHVSRQVDEOH GT1XQ pSDLVVLVVHPHQW GH
nappes crustale8(rg et al, 1987;Faure et al, 2008;Pitra et al, 2010;Ballévre et al. 2014),
imbriquées avec les unités de HP déja exhsni@esse et a].2000;Lardeaux et al.2001; AW tSV N i
et al, 2004;Faure et al, 2008;Philippon et al, 2009;Diez Fernandez et ak011). La chaine est
alors affectée dans ses zones internes par i) un métamorphisme deTéfapérature (HT)
conduisané la fusion partielle de la crolte moyenne (Fig0]} et i) la mise en place de nombreux
plutons granitiques (Fig.-10). Au cours de la collision, le front de la chaine se propage vers
O 1 D-pdy<L s¥mme illustré par la migration progressive des tsadsirilysch carbonifere (voir
Fig. 1-9, 1-10, 211).
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1- Introduction & problématique

Figure 1-8: Carte structurale schématique de la chaine varisque-eulegiéenne, avec en gris les principaux
DIIOHXUHPHQWYV GH ViR FQddrs¥ Bt UhLSaMxidhe Idht Eepdans leur position actuelle. AM : Massif
Armoricain, BM : Massif de Boheme, FMC : Massif Central, IM : Massif Ibérique.

$ SDUWLU GYfHQYLURQ 0D OD G\QDPLTXH GH OD [
profondément. Das les parties internes, le processus de fusion partielle atteint son paroxysme
(Fig. 1-11) et conduit a la formation de domes migmatitigues exhumés par des détachements
(Hernandez Enrile1991;Van Den Driessche and Bruth992;Burg and Vanderhaeghd 993
Gapais et al. 1993;Rubio Pascual et g12013). A la différence de la phase de collision {380
0D FHW pSLVRGH GH IXVLRQ SDUWDHWOGH O {IRHU-E0E) 1) D QLHIP |
De la méme maniére, un magmatisme intense affectéoss lees zones internes et externes de la
chaine, matérialisé par la mise en place de produits de fusion crustale (granites peralumineux) dans
un premier temps puis de magmas hybrides ou mantelliques (granitoidealcales) (Fig. 1
11, Bussy et al2000; Fernande®uarez et al., 2011; Gutiérrdtonso et al., 2011a; Laurent et
al., 2014; Couzinié et al., 2014; Kilzi et al., 2016). De plus, le magmatisme se caractérise également
SDU XQH PLIJUDWLRQ GHSXLV OH #payséentzi30 &t R8OWRBerttakd Y HU V
et al, 1998;Debon and Lemmgi999;Cocherie et al.2005;Finger et al, 2009;GutiérrezAlonso
et al, 2011aLaurent et al. 2015).
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La chaine varisque est alors affectée par i) un fluage latéral de la crolte partiellement
fondue Burg et al, 1994), ii) de nombreux décrochements crust@uthud and Matte1975;
Brun and Burg 1982; Matte 1986) et iii) un plissement de la lithosphére responsable de la
IRUPDWLRQ HW GH OYDPSOLILF D-Wrhdicinkig. M)BwWdndBurgd J O
1982; Matte, 1986;GutiérrezAlonso et al. 2012;PastorGalan et al, 2014). Le fluage latéral
JpQpuUDOLVp GH OD FUREWH HW OH PDJPDWLVPH DVVRFLp IX
gravitaire de la chaine de collisipnéalablement épaissi®élavieille et al, 1990;Burg et al,
1994;Vanderhaeghe et al1999;Diez Fernandez et al2012;Ballévre et al. 2014). Cependant,
LO D pJDOHPHQW pWp SURSRVp TXH FHW pYqQHIAHQW SXLVV
(Schuimann et al. 2008; Gapais et al. 2015) ou une délamination du manteau lithosphérique
(GutiérrezAlonso et al.2004;Finger et al, 2009;Laurent et al. 2015).

Figurel-9: Carte des évenements métanmigpes et sédimentaires liés a la subduction des domaines océaniques lors
de O 1 R U R varisgque\REférences utilisées pour cette synthése en anAexexe 1)
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Figure1-10: Carte des événements métapioques magmatiques et sédimentaires liés a la collision continentale lors
GH OfRURJHQQgVH YDULVTXH 5plpUH QdnreXgXinexeO®1Y pHY SRXU FHWWH V\Q\

'XUDQW OD ILQ GH OfRURJHQgVH YDULVTXH OHV QRPE
crolte donnent un aspect morcelé a la chaine varique-ewegiéenneMatte, 1986;Carreras
and Druguet 2014) Mais surtout, la chaine apparait comme extrémement plhidatie 001,
2007;Shaw and Johnsto2016) (Fig. 112). Le plissement intensedelaUR€WH j OTfpFKHOO
OD FKDvVQH LPSOLTXH QpFHVVDLUHPHQW XQH UKpRORJLH
lithosphére. De plus, la formation de plusieurs oroclines implique un contexte de convergence au
PRLQV DX F°XU GHV V\Q akpq thidior@pergouds vadisdiives\sbt susceptibles
GYrWUH j OD IRLV L FRQVWLWXpHYVY GH OLWKRVSKqUHV DQRL
aux limites en convergence. Elles constituent donc des cibles parfaites pour observer le
partitionnemHQW GH OD GplIRUPDWLRQ FRQVLGpUp FRPPH W\SLTX
QRWUH pWXGH VIHVW IRFDOLVpH VXU OD FUR€WH 3DOpR]RYV
présenter a la fois ses parties les plus superficielles (bassin desfjysarogéniques) et profondes
(granulites et migmatites varisques de crolte moyenne et inférieure) sans discontinuité, comme

présenté edessous.
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Figure 1-11: Carte des évenements métamorphiques magunesticgt sédimentaires tardh postorogéniques.
Références utilisées pour cette synthése en anAexexXe 1)

Figure 1-12: Configuration de la chaine varisque ouésX URSpHQQH DX 3Mdu® 2091). ICSue de V
OTRFpDQ -B&lama)X3Armorica, 4 Nappes ophiolitiques,-Blappes sud de lachaine, EDVVLQV GIDYDQ\
carboniferes7- Vergence des nappes.
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Il Le socle paléozoique des Pyrénees

3.1. Contexte géologique

Les Pyrénée forment une chaine de montagne allongée en EW et résulte de la collision
intracontinentale de la plaque ibérique et européenne depuis la fin de Ctdétackréune1992).
Durant la convergence, des parties de socle paléozoique de la chaine furent estipeneent
étre observés en trois zones distinctes (Fig. 1 /D SOXV pWHQGXH VH VLWXH D
et est appelée la Zone Axiale. Elle est séparée des massifs Paléozoicymsémerens au nord
par la Faille Nord3\UpQpHQQH HW &&f sbQsQa&R ¢oHveytu@ niédenozoique. La
GHUQLqUH ]RQH GH WHUUDLQV SDOpPR]JRWTXHV j OTDIIOHXUF
massifs basques (Fig:1B).

Figure1-13: Carte géologique/ LPSOLILpH GHV 3\UpQpHV DYHF ORFDOLVDWLRQ GX VR
DIIHEWpHV SDU OHV GplR CRADRMWUR @ BeQuRETIA EtYquiedalIsvdlber al, 2013b).

'DQV OHV 3\UpQpHV OHV Wrbgeddde vaNsqud DA eSsxmisle@dnQ V |
constitués de roches métasédimentaires allant du Précambrien au Carbonifere supérieur. Durant la
phase de subduction puis la collision de la chaine, les Pyrénées se trouvaient en domaine de
plateforme puis en domairabyssal GarciaSansegundo et al2011). Les premiers indices de
déeformation orogénique reconnus sont illustrés par la déstabilisation de la plateforme carbonatée
devonocarbonifere et la formation de bassins turbiditiques (flysch a facies "culm”).aSss®

G 1 D YayQunt enregistré une migration des dépdts depuis le NE (Visggms/g vers le SW
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(Westphalien, 310 Ma voir Delvolvé et al. 1993). Les roches sédimentaires précambriennes a
FDUERQLIqQUHY j OfH[FHSWLRQ GX © FXOP @ GHV 3\UpQpHV
Haute Température/Basse Pression (HT/BP)(Fig.1 FDUDFWpULVp SDU OTDSSDU
OD ELRWLWH GH OYDQGDORXVLWH GH OD VLOOLPDQLWH S
GH IXVLRQ SDUWLHOOH /Y kJH GH FH PpWDPRUSKLVPH +7 %3
V I r délkldppé entre 315 Ma et 290 Ma, selon les ages obtenus par datation-sitBlsum

zircons dans des faciés magmatiques supposés cogénétiques des migkgailteset al, 2014;

Druguet et al. 2014;Esteban et a].2015;Kilzi et al. / 1 Hig)e\dEl IR crodte est intrudée

par de nombreux et volumineux plutons (Fig.1 G{DIILQDWp FOIOFHR HW GRQW C
en place varie entre 310 et 290 Mayqilar et al, 2014;Denéle et al.2014;Druguet et al. 2014;

Esteban et al.2015). Cotrairement aux migmatites qui sont issues de la fusion de la crodte, ces
plutons ont des sources hybrides ou mantelliqGestérd et al, 1984;Kriegsman et aJ.1989;

Debon et al.1996;Roberts et a).2000;Kilzi et al,, 2016).

3.2. Déformations

Les Pyrénées ont été affectées par plusieurs phases de déformation, dont le nombre varie
entre 2 et 8 en fonction des aute@sifard et al, 1998;Laumonier et a].2010). Dans cette patrtie,
QRXV QITDERUGHURQV TXH OHV SHfENHY aBdliis&tSussdptiblds/ Gpl
G 1D Y R ighifk@ioh G R WéGithele GDQV OTKLVWRLUH WHFWRQLTXH Y
distinguera donc i) une déformation majeure (régionale), et ii) les déformations potentiellement
associées a une phase précoce.(D1
La déformation majeure :

La croQte varisque des Pyrénées est caractérisée par deux domaines structuraux distincts
définis parde Sitter and Zwart(1960) etZwart, (1979) et illustrés paCarreras and Capella
(1994)(Fig. t14a):

i)  Une infrastructureonstituée des roches ayant subies un métamorphisme HT/BP dans le
facies amphibolite a granulite. Il s'agit de migmatites, paragneiss, schistes

métamorphiques et localement d'orthogneiss ordoviciens (Hig), dont les foliations

peu pentées définissaime forme en déme.

i)  Une superstructure constituée de métasédiments peu métamorphiques et affectés par des

SOLV GURLWYV j LVRFOLQDX[ HW &8l VFKLVWRVLWp G
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1- Introduction & problématique

Figure 1-14: Différentes interprétations proposées pour expliquer la formation de la Superstructure et de
OT,QI1UDVWU XECavexals et CApsllIg19u4y Voir détails dans le texte.
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Depuis la mise en évidence de ces deux domaines structdeaitter and ZwaytL960),
la chronologie relative des déformations responsables de leur formation a toujours été vivement
débattue, comme souligné dans la synthes€dedras and Capellal994). Voici cidessous les
différents modeles qui ont été proposeés :
i) Une formationVIQFKURQH GH OD VXSHUVWUXFWXUH HW GH Of
convergence NSJg Sitter et Zwart1960;Zwart, 1979).

i) Une formation polyphasé uniguement en convergence impliquant la génération précoce
GH SOLV FRXFKpV D F F oBits/liafom \de @l&naQidd pVis- UL plissement
générant une schistosité de plan axial verticale au cours d'une deuxieme phase de
déformation (Fig.4 E F 1RWRQV TXYLO D pWp j OD IRLV SURSE
soit synchrone de la phase préc(®eguret and Prousi1968;Matte 1969;Laumonier et
al., 1984) ou bien synchrone de la phase princigasereéras and Capellal994).

i) 8QH IRUPDWLRQ SRO\SKDVpH LPSOLTXDQW XQH SKDVH (
114d & e). Pour%oulg 1982;Soulaet al. D E XQH SKDVH GYTH[WH:
VHUDLW UHVSRQVDEOH GH OYDQRPDOLH WKHUPLTXH RE
GIXQH FRQYHUJHQFH 16 &HWWH GHUQLgqUH VHUDLW UH
majeures par remontéagirique des démes (Fig-14d). Pour{Yan den Eeckhouf986;

Van den Eeckhout and Zwati988;Vissers OfHIWHQVLRQ VHUDLW W
UHVSRQVDEOH GH OD IRUP D WL14R)QErGin poufiNedey &nd W U X F W X
Passchier O 1 idn AukdiQligu entre deux phases de convergence NS.

Plus récemment, la multiplication des études structurales réalisées dans les plutons
calcoalcalins et parfois dans leur encaissant (superstrudda@l{ez and Gleize$995;Evans et
al., 1997;Gleizes et al, 1998a,bAurejac et al. 2004;Carreras et al. 2004;RomanBerdiel et al,
2004; Denéle et al.2008) a permis de mettre en évidence le caractereisgmatique de ces
intrusions, dans un contexte transpressif dextre. Cette interprétatiosespriveipalement sur i)
OD GplRUPDW L$@us d2 §es\litads vaxgdes corridors orientés N110°E a N130°E, a
cinématique dextre ii) le développement de points triples de schistosité asymétriques dans leur
HQFDLVVDQW 'ITXQ DXWWVWUWPW X OHOHYWXEGFHQWHY UpDOL!
'"HQgOH HW DO D HW OH]JHU RQW PRQWUp TXF
fluage latéral compatible avec une déformation transpressive dextre. A la fin de cetteghase, |
déformation est supposée se localiser dans des bandes mylonitiquesndexses et amplifier la
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IRUPH HQ G{PH GH OfLQIUDVWUXFWXUH SpULRGH GH © GRF
la derniere phase de déformation varisque dans leadgg&emble faire consensDeilfele et al.

2008, 2009a;Laumonier et al. 2010; Carreras and Druguet2014; Denele et al. 2014).
Cependant, la relation structurale entre infrastructure et superstructure demeure incertaine puisque
toutes les études structles réalisées dans les 20 derniéres années correspondent a des études
ORFDOHV FLEODQW VRLW OYXQ VRLW VXU OfDXWUH GH FHV

de transition.

Figure1-15 O0RGqOH GH IRUPDWLRQ GH OJLQIUDVWUXFWXUH HW GH OD V)
G 1D ®Dehgl¥ et al(2009a).
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1- Introduction & problématique

Les déformations précoces :

Selon certains auteurs, une phase précoce (dite « tangentielle ») caractériséglmr des
penniques associés a la formation de nappes de charriage a vergence vers le sud, serait responsab
du développement de la foliation sSboRUL]RQW D OH G HGGithidQ oeursednret AW X U H
Proust 1968;Geyssant et gl1978;Lagarde and Milbt, 1978). Cette déformation est restée tres
mal contrainte Raymong 1984; Evans et al. 1997; Denele et al. 2009a). De plus, les ages
ordoviciens obtenus sur les orthogneiss préalablement interprétés comme le socle cadomien de la
croUte varisqueGuitard, 1964;Guitard et al. D PLVj)PDO OfH[LVWHQFH GH
GDQV OfLQIUDVWUXFWXUH DX SURILW GH OYK\SRWKqgVH Gf
un encaissant cambrieBdrbey et al.2001;Denele et al.2009b). Malgré to'&d.’” OTH[LVWHQFH
telle phase a été remis au godt du jour\fikr et al.(2007) etAguilar et al.(2015), pour justifier
un potentiel épisode de métamorphisme deNIP

'TXQ DXWUH F{Wp OfYH[LVWHQFH GT1XQH D IpaksnderSKDVH
(1987), également caractérisés par des plis couchés mais cette fois ci a vergence ouest ou sudoues
&HSHQGDQW WRXW FRPPH OD SUpFpGHQWH FHWWH SKDVH
considérée par certains comme une virgation des struchajesires dans les PyrénébBrouse
1962;Matte, 2002).

3.3. Les modeéles géodynamiques proposes :

&RPSWH WHQX GX PDQTXH GH FODUWp GDQV OTLGHQWL
OHV 3\UpQpHV GXUDQW O9YRURJH Q qsives poDri¢ceridins<at uniguéident G H V
FRPSUHVVLYHVY RX WUDQVSUHVVLYHV SRXU GY{DXWUHV LO I

- la collision varisque entre Gondwana et Avalonia, basé sur le fait que les
structures sont essentiellement compressives ldasuperstructur&yart, 1979).

- /D FROOLVLRQ HW OYHIIRQGUHPHQW JUDYLWDLUH C
structures extensives et de forts gradients geothermiyaesden Eeckhout and
Zwart, 1988;Kriegsman et aJ.1989;Bouhallier et al, 1991; Gibson 1991,
Vissers 1992;SaintBlanquat 1993;Aerden 1994, 1995).

- Une période de rifting continental permettant de justifier un gradient
géothermique anormalement fort calculé dans le massifpyeahéen des Trois
Seigneurs\(Vickham and Oxbuig 1985, 1986).
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1- Introduction & problématique

- Un contexte de transition entre avgatys et zone interne de la chaine varisque,
basé sur les structures observées dans la superstructure a vergence vers le Sud et
VXU OfpWXGH GHV IDFLqQV VpGLPHQW Matt¢ 2001G X 'pYR
2002;GarciaSansegundo et ak011).

- 8QH FRPSUHVVLRQ G1>XSDG/REDB LFKKD QB WDL@Wp DX F°
syntaxe en fermeture (arc ibémomoricain) suite & une délamination mantellique
sous la Galicefenéle et al.2014). Cette interprétath se base sur une synthese

géochronologique du magmatisme et sur le modele de transpression dextre.

3.4. Histoire méso-cénozoiques

'"HSXLV OD ILQ GH OfRURJHQgVH YDULVTXH OD FUR€WH
différents évenements géodymiques, les principaux correspondant a une phase de rifting au
&UpWDFp LQIpULHXU HW OD FROOLVLRQ HQWUH OY,EpULH H'
16).

/ID SKDVH GH ULIWLQJ FUpWDFp HVW UHVSRQwéé®H GH
SHUPHWWDQW OYH[KXPDWLRQ GH SRUWLRQV GH PDQWHDX ¢
européennd@agabrielle et al, 2010). Ce rifting est matérialisé par un métamorphisme HT/BP dans
la couverture mésozoique, le long de la Faille NeytEnéenneCGlerc and Lagabrielle2014) et
SDU OD IRUPDWLRQ GH EDVVLQV H[WHQVLIV /YDPLQFLVVHP
Faille Nord Pyrénéenney@cherat et al.2014, 2016) et peu développé au sud, dans la Zone Axiale
(Lagabrielle etal., 2010;Mouthereau et a).2014) laissant imaginer que la Faille Nord Pyrénéenne
était une structure majeure. Le réle de cette faille reste encore trés débattue, considérée par certain
comme une faille transformante sénestre ayant accommodé le déplageth GH OY,EpULH Y
Est par rapport a la plaque européenne au Crétacé infdrefic¢hon et al.1970;Choukroune
and Mattauer 1978; Olivet, 1996; Mouthereau et al. (Q UDLVRQ GH OfLQF
OTDPSOLWXGH GHV G p 8$eyis HePdpagu® e@adpéenfie Hppleceldes Pyrénées
j OD ILQ GH OfYRURJHQQgVH YDU L \WIiveH180¢;Mate 2@MXWrtRumes O X V
et al, 2003;Carreras and Druguet2014;Edel et al, 2015).
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1- Introduction & problématique

Figure1-16 &RXSHV UHVWDXUpHV GDQV O WdutBeregu@pal V. FH QRRGEDLOIHOWH GPDsa.
Beaumont et al2000)

6 XLWH j FHWWH SKDVH GfRXYHUWXUH OD FRQYHUJHQF
aconduitaOHXU FROOLVLRQ (OOH VILOO X Vpué&heers Rlobmarfelistel U p W L
de la marge européenniygend et a).2014 ;Vacherat et al.2016) a la Zone Axiale (marge
LEpULTXH HW OD IRUPDWLRQ GI6)Qatéfohitioddndla/ZAdhp Mxidle T X H
VH FDUDFWpULVH DORUV SDU OfHPSLOHPHQW GYfYXQH VpU
antiforme Muioz 1992;Beaumont et al2000;Mouthereau et al.2014;Ford et al, 2016). Cette
disposition suggére donc que le so@aléozoique de la chaine alpine des Pyrénées est
profondément affecté par les déformations alpines, impliquant rotations de blocs, déformation

SpQpWUDWLYH HW GpSODFHPHQW UHODWLYH GYTDPSOHXU
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1- Introduction & problématique

OYDEVHQFH GbktiFarslyeHtlahg/uxelldige partie de la Zone Axiale, cette emprise alpine
demeure difficile a contraindre. Elle est méme par endroit vivement remise en question, en raison
de la continuité des structures varisquearferas and Debatl996;Soler et al. 1998;Carreras

and Druguet2014).

IV Problématique et organisation du manuscrit

$ OD ILQ GH OYRURJHQQqVH YDULVTXH OHV 3\UpQpHV
thermique responsable de la fusion partielle de la crolte moyei@neure et ii) par une
compression NS durant la fermeture de la syntaxe-dénoricaine. La crolte varisque des
3\UpQpHV HVW GRQF VXVFHSWLEOH GYrWUH XQ ERQ DQDC
déformation est partitionnée entre domaines supérieurs résistardenetines inférieurs
rhéologiquement faibles, respectivement affectés par des structures verticales compressives et du
fluage latéral. Deux domaines structuraux ont été identifiédesiAgrénées et pourraient refléter
un partitionnement de la déform&iQ W\SLTXH G{IXQ RURJqQQH FKDXG &HSI
structurales locales ont été réalisées sans contraindre la relation entre ces deux domaines. De plus
DXFXQH VI\QWKqVH GHV GplIRUPDWLRQV REVHUYpPHV j OfpF
perPHWWDQW SDV GTREWHQLU XQH YLVLRQV FODLUH GH FH T
Deux questions majeures se posent a la lecture de ce constat :

I) estce que le contraste notamment structural, entre I'Infrastructure et la Superstructure
dans la cro(te Paléozoique des Pyrénées peut refléter un partitionnement de la
déformation d'échelle crustale ?

i)  Si oui, comment fonctionne la zone de transition (attachement) entre ces deux zones ?

De ces incertitudes découlent une grande variabilité detexies tectoniques
SRWHQWLHOOHPHQW UHVSRQVDEOH GH OD IRUPDWLRQ GH
extension, impliquent des contextes géodynamiques radicalement différents (collision orogénique
HQ GRPDLQH GYDYDQW Sriiting, fBrXetdr® deRyDtExd f@&VUHRIIPKY LT XH HW
Quel est le contexte géodynamique du segment varisque des Pyrénées ?

/IH GpSODFHPHQW GH OfY,EpULH VXLWH j OD SKDVH GH ULIW
SRVLWLRQ TXYDYDIKRAW IO\D RAUROWHVYGDQV OD FKImIM2QH j OD
Ma).

Quelle est la position des Pyrénées a la fin de l'orogénese varisque a la limite

Carboniféere/Permien ?
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1- Introduction & problématique

/ID IRUPDWLRQ GX SULVPH RURJpQLTXH S\UpQieképt GHS X1
GH QDSSHVY GH VRFOH DX F°XU GH OD =RQH $[LDOH ODLVVF
structures varisques. Malgré tout, le manque de marqueurs de tels mouvements et les études
structurales locales réalisées dans le socle tendent aniesiser, tout comme le nombre potentiel
de nappes impliquées.

PeurRQ pYDOXHU OYLPSDFW GH OD WHFWRQLTXH DOSLQH GD

Afin de lever toutes ces incertitudes, nous avons entrepris la synthése structurale de toutes

les déformations obseregé dans la crolte varisque Pyrénées ainsi que leur harmonisation a
OfpFKHOOH GH OD FKDvQH /D FUpDWLRQ GH FHWWH V\QWK
détaillée dans la Partie 2. Cette synthése structurale nous a permis de dresser ldechamp
déformation et la cinématique de la crolte varisque des Pyrénées tout en concluant sur i) les
mécanismes de partitionnement de la déformation dans cette crolte anormalement chaude ii) ses
LPSOLFDWLRQV JpRG\QDPLTXHYV j O fiip B)KNo@G @dneHsdréklisdd v Q H
une étude quantitative du champ de déformation pour dresser les caractéristiques majeures du
champ de déformation et de mieux contraindre les mécanismes de déformation mis en jeu (Partie

ITpWXGH GpW DrieOvarséues et ¥ipval daxid-IsVZone Axiale nous permet ensuite
GH PLHX[ FRQWUDLQGUH OfLPSDFW GH OD IRUPDWLRQ GHYV
résultats sont ensuite discuter dans la Partie 6. Finalement, nous dressons les contihesidas a
OfpWXGH GH OD GpIRUPDWLRQ GH OD FUR€WH YDULVTXH GF
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2- Création de la base de données structurale

Création de la base de données structurale
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2- Création de la base de données structurale

I Introduction

/I TREMHFWLI SULQFLSDO GH FHWWH WKqVH UpVLGH GD
VWUXFWXUH HW GH OD GpIRUPDWLRQ GX VRFOH SDOpR]JRwWT
déformation en modélisant des trajectoires de schistosité ou de foliations nécessite que les données
structurales soient harmonisées et intégrées dans un 3yst& , QIRUPDWLRQ *pRJUDS
8QH IRLV LQWpPpJUpHV j XQ 6,* LO HVW DORUV SRVVLEOH GfI
qui leur sont relatives (position géographique, altitude, nature des lithologies, type de structure,
HWF« $ PReHtQuUidE Ees données structurales géoréférencées doivent étre itégrées
VA\VWgPH GILGKRYPPWHRWLHO *pRORJLTXH GH OD )UDQFH DI
grand public. Avant de présenter les résultats obtenus dans le cadre de eettet thgrs
implications, nous présentons brievement dans ce chapitre comment a été construite cette base de
données. Dans un premier temps, nous dressons un apercu des données disponibles, leurs
caractéristiques et leur répartition géographique. Danseuxigme temps, nous présentons
comment a été implémentée la base de données a partir des cartes issues de la bibliographie et I
couverture spatiale obtenue pour les données de schistosités/foliations ainsi que pour les données
de linéations et criteresm@matiques. Enfin, nous présenttmmaéceéssité de réalisges nouvelles
missions de terrain, que ce soit pour i) la validation des données existantes, ii) contraindre la
cinématique de vastes domaines vierges de toute étude structurale récente eftr ilg po

compréhension globale de la déformation dans le socle via des études de détail.

I Données géologiques a disposition

La premiere étape dans la création de la base de données structurale des Pyrénées consist
a intégrer les données géologiqued dEDVH GLVSRQLEOHV GDQV QRWUH ]}
proviennent exclusivement des cartes géologiques au 1/50 000 réalisées par le B.R.G.M. Elles se
présentent sous la forme de cartes géologiques georéférenceées et sous la forme de donnée:
vectorielles(shapefile). Pour construire notre base de données, ce sont ces dernieres que nous
avons extraites et qui forment le « squelette » de notre future carte structurale. Malheureusement,
la répartition des données de schistosité, de foliation et de linégtiad§ p FKHOOH GH OD
extrémement disparate, comme illustré par la Fig. 2(Q HIIHW |j OTRSSRVp Gt
VWUDWLILFDWLRQV OD UHSUpVHQWDWLRQ GH FHVY GRQQpH

39



2- Création de la base de données structurale

les 27 cartes géologiques au 1/5® @uvrant le socle paléozoique des Pyrénées, 5 sont en
préparation et donc officiellement rcBLVSRQLEOHYV GfTHQWUH HOOHV QH
structurale du typeecherchéet 4 présentent une couverture nettement inférieure a 50%.

Figure2-1: Répartition des données de schistosité, de foliation et de linéation miégrafeent disponibles a partir
des cartes géologiques vectorisées au 1/50 000.

Avant de les intégrer définitivement a la basedbnnées, chacune de emesures de
schistosité/foliation/linéatioq § 500 pointskh été comparée aux cartes géologiques afin de i) les
associer a un niveau structural et si possible un évenement tectonique (précoce, régional, tardif,
alpin) et ii) de vérifier leur exactitude vésvis des cartes géologiques imprimées.adabus a
SHUPLVY GH PHWWUH HQ pYLGHGHRKPHFH UMD\ IQRRIFCEDML 8 ¢
métamorphiques (infrastructure) a des plans de stratification dans 4 cartes-Zg)g.iip la
FRQIXVLRQ HQWUH OLQpDWLRQW GOMWWR Q M PG\ VREXU R/ IHG WULLK
sur 5 des 9 cartes géologiques dans lesquelles le terme « linéation » est utilis@lgfeL i) le
FRGDJH GfXQH YDOHXU GYD]JLPXW SRXU GHV OLQpDWLRQV G
réelle obsrvée sur la version imprimée (Fig:22) de deux cartegparmisles quatre ou ces
OLQpDWLRQV VRQW HIIHFWLYHPHQW ELHQ GHV OLQpDWLR
SUHPLgQUH YHUVLRQ GH EDVH GH GRQQpHV Qddéormafiohisy SDV
QpFHVVLWH OIDMRXW GH GRQQpHV SURGXLWHYVY HQ GHKRUYV
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2- Création de la base de données structurale

Figure2-2 7\SHV GTHUUHXUV UHSpUpHVY GDQV OHV GRQQpPHYV ;Y& exXaéhiple LHO OH
GH VWUDWLILFDWLRQ GDQV OHV RUWKRJQHLVV yadnle ke doaevtietesl O T$V
OLQpDWLRQV GIfpWLUHPHQW FDUWH 6W *LURQV FRUUHVSRQGDQW |
;( E)fextrait de la notice détaillant la nature des linéations reportées sur la carte géold¢giqu¢ JUHXU GDQV OfI
de linéations minérales (carte 1074, St Girons).

Il Digitalisation des données de la bibliographie

La deuxieme étape de notre synthel VIHVW D[pH VXU OHV WUDYDX]|
produits en dehors des cartes géologiques francaises, a ste®icajtes géologiques espagnoles
et catalanesi) des cartes issues th&ses non publiées ainsi diledes cartes structurales piels
dans des revues internationales. Le princigatteur limitant était la nécessité de pouvoir
géoréférencer les données. Pour cela, seules les cartes disposant au mieux de coordonnée
géographiques ou au minimum trois points de repere géoréférengablet® prises en compte.
Les FDUWHY VDQYV dond Sag \dtd \htéQrgds @Wont été uniquement consultées a titre
LQIRUPDWLI ORUVY GH OfH[SORLWDWLRQ GH OD EDVH GH GF
chapitres de these détaillant lesustures représentées sur les cartes sélectionnées, nous avons
digitalisées une a une toutes celles pouvant étre rattachées a un évenement tectonique. En cas ¢
doute, les donnédarent misesGH F{Wp GDQV OTDWWHQWH GTXQéllaypULII
digitalisation, toutes les informations disponibles et pouvant avoir un irgégdbgiquesont
renseignées (Fig.-2), a savoir : 1) la référence bibliographique dans laquelle a été extraite la
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2- Création de la base de données structurale

donnée, 2) la lithologie portant la structure, 8)type de structure, OfTD]LPXW OH SHQ
plongemet) et la direction de pendageiLU GH OD VWUXFWXUH OfpY
associée, 6) le niveau structural correspondant (Infrastructure/Superstructure/granites
calcoalcalins) et 7) la phase déformation associecéfHVVHQWLHO GHV VWUXFWXU
des plans de schistosité ou de foliation (magmatique, gneissique, mylonitique) et des linéations
PLQpUDOHV G191 pWL Ut Patadan, IR digiGlisatiow teslttatled axiales plis dans

la Zone Axiale des Pyrénées a été effectuée, basée sur les cartes géologiques francaises ¢

espagnolesAnnexe 21).

Figure 2-3: Structuration de la base de données lors de la digitalisaits données structurales issues de la
bibliographie

*UkFH j FHWWH SKDVH GILPSOpPHQWDWLRMexeOA2Y WH G F
SUDWLTXHPHQW OTHQVHPEOH GHV PDVVLIV SDOpR]RWTXHYV
schistosité @partition finale des données, vodmnexe 22). En revanche, concernant les
OLQpDWLRQV GIpWLUHPHQW RX PLQpUDOHV OD VLWXDWLRC(
métamorphiques (Infrastructure) ont été étudiés en détails (HY. |2 situdion se dégrade
HQFRUH GYDYDQWDJH GDQV OH F D4). GridiMesdallad zpdds volver@ep P D V
SDU GHV GRQQpHYVY FLQpPDWLTXHY GDQV OD 6XSHUVWUXFV
quatre granites ainsi que le long des domesOdg$VWRQ GH OT+RVSLWDOHW E
Mérens) et du Canigou (bande mylonitique RGahigou ou de la Tét). Avec une couverture totale
LQIpULHXUH j HQ OLQpDWLRQV GYpWLUHPHQW XQH pWXC
apparaitcommés LIILFLOHPHQW UpDOLVDEOH HQ OfpWDW 'H SOXV

et non leurs enveloppes, a la transition avec la Superstructure.
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Figure2-4: Carte de localisation des domainescowWeV¥ SDU GHVY GRQQpHV GYpWLUHPHQW HW C
de la base de données avant la réalisation des missions de BvtIin& BMT: Bandes mylonitiques de Mérens et
de la Tét.

IV Implémentation par le terrain

Compte tenu du constat préecéddn OD QpFHVVLWp GIDFTXpULU GH
avérée impérative pour obtenir une vision intégrée de la déformation et de la cinématique du socle
paléozoique des Pyrénées. Ces missions ont été effectuées durant la premiére et la deuxieme anné
de cdte these et sur une durée cumulée de six mois. Les cibles de terrain choisies (détails des
stations, voirAnnexe 22) peuvent étre divisées en trois types, selon les études structurales a 'y
mener :

- la validation ponctuelle des données existantes, &iH FRQILUPHU RX LQIRUPHU
EDQGHYVY GH FLVDLOOHPHQW YpULILHU GHV FULWQUHV FLQp
relative des déformations décrite par un auteur et contredite par un autre.

- /IfDFTXLVLWLRQ GH QeRsehsthSEnthle sGrie@ Qeplihdations et deteres
FLQPpPDWLTXHV VXU GH ODUJHV ]RQH We R déornapR EQVH G K H OK@)
des Pyrénées. Dans cette optique, la réalisation de coupes perpendiculaires a la chaine (le long de:
vallées pyrénéennes) a été adoptée.

-OD UpDOLVDWLRQ GIpWXGH VWUXFWXUDOH GpWDLOOpPH j C
transition Infrastructur&Superstructure, ii) étudier la relation entre domaines profonds des démes

et leurs engloppes et iii) contraindre la cinématique des bandes mylonitiques varisques selon leurs
orientations et leur localisation le long de la chaine.

6HORQ OTMDYLV GH SOXVLHXUV DXWHXUV OD IRUPDWLR
Crétacé supérieur estipposée avoir profondément impacté&dele paléozoique des Pyrénées
(Soulg 1979;Soula et al.1986¢c;Lamouroux 1987;Beaumont et al2000). Pour cette raison, des
études de détail ont été réalisées dans la couverturegragjue de la Zone Axiatkans sa bordure
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nord, sud et surtout ouest mais également le long de chevauchements alpins reconnus tels que celu
de Gavarnie ou des Eal« KD XGHRE MM FWLI GH FHV PLVVLRQV IXW GfT
typiques des déformation alpines afinpdivoirles GLIITpUHQFLHU GH FHOOHV DSS
YDULVTXH GHV 3\UpQpHYVY HQ OYDEVUMODXH GH FREK SHWWHXK WP S
la Zone Axiale.
Lors de ces missions, nous avoéalisé:

- une évaluation des fabriques affectant lehes,deleur nombre etleleur chronologie relative
eventuelleLes reprises tardivaslles que du plisseme(hétrique owsimplecrénulation) ou des

failles furent également décrites

- une estimation semT XDQWLWDWLYH GH O 1L Qéferhativr. &V partd 8D UHQ
marqueurs observables, allant de O (faible ou insignifiante) a 3 (mylonites). Dans les roches
magmatiques, cela se traduit une gneissification progressive de la roche initialerrisatreple
MXVTXTj] OXL GRQQp XdhpBgviciie Wed@ivR InPartarierdE la taille de grain
(Gapais et al. 1987a;Gapais 1989). Dans le cas de déformation-sohdus, des structures de
type C/S Berthé et al. E RQW SX rWUH REVHUYpHV GDQV TXHO
cinématiTXH GH GpIRUPDWLRQ D pWp GpGXLWH GH OYREOLTXI
foliation (S). Dans le cas des roches métasédimentaires, la transposition progressive de la
stratification par la schistositégionaleVIHVW DYpUpH rWhdiphlOH PDUTXHXU S
- OD PHVXUH V\VWpPDWLTXH GHV OLQpDWLRQV GYpWLUH
foliation/schistosité et plan cisaillant.
- une évaluation des criteres cinématiques, observés dans le plan XZ (défini par la direction
G 1D O O R QJH P H@dsamaht @akinth &sFnarqueurs pris en comptes principalement
furent OHV DV\PpWULHV SURGXLWHY SDU GHBert®& & HW9&H FLV
Simpson et Schmidl983; White et al. 1986). Dans les Pyrénées, ces asymétsmst
majoritairement observables dans les boudins (synthétiques) de niveaux compétant ou de veines
de quartz dans la Superstructure et de porphyroclastes (sitpstes) ou de
SHIPDWLWHY OHXFRVRPHYV ERXGLQpPYV GDQV OfY,QIUDREBVWUXF
prises en compte, et une attention toute particuliere a été portée aux structures en apparence
DV\PpWULTXHV PDLV WUDGXLVDQW X @argiep (OB Yap Hoels f1HQ U
Driessche et Brunl987 Grasemann et Dabrowsk015).

Chacune de ces @ms fut répétée autant que possible sur chaque affleurement afin
GIREWHQLU SRXU FK Disioh@pzSertative dedlett s<darda@@Histiques structurales.
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Les données ainsi collectées ont ensuite été ajouté a ldbBlseGRQQpHYV HQ isdtdh YD QW
déja mise en place (Fig-3 en y ajoutant une description détaillée des objets/affleurements.
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Partitionnement tardi -orogénique de la déformation dans

la crolte varisque des Pyrénées (Article 1)
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Résumé étendu

Dans cet article soumis a Tectos) nous présentons le champ de déformation du socle
paléozoique des Pyrénées. Il se base sur la compilation compléte des données structurales issue:
de la bibliographie et des cartes géologiques auxquelles nous avons ajouté nos données de
cinématiques agplises sur le terrain. Une évaluation du couplage mécanique existant entre croQte
VXSpULHXUH HW FUR€WH LQIpUhaysXdndbtmaldn@rt chkaQd &eR&QNarhgW H
YDULVTXH HVW SURSRVpH 1RXV PHWWRQV HQmen ayai QF H (
fonctionnée en tampon entre la croQte inférieure affectée par du fluage longitudinal et la croGte
supérieure en épaississement, le tout dans un contexte régional transpressif dextre entre 310 et 29(
0D &HWWH ]J]RQH G1DWW D &déHent@ Womes hizam@phifyes @X§tehsifS en
FRQWH[WH GH FRQYHUJHQFH HQ FRPELQDQW IOXDJH ODW
gravitaire en raison de la faible viscosité de la crolte inferieure partiellement fondue. Cette
exhumation partielle @ croGte partiellement fondue dans la crolte supérieure se matérialise par
une localisation de la déformation le long de bandes mylonitiques extensives au toit des démes
WDQGLV TXH OHXU F°XU HVW XQLTXHPHQW DIBHFWp SDU GX
/IYDPSOLILFDWLRQ GH FHV G{PHV SDU SOLVVHPHQW HQ UpSF
localisation de la déformation dans des bandes mylonitiques transpressives dextezticales
HW UpWURJUDGHV UHIOqQWH GH @d¢XhireFcfalite sOptieXré Rt-@iteD W L
inférieure durant leur refroidissement. Ces bandes mylonitiques recoupant a la fois la crolte
supérieure et la croQte inférieure agissent comme des drains aux magmascedilto stockes en
profondeur et permettelgur mise en place dans la crolte supérieure.

La transpression dextre identifiée dans la crolte supérieure ainsi que le fluage
SULQFLSDOHPHQW YHUV OfHVW GH OD FUR€WH LQIpULHXU U
portion de crolte chaud LWXpH OH ORQJ GH OD EUDQFKH QRUG GH
IHUPHWXUH HQWUH HW ODDWDAXRBLXDL@H TRPODWKSULESH
délamination sous forme de retrait du panneau plongeant lithosphérique de la plaque
gondwanienne iafavorisé et accompagné la formation de cet orocline. Une telle délamination
SHUPHW pJDOHPHQW GIH[SOLTXHU L OD WUDQVLWLRQ GTX
un magmatisme cale@ OFDOLQ j VRXUFH PDQWHO Oarmereain, i) flyeFKHO O +
crolte des Pyrénées soit anormalement chaude et rhéologiquement faible malgré sa position a la
OYD-SDOWGH OD FKDVQH YDULVTXH HW LLL SRXUTXRL FHWW
O THV ve:dile §&t3/18% zones externds la syntaxe cantabrique en fermeture.
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Keypoints:

The Variscan Pyrenean strain field records vertical pure shear shortening of theruppand

coeval lateral flow of the lower crust

An attachment zone maintained kinematic coherency between the two crustal layers and allowed

extensional domes to form under convergence

The Variscan Pyrenees record lateral escape of hot syntax cwest oy coeval orocline bending

and lithospheric mantle delamination
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I Abstract

A new structural map of the Paleozoic crust of the Pyrenees based on an extensive
compilation and new kinematic observations allows for the evaluation of the metltanigkng
between the upper and lower crust of the abnormally hot foreland of the Variscan orogen of SW
Europe. We document an attachment layer that acted as a buffer between laterally flowing lower
crust and thickening upper crust under an overall dextraspressive regime between at least ca.
310 and 290 Ma. The attachment also allowed the buoyant and partially molten lower crust to rise
in synconvergence transtensional gneiss domes. Late crogemal shortening of the domes and
strain localizationin steep crustadcale transpressive shear zones reflects increasing coupling
between the lower crust and the upper crust during regional cooling. The combination of dextral
transpression and eastward flow in the Pyrenees results from the shorteningrahédaape of a
hot buoyant crust along the inner northern limb of the closing Cantabrian orocline at the core of the
IberiantArmorican arc between ca. 305 and 295 Ma. Southeastward slab-deiveatdelamination
of the Gondwanan lithospheric mantlerir under the orogen enhanced and accompanied syntax
bending. Rollback driven delamination also explains the switch from erasimantlederived
magmatism in the IberiaArmorican arc as well as the abnormally hot and soft Pyrenean foreland

crust and prowded a favorable lateral boundary condition for extrusion of the-gyingax crust.

Keywords: Variscan, Pyrenees, gneiss dome, transpression, hot orogen, liticasdglaenination,

orocline
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[l Introduction

In convergent or divergent zones, deformai®mnevenly distributed within a same
structural level and between contiguous lithospheric layers of contrasted rhe@toggtf et
al., 2004]. Under brittle conditions, strain is partitioned between sstipefaults and normal
or reverse faults for anstension and transpression, respectiveikofff and Teyssierl994;

Allen et al, 1998;Dokka et al, 1998]. Under plastic or ductile regime, strain may be partitioned
among shear zones with variable orientations and slip, on the one hand, and lainer str
domains of homogeneous strain, on another hand [Gapais et al., HOBIBworth and
Strachan 1991; Holdsworth et al. 2002]. The upper and lower crust may be mechanically
coupled to various degrees, in such a way that deformation is differentlysegbne®ach layer

while partial structural continuity and kinematic compatibility are maintained between them.
The transition between these two crustal layers defines an attachmentikoffesf al, 2002,

2004]. In case of complete decoupling, the ttaent becomes a décollement or a detachment.

In mature (i.e., hot) orogens, space and time patterns of mechanical coupling between crustal
layers are influenced by the fact that the lower crust is partially molten and therefore weak,
buoyant and prompt titlow under its own weightfanderhaeghe and Teyssi2001;Chardon

et al, 2009]. Under convergence, lateral flow of the weak lower crust interferes with thickening
of the upper crust across the attachment, which also acts as a filter absorbing downward
thickening of the upper crust, upward flow of the lower crust in gneiss domes, and ascent of
lower crustal melts@hardon et al.2009, 2011Bajolet et al, 2015]. Under sytonvergence

lateral flow regimes, lower crust exhumation in gneiss domes is hatejleunderstood. Some
models of gneiss domes formation suggest that decoupling is necessary to form such gneiss
domes [the channel flow hypothesis eRgy et al.2010] but are limited to two dimensions.
Other models stress that transcurrent faultsxgnstrumental to enhance dome exhumation
[e.g.,Le Pourhiet et al.2012;Roger et al.2015] but are purely strikgip and do not integrate
crustal shortening.

The present study explores strain partitioning between the upper crust and the lower
crust and its interplay with exhumation of the lower crust during the latest convergence
undergone by the Variscan orogen of SW Europe. The chosen case study is the Paleozoic crust
exposed in the Pyrenees, which recordedUfTregional metamorphism and exposesibof
of the hot midcrust as well as the floor of the upper cr&svért, 1979]. The Pyrenees belong

to the southern foreland basin of the Variscan orogen that accumulated Carboniferous flysch
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sediments Engel, 1984] and that is enclosed in a syntax exhlthe IberiarArmorican Arc

[Matte, 1986; Fig3-1]. HT-LP metamorphism of the Pyrenees in a foreland context appears as
an anomaly in the orogen. The proximity of the Pyrenees with the Cantabrian oroclirg (Fig.

1) that was bent at the core of the syrtiatween 305 and 295 Mddn der Vop2004;Weil et

al.,, 2010;PastorGalan et al, 2011, 2016 GutiérrezAlonso et al. 2012] further suggests a

link between metamorphisrplutonism and deformation in the Pyrenees (ca-:Z2#DMa; see

below) and orocline closur®gnéle et al.2014]. The second aim of our work is therefore to
replace the Late Paleozoic structural record of the Pyrenean crust within the evolving kinematic
frame of the Variscan orogen, with an emphasis on the growing lb&nmarican syntax and
Cantabrian orocline. Finally, we explore the geodynamic conditions having allowed
deformation of the abnormally hot Pyrenean foreland in terms of lithospktdrensphere
interactions. The present study is based on an extensive compilation of fabric data and new
structural observations at the scale of the Pyrenees that allowed building an integrated regional
structural map. A 3D crustal coupling model is proposedxjgain the interplay of lower
crustal lateral flow, upper crustal transpressional thickening as well as oblique (transtensional)
extension allowing for the exhumation of gneiss domes under convergence. We show how such
a 3D orogenic flow mode recorded ttlesure of the Cantabrian orocline. We also propose a
new model of lithospheric mantle delamination acting along with orocline bending that
provided the favorable thermal, mechanical and kinematic conditions for hot orogenic flow

within the closing syntax

Il Geological context

2. 1. Variscan belt of Southwestern Europe

The Variscan belt of Western Europe recorded convergence and collisional mountain
building between the Avalonia microcontinent and the northern margin of Gondwanaland from
the Lat Devonian to the Latest Carboniferous. Convergence led to the subduction and closure
of various oceans during the Devonian,-HP nappe stacking and exhumation up to ca. 360
Ma [e.g.,Paquette et a).1989:Bosse et a].2000;0rddfiez Casado et aR001; 5RALOXH HV
al., 2003;Roger and Matte2005;Giacomini et al. 2006;Ballévre et al. 2009, 2014Faure et
al., 2008, 2009 Abati et al, 2010]. Pervasive partial melting and late postorogenic
extension affected the hinterland of the orogen fron848 Ma to 290 MaBurg et al, 1994,

Faure 1995;Fernandez&uéarez et a) 2000;Faure et al, 2009;GutiérrezAlonso et al.2011a;
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Rubio Pascual et gl.2013; Lardeaux et al. 2014; Gapais et al. 2015]. The orogen has
undergone reorganization from tlage Carboniferous to the early Permian, which was recorded
by the amplification of syntaxes and the activation of major transcurrent fault systehasipl

and Matte 1975, 1977Matte and Ribeirp1975;Matte, 1986;Burg et al, 1994;Martinez
Catalan, 2011, GutiérrezAlonso et al. 2012]. Lateral mass transfers due to syntax
amplification and strikeslip movements have exerted a major control on the pattern of syn
convergence extension (3305 Ma), whereas the transcurrent faults have favored-$adge
partitioning of posirogenic extension (36860 Ma) over the collapsing orogdBurg et al,
1994;Faure 1995;Gébelin et al.2007, 2009Gapais et al.2015]. The IberiaArmorican arc
[e.g., Ballevre et al. 2014] (Fig. 1) is a Variscan syntax. Rat works have allowed
documenting bending of the Cantabrian orocline at its core between 305 and 20kiViet |

al., 2010]. The Pyrenees belong to the northern inner limb of the orocline Naginez
Catalan,1990].

Figure 3-1: Sketch structural map of the Variscan belt of Europe showing the main outcropsMés$trzoic
basement (in grey). Iberia @drthe Pyrenees as well as Sardiand Corsica are shown in their current position.
AM: Armorican Mas#, BM: Bohemian Massif, FMC: French Massif Central, IM: Iberian Massif.

2. 2. Variscan Pyrenees

The Pyrenees form a N100°E trending mountain belt &&). that results from the

interactions and ultimate collision between the Iberian and Eurasites pivhich took place
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from the late Cretaceous to the Paleogene [€lggukroune 1992]. During convergence,
Mesozoic series and their Paleozoic substrate have been shortened to form an asymmetric
doubly verging beltChoukroune et al.1989]. Paleozoibasement outcrops are found in two

main structural domains separated by the North Pyrenean FaulB{Ejg.The Axial Zone

(south of the fault) forms the uplifted core of the orogen and represents the largest continuous
basement outcrop, whereas the Bascand North Pyrenean massifs are smaller basement units
emerging from their Mesozoic cover North of the fault (B€). The basement preserves
ubiquitous Variscan structures, penetrative strain and metamorphic patterns that have only
locally been modifd by MeseCenozoic faulting and block tiltingJarreras and Debatl996;
Carreras and Drugue2014].

Figure 3-2: Sketch map of the Paleozoic crust of the Pyrenees showing the location and name albtiieadje
features discussed in the text. Domes and plutons are listed from West to East. Locations of fieetawaossof
Figure3-4 (labeled 1 to 5) and that of FiguselOa are shown.

The Paleozoic crust of the Pyrenees is characterized by a stroogsl contrast
between an upper crustal level, called the superstructure, and the roof of -arastak level
outcropping in metamorphic domes, called the infrastructdveaft, 1979; Carreras and
Capella 1994]. The superstructure is characterizgtbliv-grade Ordovician to Carboniferous
metasediments affected by steep folds and fabrics. The infrastructure has undergdhne HT
metamorphismGuitard et al, 1996]. It consists of Ediacarigarly Cambrian paragneisses
hosting Ordovician granites (4450 Ma) turned into orthogneiss sheets, as well as of
Ordovician micaschists and paragneissearferas and Druguet2014; Denele et al.2014,
and references therein]. Migmatites are common in the infrastructure as well as peraluminous
granitic sills. The ransition between the shallow fabrics of the infrastructure and the steep

fabrics of the superstructure roughly coincides with the Andalusite isograd that underlines the
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map shape of the dome&uditard et al, 1996;Debon and Guitard1996] (e.g., Fig3-2).
Attenuation of the isograds at the roof of the infrastructure results in a strong field metamorphic
gradient Ewart, 1979;Wickham and Oxburghi 985, 1986yan den Eeckhout and Zwat988;
Paquet and Mansyl991;de Saint Blanquat 1993; Guitard et al, 1996; Vila et al, 2007;
Mezger and Régnie016]. Premain cleavage, kilometescale folds and thrust faults have
been reported from the superstructuxey, 1967, 1968Valero 1974;Muller and Roger
1977; Zwart, 1986; Speksnijder 1987; Carreras andCapella, 1994; Matte, 2002]. These
structures are considered by some authors to result from the main Variscan thrusting episode
in the Pyreneeduitard et al, 1998;Matte, 2002].

The superstructure is intruded by several plutons ofal&ldine affinty, which yielded
U-Pb zircon ages of 310 to 290 Maduilar et al, 2014;Denéle et al.2014 and references
therein; Druguet et al. 2014;Esteban et a).2015, Fig.3-2]. Contrary to the peraluminous
granites of the infrastructure that are crustallyiviet, those plutons have mantle or hybrid
sources Guitard et al, 1984;Kriegsman et a).1989;Debon et al. 1996;Roberts et a).2000;
Kilzi et al., 2016]. The onset of HLP metamorphism and/or melting of the infrastructure is
not well dated yetAguilar et al. [2014] reported two tPb zircon ages in leucosomes of the
Roc de France dome (Fig-2) at 320 £ 13 Ma and 313 + 13 Masteban et al[2015]
distinguished two LPb zircon age groups in the L@aillaouas pluton (Fig-2) intruding the
infrastiucture at 307 £+ 3 Ma and 300 + 2 Ma, and suggested that the first group dated
metamorphism and the second pluton crystallizatibezger[2010] andMezger and Gerdes
[2016] obtained B40 Ma ages for the peraluminous granites of the Aston dome3®ig.
using LA ICP-MS on zircons, at odd with ages dg06 Ma obtained on the comparable nearby
intrusions with the same method bgnéle et al[2014]. Those later authors interpretbé t ]
340 Ma (Visean) ages as that of an inherited crustal component in those granites instead of that
of their magmatic crystallization. The oldest recognized-stgte folds [e.g.Matte, 2002]
affect lower to middle Pennsylvanian (3387 Ma) flysch dposits Pelvolvé et al. 1993],
providing a maximum age constraint on deformation of the superstructure. This, together with
dating of HT metamorphism, melting, plutonism and cooling from high temperature in the
infrastructure (until 314298 Ma) and the ag of synkinematic plutons in the superstructure
(310290 Ma), suggests that Variscan deformation in the Pyrenees took place between ca. 320
and 290 Ma and preferentially between ca. 310 and 290 Ma.

Most authors agree on the fact that the steep strucimebsissociated fabrics of the
superstructure have recordedSNshortening. However, the tectonic significance of the

deformation patterns in the infrastructure and their spatial and temporal relationships with those
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of the superstructure are debat€hireras and Capellal994]. Coeval deformation of the
superstructure and the infrastructure undes shortening regime was favoredzwyart[1979,

1986], as well as byoula[1982], Soula et al.[1986a, 1986b] andPouget[1991], who
suggested synonvergenceliapiric emplacement of the metamorphic domes. Attenuation of
the isograds and associated high thermal gradient points to an extensional component of
deformation at the InfrastructureéSuperstructure transitioWickham and Oxburghl985,

1986; van den [Eckhout and Zwayt1988; de Saint Blanquat 1993]. In the Axial Zone,
extension was interpreted to have taken place befmald et al. 1986a], duringflezger and
Passchiey 2003] or after Yan den Eeckhout and Zwart988; Vissers 1992] shortening
recaded by the steep fabrics of the superstructure. In the eastern Pyrenees, HT deformation
and magmatism have been shown to be coeval with reggoabd dextrateverse shear zones
[Carreras and Capellal994], in agreement with synkinematic emplacemetti@plutons in

the superstructure in an overall dextral transpressional cofidexthez and Gleize4995;
Gleizes et a).1998a, 2001, 200&urejac et al, 2004;Carreras et al. 2004;RomanBerdiel

et al, 2004, 2006]. More recently, structural anadysi the Aston and Hospitalet domes (Fig.

3-2) by Denele et al.[2007, 2009]and Mezger [2009] led to a model of lateral flow of the
infrastructure and dome formation during transpressionnfaia cleavage recumbent (nappe)
folding models of the infrasicture have also been proposed/iy et al, [2007] andAguilar

et al, [2015] for the Roc de France and Albéres domes (&ig). Such models recall
interpretations of fold interference patterns emphasizing early recumbent folding (i.e., Penninic
style of folding) and later superimposition of upright structur@siifard, 1964;Seguret and
Proust 1968; Guitard et al., 198€arreras and Capella1994]. Based on local occurrences

of kyanite Besson 1974; Ayora et al, 1993], Guitard et al.[1996] suggeted that early
Variscan recumbent folding led to crustal thickening undesN¥IiPmetamorphic regime. But
prograde metamorphism could not be documented and petrological investigations of the last
two decades in the Axial Zone systematically point to retagRressurd emperature paths

along steep thermal gradients [eMezger et al.2004;Mezger 2005;Vila et al.,2007;Aguilar

et al, 2015].

IV Methodology and systematics of the structural markers

We have undertaken a compilation of the planar larehr strain fabrics, structures
(shear zones and faults) and associated kinematic criteria affecting the Paleozoic rocks of the

Pyrenees. Structural data come from structural studies of the literature as well as from the
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French and Spanish geological md®ee Supporting InformatioAnnexe 22). Evaluation

and validation of the data as well as gap filling in the sampling were made possible by field
surveys over key areas at 1873 stations, most of the kinematic measurements having been
acquired for the msent study (see Supporting InformatiAnnexe 22). Harmonization of the

data over a total of 16551 stations led to a map of the Variscan structural and kinematic patterns
at the scale of the Pyrenees (R¢B), which is complemented by a series of oegi cross
sections through the Axial Zone (Fig-4). Given their areal extent and lateral structural
continuity, the Axial zone and the Basque Massifs are the focus of our work. Available
information on the North Pyrenean Massifs has been incorporatbé &iructural map and
interpreted mostly in the light of the literature (F3¢3). Analysis of the regional strain field is
complemented by studies at the scale of two specific metamorphic domes (i.e., Bossost and
Lys-Caillaouas; Fig3-2). These studgeallow for the documentation of the deformation of the
infrastructure, its interference patterns with the superstructure, and dome emplacement
processes in greater details.

The main and ubiquitous penetrative planar fabric affecting the superstructiled (c
hereafter Ss) is referred to as a schistosity, which is best expressed in the dominant argilous
and pelitic lithologies of the lowgrade metasediments. Depending on the strain intensity and
the lithology, that fabric may become a foliation (e.g.renrystallized carbonates), more
commonly a fracture cleavage (in competent sandstones or carbonates) or a slaty cleavage (e.g.,
in calcschists). Ss is steeply dipping and is generally axial planar to macroscopic to regional
scale, steep to upright foldsat range from open to isoclinal. Ss schistosity commonly bears a
steep stretching and/or mineral lineation (Ls), which is marked mostly by elongated quartz
aggregates, calcite ribbons, or white mica flakes. The main penetrative planar fabric of the
infragructure is a gneissic foliation (called Si) bearing a minstr@tching lineation (Li)
defined by quartz ribbons, elongated feldspars or feldspar aggregates, fibrolitic sillimanite or
aligned mica flakes or aggregates. Regiatalle schistosity (Ss) afaliation (Si) trajectories
are drawn on Figur8-3 together with lineation (Ls and Li) measurements, as well as regional
shear zones reveled by fabric trajectories and field mapping. Foliation trajectories in the plutons
were drawn on the basis of thebtished data (see Supporting Informatidmnnexe 22).
Kinematic information related to neAR RD[LDO PDFURVFRSLF GHIRUPDWLRQ
shear zones and shear bands, asymmetrical boudinage and sigma clasts are also reported on
Figure 3-3 for the infastructure and the superstructure, their transition zone and the regional
shear zones (see below). A {8e cleavage may be preserved in lower strain domains of the
superstructure such as in the Basque Massifs and the westernmost part of the Axiaggone (F
3-2 and3-3). This cleavage is associated with the early-segte folds and has been mapped
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as S1 (Fig3-3). In the present contribution, pd3aleozoic faults, fabrics and structures are
UHIHUUHG WR DV 330SLQH" DV FRKQEey/NrmEDdy thevMeSo IRU FD

Cenozoic and particularly during the Pyrenean orogeny.

V  Structural and kinematic analysis

4. 1. Large-scale patterns

Ss schistosity trajectories of the superstructure trendNNGID°E and define, together
with a partlyanastomozed network of regional shear zones, the structural grain of the Axial
Zone (Fig.3-5a). The shear zone network mostly consists in two sets. Shear zones of the first
set are the longest and the thickest and trend dominawily\izhereas those ofétsubsidiary
set preferentially trend N130°E. A large part of the shear zone network had been mapped by
Carreras[2001] in the eastern part of the Axial zone and our map shows that it extents further
to the West (Fig3-3). Lowsstrain lensshape domains inetween the shear zones are up to 50
km long and 10to 20km wide and commonly host the plutons and the metamorphic domes
(Fig. 3-3). The main shear zones are steep, kilorrtbiek amphibolite to greenschist facies
mylonite zones (Fig3-4, crosssectins 2, 3, 4 and 5). With the exception of the Esera Gistain
shear zone South of the L-@aillaouas dome (Fig8-2 and3-3; see below), the regional shear
zones are systematically characterized by revaéeséral sense of shear. The superstructure in
the low-strain domains displays homogeneous deformation marked by steep rectilinear
schistosity trajectories, steeply plunging stretching lineations 8dp). Steep stretching is
further attested by decameter to meteFDOH &Y VKHDU E B GtiatighBlWitd L QJ G R Z
top-to-the south apparent reverse sense of shear throughout at least the southern half of the
Axial Zone (Figs3-3, 3-5b and3-6a). In the northern half of the Axial Zone, both Nesitie
up (mostly) and Soutkideup kinematics are documedtewhich could suggest a certain
degree of coaxiality for the deformation (F&3). In the vicinity of plutons and especially in
WKHLU FRQWDFW DXUHROHYV /V VWUHWFKLQJ OLQHDWLRQV
have dominant dextral sense$ movement (Figs.3-3 and 3-5b). The plutons exhibit
dominantly concentric foliation trajectories and schistosity triple points in their country rocks
near their extremitiedMarre, 1973;Aparicio, 1975;Messaoudi1990;Gleizes 1998b;Debon

et al, 1996] Some of the plutons are bounded by the revaeséral mylonitic shear zones
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Figure3-3: (a) Structural and kinematic map of the Paleozoic crust of the Pyrenees. The Basque Massifs are displaegdfiginahposition (see Fig-2). The reader may refer to Figug€ for the nomenclature of the main structural features. Coaxial longitudinal
shearing at the roof of the infrastructure (domes) may be inferred at stations where a comparable rmamiadioctory shear criteria are documented for a same stretching direction. (b) Synthetic structural map. Transvat&m lirdijeetories have been drawn
only where those lineations are dominant over large portions of the infrastructure. On mayDefson and Guitard1996] for the corresponding regiorstale isograd map pattern.
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described above (Fig3-2 and3-3). In such plutofbounding shear z@&s, synrcooling C/S fabrics
aredocumented (Tét, Perthus and Mérens shear zones3Rg8. and4). In the southern part of
the Axial Zone, from steep, Ss becomes shallowly dipping going southwar@{&igections 2,
3, 4 and 5) and the Ls stretching lineations become shallower accordingly3bmsnd3-5b).
This fanshape foliation pattern nabe shown to result from peBtleozoic flexuring by
considering the southward dip of the basal unconformities of the Permian ociQdaeaoic strata
(Fig. 3-4, crosssection 3; Fig3-5b). Restoration of these unconformities back to the horizontal
showsthat Ss was originally Norttipping around at least 60° before Mé&Senozoic deformation
[see alsdCarreras and Debat1996]. Therefore, the schistosity was consistently steep to vertical
throughout the superstructure by the end of the Paleozoic3(B)g.

Metamorphic domes may be seen as windows onto the infrastructure. They have an
elliptical map shape, with their great axis parallel to the regional structural grai-FigThey
are of two types. Eastern domes (e.g., Canigou, Aston, Hospitaletly rmgpbseOrdovician
orthogneiss sheets that usually form their envelope, whilst western domes (e.g., Bossost, Lys
Caillaouas, Chiroulet, Lesponne) are devoid of orthogneisses 8298 and 4). The roof of the
infrastructure corresponds to the uppentect of the orthogneisses with schistose rocks of the
superstructure for the eastern domes. That roof lies within Ordovician series for the western domes
(Fig. 3-4). The eastern domes exhibit steep and locally southerly overturned limbs that are
attenuatd by the regional reversgextral shear zone®énéle et al.[2007]; Vila et al.,[2007];
Figs. 3-2 and 4). Western domes such as the Bossost dome are less amplified and not clearly
asymmetrical (Fig3-4, crosssection 2). On a regional scale, the robth® infrastructure tends
to deepen in the central part of the Axial zone i.e., in betweenseotisns 5 and 3 (Fi§-4). Si
foliations are dominantly shallowly dipping and the scattering of their poles orstakig
vertical plane (Fig3-5c¢) attess to the EW trend of the domes hinges (F&;3).

An overwhelming part of the Li lineations (90%) in the Axial zone trend N70 to N120°E
i.e., at a very low angle to the schistosity trajectories of the superstructure3(Blgand3-5d).
Hereafter, theyare therefore called longitudinal Li lineations. They are shallowly plunging and
PD\ DFTXLUH PRGHUDWH SOXQJHV RQ GRPHVY IODQNV 1
dominant over most of the Axial zone, whereas N70 to N9O°E trending Li lineatioosrdirged
to the Canigou and Roc de France Massifs @ and3-3). At the scale of metamorphic domes,
longitudinal Li trajectories may have slightly sigmoidal map trajectories, with lawgle trends
LQ GRPHVY FRUHV FRPSDUHG WWRa Gifematiy forita3tvbet@ariSdeeperX J J +
crustal flow (cores) and domBEPSODFHPHQW UHODWHG VKHDULQJ DOF

Canigou, Hospitalet and Bossost domes; 8i8).
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Figure3-4: Serial crosssections through the Axial Zone (see Big.for location). MSZ: Mérens Shear Zone, SSZ: Soldeu Shear Zone, TSZ: Tét Shear Zone, NPF : North Pyrenean
Fault. Note that the Permian Ossau magmatic complex {ssxs®n 1) was not represented on Bi@. be@use of its limited size.
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Si foliations bearing the longitudinal Li lineations show evidence for-coaxial
GHIRUPDWLRQ 'LVFUHHW WR SHUYDVLYH &1 VKHDU JRQHV
boudinage and/or signtgipe porphyroclasts are documeaht which bear lineations or striae that
may not be distinguished in trend from longitudinal Li in the host rock. Shears may commonly be
filled with fabric-free granitic material collected from the host migmatitic gneisses, attesting to the
HT, meltpresemnconditions of norcoaxial longitudinal shearing of the infrastructure (e.g., &ig.
6b). A large number of Li stations (50 %) revealtojthe E or SE sense of shear, whereagdep
the W or NW kinematics are documented at only 31 % of the Li local8tesions where opposite
shear criteria were reported represent 19% of the data3Bjgand may tentatively be seen as
attesting to bulk coaxial longitudinal flow. There is no clear pattern in the distribution of
longitudinal shear criteria at the sealf the Axial Zone although some domes such as the Aston
and Hospitalet display preferential eastward shearing and others like the Chiroulet and Canigou
massifs are dominated by westward shearing (Bigsand3-3). Longitudinal shearing also occurs
in shear zones flanking the lateral termination of some domes (e.g., Hospitalet, Canig8tB)Fig.

At these locations, necoaxial structures are seen to evolve from fpedsent, amphibolitéacies
fabrics to greenschidgacies fabrics and strain localizani, indicating syrcooling shearing. This,
together with the pattern of attenuated isograds around domes termin&tibssn and Bickle
1994;Mezger and RégnieR016] suggests that longitudinal shearing not only pervasively affected
the infrastructure it also contributed to dome exhumation by achieving extension on décollements
forming domes envelops.

Li mineratstretching lineations trending at a high angle to the structural grain (called
hereafter transverse Li lineations) tend to be restrainedutbhesm or northern margins of domes
(e.g., Canigou, Aston, Chiroulet and Ursuya massifs; Bi@sand3-3) coinciding with hundreds
of meter to kilometethick retrograde, symelt (Fig. 3-6¢) to greenschidacies shear zones
flanking the domes. Thoseesdr zones have systematic norsahse of shear and are interpreted
as extensional décollements having contributed to dome growth. In some domes, there seems to be
a continuous field gradient from longitudinal lineations to transverse lineations, goPg&&R P HV {
cores to domes flanks. Even though in parts of other domes (e.g. Aston, Canigog2Fagsl3-

3) longitudinal and transverse Li lineations may coexist at admgjhe, they must have overlapped

in time given that both were functional under higimperature and even partial melting conditions.
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Figure 35: Planar and linear fabric measurements from the Axial Zone. (a) Ss schistosity poles in the superstructure.
(b) Ls mineralstretching lineations in the superstructure. Ss/Ls fabrics wergtistty steeper than they appear before
postPaleozoic flexure of the southern half of the Axial Zone (e.g.,34. (c) Si foliation poles in the infrastructure.

(d) Li mineratstretching lineations in the infrastructure. The red dot represents rakengb Ss schistosity and the

UHG VWDU LV WKH SROH WR WKH SODQDU EHVW ILW RI WKH 6L IROLDWL
represent mean minersiretching lineation in (b) and (d). Measurements are too numerous to beish@ajvand (c).

Contours ar@ 1 The data include those acquired for the present study and those collected from maps and the literature
(see Supporting Information).ower hemisphere, equal area projection.

Metamorphic, strain and kinematic patterns preserved north of the North &yreaelt
(i.e., North Pyrenean and Ursuya massifs; F3g8.and3-3) are distinct from those of the Axial
Zone. All these massifs preserve grantfigteies rocks in their infrastructure -8l stretching and
shearing is pervasive in the Agly, St Barthéléanyg Castillon massifs (Fig3-2 and3-3). Shearing
in the Agly and St Barthélémy massifs has been shown to result from extensional exhumation of
the infrastructure that resulted in late strain localization in detachments at Botdma|lier et al,
1991; de Saint Blanquat 1993]. Interestingly, the Ursuya massif bears longitudinal Li in its
infrastructure, whereas extensional shearing and detachment faulting was activatetokieop
South (i.e., transverse) kinematics (our own observations; F@and3-3). This suggests strain
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partitioning between deep stretching and higkeel faulting, comparable to the Canigou and
Aston domes (Figs3-2 and3-3). The nature and cause of the strain patterns in the superstructure
in the North Pyrenean massifsrticularly those that may relate to earlier Variscan deformation,
are unclear and debated (eBpuhallier et al, [1991];Leblanc et al.[1996];Olivier et al, [2008]).

Figure 3-6: Examples of typical deformation patterngustures and kinematics from the Axial Zone. (a) -Tophe
South asymmetrical boudinage of quartz veins in the Superstructure (East of thkddisrpluton and North of the
Canigou gneiss dome; Fig:2). (b) Synmelt topto-the East shearing in the laBtructure (Aston gneiss dome). (c)
Synmelt topto-the South shearing at the roof of the Infrastructure (Aston gneiss dom&hddgned boudin of
andalusite bearing schists (in a calcschist matrix) affected by Ss schistosity and reverse sheans fl5ioktioéithe
Bossost dome, Sup®&agnéres; see Fig-7a for location).

4. 2. The Bossost dome and its surrounding superstructure rocks

As opposed to most of the domes of the Axial Zone, the Bossost dome shows relationships
with the surrounding ks of the superstructure that have not been obscured by the regional shear
zones. The dome has only been affected by localizeeRabsbzoic faulting that has cut the dome
in two subdomes (Figs. 3, 4 and 7). The andalusite isograd roughly coincideb thie outer
concentric trajectories of the shallowly to moderately dipping foliations of the infrastructure (Si)

and the steeper schistosity of the superstructure (Ss), with the noticeable exception of the southern
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flank of the southern subdome where thegrad rises up into the steep fabrics and folds of the
Devonian sedimentary pile. The northern-sldme exposes a deep portion of the northern flank of

the original dome, whereas the southerndaime exposes mostly the\® elongate core and the
southernflank of the original dome. Numerous peraluminous granite sills are intercalated in the
dome, particularly in its northern flank, which display minestaétching lineations (Li) of two

main trends (see alddezger and Passchief2003]). The dominant Igation is longitudinal,
trending parallel or at a low angle to the map axis of the dome and a few transverse lineations are
documented in the vicinity of the northern margin of the dome, sometime on the same outcrops
than the longitudinal Li (see alddezger and Passchigerf2003]). In the northern suflome, the

fact that no evidence for namoaxial deformation is detected and that both longitudinal and
transverse lineations are underlined by the same HT minerals suggests flattening strain in this part
of the dome. The southern sdome exhibits overall sigmoidal Li trajectories going from
longitudinal and N100°E trending in its deep core to transverse (up to NWIB& trending) on its

flanks (Fig.3-7b). Topto-the NW kinematics is documented from the nerthlimb and pervasive
topto-the SE or SSE shearing affects the southern flank. In both cases, shear criteria are in the
sense of plunge of Li lineations.

Top-to-the SE shearing is best expressed in a ca.-thiok shear zone (Fig-8) exposed
betweenArres and Benos, which affects both the paragneisses and the overlying Devonian schists
and marbles (Fig&-7a and3-8; Mezger and Passchigf2003]). Shearing features are numerous,
JRLQJ IURP DV\PPHWULFDO SRUSK\URFO Dovia§ akd ShaaH Pavdsw R+
having contributed to thinning of the shear zone. Shear zones and shear bands go from sillimanite
stable to brittleductile, suggesting cooling of the rock pile duringfoo@xial shearing and vertical
thinning compatible with extensiaduring dome emplacement. The shear zone is crosscut by a sub
vertical mylonite zone localized in the Silurian black shales @&). That mylonite zone fans up
upward and northward to mold the domal envelop of the paragneisses and form a décollement,
which consists of an array of metey decametescale, asymmetrical and anastomosed shears with
systematic soutBide up or togio-the north kinematics (see alsgarciaSansegundd1990,

1992]). Above the décollement, Devonian series are affected mgsstedp soutlipping thrust

rooted in the décollement as well as steep folds with an axial planar schistosity corresponding to Ss
i.e., the regional planar fabric of the superstructure (8i8). Stretching lineations Ls in the
superstructure is systenclly downdip on Ss. Near the Andalusite isograd, Andalusite bearing
schists with shallow Si foliation are affected by micro to metale, EW trending upright folds

with an axial planar cleavage. Over a few hundreds of meters going up in the dtpilgusaich

folds become tighter up to transposition of Si along the pervasive steep Ss schistosity (8., Fig.
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6d). Along such strain gradients, folded boudins are common, further attesting to the polyphase
history of the deformation i.e., steep regbfabrics of the superstructure (Ss and Ls) having been
superimposed on the extensional shear zone formed along the southern limb of the Bossost dome.

Figure3-7: (a) Geology of the Bossost dome and its adjoining rocks (modified Klemsmiede[1960] andClin et
al., [1986]). (b) Fabric patterns and kinematics of the area shown in (a)Ma#grer and Passchi¢2003] and the
present work. Village locations in (a) are also shown in (b).
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Figure3-8: Composi¢ crosssection / block diagram of the southeastern Bossost dome and its envelop (se8-Figure
for location and lithological color codes). See text for further explanation.

The structural and kinematic configuration of the southern flank of the sowhledome
as reported above is symmetrical with respect to that of its northern limb. There, the shallowly
Ndipping Si foliations of the dome are blanketed by the Silurian décollement onto which
northdipping thrust faults branch. These faults affect th& Hpright folds and associated Ss
schistosity of the overlying Devonian series (Figf)3The crestal region of the dome displays
fabric interference patterns formed by vertical shortening and longitudinal stretching (Si/Li), on
one hand, and 1$ shortemg and vertical stretching (Ss/Ls), on another hand (Fig). Such
SDWWHUQV DUH LQWHUSUHWHG WR UHIOHFW DBWRXOB3)WRV LW
which records interference betweerS\shortening and oppositerging décollemerthrusting on
WKH GRPHYfV OLPEV DQG WKH IROLDWLRQ HQYHORS RI WKH
To summarize, exhumation of the infrastructure that formed the Bossost dome evolved from
GHHS GRPLQDQW ORQJLWXGLQDO IORZ DV SUHMWbBOINHG LC
stretching and strain localization along extensional shear zones flanking the dome. The
asymmetrical kinematic pattern of the dome indicates late, dominasio the SE directed
extensional shearing. Loegrade rocks of the superstructure preserved abovextesional
contact of the dome exhibit pervasive fabric and fold patterns produce¢btshiNrtening, vertical
VWUHWFKLQJ DQG WKUXVWLQJ RQ GRPHYV IODQN WRZDUGYV

and thrusting recorded by the superstructuritasted extensional exhumation of the dome although
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no penetrative steep fabrics were generated in the infrastructure by shortening deformation. This,
WRIJHWKHU ZLWK WKH LQWHUIHUHQFH SDWWHUQV GHYHORS
suggets that dome amplification and regional shortening have overlapped in time.

4. 3. The LysCaillaouas dome

The LysCaillaouas dome has an elliptic map shape and trends N130 °E. It is bounded to
the north by a regional reverdextral shear zone, winavas reactivated as an Alpine thrust (Figs.
3-2, 3 and 4, crossection 2). The paragneisses of the dome are locally migmatitic and host a large
plutonic complex i.e., the Ly€aillaouas pluton, which consists of a dioritic core surrounded by
granites Clin et al, 1986;Hilario-Orus 2004] that ultimately crystallized at 300 2/Ma (zircon
SIMS U-Pb date oEsteban et al.[2015]). The dome has an asymmetrical cismstional shape,
its hinge being very close to its northern boundary shear zone3Big.The pluton is a sill
interleaved within the southern limb of the dome and roots into the-Bs&tia@n shear zone, which
truncates and bounds the dome to the South @8). Shallowly plunging mineradtretching
lineations (Li) in both the paragneessand the plutonic rocks are dominantly WNW trending in
the infrastructure. Lineations show a concentric pattern around the NW flank of the plut@ (Fig.
3). Coaxial shearing, which would be attested at stations where both longitudinal but opposite shear
criteria are documented, seems to be restrained to the envelope of the pluton, whegiescESE
shearing dominates the rest of the infrastructure @8). The southward strain gradient into the
southern boundary shear zone is illustrated by falesrodving from submagmatic to mylonitic,
suggesting sycooling strain localization. Initially isotropic diorite is affected by C/S fabrics,
ZKHUHDV PLFDVFKLVWY DQG SDUDJQHLVVHV RI WKH KRVW |
&M V KH D Uar bBr@sof ¥ikistralormal kinematics (topo-the ESE) on progressively stepper
foliations. Kinematics in the shear zone is consistent with that in the neighboring infrastructure
(Fig. 3-3). Furthermore, the shear zone marks a major metamorphic bresdebdhe Sillimanite
paragneisses in its footwall and very lgwade sediments in its hangingwall. This, together with
the asymmetrical map pattern of the pluton and the fabric trajectories against the shear zone,
suggests that the Ese@stain shear zones a transtensional detachment that contributed to
exhumation of the dome under WNRSE directed extension (Fig:9). Given the 307 +/3 Ma
SIMS U-Pb age of metamorphic zircons of the plutonic comdestdban et al.2015] and the final
age of the plun (300 + 2 Ma), longitudinal stretching and transtensional exhumation must have
been active since ca. 310 Ma and continued until after 298 Ma taking into consideration errors on

the ages.
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Figure3-9: Schematic 3D model of the LyGaillaouas massif. Compiled from maps and cesgionsof Clin et al.
(1986, 1989)Kriegsman et al(1989),Hilario-Orus (2004) and the present work (seeWfg3-3a for comprehensive
kinematic information). Alpine cleavage along the Eg@rstain fault which reactivates the shear zone, is omitted.

4. 4. Early Variscan deformation

PreSs mapscale folds, cleavage (S1) and faults are best observed near the Western
termination of the Axial ZoneMlirouse 1962;Valero 1974;Muller and Roger1977;Matte, 2002]
(Fig. 3). In this area, shallower levels of the superstructure are exposed given the differential
longitudinal exhumation of the Axial Zone, which increases eastward (e.g., Fig. 4). Ss/Ls fabrics
are less intense than in the rest of the AxialeZon even absent and allow preservation of D1
features, whose kinematic significance may be unambiguously interpreted, as opposed to locations
further to the East [e.dGuitard et al, 1984, 1998]. Over the area south of the EGtaudes pluton
(Fig. 2),Matte[2002] suggested southwestward to westward thrusting on the basis of overturned
to recumbent fold asymmetries and F1 fol&d cleavage relationships. We report here on a-ross
section made at the western tip of the Axial Zone (Figs. 3 and 10apn@evcarbonates and
overlying late Carboniferous flysch series are involved inskale folds inclined to slightly
overturned towards the west (Fig 10a). Folds short limbs are affected and attenuatdipggogde
thrust faults. In the field, such faultgpically show dowrdip striations as well as tep-the West
reverse shear senses, consistent with microfold asymmetries (Fig. 10b). Such a structural pattern,
which was also reported BgarciaSansegund$1992, p. 251], is observed in the Ordovician

Devonian series of the Basque Massifs despite the occurrence ef\as&cleavage (Figs. 2 and
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3) (our own observations, aMalle de Lersundi et gl[1972]; Villalobos Vilches and del Valle de
Lersundj [1973]). Such geometries and kinematics indicate thatstructural style of early
Variscan (D1) deformation was that of a westgent foldandthrust belt in the westernmost Axial
Zone and the Basques Massifs. Whether D1-doidthrust relicts found elsewhere in the Axial
Zone (Fig. 3) were originally ¥ and rotated to roughly -8/ by the main deformation that
produced Ss is not known. D1 folds and thrusts may as well have originally been part of a virgation
going from ESErending in most of the Axial Zone to-tdending in the westernmost Axial Zone

and Baque Massifs.

Figure3-10: (a) Crosssection at the Western termination of the Axial Zone, preserving early Variscan (D1) structures.
See Figure 2 for location of the cressction. (b) Southwestward verging folds with axial planeavhge and toto-
the W reverse shears, Namurian flysch (Outcrop located a few kilometers north of theectasy).

4. 5. Late- and Post-Variscan deformation

In the Basque Massifs, a-#lriking fracture cleavage is superimposed on Ss over an area
coinciding with a regional gravity anomaly surrounding the 267 Ma Aya pluton (Bg<nd3-
3) [seeDebon and Guitard1996]. As this cleavage is crosscut by the Alpine cleavage affecting
the neighboring Triassic depositgil{alobos Vilches and del Valleed_ersundi[1973], our own

observations), it is most likely Permian in age and linked to the emplacement of the Aya pluton
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[Denéle et al.2012]. In the Southern part of the Axial Zone, Alpine thrust faults root into the steep
Variscan shear zones and arrg shallower northern dip towards the surface (see also section 4.1).
These faults achieved thrusting of basement over the Klesozoic series of the Southern
Pyrenean zone, with cumulated throw ranging from a few kilometersi4 kén (e.g., the Eaux
Chaudes and Orri thrusts; F&4, crosssections 2 and 3, see al3éramond1979] andMajesté
Menjoulas[1979]).

VI Kinematic i nterpretation

The consistent orientation of Ss/Ls fabrics of the superstructure define a homogeneous
strain field reflectng N-S shortening and steep stretching (i.e. bulk vertical pure shear) with a
subsidiary component of simple shear (as attested by-sidetip kinematics in the southern Axial
Zone). The symmetry pattern of the anastomosed shear zone network with tespectgional
schistosity further suggests bulk inhomogeneous shortening, which combines pure shear
dominated deformation in low strain domains and-ooaxial strain localization in the reverse
dextral shear zone§&ppais et al. 1987]. This pattern pats to an overall dextral transpressional
kinematic framework, which is further attested by the synkinematic emplacement mode of the
plutons Gleizes et a).1997, 1998b].

Pervasive longitudinal stretching and shearing of the infrastructure attestréb fetw on
a regional scale. Such a flow is kinematically compatible with the bulk shortening pattern of the
superstructure. Furthermore, longitudinal flow of the infrastructure and shortening deformation in
the superstructure overlapped in time for east ca. 10 Myr. Indeed, s\Wmematic HT
metamorphism, partial melting and sill emplacement in the infrastructure lasted from at least ~310
to 300 Ma (possibly up to ca. 320 Ma; eAguilar et al.[2014]), whereas sytranspression pluton
emplacementsiithe superstructure lasted from ~310 to 290 Ma. This overlap is also documented
at the scale of several specific domes/plutons such as th€dijaouas dome (section 4.3), La
Jonquera pluton (Fig-2; e.g.,Aguilar et al, [2015]) and the Aston dom®égnéle et al.2009,
2014]. Given the kinematic compatibility and the time overlap between the deformation pattern of
the infrastructure and that of the superstructure, we interpret lateral flow of the infrastructure to
have been constrained, under conveoge by transverse shortening that is best recorded by
thickening of the superstructure.

Exhumation of the infrastructure into the lower superstructure took place under syn
convergence lateral flow by retrogressive extensional shearing along domeslitenkslineation

and shear map patterns for the Bossost anddajaouas cases indicate a sinistral transtensional
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component of stretching during dome emplacement. Conversely, those of the Canigou and
Bouillouses domes suggest dextral transtension, \&bketfeose of the Alberes, Roc de France,
Hospitalet and Lesponne domes would indicate dominant longitudinal extensiorB{Zigad3-

3). Finally, some domes such as the Aston and the Chiroulet show both longitudinal and transversal
extensional shearing.hbse spatial variations in dome emplacement kinematics are interpreted to
result from the relative interplay of (i) the convergent kinematic boundary conditions imposed to
the Pyrenean crust, (ii) the kinematic incompatibilities generated between diféfitydaterally

flowing rock masses of the infrastructure, and (iii) the buoyancy patterns of the partially molten
infrastructure. Still, transverse extensional shearing along domes flanks is largely subsidiary and
58 % of all the shear criteria collectedthe infrastructure range from tap-the ESE to togio-the

S. This indicates that a dominant transtensional (i.e., obligue) component of stretching was
permitted under convergence to allow exhumation of the infrastructure. The transtensional
component bstretching is also suggested by the obliquity of the longitudinal Li lineations on the
GRPHVY KLQJHV FRP SBd andR-@d). RSoudnedsivardirected extension is
interpreted to reflect crustal flow towards regions of lower strength that aocttinmodate lateral
HVFDSH RI WKH 3\UHQHDQ FUXVW L H D 3|lUHH” ODWHUDO
escape tectonics, the obliquity of transtensional shearing on the regional structural grain would
further suggest a dominant southwaeamnponent of collapse of the Pyrenean Variscan topography
[e.g.,Chardon et al.2011].

VIl Discussion

6. 1. Three-dimensional mode and mechanical coupling in the Variscan

Pyrenean crust

Coeval transpressional pure shearing of the superstructure aterdl | flow of the
infrastructure typically compare to those of ultvat orogens, indicative of a particularly weak
lithosphere submitted to convergen@agnard et al 2006;Cruden et al 2006;Chardon et al.

2009]. The attachment at the transitiotmzEen the infrastructure and the superstructure has acted
as a buffer between lower crustal lateral flow and transpressional thickening of the upper crust
[Chardon et al.2009] and allowed dome growth into the upper crust and steep shortening fabric
penetation into the lower crust (Fig3-11a). The attachment had therefore spatially variable
thickness and kinematics that evolved through time but seems to mark an isotherm (i.e., the

andalusite isograd). This isotherm must coincide with a rheological tideshposing strain
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partitioning between the infrastructure and the superstructure. The role of the attachment was to
maintain strain continuity between the lower crust and the upper crust by monitoring the conversion
of orogennormal shortening into vedal stretching and lateral flow between the superstructure
and the infrastructure, respectively. This conversion was perturbed by the tendency of the buoyant
infrastructure to rise in transtensional domes thanks to locally favorable kinematic configuration
for space creation (Fig8:-11a and3-4, sections 2, 4 & 5). The reason why oblique;ttethe SE
transtension, instead of purely orogearallel extension, enhanced domes emplacements is that
they result from the combination of forced eastward latesabpe (orogeparallel flow end
member) and gravitational collapse (orogemwmal enemember) Chardon et al. 2011].
Transtensional doming into a thickening superstructure led to limited finite exhumation so that
infrastructure rocks were not broughttte surface; the domes are not bounded by detachment
faults and/or extensional sedimentary basins. Therefore, they are not metamorphic core complexes
as defined in the Basin and Range province [Bavjs and Coneyl979;Lister and Davis1989].

We suggst that they represent a specific class of gneiss domes i-&Qigyargence transtensional
gneiss domes, which would be common in mature (hot) orogens and have been mistaken for
metamorphic core complexes or compressive / diapiric domes.

Shortening defonation of the superstructure outlasted fabrics of the exhumed
infrastructure as illustrated for several domes (e.g., Bossost, Canigou). Likewise, the regional
transpressive shear zones reactivate, and/or are superimposed on, the extensional shear zone
flanking the domes (e.g., Canigou dome, FR&. and 3-4). Furthermore, domes have been
amplified and locally overturned by-8 shorteningVila et al, 2007;Denele et al.2009] (Fig.3-

4 sections 4 & 5). The regional transpressive shear zones crosscobttof the infrastructure
(Figs.3-4 & 3-11b) and were active until after 290 Ma (age of the youngest pegmatites they affect
[Druguet et al.2014]). At least some of them must have been through going during earlier (310
300 Ma) crustal flow of the infistructure because they acted as magma channels at thedimeée]

et al, 2008, Fig3-11b]. Furthermore, synkinematic mineral assemblages in the shear zones attest
to cooling during strain localization. These considerations suggest increasing couphsg)tae
attachment during crustal cooling and stiffening of the infrastructure after ca. 295 Ma (i.e., the latest

cooling age from high temperature of the infrastructure).
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Figure 3-11: Block-diagram summarizing 2 stages in the fdtriscan crustal evolution of the Axiale Zone of the
Pyrenees. See text for further explanations.
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6.2. Implications for early Variscan and post -Variscan deformation of the

Pyrenees

Despite intense deformation of the superstructure where upright isocldshfe common,
the envelope of the stratigraphic markers and the metamorphic isograds remained roughly
horizontal (Fig.3-4). This precludes the occurrence of Variscan crsstalle thrusts that would
have disrupted the stratigraphic pile and producedmyaetamorphic breaks. Therefore, D1
deformation must have involved thekinned instead of thiekkinned foldandthrust tectonics.
Likewise, early (premain Ss cleavage) recumbent fold nappes involving the infrastructure are also
unlikely in the Pyreneedaintenance of a flat envelop for the Paleozoic sedimentary pile and the
isograds over the Axial Zone also suggests that the occurrence of Alpine thrusts other than those
reported on Figure8-3 and3-4 may be precluded (see aBarreras and Druguet[2014]). As
such extra thrusts have been drawn across the Axial Zone to balance Alpine shokteniiog) [
1992;Beaumont et al.2000], the Alpine convergence record in the Pyrenean basement may need
to be substantially revised. The present study suggestshiéy Axial Zone is an asymmetrical
Alpine popup, whose southern half has been flexed as a consequence of slip along curved, north
dipping thrust(s), forming an upwafdnning pattern of Variscan schistosity (e.g., Big., cross

section 3).

6.3. The Variscan Pyrenees within the evolving Iberian -Armorican syntax

Thin-skinned foldandthrust deformation attained the Pyrenees aroune33®0Ma i.e., at
a time HP nappe stacking (3860 Ma) and exhumation (3&50 Ma) had long occurred in the
hinterlard of the orogenHaure, 1995;Faure et al, 2008, 2009; Matte, 200Ballévre et al.2009;
2014] (Figs.3-12a and3-12b). The nappe stack became subject to partial melting and magmatism
under a regime of dominant orogparallel flow that led to the emmement of extensional gneiss
domes and plutons (Fig-12b). Later on (Fig3-12c), partial melting and lateral crustal flow came
to affect a wider hinterland growing at the expense of its southern ford&tte[2007]. Final
amplification of the IberiamArmorican syntax was recorded in its core by the bending of the
Cantabrian orocline that closed between 305 and 295Mé4 gt al, 2010]. Coeval shortening and
lateral flow of the Pyrenees from 310 to 300 Ma that gave way to an increasing component of
transpression until at least 290 Ma is interpreted to have responded to orocline clos@r&Z€)g.
As a strikeparallel crustal portion of the northern orocline limb, the Pyrenees recorded lateral (i.e.,
limb-parallel) eastward escape of the crustalemal pinched out in the inner syntax and extruded
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RXWzZzDUG ZKHUHDV WUDQVSUHVVLRQ UHFRUGHZ)MKtRJ WHQ |
context, the dextral component of transpression in the Pyrenees may have been imposed by the
obliquity baween overall NS convergence and the NBE strike of the northern limb of the
orocline (in Permian coordinates, F&12c). The Pyrenees are peculiar among the HT terrains of
the Variscan belt of SW Europe in the sense that the last deformation tfzat lefprint on the
crustal architecture is compressional instead of being related tonog&nic extensional collapse.
Although buoyant flow of the lower crust allowed for its local extensional exhumation under
shortening, this peculiarity is explaineg the position of the Pyrenees at the core of a closing
syntax.

At first sight, NS extensional exhumation of the granulitic crust in the North Pyrenean
massifs does not readily fit into the kinematic framework described above3{E2g). However,
atleast some of these massifs display longitudinal mineral stretching lineatior® 8F@nd recent
zirconU-Pb dating on the granulites suggests exterdioven cooling at high temperature
significantly later than in the Axial Zone (3@B0 Ma;Lemirre et al. [2016]). Furthermore, the
lateral position of the North Pyrenean massifs with respect to the Axial Zone during the
Carboniferous and the Permian is not constrained and the North Pyrenean fault must have acted as
a major mechanical and thermal wahlveen them (e.g., Fig3-3 and3-12c). Therefore, although
they possibly underwent early Axial Zotike lateral flow, the North Pyrenean massifs likely
preserve the record of-N mid- to Late Permian extension comparable to that affecting pervasively
the French Massif CentraMalavieille, 1993;Burg et al, 1994,Faure, 1995;Matte, 2007] (Figs.
3-1 and3-12c). Such a transverse extension was driven by collapse of a wide hinterland of higher

topography, as opposed to lateral escape of foreland crpgétran the closing syntax.

6. 4. Orocline bending, lithospheric delamination and the Pyrenees

If the map development of the Cantabrian orocline is now well constrained, its causes
remain elusiveGutiérrezAlonso et al.2012]. A common structural imgretation of the syntax is
that of an indentation of the orogen by a stiff foreland domidizmite and Ribeirp1975;Matte,
1986;Ribeiro et al, 1995,Dias et al. @ $Q RXWFRPH RI VXFK D PRGHO
produced by the indenter on thistdbution of thrust kinematics in the orogeBr{in and Burg
1982;Burg et al, 1987]. But much of the mineratretching lineations considered in such models
have been shown to be related to late orogenic extension anestiprikectonics [e.gBurget al,
1994; Matte 2007]. The faffield boundary conditions of the development of Variscan oroclines
are a matter of debatklartinez Catalarj2011] suggested they could result from orcganallel

75



3- Partitionnement tardi  -orogénique de la déformation

Figure3-12: Threestage reconstrtion of the IberiarArmorican arc during the Carboniferous and the Permian in the
frame of Variscan collision. (a) Late collision stage at ca. 330 Ma. (br&yvergence extension of the hinterland and
fold-andthrust tectonics in the southern foreland.(820310 Ma). (c) End of orocline bending, irtsgntax HT
deformation (ca. 31290 Ma). The inset shows how sganvergence lateral flow pattern of the Pyrenees fits into the
frame of the closing syntax. Note thatS\Nextensional shearing in the Nortpréhean massifs may be younger (see

text for further explanation). The Pyrenees have been kept attached to Iberia, which has been restored to its Permian
position. Main sources for map and kinematic data outside the Pyré&iseee: et al.[2009]; Ballévreet al.[2014];
Franke[2014]; Lardeaux et al[2014]. Palinspastic position of Iberia is adapted fi@arreras and Druguef2014]

and those of Corsica and Sardinia freadtel et al[2014].
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shortening within the late Variscan dextral shear corridor Imkire Appalachians to the Urals
defined byArthaud and Mattg1977]. Carreras and Druguef2014] proposed that the Iberian
Armorican arc was a back fold developed in between {acgéeen échelorRiedel faults within
that same dextral corridor. The incseay knowledge of late Paleozoic magmatism and
metamorphism around the arc suggest the involvement of asthencelhlosEhere interactions in
the threedimensional development of the syntag&(tiérrezAlonsq 2011a; see also the critical
review ofMartinez Catalan et ak014]).

The Pyrenean crust was an abnormally hot foreland undergoing regional HT/LP
metamorphism between ca. 310 and 300 Ma-&@yvergence HLP metamorphism cannot be a
simple consequence of the thermal maturation of anthiekenedcrust [Thompson and England
1984], especially considering the absence of crsstale thrust and the lack of HP metamorphic
relicts in the case of the Pyrenees. For that, an additional mantle heat source is required in a contexi
of attenuated or missinghospheric mantle$andiford and Powell1991;Chardon et al. 2009].

The mantle and hybrid sources of 390 Ma calkalkaline plutonism in the Pyrenees is in
agreement with such a lithospheric configuration. The fact that mdonhenated magmatisma&

over crustaderived magmatism in the Pyrenees as well as throughout the Variscan belt of SW
Europe starting ca. 330 Ma adBussy et a).2000;Geébelin et al.2009; GutiérrezAlonso et al.

2011a, 2011bCouzinié et al.2014] implies a modificationfehe lithospheric mantle on an orogen
scale. This switch in magmatism has been attribute@uiiérrezAlonso et al.[2004, 2011b] to
lithospheric mantle delamination consecutive to the closure of the Cantabrian orocline. In their
model, the foundering ade of delaminatiorHouseman et gll981] is favored. However, the onset

of mantle magmatism appears to have migrated from the inner nappe stack to the foreland across
both limbs of the Iberia#\rmorican arc from ca. 330 to 290 M@&ljitiérrezAlonso et al. 2011a;
Laurent et al, 2017]. This suggests a zip mode opening of delamination driven by southward roll
back of the lithospheric mantle slab being subducted under the orogereit et al. 2017].
Pervasive lowecrustal melting and its migration (e.gig. 3-11) would have been instrumental in
favoring decoupling between a drastically weakened lower crust and the lithospheric mantle and
therefore enhancing delamination [e.Gray and Pysklywec2012;Duretz and Gerya2013].
Consecutive upward asthespheric fluxes into the southward opening mantle wedge would have

in turn favored heat advection to the crust by mantle magmatism and further enhanced crustal
melting and flow of the hinterland, which progressively migrated to the foreland.

Instead of littespheric mantle foundering being a consequence of orocline bending, we
suggest that orocline closure and-tmdickdriven delamination have interacted in a f&adk loop

mechanism. In such a model, delamination is a necessary condition for oroclinegbenittie
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sense that it allowed dramatic softening the originally stiff foreland lithosphere that could not have
been bent otherwise. The onset of delamination in the inner hinterland at ca. 330 Ma predates the
bending of the Catabrian orocline (3285 Ma)and migration of the delamination front into the
closing syntax overlapped in time with its final closure. This suggests antiformal bending of the
downgoing retreating slab concomitantly with syntax closure. This process would have allowed
softening of he inner part of the syntax that further enhanced its extrusion imposed by the closure
of the orocline. In such a model (F8t13), HT metamorphism, plutonism and lateral flow of the
Pyrenean crust between 310 and 290 Ma would reflect delamination afwhed-plunging
antiformal lithospheric mantle slab retreating outward the closing orocline 3Fi§). The
boundary condition allowing eastward escape of the hot Variscan Pyrenean crust and more
generally crustal expulsion from the syntax would be pexvithy the southwartktreating

lithospheric slab from beneath the Variscan orogen.

Figure3-13: Sketch of delaminating mantle lithosphere under the Ib&ramrican syntax around 305 Ma i.e., at the
onset of the Cantabrian oroclinenoing. Same color code as in Figuré 3

Figure 3-13 provides a tentative, firsirder geometry of slab retreat under the closing
IberianArmorican syntax, which will require refining. The Gondwanan lithospheric slab
undergoing continental subduction endthe orogen is the most obvious candidate for
delamination. Asymmetrical retreat and/or slab tear may not be precluded under the closing syntax
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that would explain some contrasts in the metamorphic or structural record on each inner (foreland)
limbs of tre orocline. Once closed at ca. 295 Ma, the orocline coincided with the western corner
shape tip of the Paleotethys ocean that was propagating westward and subucting northward under
the orogenGutiérrezAlonso et al 2008]. Interaction of the retreatingp@wanan slab with the
Paleotethys oceanic lithosphere may have contributed to further complications of the
tectonothermal pattern of the syntax(es) and more generally that of the collapsing Variscan orogen
(see als®Burg et al.[1994] andPereira et al [2014]).

VIl Conclusion

The specificity of the Pyrenean Variscan crust is to have evolved from a cold foreland
setting to a hot orogenic setting without having undergone typical mountain building processes in
the meantime (largscale thrust nappe tedios, HP metamorphism). As a very thin and hot portion
of delaminated continental lithosphere, the Pyrenean domain has been involved in the closure of an
orogenic syntax by developing strain and metamorphic patterns typical of hot orogens. These
patterns eflect the competition between upper crustal thickening and lateral flow of a weak and
buoyant lower crust within the kinematic framework of a closing syntax.

An attachment has acted as a structural buffer layer between laterally flowing lower crust
and tanspressional thickening of the upper crust of the Variscan Pyrenees. This attachment
corresponds to a temperatu@ntrolled rheological threshold, which also allowed for the formation
of transtensional gneiss domes at the roof of the lower crust dtoimgergence. Transtensional
unroofing of the domes into the upper crust involved a combination of forced lateral flow and
buoyancy of the partially molten lower crust. Late shortemalgiced buckling of the domes during
strain localization in steep crubtcale transpressive shear zones attests to an increasing coupling
between the lower crust and the upper crust during regional cooling. The combination of dextral
transpression and eastward flow in the Pyrenees results from the shortening and lafgralfesca
hot buoyant crust along the inner northern limb of the closing Cantabrian orocline between ca. 305
and 295 Ma. The conditions for the switch from crtstmantlederived magmatism in the Iberian
Armorican arc, orocline closure and escape of abndyrhat foreland from the syntax are fulfilled
by slab retreadriven, southward delamination of the lithospheric mantle dipping northward under
the orogen.
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X Planches supplémentaires

La construction du champ de déformation et du modéle cinématique psé&edt® V O 1D U W |
VRXPLV j 7THFWRQLFV VIHVW EDVpH VXU GH QRPEUHXVHV RE
de la chaine. Cepen@aw OfXWLOLVDWLRQ GH SKRWRJUDSKLHV
caractéristiques structurales de la Zone Axiale y ont été limitées au strict nécessaire. Nous avons
GRQF GpFLGp GH SUpVHQWHU HQ FRPSOpPPHQW Gatit@yeBU W L F

des planches-34 a 18 ci-dessous.

La planche 3l4 passe en revue les différents styles de déformation observés dans
Of,QIUDVWUXFWXUH GX @esXddmasHa photographiE-R4d @lXsteH s
cisaillements a cinématique « topHUV Of2XHVW 2 REVHUYpV GDQV OH F°X
Chiroulet (Cartes géologique modifiée, carte structurale et coupe (inéditegynmeixe 31). Un
exemple de déformation coaxiale dans la partie centrale du déme-@all\guas est illustrégp
la photographie34E DYHF OH ERXGLQDJH V\PpWULTXH GTDQGDOR
GIpWLUHPHQW /D GpIRUPDWLRQ HIWHQVLYH HQ ERUGXUH C
illustré par les photographiesl? c et d, localisées dahes flanc nord du Canigou (Gorges de la
Caranca). La photographie-13e illustre la déformation nowoaxiale dans les schistes
cambroordoviciens du déme sud de Bossost (voir aussi Fif), DU les porphyroblastes de
FRUGLpULWHYV HW G I1DPQBDO R VANWHE DUREHY GIHHFLVDLOOHP

vers le SE ».

La planche 315 précise les caractéristigues de la transition entre Infrastructure et
Superstructure dans le déme sud de Bossost, a savoir le replissement des foliations de
OTUDIVWUXFWXUH 6L MXVTXY] OHXU WUDQVSRVLWLRQ WRW
JUDQGH pFKHOOH D VXU WRXWH OfpSDLVVHXU GH OD JRQ!

ou les fabriques Si et Ss sont toutes les deux clisles
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La planche 316 SUpVHQWH XQ SDQRUDPD GH OD ]JRQH G6fDWW
ouest du Canigou, au niveau du massif deidN(Espagne). Elle se décompose en deux zones,
situées attlGHVV XV GHV RUWKRJQHLVV R UGBRsVdbelidh) QuCariigod B8t G X G
de Noria: (L OYHQFDLVVDQW PpWDVpGL P Hs@h¥¢ted) ded ortbagnigst) QD Q F
affecté pawune foliation mylonitique Si a étirement longitudin@ktte foluation Si est reprigar
des plis kilométriques couchédX GpYHUVpV YHUV OH VXG DFFRPSDJQpV G
de plan axial naissant€ii) une bande de cisaillement plate définie par une schistosité pénétrative
et avec une cinématique « top sud » interprétée comme le décollement de la Styrerstou
O, QIUDVWUXFWXUH /D VFKLVWRVLWp VH YHUWLFDOLVH j F
structuraux supérieurs. Les roches ne présentent alors aucun signe de métamorphisme de HT et

seule une stratification est affectée par des ptigdr

Les photographies de la planchktB LOOXVWUHQW OHV GLIIpUHQWHYV
observées a la transition Infrastruct@eperstructure, a savoir la crénulation de la foliation Si (a),
le plissement des premiers niveaux supracrustaideav XV GH O, QIUDVWUXFW XU}
GHV SODQV 6L DYHF OTHQURXOHPHQW GH OD OLQpDWLRQ /L
HW OTHPSLOHPHQW GH QLYHDX[ JUpVHX[ GpMj ERXGLQpPV DX

Laplanck 318 UHJURXSH OHV GLIIpUHQWY VW\OHV GH GplIRUF
de la Zone Axiale (a), dans les bandes mylonitiques transpressives affectant les bordures de domes
(b) ou les domaines toujours affectés par un métamorphisme de HT (c)setemrfilons

magmatiques cambrordoviciens intercalés dans des schistes.
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Figure3-14 SKRWRJUDSKLHV LOOXVWUDQW OD GplIRUPDWLRQ GDQV Of1,QIL
leucosomes et amphibolites par des bandes d2ci® OHPHQWYV © WRS RXHVW 2 GDQV OH F°X
&KLURXOHW E %RXGLQDJH V\PpWULTXH GH SRUSK\UREODVWHYV GTDQG
duLys & DLOODRXDV F ERXGLQDJH DV\PpW U Ldp¥)Hve: TIXeQindmatR@ «dp rddd X F U R
a VXU OH IODQF QRUG GX &DQLJRX *RUJHV GH OD &DUDQoOD G ]RRP
GHV FLQpPDWLTXHYV © WRS QRUG 8 GDQV OTHQFDLVVDQWICR lefYibDWLWLT
décimétrique de leucogranite présente une foliation gneissiquéclastes de cordiérites dans les schistes cambro
ordoviciens du déme sud de Bossost, indiquant une déformatiecoaciale a cinématique « top SSE ».
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Figure3-15: lllustration des interférences entre Infrastructure et Superstrutdnesla partie sud du déme Blessost

D EORF GLDJUDPPH HW FRXWM GX ®{RHH VEWpRHOWYXED QY OfDUWLFOH

Fig. 315D PRQWUDQW OH SOLVVHPHQW SURJUHVVLI GH OMHWROED®%SRQL M
OD VFKLVWRVLWp YHUWLFDOH GH OD 6XSHUVWUXFWXUH

6V GDQV OD ]
LOOXVWUDQW OHV UHFRXSHPHQWY HQWUH 6L HW 6V /IDVSHFis JUDQX
GIDQGDORXVLWHY HW GH FRUGLpULWHY GDQV OHV SODQV 6L
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Figure3-16 3DQRUDPD D HW VFKpPD LQWHUSUpWDWLI E GX WRLW GH 0OF,
(SudQuest du Canigou). Ici, les alternances de marbtéd GH VFKLVWHY GX WRLW GH Of,QlUD
mylonitique extensive a cinématique « top ouest » (Fitjze. On observe sur ce panorama : i) le replissement des
IROLDWLRQV GH Of,QIUDVWUXFWXUH SDU Goppén®i@d prugreseitte et QdRistositX G D F
de plan axial, typique de la Superstructure, ii) la réactivation sous forme de décollement plat et & mouvement « top vers
le sud » de la bande mylonitique extensive séparant des roches métamorphiques dans lealfirae geu ou pas
métamorphiques adessus. Sont localisés dans leur niveau structural les photographies a) et b) et ¢) della Fig. 3
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Figure3-17: 3SKRWRJUDSKLHV GYH[HPSOHV GH ILIXUHV G Tu@W¢ ldahspdJaeigFH RE
$[LDOH D $SSDULWLRQ GYXQH VFKLVWRVLWpPp GH FUpQXODWLRQ 1
OY,QIUDVWUXFWXUH GDQV OH PDVVLI GH 1XULD &HV VFKLVWHYV SUpVHQ
« WRS YHUV Of2XHVW 2 Hréssutay HfteQde pak We RAnbreuR plis en chevrons, situées
structuralement adessus du décollement (Figt15); c) & d) Plis décimétriques a plan axial vertical & longitudinal

(Ps) affectant les foliations métarphiques Si observés dans le massif de Nuria ( ¢) et du Chiroulet ( d). La linéation
GIpWLUHPHQW /L HVW HQURXOpH DXWRXU GH OfD[H GH SOLV H %RXG
WASLTXH GH OD J]RQH G 1D W ellans i DEMREn QR0 Texkidl©(@iHa SupeNdagneres, dome
sud de Bossost).
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Figure3-18: Photographies illustrant la déformation dans Superstructure : a) Boudinage symétrique des bancs gréseux
massifs du flysch Carbonifere aa°XU GH OD =RQH $[LDOH 9DOOpH GY$VSH 3\UpQpH
bandes de cisaillement « top sud », illustrant la transition entre déformation coaxiale (Nord de la Zone Axiale) et
noncoaxiale (Sud de la Zone Axiale). b) Boudinage asymétsffeetant les filons de leucogranites (similaires a ceux

de la Fig.3-14, c & d) dans les orthogneiss fins du Canigou (bande mylonitique@andjou). La fracturation des

guartz et des feldspaths atteste du cété rétrograde de la déformation transpieasiisede la déformation observée

dans la bande mylonitique extensive du déme du Canigou, synchrone de la fusion partielle. ¢) Bandes mylonitiques
transpressives dextres (Pitch : 20°NW) affectant les pegmatites du Cap de Creus dans un encaissstas de sch
sillimanite (facies amphibolite). d) Porphyroides affectés par une foliation mylonitique et par des cisaillements « top
sud ». Ces roches magmatiques permettent de valider la déformation supposée importante dans les schistes encaissan
mais parfos difficile a évaluer par manque de marqueurs (transposition de la stratification fréquente) (Superstructure
du flanc nord du Canigou, région de Canaveilles).
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Analyse quantitative du champ de déformation de la

Zone Axiale
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I Introduction

$YHF OD GpPRFUDWLVDWLRQ GHV 6\VWqPHV GTLQIRUPD'
OfDQDO\VH VWDWLVWLTXH D FRQQX XQ JDLQ GILQWpUrw G
actuelle trés utilisée dans le domaine @D SURVSHFWLRQ PLQLqUH &HSHC(
géostatistiqueMatheron 1963) demeure encore peu répandu en géologie structurale. Elle permet
pourtant de quantifier des variations spatiales de valeurs souvent difficiles a évaluer dans un jeu
dedonnées GH GLVFULPLQHU GLIIpUHQWY GRPDLQHV GIYREWHQL
IRUPH GH FDUWH GH WUDMHFWRLUHY SDU H[HPSOH HW GH V
GfRUGUHV LQIpULHXUV SRXU HQ VRnsWesltax @oldigu@sDaSsel) p JL
simples, la géostatistique peut permettre de réaliser des essais de restabratiauX et al.
2004b;Branquet et al.2012) et sert de base a de la modélisation Gmjaux et al. 2004a;
Philippon et al, 2015). Pour cal, les données étudiées doivent étre géoréférencées et la zone
GITpWXGH GRLW EpQplILFLHU GTXQH ERQQH FRXYHUWXUH VSI
des variables étudiées.

La synthése structurale de la crolte varisque des Pyrénéesecaupié étude de terrain a
OfpFKHOOH GH OD FKDvVQH D SHUPLV GH FRQWUDLQGUH OD
a jour la relation structurale entre la cro(te supérieure (Superstructure) et mmjériaare
(Infrastructure) dans un cax cinématique cohérent. Cette caractérisation de la déformation
GHPHXUH PDOJUp WRXW TXDOLWDWLYH 8QH DQDO\VH JpRYV
~RQH $[LDOH GDQV OH EXW GIDSSRUWHU XQH FRQWUDLQW
FUREWH YDULVTXH HQ SHUPHWWDQW L GYHQ H[WUDLUH Ol
préciser le réle de chague domaine et son expression dans le champ de déformation fini observé
DXMRXUGYKXL

Dans cette partie, on présente i) une analyd&d YDULRJUDPPHYV GLIIpUHQFF
variable entre deux points en fonction de leur distacakellés sur les données directionnelles et
de pendage des schistosités et des foliations, ii) de leur interpolation par krigeage couplée a une
modélisatbn 2D sous forme de carte de trajectoires en utilisant la méthode développée par
Gumiaux et al(2003). Les cartes de trajectoires « modeles » produites sont ensuite comparées au
modele qualitatif construit manuellement et présenté précédemment. Cedeattagctoires
LOQOWHUSROpHV VRQW ILQDOHPHQW PLVHV HQ SHUVSHFWLYH
(linéations) et de cinématique issues de la base de données afin de conclure sur les caractéristique:
de la tectonique responsable du chata déformation finie de la Zone Axiale et ses implications

meécaniques.
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I "coc’fte f— o£-S tte t% ZifofZreot %ot o—f—c

2. 1. Calcul et analyse des variogrammes

/ITDQDO\WH YDULRJUDSKLTXH FRQVWLWXH ODd&bé&ds LqUH
VWUXFWXUDOHYV (OOH YLVH j pYDOXHU OH GHJUp GH FRUU|
en chaqgue point en fonction de la distance entre ces points. Ici, la principale variable étudiée est
une donnée directionnelle (valeurde 0 a f80FRUUHVSRQGDQW j OfDJLPXW GH
HW GH IROLDWLRQ pWDQW GRQQp TXH FHV SODQV SUpVHQ
DOpDWRLUH GDQV OYHVSDFH FHWWH YDULDEOH FRUUHVSI
NWHUSRODWLRQ VSDWLDOH GplLQLW DORUV OH FKDPS GH
YDULRJUDPPHY SHUPHW L GH GpWHUPLQHU OD GLVWDQFI
montrent une dépendance mutuelle significative, ii) de contraindre Ipand&nce a la distance
HW LLL GH WHQLU FRPSWH GH OfYDQLVRWURSLH SRWHQWLH

/ID PPWKRGH GH FDOFXO GYXQ YDULRJUDPPH DGDSWpH
les directionsGumiaux et al.2003) consiste a évaluer la différence la pktig entre les valeurs
GIDQJOHYV \RkbWceU pIHYULPpH HQ GHJUp FDUUp SRXU FKDTXH
GRQQpHY HVSDFpV GIXQH GLVWDQFH SURSU HvdiidgraGD&® V WR>
omnidirectionnel expérimental produit (Figd- VH SUpVHQWH DORUV VRXV OD
montrant la décorrélation croissante progressive des variations en valeurs directionnelles avec
OYDXJPHQWDWLRQ GH OD GLVWDQFH UHODWLYH HGaMIUH FKD
pour une distance croissante, alors cela signifie que les variations de directions sont corrélées
MXVTXY] XQH GLVWDQFH SOXV FRXUWH TXH OD WDLOOH GX C
maximale pour laquelle ces variations sont corrélées défirsitlaiportée, distance a laquelle le
variogramme atteint saeuil (Fig. 4- 'DQV OH FDV Re OD YDULDQFH HVW C(
YDOHXU | OfYRULGJ eftetHoégitp i @présentadt la proportion de données dont les
variations ne peuvenr8DV rWUH DWWULEXpHV ] XQH WHQGDQFH UpJLR
résolution de calcul demandée (V@iumiaux et al(2003). La forme de la courbe de tendance du
YDULRJUDPPH H[SRQHQWLHOOH JDXVVLHQQ Hconve@tdav RwGL
variance évolue en fonction de la distance, de la portée, de la pépite et du seuil calculés.
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Figure4-1 ,O0XVWUDWLRQ GT1XQ YDULRJUDPPH GTDSUQqV *XPLdéXdsgai D O
DX QXDJH GH SRLQW FDOFXOp j SDUWLU GIXQ MHX GH GRQQpHV /D FRXL
DYHF OH PHLOOHXU DMXVWHPHQW DX YDULRJUDPPH H[SpULPHQWDO 30
sont possible comme exponentiel, sphérique, sinusoidal, etc. La pépite, la portée et le seuil obtenus sont ceux du
variogramme théorique.

Si le jeu de données sur la variable régionalisée est susceptible de présenter une forte
anisotropie, soit des variationsenBzZXWV GLIIpUHQWHY VHORQ GLIIpUHQWH
variogrammes ditglirectionnels peuvent étre calculés. Ces variogrammessont calculés de la
méme maniere que les variogramroamidirectionnels, tel que décrit edessusiais les couples
de ponts participant au calcul sont alors sélectionnés en fonction de la direction formé par le
vecteur correspondant ; la gamme [0 ;180[ des directions possibles est ainsi divisé en quatre, huit
ou n cadrants donnant autant de variogrammes directionnelspmrdant. Si ces variogrammes
présentent une structure (valeurs en portée notamment) différente selon les différents cadrants, une
anisotropie dite géométrique est alors mise en évidence et ce qui traduit une direction selon laquelle
les mesures sont coléés a longue distance (portée la plus élevée) et une direction
systématiquement normale selon laquelle les mesures montrent une corrélation a la distance la plus

courte (portée la plus faible).

2. 2. Interpolation par krigeage et cartes de trajectoires

JTREWHQWLRQ GTXQH LPDJH FRQWLQXH GHV GRQQpH
YDULDWLRQV GYRUGUH UpJLRQDO j OfpFKHOOH GH OD ]RQ
GILQWHUSRODWLRQ $ILQ GH WHQLU FRP MN G 1RUHQUW X HLOY
RX DOpDWRLUHV OD PpWKR G HV@Hetof V962 eStR@MBrible Bug adtize) N U
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PpPWKRGHYV GfLOQWHUSRODWLRQ FDU MXJpH UREXVWH SRXL
voisins, pour peu que les données a¥fPH GLVWULEXWLRQ GLVSEresdipH GDQ)\

/IMTHIILFDFLWp GH FHWWH PpWKRGH GIfLQWHUSRODWLRC
LOOXVWUpPpH YLD OYDSSOLFDWLRQ j GGuhtaux\et B|2008] BOVAIES5 O XV |
Branquet et a].2012).

Les données directionnelles ou de pendages étant des valeurs angulaires (variable de type
FLUFXODLUH OfLQWHUSRODWLRQ SDU NULJHDJH QH SHXW
angulaire est donc préalablement déposge en cosinus directeurs, sur lesquels le krigeage est
réalisé séparément (pour les détails de la méthode Guoiriaux et al.2003) Une valeur de
FRVLQXVY HVW DORUYV DWWULEXpH HQ FKDTXH Q°XG GYXQH J
entrH FKDTXH Q°XG SUpDODEOHPHQW GpILQLH FRPPH OD UpVI
I TDWWULEXWLRQ GIfXQH YDOHXU LQWHUSROpPH HQ FKDTXH ¢
de chaque point de mesure présent dans un disque de rayon dé@nppdeeobtenue lors de
OYDQDO\WH GX YDULRJUDPPH FRUUHVSRQGDQW 'DQV OH F
évidence, ce disque devient une ellipse. Les cosinus directeurs étant obtenus a partir des données
angulaires, les variogrammes de ces cosinueptést des caractéristiques comparables a celles
des variogrammes sur les données directionnellesl@ocomposées. Les parametres
GILOQWHUSRODWLRQV XWLOLVpYVY UD\RQ GH FDOFXO HIIHW
étudiée) sont donc sSMIDLUHYV j FHX[ REWHQXV ORUV GH OfDQDO\VI
YDOHXUV GH FRVLQXVY GLUHFWHXUV LQWHUSROpPHV HQ FKD-™
données angulaires, comme souhaité et peuvent étre visualisées sous forme de carte.

/IHV FDUWHV GH WUDMHFWRLUHY GHV GRQQpHV GLUHFW
GTXQ DOJRULWK Plde & p\ngel@r 298 p etsaDdpté p&umiaux et al.(2003) pour
WHQLU FRPSWH GH OD VSpFLILFLWsgtoGest d2 x dhaiQetbaGefkerip¥)G H
et obtenir une représentation cartographique optimale.

2. 3. Présentation des jeux de données utilisés

I TREMHFWLI pWDQW GTREWHQLU XQ PRGgOH GH FKDPS
orogénique varisque, l@SDUDLW QpFHVVDLUH GIXWLOLVHU XQ MHX
unique domaine, ne présentant pas de discontinuité majeure pouvant rompre les tendances
régionales que nous cherchons a caractériser. Pour cette raison, cette étude porte exctlusiveme

sur la Zone Axiale, qui correspond a la zone la plus étendue et continue de crodte varisque des
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale
Pyrénées. Les massifs Varisques Nord Pyrénéens et Basques ne sont donc pas pris en compte ic
dans cette étude.

/I TPODERUDWLRQ GTXQ FKDIDRMR8édeddaiemeRr pd? @ \dbhSRrqrtigDde V
cartes de trajectoires des traces de plans de schistosité et de foliation, toutes les données de
schistosité et de foliation comprises dans la Zone Axiale ont donc été extraites de la base de
données géoréférencéemarte de répartition spatiale des données, Anitexe 22). Ce premier
ensemble « Zone Axiale » comprend 14 275 points de mesures directionnelles (azimut des plans),
dont 12 664 (~89%) ayant une valeur de pendage associée. Statistiguement, la distiebceti®
points de mesures apparait comme Iégérement regroupée pour de courtes distances (premiers
kilométres) et clairement dispersée pour des distances croissantes}ige 4jui rend ce jeu de
données totalement adapté aux études géostatistiquasyment a grande échell&ymiaux et
al., 2003, 2004b). Ce groupe « Zone Axiale » a été divisé en trois ensembles structuraux distincts
VHORQ OD VXSHUSRVLWLRQ GHV SRLQWYV GH PHVXUHV j WHC
(5 299 points)i) les granites (3 610 points) et iii) la Superstructure (5 366 points, dont 4 664 avec
pendages). Du groupe Superstructure ont été extraites les données de toute la moitié ouest de la
Zone Axiale (groupe « Superstructure Ouest », 2 452 points), en appaneins perturbée car la
SOXSDUW GHV G{PHV HW JUDQLWHYV VH VLWXHQW GDQV OfD
YDOHXUV GYD]JLPXW GHV SODQV GH VFKLVWRVLWp HW GH IR
$[LDOH HW GH Of,QI1UDVWU X F VexXIoi Horgshble (Fig. @s\&HR tEntke@$dir G L V W
la valeur moyenne proche de N95° (N96.5° et N94.6° respectivement), avec un coefficient
GIDV\PpWULH SwarRdt Batdiamid995). A contrario, les données directionnelles de
la Superstructure présentemte distribution asymétrique (Fig-3b), centré sur une moyenne
1 f DYHF XQ FRHIILFLHQW GIDV\PpWULH QpJDWLI LOOXVYV
les azimuts les plus faibles. Une distribution similaire caractérise le groupe SupeesiQuetst,

avec une asymétrie encore plus marquée (Fagl)4

Figure4-2: Dérivée de la function de K Ripley en fonction de la distance entre chaque couple de points. Le passage
GIXQH WHQ G D Qegtdue dug lespperhi@rékilometres vers une tendance de forte dispersion a lieu vers 1520
km de distance.
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Les granites ou les ddmes forment intrinséquement des amas de données, ce qui he permet
SDV GYHIIHFWXHU XQH DQDO\V Haclip Re\ted DA evishrhbleX puisoRePS O g \
interpolations nécessitent une répartition spatiale dispersée des données. Pour cette raison, seule
OTDQDO\WH GHV YDULRJUDP RAhhexeD+1p SVHpX H | AHIFDAQOM\V BIRILQ G L
FKDTXH REMHWWDOREBHRBWHQLU XQ FKDPS GH GpIRUPDWL
ont été considérés comme partie intégrante de ce champ, les variations induites par ces objets son
GRQF SULVHV HQ FRPSWH GH PDQLqUH JOREZaelAQaReUIN GHV
QH VIHVW GRQF SDV DYpUp QpFHVVDLUH GH UpSpWHU OH

trajectoires sur chaque déome et chaque granite.

Figure4-3: Histogrammes de fréquences ddR @ QpHYV GID]LPXW GHV SODQV GH VFKLVWRVL
$[LDOH 3RXU OHV PHVXUHYV GDQV D OD =RQH $[LDOH E OD 6XSHUVWL
Superstructure. La moyenne calculée correspond ici a la moyeoulkaice, afin de tenir compte du caractére circulaire

GHV GRQQpHY GLUHFWLRQQHOOHYV /HV FRHIILFLHQWY GIDV\PpWULH RCQ
moyenne circulaire.

$ILQ GIDIILQHU OfMLPDJH GX FKDPS é&HIné gtuBesRBIUER Q Y
SRUWDQW VXU OHV OLQpDWLRQV GTpWLUHPHQW HW GH FLQ
plan de schistosité ou de foliation a ces lignes lors de leur digitalisation, bien souvent a fort
plongement dans la Superstiwe, nous a conduits a ne considérer que les données acquises lors
GH QRV SURSUHV FDPSDJQHY GH WHUUDLQ HW QH SDV LQG?
réalisées dans tous les secteurs de la Zone Axiale suivant des coupes NS, ce qui rus perm
GIDYRLU XQ MHX GH GRQQpHYV PHVXUHYVY UHSUpVHQWDW
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale
GH OD =RQH $[LDOH /HV OLQpDWLRQV GIpWLUHPHQW GDQ
faible plongement, les données digitalisées de la littér§@88 mesures) ont, elles, pu étre traitées

avec nos mesures de terrain (363 mesures) pour les analyses directionnelles.

Il Analyse spatiale statistique

3. 1. Les données directionnelles

Dans cette étude, les variogrammes odirgctionnels ont étéalculés sur une distance
maximale de 60 km, ce qui correspond a la largeur approximative de la Zone Axiale en la
considérant comme une forme simple rectangulaire. Une résolution de 1 km a été choisie pour le
calcul des variogrammes régionaux, chacun éét@par un variogramme de plus haute résolution

P VXU OHV SUHPLHUV NP GDQV OTREMHFWLI GH FRQW

UXSWXUHVY GH SHQWH RVFLOODWLRQV FRPSRUWHPHQW j
mieux cardF WpULVHU FH TXH OfRQ DSSHOOH OH © FRPSRUWHPHC
de pépite et pente initiale).

Le variogramme omndlirectionnel de la Zone Axiale (Fig-4B) présente en premiéere
approximation un modeéle de type exponentiel ave ffet pépite » important autour de 500
degrés carrés et cela malgré une résolution spatiale de 100m sur les premiers kilomeétres. Cet «
effet pépite » représentant environ 46% de la variance globale de la variable souligne une
importante variabilité danles directions de schistosité, y compris pour de trés courtes distances.
Le modele de variogramme exponentiel théorique atteint une valeur seuil de 1095 degrés carrés
pour une portée régionale apparente de 10 km traduisant une corrélation spatitde dotreées
MXVTXTj] XQH GLVWDQFH PD[LPDOH GYfXQH GL]DLQH GH NLOF

Dans le détail, le variogramme orrfirectionnel de la Zone Axiale présente une forme
SOXV FRPSOH[H FRPSUHQDQW GHX[ UXSWXUHVY GH SHQWHYV |
1.8 km et la deuxieme autour des 10 km (Fig.B@ &HWWH IRUPH HVW FDUDEF
superposition de plusieurs variogrammes, dit imbriqués, ayant chacun leur portée, seuil et pépite
SURSUH /TDQDO\VH YDULRJUDSKLTXHuée lpar derra@egtrbicturab L U H |
(Fig. 44a) vient confirmer cette interprétation. En effet, la séparation du jeu de données en trois
SOUSHQVHPEOHY GH PHVXUHVY GDQV OD 6XSHUVWUXFWXUH
variogrammes omridlirectionnels rédtant aux parametres assez différents: les variogrammes
UHODWLIV DX] GRQQpHYVY GHV JUDQLWHYVY HW GH Of,QIUDVW!I
importante que celui de la Zone Axiale, autour des 1100 et 1200 degres carrés tandis que celui de
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Figure4-4: a) Variogrammes omsdirectionnels des données de direction calculés a partir des données directionnelles
des plans de foliation/schistosité mesurés dans chaque domaine structural de la Zenéesj@ortées, pépites et

seuils reportés correspondent aux valeurs obtenues pour les variogrammes théoriques (traits de couleurs péles) calculé
pour chaque variogramme expérimental (traits de couleurs vives reliant les nuages de points) ; b) Zem2sur |
premiers kilométres du variogramme omnidirectionnel de la Zone Axiale, illustrant son caractére en variogrammes
imbriqués.

la Superstructure est largement en dessous, avec un seuil de 849 degrés carrda)Foest
différences traduisent bienflarme des objets étudiés, les granites et les démes étant caractérisés
par une forme circulaire ou elliptiguget donc des directions tres variables de la fabrigaedis

que la superstructure est pratiquement exclusivement définie par des schiktogitédinales

moins variables en directions (Fig- 4 /IMHIIHW SpSLWH DVVRFLp DX Y
VXSHUVWUXFWXUH HVW VLPLODLUH j FHOXL GH OD =RQH $]
OT,QIUDVWUXFWXUH HW O dnt aJaJIueetstiieiive ou aux grahigesyle D L U
variogramme omRAGLUHFWLRQQHO GH O-%a)QorésPriteWibieXferiveXddidpleyd, J
combinant un modele exponentiel sur les 5 premiers kilométres et sinusoidal sur les grandes
distances. La rythmicité det GHUQLHU YDULRJUDPPH R prR tradtiXadt HV W
XQH GLVWULEXWLRQ SpULRGLTXH GHV GRQQpHY VHORQ FH
15 NP SHXW rWUH FRUUpOpH j OfTHVSDFHPHQW GHVERQHV C
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale
PR\HQ HQWUH FKDTXH G{PH (Q HIIHW XQH U\WWKPLFLWp GX
du nombre de couples impliqués dans le calcul du variogramme en fonction de la distanee (Fig. 4
5b) traduisant une distribution regroupée des données. Daas,da baisse du nombre de couples
WUDGXLW XQH GLPLQXWLRQ GH GRQQpHV GLVSRQLEOHV HW

Ces modéles de variogrammes montrent un effet de trou.

Figure4-5:a) VDULRJUDPPH RPQLGLUHFWLRQQHO GHV GRQQpHV GLUHFWLRQC
imbriqué, comportant une tendance exponentielle et une tendance sinusoidale ; b) nombre de couples de points de
mesures utilisé dans le calcul du variogneenomniGLUHFWLRQQHO GH Of,QIUDVWUXFWXUH H
points.

Les variogrammes omudirectionnels de la Superstructure et des granites suivent tous deux
une tendance exponentielle (Fig4d) atteignant leur seuil pour une portée siral (4.6 km et
4.8 km respectivement), traduisant au premier ordre une méme variation spatiale des données
GLUHFWLRQQHOOHV VXU GHNPG|LY WIFEHDWO B Hz B QR 6 B 8 HG i L
GH FRXUWH ORQJXHXU GI1RfGbht cadfgmeeDmar X Satibgvaviiroex F W X
directionnels (Fig. 4) effectués parallelement {&) et orthogonalement @8) a la valeur
moyenne des azimuts dans la Superstructure (Fige4 $ OJLQYHUVH XQH SpULRG
18 km se dessine suivdetvariogramme orienté NEW, perpendiculaire aux données orientées
N130*N140° (Fig. 4 5pJLRQDOHPHQW OD VFKLVWRVLWpPp RQGXOH
OfRUGUH GIYXQH YLQJWDLQH GH NLORPgQWUHYV
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Figure 4-6. Variogrammes directionnels des données de direction de S1 de la Superstructure. Les variogrammes
orientés NS, EW et NWYBE suivent la méme tendance exponentielle (modéele en bleu pale) avec une portée
approximative de 5 km et un seuil de 825 deg@asés. Le variogramme orienté NBV suit une tendance plut6t
sinusoidale avec une périodicité approximative de 18 km.

$ILQ GH GpWHUPLQHU VL OHV YDULDW?:RM®WaGHa FRXU
Superstructure et les granites ont la méme origineaonakyse variographigue de la partie ouest
du jeu de données a été effectuée (Figa)} 1a ou les plutons granitiques et les ddmes sont moins
susceptibles de perturber le signal régional de la Superstructure. Le variogramme omnidirectionnel
correspondanprésente une variance nettement plus faible que celui de la Superstructure, avec un
VHXLO GH GHJUpV FDUUpV FRXSOp j XQ © HIITHW SpSLWH
pour des données avec une tendance régionale peu per@cmax etl., 2003). Le seuil est
DWWHLQW SRXU XQH SRUWpPH GYfHQYLURQ NP ODLVVDQW
masquée par les variations locales dans le variogramme-diraciionnel de toute la
6XSHUVWUXFWXUH $LQVL QO juelyued) kibridétrd? Gdmb@m tradiireU G U
OfLQIOXHQFH GHV JUDQLWHYVY HW GHV G{PHV SUREDEOHPHC

3. 2. Les données de pendages

De la méme maniere que pour les données directionnelles, les valeurs de pesgéayesd
de schistosité et de foliation ont été analysées sur une distance maximale de 60 km avec un pas de
FDOFXO GH NP 3RXU OfHQVHPEOH GH QlikecidRi@HFH[HDOH O
variogramme noir) présente, comme pour les donnéestidinnelles, un modéle exponentiel

DWWHLIJQDQW XQ VHXLO GH GHJUpV FDUUpV SRXU XQH
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale
NLORPgQWUHV /fHIIHW SpSLWH TXL OXL HVW DVVRFLp HVW G
variabilité relativempt forte des valeurs pour des courtes distances. Le variogramme
omnidirectionnel des pendages de schistosités dans la Superstructure {Fguitdla méme
tendance que le variogramme calculé pour toutes les mesures de la Zone Axiale, avec malgré tout
unecertaine instabilité du signal lui donnant une forme légerement plus sinusoidale. Cette tendance
HVW GYDYDQWDJH DIILUPpH GOQWFRWLRQQHRIUBYRHG R P@ID
venant de la partie Ouest de la Superstructure (Fi§. €e varbgramme peut étre interprété
comme suivant une tendance exponentielle, atteignant son seuil (480 degrés carrés) pour une
portée approximative de 55km et avec un effet pépite de 45%. Sur les derniers kilometres, la
diminution de la variance des données doan variogramme une forme sinusoidale, pouvant étre
interprétée comme reflétant une certaine périodicité dans les variations de pendages. La longueur
GfRQGH GH FHWWH YDULDWLRQ VHPEOH GpSDVVHU OD ODU

étre cantrainte et confirmée par cette analyse.

Figure4-7: variogrammes omnilirectionnels des valeurs de pendages pour toute la Zone Axiale (noir) et la
Superstructure (points bleus). Tous deux suivent urdatece exponentielle avec une portée de 21 km, un seuil de 480
degrés carrés et une pépite de 290 degrés carrés. Le variogramme de la moitié ouest de la Superstructure est égaleme
représenté (croix bleues), pour son allure sinusoidale et sa portéentgphre importante (55 km).

$ILQ GYDSSRUWHU GIDYDQWDJH GH FRQWUDLQWHYV VXU
Superstructure, nous en avons calculé les variogrammes directionnels suivant les mémes
parameétres que pour les données directionnélles variogrammes directionnels des cadrans
centrés sur les directions N55, N100 et N145 suivent une tendance exponentielle8gig. 4
variogramme directionnel N100) atteignant un seuil de 438 degrés carrés pour une courte portée
GH Of{RUGUHOGHF XNPH BWSLWH GH GHJUpV FDUUpV © HIII
le variogramme directionnel NS (centré sur N10F faddfé\perpendiculaire a la moyenne

régionale des azimuts de wthsités, voir Fig. 48b) semble évoluer suivant une tendan
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale
exponentielle moins prononcée, montrant des instabilités croissantes dans le signal a partir de 30
km (Fig. 48b). Ces importantes variations semblent corrélées a une diminution du nombre de
couples disponibles a partir de 30 km de distance lors dul delwariogramme (Fig-4EY &HWWH
FKXWH SURJUHVVLYH UHIOgWH OfYLPSDFW GH OD ODUJHXU C
signal.

(Q WHQDQW FRPSWH GH OD GHX[LgPH SDUWLH GX YDULRJU
tendance (Fig. 8b, courbe exponentielle 1) ou sans en tenir compte (FRp, &ourbe
exponentielle 2), la portée nécessaire pour atteindre un seuil semble dépasser la largeur totale de
OD =RQH $[LDOH /D ORQJIJXHXU GITRQGH GHV YINSIn®BMULRQV C
donc pas étre évaluée avec précision. Elle semblerait comprise entre 80 et 100 km, en suivant la
portée théorique des courbes 1 et 2 (Fgb}

Figure4-8: Variogrammes directionnels calculgsur les valeurs de pendages de la Superstructure. a) Variogramme
calculé dans le cadran centré sur la direction N100° (identique aux variogrammes N45° et N145°), suivant une tendance
exponentielle de portée 4.7 km, pour un seuil de 438 degrés carmnéspeipite de 228 degrés carrés ; b) Variogramme
calculé selon la direction N10°, avec les courbes de tendances 1 et 2 calculées en fonction du nombre de couples utilisé
GDQV OH FDOFXO GX YDULRJUDPPH ET (YROXWLRA dB XarQdrdiEned H G HV
directionnel. Elle peut étre divisée en trois domaines : le premier (I) ou le nombre de couple est croissant avec la
distance, le deuxiéme (1) ou le nhombre de couples commence a décroitre (a partir de 30km) et le troisiéme (Ill) ou le
nombre de couples disponibles est inférieur & la moitié du nombre maximum de couple atteint lors du calcul.

Ainsi, les variations corrélées de pendages pour toutes les données de la Zone Axiale se font
VXU XQH GLVWDQFH GH OfRUG&rb, lde GU BoQéspand Qu mehe Qrire @eH N
JUDQGHXU TXH OHV FRUUpODWLRQV GHYV YDULDWLRQV G¢YD
omntGLUHFWLRQQHO GH O%d).QettdwamdtivxX BEstVtgujbdrs glisérvée dans le
variogramme omndirectionnel de la Superstructure (Fig7%mais disparait totalement dans les
variogrammes directionnels ou omnidirectionnel dans la partie Ouest de la Zone Axiale (Fig. 4

(Q GHKRUV GH OD JRQH GTLQIOXHQFH GHV SOpéeNdahesD Q GV
SHXYHQW rWUH GLYLVpHV HQ GHX[ JURXSHV /D SUHPLqUH
maximum de 5 km) et la deuxiéme, bien marquée selon une direct&ynsdimble dépasser la

largeur de la Zone Axiale (supérieure agikm).

99



4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

IV Inte rpolations et calcul automatique des trajectoires de

schistosités

Les interpolations suivantes ont été calculées a partir des données directionnelles et de
pendages de i) la Superstructure, porteuse des variations régionales, et de ii) toute la Zene Axial
DILQ GYLQWpJUHU OHV REMHWYV j OYRULJLQH GTLQWHUIpL
déformation total. Ces interpolations par krigeage ont été réalisées en utilisant les parametres
REWHQXV SDU OYDQDO\VH GHV Y DU L RgdlfioR spdtile@ipdsie baMrH S U
ces interpolations est de un kilométre afin de pouvoir pleinement distinguer les variations de
FRXUWHY ORQ J-% KX itehtBépRpeeddemment.

4.1. La superstructure

/ITLQWHUSRODWLRQ GHYV s@R Qe de/cage deHIBraAnEsQIgnhHeOd H V
premier abord une premiére idée de la variation spatiale continue des azimuts de schistosité (Fig.
4-9). On retrouve une disposition des directions WHRBE sous forme de bandes selon cette
méme direction de maniel@ LVFRQWLQXH PDLV VXLYDQW3XKKpHIaS8pl& LRGL
direction perpendiculaire (N4B0°). Cette disposition est toutefois moins évidente dans la partie
HVW GH OD =RQH $[LDOH &HW XQLTXH PRWLI ponSpanbWLI |
FHOXL TXH QRXV DYLRQV LGHQWLILp YLD OYDQDO\WVH GX Y
(Fig. 46).

Figure 4-9: Carte de répartition des directions de S1 dans la Superstructure, légegp@artir des données
directionnelles de la Superstructure, pour un rayon de calcul de 4 km). On peut y retrouver un alignement plus ou
PRLQV FRQWLQX GHV GREDLONMMOR®@ [ERWWH PrPH GLUHFWLRQ HW HVSD
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

La représetation sous forme de carte de trajectoire nous donne une meilleure appréciation
du champ de déformation, restreint a la Superstructure (Rifay Les trajectoires, au premier

RUGUH SDUDOOQqOHY HQWUH HOOHV SUpV Hene/tbueWwa 26gH IR U
(OOHV VRQW RULHQWPHV 1 f | OYRXW\aw ceridrgV @& Hartd Qél Q W
Of+RVSLWDOHW +R SXLV 1 f YHUV Of(VW 6HXO OfH[WUTr
trajectoires obliques, ayant une orientatidh30-140°. Dans la partie est, les trajectoires ont
tendance a dessiner des formes en amandes allongées parallelement a la direction régionale, ce qt
FRUUHVSRQG j OfYHQYHORSSH GHV G{PHV HW JUDQLWHV 'DC
(10kP SHUWXUEHQW OYDSSDUHQWH UpJXODULWpPp GHV WUDMI
EDQGH FHQWUDOH TXL VIHVWRPSH YHUV OfHVW ,0 VY{DJL
VLIQLILFDWLI UHVVRUWDQW GH O $IHUW WWSKEEGWDMW HRQ O4/id ¥ KPP
=RQH $[LDOH $LOOHXUV OHV WUDMHFWRLUHY RQW XQ HVS
KRPRJgQH GDQV FHWWH 6XSHUVWUXFWXUH 'DQV OH GpWDL
(10-20 km) ou de pointgiples de schistosité (5 km) sont essentiellement symétriques. Les seules
HIFHSWLRQV j FHWWH DSSDUHQWH V\PpWULH GHV WUDMHFV
4-10a, autour du pluton de Néouvielle (NV) et du dome de Chirhelgponne (CLIHW j OTHV W
déme du Canigou (Ca), avec des formes en sigmoides compatibles avec un cisaillement simple
dextre.

A partir de la carte interpolée des azimuts, nous avons calculé le parametre R de dispersion
des donnéedJpton et Fingleton1989), qui repreente le pourcentage de consistance des données
directionnelles entre interpolations voisines. Le calcul de ce parametre permet de circonscrire les
zones de dispersion forte des mesures directionnelles (valeurs de R basses) et les zones préservé
de toutevariation significative (valeur de R proche de 1). Pour la Superstructure, les zones de fortes
divergences (Figl-11a) en direction se localisent pratiguement exclusivement au niveau des points
triples de schistosités, situés aux extrémités ouestaeeplus grands corps plutoniques et domes

PPWDPRUSKLTXHVY $ OYH[WUrPH RXHVW GH OD =RQH $[LD
VRXOLJQH OTLQWHUIpUHQFH HQattbuéeOHS ph&s€ précoceHDY eRlesL H C
structures BW résultantde la déformation majeure.

/ITLQWHUSRODWLRQ GHV YDOHXUV GH SHQB)Drévéd GDQ
également une segmentation de la Zone Axiale en deux domaines. Contrairement au cas des
données directionnelles de schistosité, la Zone Axiel& ptre divisée en une moitié Nord,
caractérisée par des pendages\suticaux (entre 60 et 90°), et une moitié Sud ou les plans de
VFKLVWRVLWp VH FRXFKHQW SURJUHVVLYHPHQW YHUV OH V
régionale peut étre[OXH FDU HOOH HVW GIDXWDQW SOXV QHWWH
ou les démes sont moins nombreux (Big.0a). Cette évolution 1 semble donc bien étre
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Figure4-10: a) Carte de trajectod V. GH VFKLVWRVLWpV REWHQXH j SDUWLU GH OTLQWHUSRODWLR Qé@diahsddirespdriddnitiacHY G R
différents granites et démes provoquant une inflexion des trajectoires ; b) Carte des valeurs dd peid@gWHUSROpHY GDQV OD VXSHUVWUXFWXUH UL
reportée en blanc entre le domaine caractérisé par des pendages supérieurs a 50° au Nord et inférieurs & 50° au Sud.
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Figure4-11: a) Carte de localisation des principales zones de dispersion « locale » dans les valeurs directionnelles dans luBuperstfortes dispersions sont matérialisées
par un paramétre R faible (en rouge, 0 a 0.25, en orange de 0.25 a GaBateng norsignificatives (R compris entre 0.5 et 1) ne sont pas représentées). ; b) Répartition des ruptures
de pentes significatives dans les valeurs de pendages pour la Superstructure calculée a partir de la grille interfmléediepaadagekes pentes les plus fortes (0:57%) sont

représentées en rouge et les pentes moyennes (028 HQ RUDQJH 'LYLVLRQ GHV FODVVHV EDVpH VXU OD ORFDOLVDWLR®R GHV U
calculées.



4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

caractéristique & la Superstructure. Dans la partie est de la Zone Axiale, la segment&®ion N
GHPHXUH REVHUYDEOH PDLVY DYHF GYDYDQWDJH GH JRQHV j
GH SOXVLHXUV G{PHV $ OfRXHVW GHX[ GH RBpgaditidla¥y XU ED
domes de Bossost (Bo) et de Chirotllesponne (CL).

Comme pour des données directionnelles, les zones de variations brutales de pendages
peuvent étre mises en évidence via le calcul de p&dedra et al, 1991) des valeurs de
pendage entre voisins a partir de la grille interpolée (Figlldk). Les variations maximales
VIREVHUYHQW HQ ERUGXUH GH G{PHV RX GH SOXWRQV D
orientales ou occidentales (points triples) comme pour les données diret®iiRig). 411a).

/I fH[WUrPH HVW GH OD =RQH $[LDOH HVW FDUDFWpULVp SDU
y compris en dehors de la zone de transition entre dome/pluton et leur encaissant, ce qui peut
traduire une interférence entre des strustigebverticales (signal régional) et des structures
localement faiblement pentées, telles que des plans schistosités précoces plissés par la déformation
principale. Ainsi, malgré le fait que seules les données mesurées dans la Superstructure aient été
prises en compte lors des interpolations, les principaux démes et plutons influencent malgré tout

de maniére significative les orientations des plans de schistosité et leur pendage.

4.2. la Zone Axiale

/ITLQWHUSRODWLRQ SDU NUL Jetiohhkll&H aré REdlsEd tard by G R
SUHPLHU WHPSV HQ XWLOLVDQW WRXV OHV SDUDPgQWUHV F
Zone Axiale (Fig. 4), comprenant une portée modérée (10km) et un « effet pépite » de 46%. La
carte des trajectoires protiiiavec cette interpolation (Fig:12a) dénote sensiblement de celle
obtenue pour la seule Superstructure (Fig. 4O ,FL OfLQIOXHQFH GH F
magmatique/métamorphique se traduit automatiquement par une variation locale dans les
trajectoires. LeFKRL[ GfXQH SRUWpH PRGpUpH GDQV OH FDOFXO G|
DFFUXH GHV YDULDWLRQV GfRULHQWDWLRQ GH FRXUWH OR
GHV WUDMHFWRLUHYV GLVFRQWLQXHYV eH@ewsD/bisimeQdaBgIEQH W
JULOOH LQWHUSROpH XWLOLVpH SRXU OHV WUDFHU $ILQ G
champ de déformation régional, tenant a la fois compte du signal régional porté par la
Superstructure et du signal induit pas Iplutons et ddémes, nous avons également interpolé les
GRQQpHV HQ SUHQDQW OD SRUWpH HW © OfHIIHW SpS
omnidirectionnel de la Superstructure (Figdd). Ce changement, pour un méme variogramme,

a pour seul effetde lisgdU GIDYDQWDJH OH VLJQDO HW GRQF GH SHUP
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Figure4-12 &DUWHV GH WUDMHFWRLUHY REWHQXHV j SDUWLU GH OfLQW MURSLRIHD SR RD GHIW SERUDPOHWUE M & RODQW
YDOHXUV REWHQXV ORUV GH OfDQDO\VH GX YDULRJUDPPH GHV GRQ @t HXL $ K FHWQ DROAWQ 8 D GGHRW W H HO IB W= R@HS!
variogramme ds données directionnelles de la Superstructumais appliqué a toutes les mesures structural8&sR XU VIDIIUDQFKLU GH V-kidnéttiqdaMdrRddV G TR L
tracer de trajectoires.



4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

trajectoires dans les objets circulaires (Fig.24). Dans lesleux cas, les cartes de trajectoires

obtenues ont les mémes caractéristiques, a savoir :

au premier ordre, un parallélisme des trajectoires entre ellgsne observée sur la carte des
trajectoires de la Superstructure (Figl@a) avec une orientatiorrqche de N100° bien
PDUTXpH GDQV OD SDUWLH 2XHVW GH OD =RQH $[LDOH S.
- une nette individualisation des dbémes et granites, matérialisés par des trajectoires
subcirculaires et concentriques, accompagnés de leur points triples de schistosité
principalement symétriques (Fig:12 & 13b).
- une déformation en apparence hétérogeéne, avec six zones de fort gradient de déformation
discernables par un resserrement de trajectoires sous forme de bandes longitudinales et
REOLTXHV 1 f OdRQODXH50 K[FIgR234).

- OYH[LVWHQFH GH IRUPHYVY VLIPRWGDOHV FRPPBaREMHUYpH
du pluton de Néouvielle et des domes de Chirdudsponne ou bien au Nofkst du dome
du Canigou, pouvant étre accompagnées deptriples asymétriques bien marqués (Fig. 4
12a & b ; Fig. 413b).

(Q UDLVRQ GX FDUDFWqUH KpWpURJgQH GHV YDOHXUV
a la Superstructure (cf Fig:-4 OHV YDULDWLRQV EUXWDOHYV GID]JLPXW
de dispersion R important affectent significativement des zones plus étendues que celles observées
pour la seule Superstructure (Fig. 4D $ OD GLIIpUHQFH GH OTpWXGH UHW
la dispersion est observable au niveau de tous letspdples de schistosité de tous les domes et
SOXWRQV &HV JRQHV GH IRUWHY YDULDWLRQV HQ D]JLPXW
et des domes, en raison de leur forme circulaire caractéristique (par exemple, le granite de
Cauterets
(Ct). 1l HVW LPSRUWDQW GH UH P D U-peftbrheeTsX flesSird, ok UalfrmeR Q H
GI1XQ FRIauRenue tle la Zone Axiale (Figl4a).

/I TLQWHUSRODWLRQ GHV YDOHXUV GH SHQGDJHV GH \
schistosités (Fig.-45) onduit a une carte similaire a celle obtenue pour la seule Superstructure
(Fig. 410b). On retrouve ici une segmentatiorBNle la Zone Axiale, avec des pendages forts au
Nord et des pendages de plus en plus faibles au Sud, toujours particuliéremeisilidesndans
OD PRLWLp RXHVW GH OD =RQH $[LDOH (Q UHYDQFKH GTDY
prise en compte des domes et plutons sous la forme de zones a faible pendage de taille

kilométriques a plurikilométriques (cf. Est de la zone anigulier). En raison de ces
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Figure 4-13: a) Localisation des forts gradients de déformation matérialisées par des bandes ou les trajectoires sont ressemgées) @oleverom des bandes myloniggu
correspondantes ; b) Carte de trajectoire superposée aux contours géologiques des plutons granitiques et des doesssrtiaisams points triples et la relation spatiale existante
entre localisation de ces domes et granites et celle des ztoregradient de déformation.
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Figure4-14: a) Carte de localisation des principales zones de dispersion dans les valeurs directionnelles dans la Zone Axiededispsifsidns sont matérialiséesyraparamétre

R faible (en rouge, 0 a 0.25, en orange de 0.25 a 0.5, les variatioisggniitatives (R compris entre 0.5 et 1) ne sont pas représentées) ; b) Répartition des ruptures de pentes
significatives dans les valeurs de pendages pour la Zoréefodlculée a partir de la grille interpolée des valeurs de pendages. Les pentes les plus fe2t@6%0)&8nt représentées

en rouge et les pentes moyennes (@42%) en orange. Division des classes basée sur la localisation des ruptures de@&htO©daK LVWRIUDPPH GH IUpTXHQFH GF

ORFDOLVpH OD ]JRQH FHQWUDOH GH OD =RQH $[LDOH R+ DXFXQH YDU LtByaleRedt Mdalls@ds|les-BiMd deHNasHt 8eH Q G D J F
RopoléesRibes (voirdétails dans le texte).



4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

SHUWXUEDWLRQV SOXV QI8 RIESUVEIEWsHIé peDdpgésRedt Xowhtipa@ment
observable dans son intégralité dans la zone centrale de la Zone Axiale, déja remarquée pour la
régularité de ses valeurs directionnelleig(B-14a). Cette évolution graduelle des pendages les
SOXV IRUWV DX 1RUG YHUV OHV SOXV IDLEOHV DX 6XG HVW
des valeurs de pendagaterpolées (Fig. 4 E 2Q \ UHWURXYH OYLPSDFW GH
avec une forme caractéristique en anneaux (Ct, Ba, CL) traduisant les variations de pendages
UDSLGHV HQWUH OHXU F°XU j IROLDWLRQW HMWEIORDROHHOMW '§ E
variations rapides de pendages ressortent sans toutefois étre liéalsjetsxdécrits edessus,

comme par exemple aux alentours du déme du Canigou. Une premiére rupture se matérialise sous
OD IRUPH GTXQH EDQGH R U L-H4)WopliguélsprvesUriegtolres fntejpolEes

et correspond a la faille normale néog de PyFillols, dont le jeu a eu pour effet de basculer
suffisamment les blocs nordouest et-ddd/ W SRXU rWUH SULV HQ FRPSWH G
deuxiéme zone se situe dans la Superstructure au sud du déme du Canigou et est caractérisée pe
un algnement arqué de souszones perturbées. Cet alignement coincide avec le systeme de
chevauchements alpins de RipolesRibes, séparant la Zone Axiale (sens strict), au nord, des unités
allochtones de Fréser et de Cadi, situées au_sunnpnier 2015).

Figure 4-15:. Carte interpolée des valeurs de pendages dans la Zone Axiale suivant les parametres obtenus lors de
OYDQEDO\WH GX YDULRJUDPPH GHVY GRQQpHYVY GH SHQGDJ&lXbne(MidleJ HSR U\
LOOXVWUDQW VDQV OD PRLQGUH LQWHUIpUHQFH OTpYHQWDLO GH VFKL

V Discussion

5.1. Caractéristiqgues du champ de déformation interpolé

Le champ de déformation fini de la Zone Axiale est caractérisé par une déformation
homogéene grande échelle, matérialisé par des trajectoires de schistosité longitudinales, paralléles
entre elles et dont les fluctuations régionales sont symétriques. Au premier ordre, le champ de

déformation est cohérent avec une déformation régionale enisgatH QW SXU FRQVpTXH
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

raccourcissement horizontal NS. Au deuxieme ordre, le champ de déformation montre un caractére
KpWpURJgQH HQ UDLVRQ GH OYH[LVWHQFH GH JUDGLHQW\
anastomosé de bandes de cisaillemengsréSeau anastomosé donne un aspect lenticulaire au
champ de déformation car il enveloppe des corps elliptigues matérialisant les ddémes
métamorphiques et les plutons granitiques. Dans le détail, ces corps elliptigues produisent des
hétérogénéités de 3emedre dans les trajectoires, sous la forme de points triples symétriques ou
asymeétriqgues a leurs extrémités orientales et occidentales. Lorsque les points triples sont

asymeétriques, tous sont compatibles avec un cisaillement simple apparent dextre.

5.2. @mparaison avec le champ de déformation manuel

La carte des trajectoires de schistosités interpolées (EgpYlest cohérente avec le champ
de déformation produit manuellement a partir du méme jeu de données par Cochelieret al. (
révision) (Fig. 4163. Ces deux champs de déformation montrent la méme symétrie des trajectoires
dans toute la Superstructure. Tous deux montrent également un parallélisme entre trajectoires de
schistosité et zones de fort gradient de déformation, confirmant que ces stucdtupeV XOWH QW
PrPH SKDVH GH GpIRUPDWLRQ &HSHQGDQW OD IRUFH Gt
quantitatif, permettant de faire apparaitre des gradients de déformation larges et non détectable a
OfpFKHOOH GH WRXWH O BifgtRpossiBlg danprcevbir « axuellemdnib 1e5Q
LQWHQVLWpVY GH GpIRUPDWLRQ HW OHXUV YDULDWLRQV j O
PDMHXUHV VDQV GLVSRVHU G 1 X{u {faviques JduantiGativhi Ya@rideP H V .
mamueurs déformés) dans chaque zone. Le champ de déformation interpolé resitue assez
ILGgQOHPHQW OHV YDULDWLRQV GTLQWHQYV Egiaptitatvds sGrpd R U P L
terrain (Fig. 416b). Les zones a forts gradients interpolés correspbrmen aux zones de
cisaillement cartographiées (en rouge) et regroupées en 6 bandes majeures3&jiglLds zones
GH FLVDLOOHPHQW VLWXpHV j OTH[WUpPLWpP (VW GHV 3\UpC
interpolations, probablementen raisG fLQWHUIpUHQFHYV OLpHY DX ERUG GH
du pluton de la Jonquera et du ddome des Albéres. De méme, les zones de faible déformation
VXJJpUpHYVY SDU OfLQWHUSRODWLRQ FRwyQantitaifd @eWwer@iotkiw { W
gXTLOOXVWUpP j OTH[WUrPH RXHVW GH OD =RQH $[LDOH HW G
SDU H[HPSOH &EHSHQGDQW OfLOQWHUSRODWLRQ GHV WUI
GLPHQVLRQV GX FKDPS GH GpIRUPDWLRQVUID.MNEWRELDBHSDW
Gp/IRUPDWLRQ HQ FLVDLOOHPHQW SXU QH UHIOgqQWH LFL TX
cartographique ne doit pas faire oublier le caractéere anastomosé en profondeur du champ de

déformation et donc son c6té tridimesranel.
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Figure4-16: Comparaison entre les cartes de trajectoires obtenues manuellement (a) et par interpolation des données direclmZiusieg\xiale (b). Sur la carte b) ont été
ajoutées les tensités de déformation senuiantitatives observées sur le terrain (voir Partie 2), a titre comparatif (voir détails dans le texte)



4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

La composante décrochante dextre de la déformation principalement mise en évidence
SDU OfpWXGH VWU XdeWdt griodisbhnb(eiaés 8t@N 99 R (9841 2001) ainsi
que celles des zones de cisaillement affectant les ddmes métamorpBajivesi(992;Denéle
et al, 2008;Mezger et al.2012;Van den Eeckhout et Bressg014) est également détectable
sur la carte de trajectoires interpolées (Fig. 4E $ OTpFKHOOH GH OD =RQH
composante deisaillement simple est visible sous forme de zones de cisaillement orientées
HQWUH 1 HW 1 f DXWRXU GX SOXWRQ Gl. 4RRXNMLHOOH R
/IH UHVWH GH OD =RQH $[LDOH UpYgOH VXUWRXW OfDVSHF\
trajectoires, assimilable a une déformation en cisaillement pur. La localisation des zones de
cisaillement obliques dextrggesqueexclusivement ® bordure de déme ou de pluton est
également illustrée par les traces axiales des plis droits régionaukiR}17) et pouvant
étre considérés comme marqueurs de la déformation comme le sont les plans de schistosité.
Tout comme les trajectoires de mtbsité, celles des traces axiales de plis sont essentiellement
longitudinales, montrant des gradients de déformation symétriques marqués par le
resserrement des trajectoires (Figl@d. Autour des plutons et des démes, les traces axiales
sont sigmoidakg en accord avec un cisaillement dextre le long de zones de cisaillement
obliques. En systeme transpressif, il est assez fréquent que la déformation soit partitionnée a
OfLQWpPULHXU RX HQWUH GHV JRQHV GH FLVDdérGcHaatH QW G R
a fabriques verticales et purement chevauchant a fabriques aux pendages autour des 60°
(Holdsworth et Strachgnl1991;Holdsworth et al. 2002). A partir des données de terrain,

Cochelin et al.,dn révision montrent que le partitionnement dedéformation dans la Zone

Axiale se caractérise par i) de larges zones de déformation homogéene séparées par des couloirs
de forte déformation en réseau anastomosé et ii) le passage de zones purement chevauchantes
avec des trajectoires longitudinales a deses transpressives dextres avec des trajectoires
obliques.

Ici, le champ de déformation interpolé conduit a des conclusions similaires puisque les
zones a déformation en cisaillement pur ont des trajectoires longitudinales tandis que celles
affectées pr du cisaillement simple dextre présentent des trajectoires orientéed NI20
/ITLQWHUSRODWLRQ GHVY YDOHXUV GH SHQG DKILH) Godtke VFKLV W
cependant que les zones transpressives ne sont pas caractérisées parides d@eadage
verticaux comme présenté en théorie péoldsworth et Strachgrnl991;Holdsworth et al.

2002) puisque le passage de schistosités verticales a schistosités moins pentées évolue de
PDQLgUH SURJUHVVLYH GX 1RUG D KtaBox @ed t@Eeqoié¢s FGO PP HQW
4-13b & 4-15).
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Figure 4-17: Carte interprétée des traces axiales des plis Ps dont la schistosité (Ss) est plan axial. Les zones de resserrepseakidésstant étéolorées en fonction de la
cinématique apparente de ces zones, déduite de leur symétrie/asymeétrie relative. Interprétation réalisée a partdedddarizsedes traces axiales de plis (carte des traces axiales
brutes, voirAnnexe 21).
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ITLQWIHUIMBIRRQ GHV GRQQpHV GH OD 6XSHUVWUXFWXU
KRPRJgQH j OTpFKHOOH G4109)PalerRkdpédleEhapOdE défdrmation tenant
compte des plutons et des domes suggere le contrairel{E3). Cette différence illustrle role
FUXFLDO TXTRQW OHV L QUpkastruptureled gt X S HIDAMWUDOERMNOUH G L
hétérogéne du champ de déformation. La formation du réseau anastomosé de zones de cisaillement
caractéristique de la Zone Axiale semble airmitdlée par la présence préalable des zones
GILQWHUIPpUHQFH /HV G{PHV HW OHV SOXWRQV QH VRQW G
OTRULJLQH GX FKDPS GH GpIRUPDWLRQ REVHUY pvarrdeiQ WUDL
Eeckhou(1986), Van den Eeckhout et Zwdt988) ouGarcia-Sansegundo et Poblgt999).

5.3. Analyse des fabriques : implications pour le fluage 3D de la crolte

La Superstructure :

Dans la Superstructure, la plupart des schistosités sont a fort pendage et portent des
OLQpDWLRQV GYpWLUH B-H8)WDgnsl RriUdigrararié&rgulairglL«tippitch-
plunge> (Fig.4-19, d'apre8alé et Brur{1989; Chardon et al(2009), les données se concentrent
SULQFLSDOHPHQW YHUV OH S{OH luageSveitidaHd¢ Ua cfolte) DEUW p U L\
WHQGDQFHV VH GpJDJHQW WRXWHIRLYVY GDQV FH MHX GH GR
vertical vers le pole « fluage latéral sur fabriques platdd%y OfDXWUH WHQGDQFH
le pble « fluage latral décrochant » (Fig-19).

8QH pWXGH SDU VHFWHXU SHUPHW GYDWWULEXHU FHV
TXYLOOXVWUp GDQV OH V4-33h) pt@enkialesR kig- 186 Wdiénhdhyice LL(Big.
4- F UHIOgWH G Dhd&éshWGdoud d¥ td Zerid @xiale entre une zone a schistosités
subverticales au nord et une zone a pendage progressivement décroissant auFsgadHt5h),
FRUUHVSRQGDQW j OfpYHQ@v8,LvOr &ubki Partic J3VBNeRrdfletd/ puss) L J
OfLQIOXHQFH GX WRLW GH OYLQIUDVWUXFWXUH HW GRQF G
la zone de transition entre les deux domaines structuraux4(ERg, zone Ouest). En revanche,
la transition vers les extrémités orientales ou octales des domes (par exemple les bandes
mylonitiques de la Tét et du Perthus, Fig.8d) se traduit par une diminution progressive du pitch
GHVY OLQpDWLRQV MXVTXY] DWWHLQGUH OH 4RI RoBe Bsy). © 10 X
Cette évolutiorest également visible autours des plutons, avec un passage progressif du pole
« fluage vertical » au pble « fluage latéral décrochant » Aroiexe 42 J|RQH G $&&ards)OqV
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Figure 4-18. Diagrammestriangulaires (pitctplunge GLS LOOXVWUDQW OD UHODWLRQ HQWL
GIpWLUHPHQW HW OH SHQGDJH GHV SODQV GH VFKLVWRVLWpV GDQV O
1RUG GX &DQLJIJRX MXVTXIODHDODWVLE GHHV ¢0BRYyUBEY JRQH FHQWUDOH GH (
de (d) la carte structurale simplifiée de la zone ou ont été collectées les linéations présentées en (b) et la coupe NS (e)
FRUUHVSRQGDQW j OD ]JRQH GYpWXGH SUpVHQWpPH GDQV F

Figure 4-19: Diagramme triangulaire (PiteRlunge'LS GIDSUqV &KDUGRQ HW DO LO O X
IOXDJH GH OD PDWLqUH DX VHLQ GT1XQ RURJqQH
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale
De telles variations de pitch pour des pendagesctiistosité équivalents sont associées a

XQ FKDQJHPHQW VLJQLILFDWLI GDQV OYDH20pP EweffatHd S O D (
GLPLQXWLRQ GX SLWFK DFFRPSDJQH OTDXJPHQWDWLRQ G
structural régional (NSA00E) dans les zones de cisaillement NI2Q°E. Cette relation illustre

OH SDUWLWLRQQHPHQW GH OD GplIRUPDWLRQ H-€paki&t & GXUH
composante dextre. Pour les plans de schistosité orientés dans le cadran NE (tres esinciritair

Fig. 4-3b), typiguement en bordures NW et SE de plutons et de démes, les linéations semblent
plutbt dispersées entre étirement vertical et oblique, avec malgré tout une tendance principale vers
les forts pitchs (Figd-20). Ceci pourrait refléter latation de fabriques LS verticales typiques de

la suprastructure par la mise en place de plutons. Les linéations obliques quant a elles seraient liées
au jeu dextrenverse des zones de cisaillement (Chapitrefl) O pFKHOOH GH I® D =R Q
composQWH GpFURFKDQWH GH[WUH GH OD GpIRUPDWLRQ QH
second ordre par rapport a celle du cisaillement pur vertical moyen enregistré par la structure.

Figure 4-20: Graphiqgue duBSLWFK GHV OLQpDWLRQV GDQV OD 6XSHUVWUXFWXUH |
schistosité ou de foliation (Détails dans le texte). Les données sont représentées en fonction de leur localisation EW
GDQV OD =RQH $[LDOH /HV GRt@&a Fve Bxidk $ohtrD Qradge lds hfatidns venant de la

zone centrale (cf. Fig.-48c) sont en vertes, les linéations collectées dans les Pyrénées Orientales sont en bleues (en
bleu foncé : linéations décrites dans la Fid.8b)).

/9,Q1U Buew UXF

/[H WRLW GHV G{PHV QRXV UHQVHLJQH VXU OHV PpFDQL
WDQGLYVY TXH OH F°XU VRXYHQW DQDWHFWLTXH GHV G{PH\
IOX[ GH PDWLgqUH SOXV SURIRQGV $UGIPHEKW CZIDH G HD PLOY FURL,
HVVHQWLHOOHPHQW SDUDOOQOH j OYDOOR®IJHHF HERIM UHPH]
VWULFWHPHQW WUDQVYHUVH QTYDSSDUDLW GH PDQLqUH VLJ
Canigou, Fig. £1a : linéationn bleu). Dans le détail, les linéations longitudinales sont en
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Figure4-21 &DUWHY PRQWUDQW OHV FDUDFWpPULVWLTXHY GH OTpWLUHPHQWae\Db G'W GLp¥ UD N AWHIXWWOUHV H V7 GD A
domaines caractérisés par des linéations longitudinales ou obliques des domaines a linéations transverses ; b) Repkffétientee cinématiques dans les domes. Domaines définis
cartographigement a partir de la répartition des données cinématiques et linéations associées de la base de données. De ces dumeaxtsstesities surfaces cartographiques

correspondantes afin de calculer la part relative de chacune des dynamiques illustrées.
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moyenne orientées N98°E mais de nombreuses mesures gardent une forte obliquité par rapport al
grain structural régional, surtout selon la direction 1@/ (Fig. 4 /ITREOLTXLWp JUDQG
OLQpDWLRQV GX F°XU ORQJLWue@ trapfv@se)yddd lymestes ilbdtréepat U H
les trajectoires de linéations (Fig.4D 6HXO OH G{PH GH OT$VWRQ IDLW HJI
GITpWLUHPRQWKRIBQYIDOHY HQWUH OH WRLW HW OH F°XU VI
Les foliations sont majoritairement faiblement pentées, ce qui positionne la majeure partie des
données au pble « fluage latéral sur fabriques plates » des diagrammes triangulaires étant donnée |
dominante longitudinale des linéations (Fig23). Ce fluage dtéral est a une composante
FLVDLOODQWH YHUV OT(VW IRUWH GHV FULWqUHV UHOH?
GH FLVDLOOHPHQW YHUV 012 X-B1¥ Weh¥piteQ ). Nobsdenptéoht cette )L J
derniere composante commeQH G\QDPLTXH FRQMXJXpH QpFHVVDLUH |

Figure4-22 5RVDV UHSUpVHQWDQW OHV D]JLPXWV GHV OLQpDWLRQV PLQpL
extraites de toute la bade données).

/IHV OLQpDWLRQV GIfpWLUHPHQW GDQV OHV G{PHV PRQ\
fluage vertical » (Fig4-23). Puisque les linéations a pitchs modérés a forts sont restreintes aux
bordures de démes, nous interprétons cette tendammeme résultant des cisaillements extensifs
obliques a transverses sur les enveloppes de domes (foliations a pendage entre 30 et 60°). Le
cisaillements vers le Sud le long de flancs Sud de déme dominent et les cisaillements vers le Nord
sont confinés auflancs Nord, mais plus rares. (F@r21b). Les terminaisons Est ou Ouest des
G{PHV RQW WHQGDQFH j SUpVHQWHU GHV FLVDLOOHRBRHQWYV
21b). La dispersion de quelques données en direction le pdle « décrochdRrignd-23) résulte
essentiellement du plissement des flancs de démes repris par les zones de cisaillement régionale

(voir aussiAnnexe 42).
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4- Analyse quantitative du champ de déformation de la Zone Axiale

Figure 4-23: Diagramme triangulaire (PiteRlungeDip) comprenant toutes les données de linéations minérales et
GIpWLUHPHQW PHVXUpHY GDQV Of,QIUDVWUXFWXUH GH OD =RQH $[LDC
massif est disponible en anneXafiexe 42)

Influence de la tectonique alpine suckeamp de déformation :

La continuité des structures et la cohérence du champ de déformation produit par
interpolation des directions et de pendage des plans de schsitosité est difficilement conciliable avec
OfLPDJH GTXQH =RQH S$[LDOBDUTIO XWHUHIXIUW EKARRBRIFHHPHQ
crustale produisant un empilement de napplsgipz 1992;Beaumont et al2000;Mouthereau et
al. 2Q FRQVWDWH OYDEVHQFH GH YDULDWLRQV EUXWDC
GH S DU We HeWor@afttd Xlpins majeurs comme les chevauchements de Gavarnie, des Eaux
&KDXGHV RX GH 1RJXHUHV 2U GHV URWDWLRQV GLIIpUHQMW
WHOV FRQWDFWY &HFL SHXW VYH[SOLT Xiddkt SebisduesHcatbne D O C
rapporté pabéramond(1979);MajestéMenjoulas(1979);Carreras et Debat

/I TDEVHQFH GH YDULDWLRQ EUXWDOH GRLW GYDERUG
palier» des chevauchements sont observables (par exeémg@avarnie méme), ii) si ces
chevauchements ont le méme pendage que les structures varisques (réactivation) et iii) si le
PRXYHPHQW OH ORQJ GH FHV IDLOOHY QTHQJHQGUH SDV G}t
VWUXFWXUHYV GH JU DQ )i l[esR/qgiatorkXtdvafidepar-tes chevauchements
VRQW GIXQH H[WHQVLRQ VSDWLDOH LQIPULHXUH DX SDV Gt
j © OfHIIHW Sp-YLWELILFDWQRQOIpFKHOOH FRQVING pelfgH $ ¢
la nappe de Fres&@adipeut étre mise en évidence a partir des variations de pendagé 1Big.

'‘DQV WRXV OHV FDV OYLQWHUSUpWDWLRQ GRPLQDQWH VH
HPSLOHPHQW GH QDSSHV FUXburivi @vdd/le$ Oadine@sHer oligrirations H C
géologiques de terrairértie 3 QL DYHF OfDQDO\VH JpRVWDWLVWLTXH }

de cette étude.
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VI Conclusions

/IfTDQDO\WH JpRVWDWLVWLTXH HW OfLQWHUERR® O LR Q
schistosités et foliations de la Zone Axiale a permis de mettre en évidence que :
Au premier ordre, le champ de déformation est caractérisé par des trajectoires longitudinales,
colinéaires et symétriques.
La Zone Axiale est définie par un évaihde schistosité, allant de fabriques-sglticales dans la
moitié nord et des fabriques peu pentées2@MN) dans son extrémité sud, toutes portant des
OLQpDWLRQV GYpWLUHPHQW SOHLQH SHQWH
Au deuxieme ordre, le champ de déformation présente antéae hétérogéne, avec des gradients
de déformation sous forme de réseau anastomosé de bandes de cisaillement enveloppant de
hétérogénéités de forme lenticulaires (démes et granites) allongées parallelement a la tendance
régionale des trajectoires. Ce8nies et granites ont des fabriques-bBahizontales portant des
linéations minérales longitudinales dans le cas des démes.
les ddmes et granites produisent des interférences™eor@ire sous forme de points triples
généralement symétriques et plus ragatrasymeétriques ou de changement de pendages brutaux a

leur interface.

Ces résultats permettent de souligner que:
OH FKDPS GH GpIRUPDWLRQ UpJLRQDO SHXW rWUH FRQVLG]|
GplIRUPDWLRQ HQ FLVDLI® @ Bir¢eAQide SXU | OTfpFKHOOH
une composante décrochante dextre déduite des asymeétries locales souligne le c6té transpressif ¢
la déformation principale.
OD SUpVHQFH GHV G{PHV HW GHV JUDQLWHY FRQGLWLRQQ!

déformation esont donc responsables de son caractere hétérogene.

OD ERQQH FRQWLQXLWp GX FKDPS GH GplIRUPDWLRQ GDQV
tectonique alpine impliquant de fortes rotations de blocs et/ou la formation de nombreuses nappes

de socles.
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Empreinte des deformations alpines sur le socle

paléozoique de la Zone Axiale des Pyrénées
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I Introduction

La Zone Axiale des Pyrénées est caractérisée par une tectonique typique d'une zone interne
d'une chaine de montagne avec une implication de stzeis la déformation (style thiskin).
Les modeles qui décrivent le prisme orogénique pyrénéen impliquent souvent de nombreuses
unités de socle (Lakhora, Gavarnie/Nogueres, Orry, Rialp) qui ont subi une déformation interne
pyrénéenne importante (voirsiglifférentes interprétations du profil ECORS et la forme de l'unité
de Nogueres par exemple dd&eaumont et al2000). L'étude du champ de déformation varisque
a I'échelle de la Zone Axiale montre que la déformation pénétrative et les grandes bandes
mylonitiques qui affectent la Zone Axiale sont majoritairement varisques. De maniere plus
surprenante, nous avons observé que I'enveloppe des niveaux stratigraphiques reperes, telle que I
base du Dévonien, peut se situer au méme niveau structural sur diesgiiestances dans la Zone
Axiale (Voir Partie 3). Ces observations permettent de penser que la déformation alpine dans la
Zone Axiale n'est pas aussi importante que celle prévue par la plupart des modeles d'évolution du
prisme orogénique pyrénéen. Partdet ce constat, il nous est apparu essentiel d'essayer de
caractériser dans la Zone Axiale I'empreinte de la déformation alpine dans le socle varisque. Nous
développons ce travail dans ce chapitre. La premiére partie présente des exemples types de
déformat RQ DOSLQH REVHUYpV VXU OH WHUUDLQ GDQV OfRXEF
facilement indentifiableDans une deuxiéme partie, rédigée sous la forme d'un article en cours de
préparation, nous décrivons une étude pétrostructurale sur une bliumlans les Pyrénées
centrales qui recoupent les unités de socle de Nogueres et d'Orri, décrites dans la liN&ratzre (
et al, 1992). La troisieme partie permet de synthétiser et de discuter ces différentes informations

a I'échelle de la Zone Axiatd leurs implications sur la formation du prisme orogénique pyrénéen.

I frf o —d"cofoc'e T Zf t2 " "ef—c'e fZcot tfos

Zone Axiale

2.1. Déformation pénétrative

Une schistosité pyrénéenne (ou alpine) est recoriieukroune et Ségureit973a, Fig.
5-1) a l'ouest des Pyrénées, dans la couverture-o@gizoiques autochtone de la Zone Axiale et
dans cette couverture allochtone dans un domaine de transition entre la Zone Axiale et la Zone

SudPyrénéene (Unité de Larra, vdieixell 1996,Unité du MontPerdu, voirLabaume et a).
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1985). Cette schistosité s'observe eégalement plus ponctuellement sur les bordures nord, le long de
la Faille Nord Pyrénéenne, et sud de la Zone Axi@leo(kroune et Séguret973a;Miuller et
Roger 1977;Lucas 1985; IzquierdoLlavall et al, 2013a;RodriguezMéndez et al.2016) (Fig.
V-1). Il n'est pas exclu que le domaine affecté par la schistosité pyrénéenne soit plus étendu dans
la Zone Axiale centrale mais sa reconnaissance n'est pas effective a ce jduestcaarfois
difficile, par manque de marqueurs, dans ce domaine de faire la part des déformations varisques

et pyrénéennes.

Figure 5-1: Carte géologique simplifiee des Pyrénées, avec localisation afe=s affectées par une schistosité
SpQpWUDWLYH DOSLQH GYfDSUqgV &KRXNIRIXeDa (2063b). X U HW D HW ,]TX

La schistosité pyrénéenne est plan axial de plis -glloimétriques (Fig.5-2a, pic de
Gabedaille) qui sont associés a dgg@mes de chevauchements vers le sud (Izquidedall et
al. 2013b, Izquierdd_lavall et al. D &HV FKHYDXFKHPHQWY VRQW UHVS
de nappes de socles et de couvertures sur les sériesemewiques du bassin d'avaalys sue

pyrénéen ufioz et al. 1986;Verges et MungZ990;lzquierdaLlavall et al, 2013a).

J'ai étudié en détail les relations entre les déformations pénétratives varisques et pyrénéenne
dans les secteurs des vallées d'Aspe et d'Ossau ou ces dernieremnseptésentées (Fig:2). La
schistosité pyrénéenne présente dans ce secteur une orientation homogene autour de N120
légerement oblique sur la schistosité varisque plutét orientée N90 a NMLOISr (et Rogey 1977,
IzquierdoLlavall et al, 2013b). ans la moitié sud de la Zone Axiale, la schistosité pyrénéenne,
associée a des plis déversés widjetés vers le sud, montre un pendage vers le nord variant entre
20° et 50°, inférieur a celui de la schistosité varisque. Ce contraste apparait clairepassant
des séries dévoniennes aux séries permiennes @Rp.& 3)Mirouse 1962; Bichot 1986;
RodriguezZMéndez et al.2016). Cette schistosité est tres pénétrative dans les zones fortemen
plissées montrant des plislploarmoniques (Figs-2a) tandkV TXJfHOOH HVW GH W\SH

les zones moins déformées (Fag2b & 2c¢). Dans la moitié Nord, la schistosité alpine est décrite
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5- Empreinte des déformations alpines sur le socle de la Zone Axiale
comme confondue avec les structures varisques, a tendance subverticale ou a fort pendage vers
Nord (MajestéMenjodas, 1979). La coupe de Lescun au Pic de Labigouer g-8j.localisation
sur Fig.5-4), permet de synthétiser ces différentes informations.

Figure5-2 3KRWRJUDSKLHV G fTH[HPS O &cYis@dité yénkttatite/ BlanLawiad dEs QIS ld€yetsds vers

OH VXG GDQV OH EDVVLQ SHUPLHQ GT2]D YXH VXU OH 3LF GH *DEHGDLC
dans les calcaires massifs du Crétacé, discordant sur le granite deSHaades, c) Schistosité disjointe le long de la

I DL O O H-Gistajrv(Bud du déme du LyGaillaouas).
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Figure5-3: coupe géologique du bassin permien du Pic de Labigouer et des unités-daérmriferesousjacentes.

Figure5-4 &DUWH JpRORJLTXH VLPSOLILpH GH Of2XHVW Geéica@tbs préséntée$ [L D O
et discutéedans le texte.

Sous la discordance permienne, les séi@gpermiennes sont intensément plissées et
présentent une schistosité pénétrative subverticale. Les séries permiennes sont peu plissées
montrent une schistosité discontinue présentant un pendage compris entre 30° et 50°. Au niveau d
la discordance,ronote une propagation de la schistosité varisque dans la couverture permienne, qui
atteste de sa réactivation a l'alpin (Figp)>comme décrit par Verbeek (1975). Dans ce cas précis,

cette schistosité ne se propage padela de quelques dizaines detres.

125
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Figure5-5: Propagation de la schistosité varisque verticale dans les conglomérats permiens.

2. 2. Réactivation mineure de structures varisques

La réactivatiommineure des structures varisquekes que des zones mylonitiques ou des
failles est assez courante mais demeure difficile & évaluer, faute de marqueurs strugaumsux.
la Zone Axiale, ce sont généralement les granites qui permettent de mettre en évidence des
réactivations de structuresnisgjues. En effet, il a été frequemment observé quefaiibss
présentent dedécallagegplus faibles dans les granitedivarisques quelans leur encaissant
paléozoique Nley, 1968; MajestéMenjoulas 1979; Casas et al. 1989; GarciaSansegundo
1991 ; Carreras et Debat1996) Des observations similaires avaient également été fadtes
Mirouse (1962)nais cette fois grace a la présence de gres rouges permiens discordants sur le socle.
Ainsi,aX QLYHDX GX SOLV DQWLFOL Qb sgricsperhidhiRes edirfé@prad O D .
GpFDODJH DSSDUHQW HQWUH OHV VpULHYV SDOpR]JRWTXHV G
du plis (Fig. 56, coupe 1 a 5).
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Figure5-6: Coupes géologiquesdi OTDQWLFOLQDO GY8VWRX 9DOOpH GY$VSH FRORUL
LOOXVWUDQW OH UHMHX GH OD IDLOOH LQYHUVH YDULVTXH GX IODQF

2. 3. Déformation localisée : exemple de deux nappes alpines historiques

Le chevauchement des Ea@kaudes :

SDUIDLWHPHQW REVHUYDEOH OH ORQJ GH OKhdRié&sOpH G
est avec le celui de Gavarnie un des plus spectaculaires affectant la Zone Axiale. Le socle
autochtone est ici constitué du grandes EauxChaudes et de son encaissant dévonien,
SULQFLSDOHPHQW IDLW GIDOWHUQD@RHVFLE8 ARG QGHW & MU
le revétement Mésozoique autochtone est constitué de calcaires massifs du Crétacé supérieur
(calcaires desCanyons)datés du Cénomanien au Campanien (Teetetil. 1980, 2003).
/ITHQVHPEOH GH FHV XQLWpV HVW -ERaddés) 2or¥imés delscliisizs@tD S S
calcaires dévoniens et de quelques occurrences de flysch carbonifered(i-ige 8hevachement
D XQH VWUXFW XU H-e&§hp@, dtef mne 1onéldg phOsiiuéelessus du granite et
GHX[ UDPSHV j OD WUDQV L W-t&i@eriaifd devannl FigIBIWae88Q W Pp\
Menjoulas 'HV UDPSHV VHFRQGDQWHVFPDDWAL R GO © OMEH
du Trias, se branchent sur le chevauchement basal des Eaux chajgese(Menjoulas 1979;

Ternet et al.2003;Dumont et al. 'H SDUW HW G 1D XW0OHhdudeX Is20neW R Q
de plat devient nettementins étendue, donnant une structure d'ensemble plutét sigmoidale (Fig.
5-8).

127



5- Empreinte des déformations alpines sur le socle de la Zone Axiale

Figure5-7 &R XSH UpJLRQDOH GH O12XHVW GH OD =RQH $[LDOH 13) 1RUWE

Le systtme de chevauchements des Ezheides est marqué par une zone de forte
Gp/IRUPDWLRQ VXU HQYLURQ j GYpSDLVVHXU ORFDOL
(Figs. 57 & 8). A grande échelle, Ces calcaires sont intensément plissés, avec un déversement ver
le sud mais aussi fament boudinés par des bandes de cisaillement hectométriques a cinématique
inverse (top vers le sud) (Figs:85& 9a,b). Les calcaires impliqués dans le chevauchement sont
affectés par unschistosité pénétrative plan axial des plis (Figs-8 & 9a), leu donnant un aspect
laminé (Fig. 59b). Ces calcaires sont partiellement recristallisés et présente une linéation minérale
bien développée. De nombreuses veines de calcite cristallisent parallélement aux plans de schistosi

et sont boudinées par des bagde cisaillement a cinématique « top sud » (F@pp

Figure 5-8: Coupe géologique de chevauchement des Ba&kD XGHV |j Of(VW G XClaa@¥sNmi@ dGHV (L
granite de Cauterets). Coupe accessilgaréir de la station de Gourette.
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Figure5-9: Photographies et schémas illustrant la déformation dans le chevauchement dEsd&iales ; a) Vue du
chevauchement et de sa relation structurale avec IB(ISOEDULVTXH GHSXLV OHV SLVWHVY GH *RXL
GH OD ILJ D E 6FKLVWRVLWp SpQpWUDWLYH HW UHFULVWDOOLVDWLI
des EauxChaudes, avec boudinage asymétrique des veines desaliditguant la cinématique du chevauchement (vers

le sud).

La déformation alpine dans les séries paléozoiques charriées de la nappe debkdtialax
VIH[SULPH GH PDQLgUH DVVH] KRPRJgQH VXU SOXVLHXUV
réactivation ds structures varisques orientées-Bsest et a pendage nord (plans de schistosité ou
de stratification) via du glissement basur-banc. Dans ce cas, ces surfaces réactivées sont striées.
Si les fabriques ne présentent pas une orientation favorable aébeiivation, une nouvelle
schistosité de crénulation (pour les schistes) ou de fracture (gres et calcaires) est générée, comn
décrit en détails par Majese HQMR XODV (Q UHYDQFKH OfYH[SUHVV
GDQV OfXQLW p ridXonieménkK ¥ R Qatur&des taches paléozoiques qui la compose. Au
niveau du granite des Ea@haudes, une partie de la couverture Crétace se trouvant structuralement
sous le chevauchement basal est seulement affectée par une schistosité disjoiH2bjFigu
FRQWUDLUH GDQV OfHQFDLVVDQW VFKLVWHX[ GX JUDQLW
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varisques sur environ 100m sous le chevauchement basal. Cela se traduit par une réorientatio
progressive de ces structures initialement verticdles 5 MXVTXY] OHV SDUDOOPpC
chevauchement et par leur boudinage (Fg.b

Le chevauchement de Gavarnie :

La nappe de Gavarnie demeure la structure alpine la plus étudiée des PBrasses
1903;Choukroune1967;Souquetl1967;Séguret 1972;Déramond 1979;MajestéMenjoulas

/IH FKHYDXFKHPHQW UHVSRQVDEOH GX FKDUULDJH YHU
localisé dans les schistes noirs du Silurien, mettant en contact une unité de socle paléozoique
allochtone constituée de roches déwaaoboniferes peu métamorphiques sur une unité
DXWRFKWRQH SUDWLTXHPHQW H[FOXVLYHPHQW IDLWH GH
$[LDOH 'DQV OD YDOOpH GH *DYDUQLH LO 9TBVMW GB QRB
Gavarnie chevauche le dome du Lysrédancon Clin et al, 1986; Mirouse et al. 1993;
MajesteMenjoulas et al1999). La partie supérieure de l'unité autochtone est soulignée par des
lambeaux de matériel triasique et crétacé. Ces lambee couverture mésozoique impliqués dans
OH FKHYDXFKHPHQW GH *DYDUQLH GHPHXUHQW DVVH] GLII
raison, nous nous sommes intéressés au Trias et au Crétacé autochtone dans le prolongement Es
du chevauchement, au Nibdu dome du Lys (Figs-% & 10).

Le Trias et le Crétacé reposent ici sans discordance angulaire significative sur des schistes
du CambreOrdovicien (Fig. 511a). Ces schistes métamorphiques présentent une linéation
PDUTXpH SDU O 9D O L Jilith&niHeew\oriénteel énr & NHLUBE H sur des plans de
IROLDWLRQ GpILQLVVDQW OD W H U-RQ).QAbtsVRRE leR paddingles T X Q
WULDVVLTXHY QYfHQUHJLVWUHQW SDV GH GplIRUPDWLRQ DC
crétacéssont affectés par une schistosité pénétrative a pendagesabntal ou faible vers le
Nord (Figs. 5 F 9HUV OH QRUG OH FKHYDXFKHPHQW GH *
OfTHQQRLHPHQW GX G{PH PfWdamrenU FigL BX)H Danx la/\a6m
GITHQUDFLQHPHQW OHV VFKLVWHY PpWDPRUSKLTXHYVY VRQW
GL]IDLQHYVY GH PgWUHV GYIpSDLVVHXU VRXV OH FKHYDXFKHPH
faille inverse sur les plans de foliations varisquegstiavec recristallisation de veines de quartz
et formations de plis en genoux (Fig. 5G &HWWH GpIRUPDWLRQ QH VIDF
IRUPDWLRQ GIXQH VF KajssWNeribiap1SpQ pWUDWLY H
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Figure5-10 &DUWH JpRORJLTXH GHV ODFV GH-Ménplds (1979 Bt®tdlisgien Geld SUqV 0
coupe illustrée dans la Fig:12. Les données structurales proviennent de notre étude de terrain.
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Figure5-11: Structures observées le long de la coupe du chevauchement de Gavarnie ; a) Discordance des poudingue
triassique sur les roches métamorphiques du dome d&régancon ; b) Schistes & andalousites géantes et sillimanite

du déme du Lyd-rédancon ; ¢) Bourrage des schistes noirs siluriens allochtones dans les calcaires crétacés autochtone:
; d) glissements en faille inverse le long des plans de foliations métamorphiques avec formation de plis en genoux et de
veines de quartz striées; epuainage asymétrique dans les schistes noirs mylonitiques siluriens formant le
chevauchement de Gavarnie.

Le chevauchement de GavarnieearRir PH HVW ORFDOLVp GDQV OHV VFKLVW
SDV P GTpSDLVVHXX FKEX4 Uevaukhdment, des écailles hectométriques de
marbres dévoniens sont mélangées aux schistes noirs. Le chevauchement se présente sous la form
GYXQ PpODQJH GH P\ORQLWHY FDUERQDWpPHV Ull&ktHd¢ HQ Y
schistes noirs bréeclds. Dans le dévonien charrié, la schistosité alpine parallele au chevauchement
VIHVWRPSH DSUqV TXHOT Xxd¢N, 1&d4elle d&dinatiGr-béRdrativetdhserdakle

dans les séries dévoniennes correspond a celle de la Superstructure, desapbg serrés a
isoclinaux affectés par une schistosité de plan axialvedicale (localement crénulées) sur
ODTXHOOH VH GpYHORSSH XQH OLQpDWLRQ GY{pWLUHPHQW
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Figure5-12: Coupe géologique dechevauchement de Gavarnie dans la région des lacs de Milarés (localisation sur
Fig. 510).

2.3. Bilan

Dans la partie ouest de la Zone Axiale la déformation alpine est matérialisée par une zone

de déformation pénétrative localisée sur sa bordure su. obistosité pénétrative est plan axial

de plis kilométriques déversés vers le sud dans la couverturegrssjue. Dans le socle, elle
VIH[SULPH VRXV OD IRUPH L GYXQH VFKLVWRVLWp GH FUpC(
disjointe dansds grés ou calcaires massifs ou iii) de glissement froids le long de plans
GIDQLVRWURSLH YDULVTXHV IROLDWLRQV VFKLVWRVLWQp)\
DVVRFLpV j GHV ]RQHV GH GplIRUPDWLRQ GYpSDLVdeHaXU KHI
nature du socle autochtone. Ces zones de déformations sont marquées par une déformation ductile
GDQV OHV QLYHDX[ FDUERQDWpPV GpYHORSSHPHQW GI1XQt

fragile dans les roches massives siliceuses/métamorphiques.
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Il Etude structurale des Pyrénées Centrales : mise en
+ ctte. F T Zi—ecc—% " —  ——VfZF t% Zf

collision pyrénéenne (Article 2)

Résumé étendu

Dans cet article, en projet de soumission datexnational Journal of Earth Sciengenous
présentons une étude structurale couplée a une étude pétrologique et thermométrique de la crodte
varisque des Pyrénées Centrales. Le socle y est principalement condétu®&ches peu
métamorphiques datéki Précambrien au Carbonifére, lesquelta® intrudées par des plutons
calcoalcalins tardivarisques. Nous montrons que ces niveaux superficiels de la crodte

6XSHUVWUXFWXUH RQW pWp DIIHFWpV SDU XQH GplIRUPDW
étapes : i) un plissement par raccoukk PHQW 16 UHVSRQVDEOH GH OD IRUP
VIQFOLQDX[ GpYHUVpPV YHUV OH VXG HW GH JUDQGH ORQJX|
GH OD GpIRUPDWLRQ UHVSRQVDEOH GH OD IRUPDWIRQHGH
schistosité de plan axiale pénétrative synchrone du pic thermique car soulignée par la cristallisation
de biotite et de muscovite, iii) une localisation de la déformation dans des bandes mylonitiques
UpWURJUDGHY UHVSRQVDEOH QfiXdgs Gpdrds Qtiatigraptigliesetded O |
isothermes.

$XFXQH pYLGHQFH GH IDLOOH GTpFKHOOH FUXVWDO C

WHUWLDLUH QD SX rWUH GpFHOpH DX F°XU GH OD =RQH $
indices de déformon localisante mises en évidence dans les Pyrénées Centrales sont des bandes
mylonitiques varisques rétrogrades, par endroit réactivées mais sans incidence sur les structures
UpJLRQDOH j XQH pFKHOOH VXSpUL H-*tre nmétktkORdd qGeHa O D | |
déformation varisque soit en apparence tres intense dans la Superstructure, les enveloppes
VWUDWLJUDSKLTXHY GHPHXUHQW SODWHYV j OfpFKHOOH GH
bandes mylonitiques varisques décrites. Cesroagens mettent en évidence le fait que la Zone
$[LDOH D pWp DPSOHPHQW pSDUJQpH SDU OD SKDVH GH ULI
que cette phase de rifting a produit deux marges asymetriques : i) une marge européenne avec un

domaine ditale trés étendu et ii) une marge ibérique avec un domaine distale trés restreint. Nous
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proposons gue cette asymétrie flt produite en transtension via une localisation de la déformation
le long de la faille nord pyrénéenne. La formation du prisme orogépignénéen a préserveé la
Zone Axiale en la transportant vers le sudlagsus de chevauchements crustaux situés plus au sud.
/ITXQLWp DOORFKWRQH GH 1RJXHUHV HVW UpLQWHUSUpWpH

DUJXPHQW QH SHUPHWa Bhe Axfale ohidrie lp@pdse iGitiaenvent gduiioz
1992) et depuis reconnu comme le modele de référence dans les Pyrénées. Finalement, nou
concluons que la faille nor\UpQpHQQH D SUREDEOHPHQW MRXp XQ U{C

varisque en ta que limite structurale et thermique majeure.
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Abstract

We present a structuradhermometric and petrological study of the Variscan crust in the
Central Pyrenees, that consists of Precambrian to Carboniferoggdoe metasedimentary rocks
intruded by large lat¥/ariscan calkalkaline plutons. This upper crustal levels were affebted
late transpressional event which can be divided in three progressive steps: -8 )f@dhhg,
producing regionascale souttverging anticlines and synclines; (2) a strongSNiorizontal
shortening synchronous with peak metamorphism, inducing Mestietiching, isoclinal folding
and formation of a steep pervasive cleavage defined by biotite and muscovite; (3) a strain
localization into retrogressive reverse mylonitic shear zones, responsible for kilsedter
vertical offset of the sedimentary @iand isotherms.

No evidences of crustalcale Cretaceous or Alpine fault have be found in the core of the
Axial Zone. The main localized structures of the Central Pyrenees are ductile retrogressive
Variscan shear zone with few evidences of late redwiveand associated with a shift that do not
exceeded -3 kilometers. On the whole, despite intense deformation of the superstructure, the
HQYHORSH RI WKH VWUDWLJUDSKLF PDUNHUV UHPDLQHG UI
roof and the metaorphic isograds. These evidences underlined that the rifting event that have
affected the Pyrenees in Late Cretaceous time lead to the formation of two asymmetric margins,
the European with a large distal domain and the Iberian with a restricted dishd&ormation
of the pyrenean orogenic wedge preserve also the Axial Zone that was transported to the south
above basement thrusts that have affected its southern part. The Nogueres units is interpreted as &
cover nappe that cannot be rooted in the AX@he, as proposed in the classical models of the
Pyrenean wedge (Munoz, 1992). Finally, we conclude on the significant role of the Northpyrenean

fault since variscan times as a major structural and thermalil@dyboundary.

Keywords: Inheritance, Variscan, Pyrenean wedge, Passive margin inversion, Central

Pyrenees, Axial Zone
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3.1. Introduction

The crustal architecture of a mountain belt highly depends on the rheology and relative
thickness of continental plates involved during collision. Iftthe plates were passive margins,
both were affected by rifting before convergence, leading to variably thinned continental crust,
dismembered by normal faults or detachments. At the initiation of convergence, the thickeness and
the structuration of the twanargins control in a first order the building of mountain belts
(Mouthereau and Lacompb2006;WrobelDaveau et al.2010;Mohn et al, 2012;Mouthereau et
al., 2012;Mclintosh et al.2013;Bellahsen et a).2014;Masini et al, 2014). Indeed, the thinnes
and thermally weaker continental margin is preferentially affected by shortening during inversion
of rift systems and favorably orientated riélated inherited structures could be reactivated
(Masini et al, 2011;Mouthereau et al.2012, 2013Mesalles et al, 2014;Vacherat et a|.2014).

At the paroxysm of collision, when the two margins are accreted into the orogenic prism, new
thrusts (not inherited) are generated to balance shortening. At this stagé,gtrectures on the
basement may be raa@ted Cloke et al. 1997;Allen et al, 1998; Soulaimani and Burkhard
2008). However, the importance of these inherited structures are most of the time poorly
investigated because of its polyphase tectonic history or because of the lack of struatkees m

to constrain it.

The importance of riftelated structures has been illustrated in the Pyrenees, where
European and Iberian plates collide since i@tetaceous timesRpest and Srivastayd 991,
Jammes et gl2009). Early Cretaceous rifting le&mlthe formation of an ultrthinned northern
margin and to exhumation of subcontinental mantlagébrielle et al. 2010; Clerc and
Lagabrielle 2014;Masini et al, 2014;de Saint Blanquat et aR016;Vacherat et al.2016). While
the European margiwas hypetextended in cretaceous times, no evidences of this type of
extension have been found in the Iberian plate that constitute the hinterland and the southern
foreland of the pyrenean belt. This hinterland is mainly made of Paleozoic metasediments and
magmatic bodies involved in the Variscan orogeny and forms the Axial Zone {Eg&a & b).

The exhumation of the internal part of the belt is responsible for the erosion ofgrsstan
deposits, which forms the main structural marker of Cretaceoustiary deformation. Since the
ECORS deep seismic profilR¢ure et al. 1989;Choukroune et al.1990), the Central Pyrenees
were interpreted as an asymmetric doubly verging collision wedge with numerous stacked crustal
units. This geometry is in agreememith structural observations made in the Cerivastern
Pyrenees, where the crussmiale northdipping Gavarnie and -lBauxChaudes thrusts are
observed (Fig.-83b). On the field, these two thrusts form hundred mekeck high-strain zones,
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mainly made of brittleductile mylonites and breccidDéramond 1979; MajestéMenjoulas

7KH DQWLFOLQH QDSSHYV Y MU PON2)PeRdsdrioe authofHtOtReS H G
conclusion that the Variscan crust of the Central Pyrenees was deeply affect¢ial Gyebaceous
rifting and Alpine orogeny implying largecale bloc rotations, internal deformation and thrusting
(Berastegui et a].1993;Beaumont et 3l2000;Mouthereau et a).2014). Nevertheless, structural
studies performed locally on the Varisa@anst since two decades tend to the opposite conclusion,
as only local reactivation of Variscan structures can be noticed in theBehd (L988;Capella
and Carreras 1996;Carreras and Debat1996;Soler et al. 1998;Mezger and Passchig2003;
Denéleet al, 2008;Clariana and Garcissansegunda2009;Laumonier 2015).

Figure5-13: a Location of the Variscan crust of the Pyrenees in Western Europe with the main Mesozoic basins. 1
Organya basin,-2ArzacgMauléon basin, 3Parentis basin,-BasceCantabrian and Danois basins,Gameros basin
(Tugend et a).2014); b Geological sketch map of the Variscan crust of the Pyrenees. In blue are represented the main
Alpine faults and in black the maireviscan shear zones. Abbreviations: ECT: Les Ealnxudes Thrust; GT: Gavarnie
Thrust; NPF: North Pyrenean Fault, LT: Llavorsi thrust, MSZ: Mérens Shear.Zdreestudied area is represented.

In order to resolve this apparent paradox, we decided to better constrain structures that
define the Central Pyrenees, along the ECORS seismic profile. Based on a detailed structural and
kinematic study coupled with petrology and Raman spectroscopy of Carbonaceous Material
(RSCM) geothermometry, we highlight the relationship between metamorphistefmohation
during the Variscan time. This study allow us to discuss the structure of the hinterland of the central
pyrenean belt and the relative impact of inherited structures from the lower cretaceous rifting event

and variscan orogeny.

3.2. Geological settings

In the Pyrenees, the outcropping Paleozoic rocks are located in the Axial Zone, which form
the central part of the belt, and in the North Pyrenean massifs, which are separated from the Axial

Zone by the North Pyrenean fault. These rocks wHeetad by the Variscan orogeny between
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330Ma and 290Malfenele et al. 2014 and references therein), marked by carboniferous
deformation, high temperatutew pressure regional metamorphism and -@Kaline plutonism.

The Paleozoic rocks of the Pyreneesicropping in the Axial Zone that forms the hinterland of

the belt and in the Northyrenean massifs belonging to the northern foreland (FIg)5In the

Axial Zone, the Variscan crust was divided into two contrasted structural |eleelSitter and

Zwart, 1960;Carreras and Capella L DQ XSSHU FUXVWDO OHYHO DO
made of lowgrade metamorphosed Paleozoic sediments and defined by tight to upright folds and
VWHHS D[LDO SODQH FOHDYDJH IFIW) UGB R ZHKIDBDXVYWHLDIQ |6 B Y
to Lower Paleozoic rocks affected by higgmperature metamorphism and exposed into domal
structures with shallowly dipping foliation planes. Recent structural synthesis (Cochelin et al.,
submitted), in accordance witecent studies (Denéle et al., 2014; Mezger et al., Gleizes et al.,
1998) showed that the formation of these two domains is coeval and occurred in a dextral
transpressive regime.

In the Central Pyrenees, rocks affected by the Variscan orogeny are nir@eahbrian
to Upper Carboniferous metasediments (Fi@4%. Precambrian to Ordovician rocks occupied the
central part of two regionalcale antiforms, the Pallaresa and Orri anticlines (Figurg & 14).

While stratigraphy of Precambrian to Lower Ordwan rocks remains poorly constrained because

of its azoic character, the stratigraphic continuity between Upper Ordovician conglomerates and
lower series in the northern flank of the Llavorsi syncline seems to confirm that oldest rocks
occupy the core othe Pallaresa anticlin&Zéndvliet 1960;Hartevelt 1970;Laumonier et al.

1996). The lower terms are made of sandstones, locally microconglomerates and limestones at the
top, described as belonging to the Ediacarian to Cambrian Canaveille and Evdidiesma
(Laumonier et al. 1996). The upper series, belonging to the Cambrian Jujols formation
(Laumonier et al.1996), is mainly made of sandstones and greenish to dark schists. The upper
Paleozoic series are outcropping in the Couflens syncline, botdngdrth Pyrenean Fault, and

in the Llavorsi syncline, pinched between the Pallaresa and Orri anticlines {Hj. Bhese

Upper Paleozoic rocks are made of i) thin levels of Silurian black shales and limestones, ii)
succession of Devonian sandstonesgfitones and schists with significant local variations of
facies (seeGarciaSansegundo et al2011 and references therein) and iii) by Carboniferous
flysch.

Due to deformation, the thickness of the Precambrian to Paleozoic series is difficult to
estimae. Large scale folds are associated with minor isoclinal folding and pervasivepdarsd
cleavage Capella and Carreras1996). This cleavage is vertical in the north and dipping to the
north in the southern part of the Axial Zone, with a decreasindipfin the Orri anticline
(Zandvliet 1960;Hartevelt 1970;Zwart, 1986;Bons 1988; GarciaSansegundol1991). This
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whole domain made of large antiforms and synforms with steep pervasive cleavage is considered

as belonging to the superstructure.

Figure 5-14: Geological map of the Central Pyrenees, modified ftomichen et al(1995) andZwart et al.(1976)
showing location of the Pallaresa cr@extion presented in this work (Fig:16). Studied outcropral samples for
RSCM measurements are also reported.

141



5- Empreinte des déformations alpines sur le socle de la Zone Axiale

The supracrustal domain of the Central Pyrenees is deformed undegraddes
metamorphic conditions, with development of chlorite and muscdBdaq 1988;Capella and
Carreras 1996). In the northerpart of the Pallaresa anticline, biotite have been locally described
and interpreted as related to the intrusion of the Bassies pRmog (988;Capella and Carreras
1996). The Precambrian to Paleozoic metasedimentary rocksare intruded by voluminous
cdcalkaline plutons, as the Maladeta pluton in the West the Bassies, Marimanha and Ribérot
plutons in the North, with U/Pb ages ranging between 312 and 298Wag 1993;Paquette et
al., 1997;Denéle et al.2014). The intrusion of these plutons is cdeséd as coeval to the main
deformation in the superstructure, a late Carboniferous dextral transpressionaBeueheg and
Gleizes 1995;Evans et al. 1997;Gleizes et aJ.1998b). The infrastructure marked by HP
metamorphic rocks can be observedhe Aston gneiss dome directly to the East of the Pallaresa
anticline. The Aston dome is marked byigng foliations, longitudinal stretching and top to the
East or SouthEast kinematics, interpreted as lateralcrogtal flow, coeval to transpressio
(Denéle et al.2009a;Mezger 2009).

The Central part of the Axial Zone is cut by several shear zone and faults generally
considered as Variscan in age with reactivation during alpine collision, but no real consensus view
could be found on the age dftevation and reactivation of these various faults (Figs4 & 15).

The older one is the Port de Salau fault, a longitudinal steep-dipgiing fault. In its current
position, its footwall is made of Precambrian to Cambrian rocks belonging to thee®&allar
anticline and its hanging wall of Silti@evonian rocks (Fig.-44). This fault is interpreted by

some authors as an early Variscan thrust with a probable southward displacement, as it was folded
by the late Variscan transpressional ev8atdin and Ldru, 1986;Losantos et al.1986). Further

south the Lladorre shear zone, localized in Precambrian to Cambrian limestones, is considered by
Capella & Carreras (1996) as a late reverse Variscan shear zone and as the Pallaresa Alpine thrust
(Berastegui et al 1993;Beaumont et a/2000;Vissers and Meijer2012). The Pallaresa thrust is
supposed to be responsible for the stacking of the Nogueres sheet over the Orri sheet with proposed
displacement around 12 km Berastegui et al.1993;Beaumont et al2000;Vissers and Meijer

2012). This shear zone constitute the Western continuity of the Variscan kilsoaieMérens

shear zone (Fig.-B4), that was reactivated during alpine orogeny as a localized Bariele et

al., 2008; Mezger et al. 2012). Futher South, the Arcabell thrust have been considered as a
Variscan thrust b asas et al(1989), and the continuity to the East of the main Alpine Gavarnie
thrust Metcalf et al, 2009; Mouthereau et al.2014). By the same way, the Llavorsi thrust is
corsidered as a Variscan thru€igsas et a).1989;Clariana, 2001) and an Alpine thrust belonging

to the Orri sheetMergés et a).1995, 2002). Its subtractive character, putting Devonian rocks over
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CambreOrdovician rocks leads some authors to consides & normal fault, Early Carboniferous
(Capella and Bou1997), latecarboniferous or Cretaceous in aggagas et a).2007). Further
south, the Orri and Nogueres thrusts are indubitably Alpine in age, putting Paleozoic rocks on post
Variscan sediment$-{g. 514). Both accommodated ibkm of displacement during the collision
(Séguret 1972;Berastegui et al.1993;Beaumont et al.2000;Mouthereau et aJ.2014) and the

Orri thrust is supposed to be a reactivated Cretaceous normal Baundéisegui et la, 1993;
Beaumont et al2000).

3.3. Structures and kinematics

This study is based on 300 sites distributed aloff§) tdosssections, following the main
valleys of the mountains belt (Fig-13). In order to rebuild the large scale geometry of folds,
planar and linear strain fabrics and kinematic criteria affected metasedimentary rocks were
systematically measured, as well as the relationship of planar fabric with original bedding. All
these measurements are synthesized in Fig.3n a first order,ite Central Pyrenees area is
defined by N95L05E trending cleavage trajectories, roughly parallel to the Lladibérens,
Arcabell and Llavorsi mylonitic shear zones (Figl®. In the Northern half part of the Axial
Zone, the main cleavage is vertical alypl around 580°N in the Southern part, excepted 5km to
the north to the Nogueres Unit, where it becomes shallowly dipping to the Northlooszidntal
(Fig.5-16). The bedding traces define two large and open antiforms forming the Pallaresa and Orri
articlines and the southward verging and pinched Llavorsi syncline (FHi§).5The flat attitude
of bedding in anticlines cores is perturbed by multiscale open to isoclinal folds (Ef). 5
associated with highly pervasive axial plateavage (Fig.87a). Far for the plutons, stretching
lineations are vertical and show a homogeneous N160° orientation.

Structural studies highlighted three domains of deformation limited by the Lidttnens
and Llavorsi mylonitic shear zones (Fi15 & 16). The northerrdomain is characterized by
vertical cleavage and an apparent heterogeneous deformation, with highly transposed Devonian to
Cambrian limestones and schists and gently folded thick Precambrian to Cambrian
microconglomerates and sandstones (Bid6). This domain is affected by a whole coaxial
GHIRUPDWLRQ DWWHVWHG E\ WKH FRH[LVWHQFH RI 31RUWK
subvertical shear planes. This domain is limited to the South by the two hundred meter thick
mylonitic shear zone of Llamre, localized in interbedded sandstones marbles showing a
noncoaxial Nortkside up kinematics (Fig15,16& 17b & c). The central domain is characterized
by the complete transposition of original bedding and RdRD[LDO 3*WRS WR WKH 6R>

shear bands (Figs-17d). This high strain domain corresponds to the southern overturned limb of
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the Pallaresa anticline and to the pinched Llavorsi syncline. In this domain strain localization have

been evidenced in the Silurian black shales.

Figure 5-15 : Structural map of the Central Pyrenees. In grey: Upper Paleozoic rocks; in white: Precambrian to
Ordovician rocks; in orange and pink: Variscan domes and granitoids respectively. In blue, stretchingdiaeal
kinematics fromEvans et al(1997). Data compiled for cleavage trajectories are frtartevelt(1970),Mey (1968),
Colchen et al(1995),Evans et al(1997),Mezger(2005) (Aston metamorphic dome) and our observations (n=300).
Foliation trajeodries in plutons were deduced from AMS studiesigizes(1992,Evans et al(1997) andAntolin

Tomas et al(2007) (ASM studies).
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The southern domain that corresponds to the Orri anticline is poorly deformed, marked by
D GLVFUHWH FOHDYDJH REOLTXH WR WKH RULFR@DIOD BHGGERL
WR WKH 6RXWK" NLQHPDWLFV FRXOG EHthe [P@Gmbrigh MK H 6R
Cambrian series are unconformably overlapped by undeformed Permian and Triassic red beds

showing perfectly preserved sedimentary structuegstfer et al, 2015) (Fig. 517e).

Figure 5-17: Field photographs illustrating the mains structures described in the teRthoatograph (a) and
LQWHUSUHWDWLYH VNHWSFXD QY FROIHDHY@HW ULDWLLYHHVRWEB® DQG VDQGVWR
b- Mylonitic marbles beloging to the southern part of the Lladorre mylonitic shear ztmfkection of the main
IROLDWLRQ LQGLFDWHYV D 31 RAsyhKelitabhdudriated/sEndsiadeRin makoteOditheH ladorre

shear zone, showing North side up kinematics & VKHDUV ZLWK WRS WR WKH VRXWK NLQ!
conglomerates;-eJndeformed Lower to Middle Triassic lutites and limestones, the bedding gently dipping to the
South (Location: Port del Canto, RuhiB)Late crenulation cleveageertical)in CambreOrdovicianmetasediments.
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Cleavage trajectories are locally disturbed in the contact aureole of plutons where
asymmetric schistosity triple points can be defined &ith). Stretching lineations are shallowly
plunging in these domains with §iiear bands showing dextral senses of movement. Shear bands
are oriented between NIMIL30°E and concentrate in narrow mylonitic corridors, such as the
western part of the Arcabell thrust between the Matadad Marimanha plutons (Fig:15).

A sub-horizontal discrete crenulation lineation is observed in the field in many locations.
Locally, a new crenulation cleavage, sometimes associated wittb&amiks (Fig. 8L7f), can be
noticed (Fig. 516), with an EW trending, shallow dipping to the North in tkeri anticline,
subvertical in the central domain and steeply dipping to the South in the northern domain.
Evidences of brittle deformation are scarce in the Pallaresas®osen. Some fault zones have
been observed in the Silurian black shales of fhehged Llavorsi syncline. These faults are

associated with reverse drags that affect the regional penetrative structures over twenty meter.

3.3. Petrological study

Sampling:

Ten samples were collected along the Pallaresa-seugon (Table 1). Thewere selected
in regularly spaced locations, in the various stratigraphic series from Precambrian to Devonian
(Fig. 5-14, red dots). At least two samples were collected in each structural domains of the
crosssection. Enriched rocks in carbonaceous raateark color) were favored for the Raman
Spectroscopy of Carbonaceous Materials (RSCM) method.

Polished thirsections were prepared normal to the schistosity and parallel to the lineation
(XZ planes) in order to obtain the mineralogical composition awks and to study their

microstructures.

Raman Spectroscopy of Carbonaceous Materials (RSCM):

Carbonaceous material undergoes carbonization and graphitization processes during
diagenesis and metamorphism. These irreversible processes can be falkingdRaman
Spectroscopy of Carbonaceous Material (RSCM) method. Raman spectra obtained exhibit the
thinning of the G band wide (Fig-B) and the decreasing of the defect band parameters (D1 to
D4 bands). Beyssac et al2002;Lahfid et al, 2010) estaished a correlation between the area
of each band and the temperature respectively in the rang@583C and 20{820°C.Delchini
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et al. (2016) confirmed the applicability of the Raman Spectroscopy of Carbonaceous Materials
(RSCM) method to study domainsth polyphased metamorphism history, such as the Pyrenees.

Figure5-18: & Peakfitting of the Raman spectrum of carbonaceous material for temperature upper than 330 °C. This
spectrum is composed of a ghite G band and two defect bands D1 and DRdpresentative Raman spectra of
carbonaceous material and the corresponding temperature along the Pallaresa section.

Raman analyses were performed using a Ranishaw inVia Reflex system witkiaargon
laser sarce excitation of 514.5 nm at BRGM, Orleans. The laser beam is focus on the sample
through a Leica DM2500 microscope specially adapted for the system using x 100 objective, with
power of around 0.5 mW at the surface of the thin section. Before each emastisession, the
spectrometer was calibrated using the 520.5 tine of a silicon standard. The signal obtained
after elimination of Rayleigh diffusion using Edge filters was dispersed using 1800 lirés.mm
grating before being analyzed by a deep depieCCD detector (1024 x 256 pixels). About 1520
Raman spectra of particles were recorded to check data consistency.

The Raman spectroscopy results are presented in Tablansl Figs. 88 & 5-19.
Paleotemperatures range between 350° and 550°C witlole witcrease from south to north in
the Pallaresa crossection. Two significant steps of around 50°C and 100°C have been observed
in the vicinity of the Aracabell thrust and the Lladore shear zone, respectively.
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Table5-1: Samples location and peak temperatures obtained by RSCM. SD: standard deviation, SE: standard erros,
RSCM: Raman Spectroscopy of Carbonaceous Material, R2: Raman parametBefresac et a2002) used to
estimate paleotemperatures.

Sanples lithology coordinate: # spectra | Raman parameter R4 RSCM Temperature
lat. long. alt. Average SD Average| SD| SE
15BL104b| biotite schist | 42.684 1.233 1445 17 0.36 0.07 481 30 7
15BL106 | biotite schist | 42.647 1.258 1216 14 0.20 0.04 550 18 5
mylonitic
15BL110b marble 42.620 1.248 1045 18 0.31 0.09 495 36 8
impure
mylonitic
15BL112 marble 42.620 1.248 1045 14 0.23 0.10 560 33 9
muscovite
15BL115| bearing schist 42.587 1.238 944 19 0.41 0.10 447 25 6
15BL118| conglomerate| 42.527 1.231 859 19 0.55 0.07 391 30 7
15BL121| black shale | 42.522 1.241 844 25 0.64 0.02 358 9 2
15BL122| limestone 42.520 1.234 845 18 0.64 0.02 356 11 3
muscovite
15BL125| chlorite schist| 42.491 1.211 813 15 0.65 0.03 353 15 4
muscovite
15BL127| chlorite schist| 42.451 1.160 911 17 0.66 0.01 347 4 1

Metamorphic paragenesis and microstructures:

The lithogical heterogeneity of the collected samplestadietailed study of the evolution
of metamorphic parageneses and microstructures on the Pallaressectass However, some
evidences can be deduced from the XZ thin sections to discuss the RSCM results. The two
northernmost samples (15BL104, 15BL1@6)respond to quarch schists with MsBt-PI-Qtz
(see Kretz, 1983, for the mineral abbreviations). Biotite porphyroblats grow parallel to the main
schistosity. Quartz rich levels show an important dynamic recristallization with grain boundary
migratiors, attested by pinning effect on the migrating boundaries (FAfa5Song and Ree
2007). These types of microstructures attesting for a temperature close to 500°C during
deformation Hirth and Tullis, 1992, Stipp et al.,2002), in accordance with RSCMaults. A
conglomerate that belongs to the upper Ordovician of the southern overturned limb of the Pallaresa
antiform (sample 15BL118) show pebbles with evidences of quartz recrystallization by bulging
and subgrain rotation (fig 8220b & 520c). The grairsize of quartz porphyroblasts is between 20
to 50um that attest for a temperature of recrystallization at about 4889 €t al 2002), similar
to the temperature deduced from RSCM (i.e. 400°C). Finally, the two southernmost samples
(15BL125, 15BL127) @ CambreOrdovician schists from the Orri anticline with muscovites and

chlorites growing within the cleavage plane (Fig2(d). The evolution from biotite bearing schist
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Figure 5-19: a - Paleotemperates obtained by Raman Spectroscopy of Carbonaceous Material (RSCM). Error bars are standard desdsiamroésponds to the latitude; b
Interpreted position of isotherms in our creextion deduced from RSCM data amdrplogical descriptions.
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in the Pallaresa anticline to chlorite bearing schist in Orri anticline indicates a qualitative decrease
of the temperature toward the south, which is in good agreement with RSCM results.

Relationship between deformation and metamorphism:

Our petrologeal study highlights that HLP metamorphism is synchronous with pervasive
deformation as metamorphic minerals of greenschists and amphibolite facies grown within shear
planes and underline the main cleavage. In detail, the isotherms interpreted osighef bar
paleotemperature (Fig.-89, Table 51) draw a domal structure, forming the continuity of the
Aston dome. Here, we choose to represent the isotherms in depth as equidistant with an estimated
thermal gradient at about 25°C/km. Similar thermaldggnts have been obtained in the Variscan
superstructure of the Pyrenees Awora et al.(1993) in the chlorite zone around the Canigou
massif. Fifteen kilometers in the East of our studied area, thermobarometric data obtained by
(Mezger and Régnig2016 allow to calculate a similar thermal gradient (ca3P8C/km) between
biotite and andalousite isogrades. Downward, with the appearance of sillimanite, the isogrades are
tightened, associated with pervasive-taizontal foliation, longitudinal stretafg lineations and
subhorizontal shear bands with normal sense of stizaméle et al.2009aMezger 2009). In our
studied area, as the infrastructure was not sufficiently exhumed to be observed, we therefore
consider that the tightening of isothermsatetl to deformation in infrastructure was limited or do
not occurred for the range of temperatures considered there. In any case, the geometry obtained ir
the Fig. 519 would be quite similar by considering moderately tightened isotherms at the top of
the Aston dome. Replaced on our craestion (Fig. 519), isotherms are sequent on lasgale
folds, such as the Llavorsi syncline and the Orri anticline. This first order observation allow us to
interpret the metamorphism as posterior to regisoale foldnhg initiation. On another hand,
isotherms are vertically shifted by the Lladorre and Arcabell amphibolite to greenschists facies
reverse shear zones. Based on the fact that i) shear zones and regional cleavage form one singl
and continuous fabric whichigt illustrate strain gradient in the crust; ii) mylonites within the shear
zones and rocks affected by the regional cleavage exhibit the same amphibolite to greenschists
metamorphic parageneses; and that iii) both share the same structural charactsyywwiip
stretching lineations and diglip/reverse sense of shear, we consider these shear zones as Variscan
in age and formed during the same tectonic framework than the rest of regional structures. As shear
zones shift the isotherms (Fig:19), we prpose that their final activity occurred after the peak

metamorphism and represent the final expression of the Variscan dextral transpression.
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Figure5-20: Microphotographs of various rocks of the Pallar&tabiotite, Ms: muscovite, Chl: chlorite, Cal : calcite.
Explanations are in the text. (a) Precambrian schist of the Palarressa anticline (sample 15Blat®@b}) Quartz
pebble of the Upper Ordovician conglomerate showing dynamic recristallization. p@rphyroclast grain, G2 :
porphyroblast graind) Chlorite bearing schist of the Orri anticline. Sa : Steep alpine crenulation , S1 :main cleavage
(S1).

3.4. Variscan tectono-metamorphic evolution of the Central Pyrenees

Based on new structural andtmlogical observations, we propose hereafter a scenario for
the Variscan tectonmetamorphic evolution of the Central Axial Zone of the Pyrenees.

Firstly, the upper crust was affected by regieswle folding, producing kilometacale
open to tight ftds with an EW axial plane (Fig-5la). These folds are steeply inclined to the
south and we consider them as the first expression of the Variscan transpression in the Axial Zone.
At this time, the midower crust (infrastructure) was affected by -HFP meamorphism that
propagates upward (Fig:ZlLa). Note that faults recognized along the Pallaresasext®n, with
a subtractive character and apparent North side down movement (Port de Salau and Llavorsi faults)

are folded and must be formed prior tcsthiage.
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Figure 5-21: Tectonic evolution of the Axial Zone illustrated by schematically restored -ssms®ns. Further
explanations are in the text.
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In a second time, the upper crust was affectedrbiyntense horizontal shortening and
vertical stretching producing muiticale isoclinal folding and formation of a pervasive cleavage
(Fig. 521Db). In the central and northern part of the Axial Zone the upper crust is affected by coaxial
shearing while theouthern part localized neRRD[LDO 3WRS WR WKH VRXWK" Ul
consider this norcoaxial shearing as responsible for the amplification of the overturned Pallaresa
anticline (Fig. 521b). During this stage, the deformation occurred at ped&morphism, leading
to the formation of biotite and muscovite.

In a third stage, the deformation was localized into hundretér thick mylonitic shear
zones under retrogressive conditions (Fi@18). The Lladorre and Arcabell reverse shear zones
are responsible for vertical offset of isotherms around 3km and 2km respectively. Similar
displacement can be deduced from the offset of the sedimentary pile for the Lladorre shear zone
(Fig. 519). At this stage, the dome shape of the infrastructure is @wptif these shear zones.
This interpretation is in agreement with structural observations made in the rest of the Axial Zone,
where it have been shown that domes were lately amplified and affected by steep transpressional
shear zonesDenéle et al.2007;Vila et al, 2007;Denele et al. 2008, 2009aCochelin et al.
submitted). We consider that plutons intruded the superstructure during this later stage, because
the dextral component of shear was only localized within the mylonitic shear zones ar@end the
plutons (Fig. 515 and Fig 517, e.g. in the countryocks of the Bassies pluton). This strain
partitioning into narrow strikalip domains attests that deformation occurred in a regional dextral

transpressional framework.

3.5. Evolution of the Central Pyrenees during Cretaceous rifting and

Pyrenean collision

Cretaceous rifting:

Our structural and petrological study coupled with RSCM do not show any significant offset
that would justify posWariscan normal faulting which could be interpretedrasulting of
Cretaceous rifting. Near Couflens (Figl8), Triassic ophites and sedimentary rocks are affected
by faulting (Ternet et al. 1997). No proof of Cretaceous movements can be argue, nevertheless,
the ophites are described as intrusive intoriée steep structures which were reactivated during
alpine orogenyTernet et al. 1997). It may be reasonable to consider that these faults were also
reactivated during Cretaceous rifting (Fig25d). In a same way, it cannot be verify on the field

thatdisplacement occurred along the future Orri thrust during rifting. Nevertheless, the formation
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of the Organya basin described as a pigggk basin is supposed to be related to normal faulting
along the Orri fault, with synift Aptien-Albien depositsGarcia Senz2002;MartinezPefia and
CasasSainz 2003;Mencos et a).2015).If this interpretation is correct, the central part of the
Axial Zone was moderately affected by rifting, along the paleo North Pyrenean Fault and along the
Orri fault (Fig. 521d). This hypothesis is therefore supported by the Cretaceous sedimentary
records observed further West. Indeed, geological mapping of the Axial Zone highlighted that only
postrift Upper Cretaceous limestones covered the core of the Axial Zemedt et al 1980;Clin

et al, 1986;Mirouse et al, 1993;MajesteMenjoulas et al.1999;Ternet et al. 2003), the only
synrift deposits observed in the Axial Zone are localized on the first kilometers south of the North
Pyrenean FaulfTernet et al. 1980, 2003

Late Cretaceous to Tertiary convergence:

In the South of the Axial Zone, alpine movement along the Orri thrust is undeniable,
highlighted by the Rialp window (Fig-54 & 5-15) and probably responsible for tilting of Variscan
structures in the @ranticline Bons 1988;Carreras and Debat1996). Below, the Rialp thrust
can be only deduced from the ECORS seismic profile and do not have geological incidence that
could be noticed at the surface. Along the North Pyrenean Fault, the alpine conzyeegetivated
inherited vertical structures (Fig-A.d & 521e) with the rise of the northern blocs over few
kilometers. The alpine overprint, observed over less than 10km from the North Pyrenean Fault,
refolded locally the Variscan structures and thenfeefriassic sedimentsDeramond 1970;

Ternet et al. 1997). On the rest of the Axial Zone, no significant penetrative deformation can be
noticed, except a local crenutat cleavage (Fig.-A7f & 5-20d). So, except along the North
Pyrenean Fault and fewil&meters above the Orri thrust, no significant alpine rotation or
penetrative deformation can be noticed leading to the conclusion that Variscan structures appears
as continuous and mainly undisturbed in the central Axial Zone (Hi§).5

3.6. Discusson and conclusion

Lower-Cretaceous rifting leading to the extreme thinning of the European margin of the

Pyrenees is attested by the exhumation of mantle rocks on the floor of-Gleremanian
basins lLagabrielle et al, 2010;Clerc and Lagabrielle 2014; de Saint Blanquat et al2016;
Vacherat et aJ.2016). Riftrelated normal fault and lower Cretaceous-sftrstrata is known on
the southern border of the Axial Zone in the Organya b&sandja Senz2002;MartinezPefia

and CasasSain2003;Mencoset al, 2015), but few evidences of the rifting event can be deduced
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Figure5-22: Transcurrent rifting model leading to the formation of the asymmetrical Iberian and European margins
during Cretaceous tifig

from the structural study of the Axial Zone in the Central Pyrenees. These observations replaced in
a NS qualitatively restored crasection in Cretaceous times along the Central Pyrenees suggest
an asymmetric rift system (Fig-22). The Europeamargin of this rift show a large distal domain,

that comprises the inverted syift basins of Camarade, Sai@irons and Aulus (e.dvMlouthereau

et al, 2014). The quantity of extension increase southward in this distal domain and lead to the
exhumatiorclose to the surface of mantle rocks in the Aulus basin (F2g)5These observations

show that this rift system was mature, reaching breakup of the continental crust. By contrast, the
Iberian margin show a large proximal domain with the relatively predeAxial Zone block and

a restricted distal domain, localized near the N@yhenean fault zone. Asymmetrical conjugated
margins have been evidenced in numerous purely extensionatrjalegstems Chian et al,
1995;Ranero and Pére@ussiny¢2010;Blaich et al, 2011;Espurt et al. 2012;PeronPinvidic

et al, 2013;Sutra et al, 2013). However, some evidences suggest that the Pyrenean rift system
occurred in transtension that can explain the degree of asymmetry of this rift system. A sinistral
displacement is supposed to have taken place, deduced from movement of the Iberian plate in
Cretaceous timed_€¢ Pichon et a). 1970;Choukroune et al.1973;Choukroune and Mattaugr
1978;0livet, 1996). Most of the syrift basins in the Nortipyrenean zonef the Central Pyrenees
correspond to narrow pedlpart basins. In transtension, strain can be partitioned into distributed
purely-extensional domains and narrow stritgo or transformed faultsA{len et al, 1998;Wu et

al., 2009). In our point viewhe Northpyrenean fault represents this type of transformed fault that
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have accommodated the abrupt variation of the style of extension between the Iberian and European
plate during cretaceous rifting. Further ouest, in the Basque massifs the conjugagiad appear
to be more symmetricaRpca et al. 2011;Masini et al, 2014; Tugend et aJ.2014) and the
presence of the Norpyrenean fault is not attested, that underlined the adtiiige segmentation
of the pyrenean rift system.

Classic models of tnPyrenean orogenic wedge involved various basement thrust units in
the Axial Zone and implying largecale bloc rotations and internal deformation of these units (e.g.
Beaumont et g/.2000). These basements units have been clearly identified in thennesstieof
the Axial Zone, such as the Lakhora and Gavarnie unitsI{eixgl, 1996), and in its southernmost
part with the Orri and Rialp units in the Central PyreneesNRigoz 1992) and the Bielsa/Millares
and Guarga units in the western Pyrenélsixell 1996; Jolivet et al, 2007). However, our
observations in the Axial Zone do not support the model of an alpine Nogueres basement unit
rooted into the Axial Zone in the Central Pyrenees, in the prolongation of the Gavarnie unit (Fig.
5-23a). This nedel proposed bylufioz(1992) is based on the interpretation of the ECORS seismic
profile and is currently accepted. The main localized structures of the Central Pyrenees are ductile
retrogressive Variscan shear zone with few evidences of late reactjatibrassociated with a
shift that do not exceeded3®kilometers (Figs. 86 & 19). Despite intense deformation of the
superstructure where upright isoclinal folds are common, the envelope of the stratigraphic markers
remained roughly horizontal, asth@tl WKH LQIUDVWUXFWXUHTV URRI DQG V
5-16; see als@ochelin et al. submitted). Further West to our study area, between the Maladeta
and Marimanha plutonsSoéler et al. 1998) have also evidenced that the prolongation of the
Gavarnie thrust corresponds to a minor alpine fault, reactivating a Variscan and probably
Cretaceous inherited fault. This interpretation that the Central Pyrenees belongs to the same
structural unit between the NofByrenean fault and the Orri thrust, igpported by low
temperature thermochronological datitZgerald et al, 1999;Sinclair et al, 2005), showing that
the Maladeta plutons belonging to the footwall of the Gavarnie/Nogueres thrust defied dg/
(1992) and the Marimanha pluton forming hignging wall, exhibit the same exhumation history
since lateEocene times (Fig.-83b). The Nogueres unit ("tétes plongeantes" or "Plunging noses",
Séguret (1972) etChoukroune et Séguretl973b) defined to the South of the Axial Zone that
consists of gnforms of Devonian to Perrbiassic series, seems to correspond to cover nappes
native from the Axial Zone and transported to its southern border by successive thrusting and
décollements at the base of the Mesozoic cover and downward in the Siluriashdées. This
cover nappe, showing the same exhumation history as the Maladeta and Marimanha massifs (Fig.

5-23b), seems to have been disconnected from the Axial Zone by the exhumation of the Orri units

157



5- Empreinte des déformatio  ns alpines sur le socle de la Zone Axiale
in Oligocene times. The estimations of shorteninthenPyrenean belt considering rooting of the
Nogueres nappe in the Axial Zone and important internal deformation withmukroung 1989;

Roure et al. 1989;Muiioz 1992;Mouthereau et al.2014) were overestimated by at least 30km

according to the amotiof shortening attributed to it.

Figure5-23; a) 3D diagram showing the lithospheric architecture of the Central Pyrenees and the structural relationship
between the Axial Zone bloc and the rest of theogean and the Iberian margins. Interpretation of deep structures
from Choukroune et al.1989 andMufioz 1992. Massifs or plutons where Apatite fission track ages discussed in the
text were obtained (plot in Fig-Z3b) are represented. AB: Accreted Bidiom the hypeextended domain; b) Apatite

fission track ages obtained in the Axial ZoneHitzgerald et al (1999),Sinclair et al.(2005), Metcalf et al.(2009)

along the ECORS seismic profile and discussed in the text, plotted togetheremagsn plot.

The relative stability of the Axial Zone bloc since Paleozoic times highlighted the critical
role of crustalscale inherited structures from the Cretaceous rifting event on the geometry of the
Tertiary orogenic wedge. Convergence was firstly asoodated between 85 and 70 Ma in the
thinned European margin, leading to the inversion of-rgyrbasins and the accretion of
microcontinental blocs that form the North Pyrenean Magd¥ifsithereau et al.2014;Ford et al,
2016;Vacherat et al.2016) Fig. 523a). Deformation was then propagated southward at Eocene
times, in the poorly thinned Iberian crust, but remains localized into the main inherited Cretaceous
normal faults (Organya basin). The reactivation of these normal faults as-enadéaiinusts seems
to have been sufficient to initiate the subduction of a part of the Iberian plate under the accreted
European plate and the Axial Zone bloc, defining awostructure (Fig. 23a,Brun, 2002). The
role of inherited structures from the pi&t events appears to be poorly significant in this scenario,
as the main shear zone of the Axial Zone remains preserved after alpine collision. However, the
importance of the NortPyrenean fault that delimited two contrasted margins during rifting and
thentwo contrasted proand retrewedge during collision is attested and most of the Variscan

reconstructions considered that this fault is inherited from this orogenic cycle.
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IV Synthése et discussion

4.1. Synthése

La synthese structural@aliséedans & crolte varisque des Pyrénées présentée dans la
Partie 3, couplée a des études de terrain sur les objets reconnus comme caractéristiques de e
déformation alpine dans la Zone Axiale soulignent que I'empreinte des déformations alpines se
concentrent dansdis zones principales de la Zone Axiale, ses bordures nord et sud, et sa partie
ouest.

Sur la bordure sud de la Zone Axiale, la déformation alpine est matérialisée par des
chevauchements a pendage nord enracinés sous la Zone Axiale, empilant desenspgessdr
sa couverture postarboniféere, comme illustré par les chevauchements de Bon&{&g.coupe

G 12 U bi24, xbupes 3) et du Canigou (Fg24, coupe 5). Le déplacement le long de ces

chevauchements demeure difficile a estimer maislde osciller entre quelques kilométres et la
dizaine de kilométres au minimum (Fig24, voirLaumonier et Autran2001;lzquierdoLlavall
et al, 2013a). Sur la bordure nord de la Zone Axiale, proche de la Faille Nord Pyrénéenne,
I'empreinte alpine estarquée par la réactivation de failles sdticales, permettant une
remontée modérée des blocs nord par rapport aux blocs sul-gdigcoupes 3 & 5).

'DQV OTRXHVW GH OD =RQH $[LDOH OHV GpIRUPDWLRQ"

EauxChDXGHV HW GH *DYDUQLH HW OH GpYHORSSHPHBZAW GTX
coupes 1 & 2). Les chevauchements des E2luixudes et de Gavarnie forment des structures en
plat et rampes, transportant les unités allochtones vers le Sud. Horroisglelé ces deux
chevauchements majeurs, la réactivation des structures préexistantes reste modérée, permettant d
discerner leur cinématique originelle inverse (varisque, Fig) 6u normale (bassin permien
GI$QD\HW HW FDOGH4, toDp&Sif2VVDX )LJ

Ailleurs dans la Zone Axiale, des réactivations peuvent avoir lieu, mais demeurent sans
incidence significative sur la continuité des structures et des reperes stratigraphiques ou
métamorphiques, comme au niveau de la faille de Bossost, de LlavdesMgrens (Fig. 24,
coupes 2, 3, 4 & 5, voir aussi Mezger & Passchier 2003, Denh@le2008). L' unité allochtones
GH 1RJXHUHV QH VIHQUDFLQHQW SDV SURIRQGPPHQW GDQ
(1992) mais correspond a une nappe de coueequirqui s'enracine dans le Silurien de la Zone
$[LDOH (Q DSSDUHQFH OD =RQH $[LDOH VHPEOH GRQF GfY

dans sa partie Ouest que dans sa partie Centrale ou Est.
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Figure5-24 &RXSHV JpRORJLTXHV GH OD =RQH $[LDOH GI2XHVW HQ (VW 6HXO O Hi¥ noRific¥ @ PBRWNGW &R FKRI@IL G HH
révisior).
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4.2. Discussion

%DVp VXU OH FRQVWDW TXH WP K B8 RUPDWL B HH DESQ D HO
GH OD =RQH $[LDOH TXIfDLOOHXUV LO FRQYLHQW GH FRPSU
déformation pénétrative alpine et ii) la localisation des rares accidents alpins affectant le socle
paléozoique
Déformation pénétrative :

Conme décrit précédemmentdansd€€D SLWUH OYXQH GHV REVHUYDWL
OfRQ pWXGLH OD =RQH $[LDOH HVW OD SOXV IRUWH LQIOXH
partie la plus occidental€fioukroune et Ségured973a). Une déformation apparente plus intense
j O2XHVW TXTj Of(VW SRXUUDLW UHIOpWHU L GHV WDX][ C
TXY] OT(VW RX LL XQH ORFDOLVDWLRQ GH OD GpIRUPDWLR(
dans lgpartie Est.

/IHV pWXGHV UpDOLVpHY GDQV OHV 3\UpQpHYV GHSXLV X
partie Ouest de la chaine a subi moins de raccourcissement que sa partie centrale ou orientale
(Choukroune1989;Roure et al.1989;Mufioz 1992;Vergés eal., 1995;Teixell 1998;Beaumont
et al, 2000;MartinezPefa and CasaSainz 2003;Vissers and Meijer2012;Mouthereau et a).

/I THQUDFLQHPHQW j WRUW GH OD QDSSH GH 1RJXHUHYV
GIXQH SDUW G HerGemlfitng BaDd/¢ette @EmEnappe a conduit a une surestimation des
guantités de raccourcissement dans laig@arentrale des Pyrénéeka correction de ces
HVWLPDWLRQV PLQRUpH GH OfRUGUH GIfXQH WUHQWDLQH
les Pyrénées centrales et orientales ont enregistré au moins autant de raccourcissement (entre 75
et 125 kmyoir Vergés et aJ.1995;Choukroune 1989;Roure et al. 1989;Mufioz 1992) que les
Pyrénées atlantiques (environ 75 km, vbaixell 1998;MartinezPefia et CasaSainz 2003).

/ID SUHPLgQUH K\SRWKQVH pYRTXDQW XQ WDX[ GH UDFFRXUFL
QH VHPEOH GRQF SDV YDOLGpH SDU OHV pWXGHV VWUXFWX

Il a été depuis longtemps obserpde les sédiments mésozoiques des Pyrénées étaient
tres souvent décollés de leur socle paléozoique, principalement sur les évaporites du Trias et, dans
une moindre mesure, les dépots-indtaces (e.gviajestéMenjoulas 1979;lzquierdoLlavall et
al., 201 E /IH SOLVVHPHQW GH FHV VpULHV GpFROOpHVY HQJHC
ORUVTXYHOOHV VH VLW XH QlYduidrRat vl et dl|2RI3AND).EH raisbrikdeV W R V
la localisation de la déformation -@@ssus du socle via divedécollement intramésozoiques, la
=RQH $[LDOH VHUDLW GRQF SUpVHUYpH GI1XQH GpIRUPDWLR
GIXQH VFKLVWRVLWpP SpQpWUDWLYH DOSLQ-EoEUrE L HQW I
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5-3 & 5-24, coupe 1) refle donc la proximité avec un de ces décollements majeurs, comme
interprété auGHVV XV GX EDVVL&ré@ads @ip.\6§ W FRXWMH D /ITDEVHQF
déformation pénétrative alpine dans les parties centrales et orientales de la Zone Axiale
VIH[SOLWXGIRQ@F VLPSOHPHQW SDU XQH GpQXGDWLRQ GX VR

5{OH GH OfKpULWDJH GDQV OD ORFDOLVDWLRQ GHV QDSSH'

Dans le socle, la tectonique alpine ne se traduit donc pas par une déforntatioa in
distribuée mais par une déformation localisée, sous forme de réseaux de failles ou de zones
mylonitiques. Les chevauchements se forment préférentiellement aux interfaces entre massifs
granitiques ou métamorphiques et leur encaissant schisteux maipgtents, comme souligné
par MajestéMenjoulas(1979). Cependant, la localisation de ces chevauchements ne semble pas
seulement liée a ce type de contraste rhéologique puisque les domes et les plutons sont nombreux
GDQV Of(VW GH OD =RQisent$pasDott adtnt @ HorrmBtigrR de grands
chevauchements alpins (Fig28, coupes 4 & 5). La localisation des failles alpines semble plutdt
FRQWU{OpH SDU OfH[LVWHQFH GH ]RQHV GH GpIRUPDWLRQ
varisque, les Rgnées ont enregistré des épisodes tectoniques notables au Permien, au Trias et au
Crétacé qui ont pu avoir une influence sur les mécanismes de construction du prisme orogénique
cénozoique.

Il a été montré que les dépots détritiques permiens discordeiressocle varisque de la
Zone Axiale se sont mis en place dans des fggabiens l(ucas 1985). Les failles normales a
pendage nord limitant ces grabens ont pour la plupart été inversées lors de la convergence
pyrénéenne (Fig.-84, coupe 1)peksnijder1987;Mey, 1968;Teixell 1996;Gil et al, 2002;

Saura and Teixell2006; RodriguezZMéndez et al. &HV UpDFWLYDWLRQV VT
plupart mineure car les mouvements initiaux en faille normale demeurent toujours observables
(e.g. Fig. 524, mupe 1). Les failles triasiques, majoritairement verticales et associées a la mise
HQ SODFH GYRSKLWHY OH ORQJ GH OD IDLOOH QRUG S\UpQr¢
nappes de socl€plchen et al.1995,Ternet et al. 1997, 2003).

/ 1 ps®de de rifting Crétace est le dernier évenement tectonique majeur ayant pu avoir un
impact sur la Zone Axiale avant le début de la convergence pyrénéenne au Crétacé Supérieur. |l
VIDFFRPSDJQH GH OD IRUPDWLRWQL IG\H QHROPVEWRS K BRIV IH@QV
Cénomanien (94 Ma) (e.gord et al. 'DQV OD PDUJH LEpULTXH OD ID
OD IRUPDWLRQ GX ED V-2 c@upeB2 estuh@xdnpleldd faille normale crétacée
a pendage nord réactivee en chevauchement cri@atia Senz, 2002MartinezPefa and
CasasSainz2003; Mencos et al.2015). Le chevauchement des E&ihaudes peut également
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étre considéré comme une pafé@dle normale crétacée car i) cette faille sépare une zone nord ou

se sont déposés des sédimays a postULIWYV GTXQH JRQH VXG PDUTXpH S
calcaires postifts (Ternet et al. 2003; MajestéMenjoulas 1979; Ternet et al 1980) et ii) le
déplacement de la nappe des E&raudes sur pres de 10 kigjestéMenjoulas 1979)

Q TL @YpabUeg séries paléozoiques mises ainsi en contact par le chevauchement (méme série
dévonienne, voifernet et al 2003).

Le chevauchement de Gavarnie peut également étre vu comme une faille normale
réactivée car du point de vue des roches paléogsinuses en contact, il présente un caractéere
soustractif (dévongarbonifere peu meétamorphiques charriés sur du caorbavicien
migmatitique) compatible avec un jeu initial en faille norm&lén(et al, 1986;Mirouse et al,
1993;MajestéMenjoulas etal., 1999). Cependant, cette faille normale ne peut pas étre attribuée
a la phase de rifting crétacée avec certitude. En effet, les rares dépbts crétacés préservés sur les
unités autochtone (a Gavarnie, ou discordant sur le déme dGdilfaouas) et allchtone (par
exemple au front de la nappe ou discordants sur le granite de Cauterets, voir sdj Bantsles
calcaires récifaux posift (Déramond 1979; MajestéMenjoulas 1979; Clin et al, 1986;

Mirouse et al.1993;MajesteMenjoulas et al.1999) De plus, les essais de restauration effectués
parDéramond1979) etMajestéMenjoulas(1979) laissent penser que le contact soustractif entre
terrains cambr@rdoviciens anatectiques au sud et dévoardoniféres non métamorphiques au

nord puisse étrednité du cycle varisque. Le chevauchement de Gavarnie pourrait alors étre
FRQVLGpUp FRPPH KpULWp GTXQH JRQH GH FLVDLOOHPHQW
du déme du LysCaillaouas (et son extension occidentale a Gavarnie) formant actuslllEme
substrat autochtone de la nappe, comme cela est observé ailleurs dans la Zone Axiale (voir
Cochelin et al.en révision.

La réactivation des failles héritées du rifting crétacé durant la convergence pyrénéenne a
pWp pJDOHPHQW D UeliXde kh QaepAxigleldfitddd/étpal2009,Roca et al.2011,

Tugend et a).2014). Le raccourcissement est décrit comme ayant été principalement accommodé
dans les zones hypd PLQFLHV GHV PDUJHV MXVTXYj] OTLPSOLFDWL
OfRUFR@GIXLVDQW j OD SURSDJDWLR Q -ays\bérdue at Bukasikrd P H Q
de la chaineHord et al, 2016;Mouthereau et aJ.2014;Vacherat et al.2016). La répartition

spatiale de ces failles crétacées, directement liée au degré (océarusaton) et au mode
GYDPLQFLVVHPHQW GLVWUL HE)gpng éDd).R0LF) WeVia crofReraRiGnt e j O
LQIOXHQFH PDMHXUH VXU OD VWUXFWXUDWLRQ GX SULVPH I
et la propagation des chevaucheriiéev /fDEVHQFH GH IDLOOHV QRUPDOF

proximal (ibérique et eurasien) conduit a la préservation de grands domaines crustaux cohérents
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5- Empreinte des déformations alpines sur le socle de la Zone Axiale
tels que la Zone Axiale (voir PartielB, Fig. 5-23a) ou le bloc des Landebugend et al., 2014
localisation voir Fig.5 D TXL VH VRQW SHX RX SDV GplIRUPpV ORUV
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La synthese structurale que nous avons réalisée dans la crolte paléozoique des Pyrénées
FRXSOpH j OTDQDO\VH JpRVWDWLVW Ldetttt@ drveviderod leToleH V' F |
LPSRUWDQW GX SDUWLWLRQQHPHQW GH OD GplIRUPDWLRQ
au Paléozoique supérieur (Partie 3 & 4). Ce partitionnement de la déformation qui a eu lieu en
régime convergent transpressiff s VW H[SULPp HQ UDLVRQ G XQ UpJLPH V
mené au découplage mécanique partiel entre la crolte supé@aperstructure) et la crolte
LQIpULHXUH DUWLFOH /ID VIQWKgVH FRXSOpH j OfLQWHL
(Partie 4) et a des études de terrains dans des secteurs clés nous a permis également de caractéris
I'empreinte de la déformation alpine dans le socle paléozoique des Pyrénées (Partie 5). Ce travail
a des implications sur la constitution du prisme ondgyée pyrénéen que nous avons développées
dans un deuxiéme article en préparation. Dans cette discussion nous évoquerons plusieurs points
thématiques importants qui émergent de la synthese structurale du socle paléozoique des Pyrénées
en les replacant dara perspective des questions principales du début de these. Dans un premier
WHPSV QRXV pYRTXHURQV O¥Yarfue dava RroGteMidlboddrgud X¥és W D
Pyrénées. Dans un deuxiéme temps, nous reviendrons sur les conséquences structurales de
I TDQRPDOLH W Khlidgad daxdla\wr@ite @lans un troisieme temps, nous tenterons de
replacer les massifs basques et foyEnéens par rapport a la Zone Axiale et au Massif Central a
OD ILQ GH OYfKLVWRLUH YDULVTXH uétbisVesXi@pliGatbosQde thds W H F
observations dans la Zone Axiale sur notre compréhension de la constitution du prisme orogénique

pyrénéen.

Evolution thermique de la crolte paléozoique des Pyrénées

Il était relativement bien admis avant ce travail daedéformation principale de
OfLQIUDVWUXFWXUH WHOOH TXYfHQUHJLVWUpPH SDU OHV IR(
s'était déroulée durant le pic thermique responsable de la fusion partielle dans laSwoiae (
1982;Mezger and Passchig2003;Denéle et al.2009;Aguilar et al, 2015;Mezger and Régnier

8Q FRQVHQVXV VHPEODLW VIpWDEOLU VXU OH IDLW TX
la superstructure, conduise, dans un stade ultime, a la formation de zones dameistill
P\ORQLWLTXHV UpWURJUDGHY GHSXLV OH IDFViddvetIP SKLER
2007;Denele et a].2008;Druguet et al. 2009;Aguilar et al, 2015). En revanche, le lien temporel
entre le fluage de l'infrastructure lors du gierimique et la formation des schistosités verticales
de la superstructure a toujours été un sujet de débairt 1979;Van den Eeckhoul986;Matte
and Mattauey 1987;Gibson 1991;Vissers 1992;Carreras and Capellal994;Guitard et al,
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1996). CetteGLVFXVVLRQ VRXIIUDLW WRXWHIRLV G XQ PDQTXH G
VWUXFWXUDOH GDQV OD 6 XSHUVWUXFWXUH HW GTXQH pW.
entre les deux domaines. Nos observations présentées notammentrticles2'éPartie 8l1)
montrent que la déformation pénétrative dans la Superstructure se développe pendant le pic
thermique. Les plans de schistosité et les plans de cisaillement qui affe@goeistructure sont
en effet soulignés par des néoblasteshibtite et de muscovite qui se forment lors du pic
PpPWDPRUSKLTXH $LQVL j OD IRLVSG&prcude] leQddiabmarionsX F W >
SpQpWUDWLYHV REVHUYpHV I|IROLDWLRQV SODWHV YV VFK
paroxysne du métamorphisme.

Nous avons proposé que l'anomalie thermique ayant induit le plutonisme et le
métamorphisme H'BP dans les Pyrénées soit liée a un phénomeéne de délamination lithosphérique
a I'échelle de la chaine varisque. Cette anomalie thermigpeopageant dans la crolte par
FRQGXFWLRQ HW RX DGYHFWLRQ GDQV OHV G{PHV JQHLVVL"
DLW SX DYRLU OLHX HQWUH OfHQUHIJLVWUHPHQW GX SLF
responsable de la fusion paliéeet celui enregistré dans la Superstructure. Malgré tout, une fois
OHV G{PHV IRUPpV OH IOXDJH ODWpPpUDO GDQV O0OfY,QIUD
Superstructure ont coexisté dans le temps. Les produits de fusion crustale (granites perglumineu
ont été stockés dans les ddmes métamorphiques, ne permettant pas une évacuation de la chaleu
efficace autrement que par refroidissement progressif de haut en bas. Le refroidissement progressif
de la crodte est illustré par le caractére rétrograde déftamation observé dans les zones de
cisaillement mylonitiques. Au cours de se refroidissement progressif, la cristallisation des roches
SDUWLHOOHPHQW IRQGXHV DX WRLW GH OY,QIUDVWUXFWXU
la Superstructure & O, QIUDVWUXFWXUH SDU GLPLQXWLRQ GX FR
domaines structuraux. Cette augmentation du couplage entreeinétgperstructure se traduit par
une transposition des structures précoces au toit de l'infrastructure comme olbsamwdent
dans le déme de Bossost (Partie 3). Elle se traduit également par la formation de plis de grande
longueur d'onde dans l'infrastructure, dont le développement a tendance a amplifier la voussure
des démes sur des transects N6udl (ex. ddme deHospitalet). Le refroidissement progressif se
matérialise finalement par la localisation de la déformation dans des zones de cisaillement
GIpFKHOOH FUXVWDOH j IRUW SHQGDJH TXL UHFRXSHQW OH
zones de cisailleent se forment préférentiellement au niveau des interfaces rhéologiques
PDMHXUHV IRUWHPHQW SHQWpHY WHOOHV TXH OHV ERUGXU

Ces structures sut HUWLFDOHY IRUPHQW GH ERQV GUDLQV SF
fusion stockpV GDQV OfLQIUDVWUXFWXUH HW SHUPHWWHQW Ol
superficiels de la croGtél(ibert et al, 1988;Pouget et al.1989;Debon et al. 1996;Roberts et
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al., 2000;Denele et al.2008). Cette extraction massive de magmas enge en place dans la

crolte supérieure sous forme de grands plutons accélére le refroidissement de la crodte inférieure
(Guitard et al, 1984). La mise en place des plutons a faible profondeur (<8 km) induit une
cristallisation rapide des magmas et peftheGTH[SOLTXHU TXH FHV SOXWRQV
aspect isotrope ou tres peu déformé (Bmituchez and Gleize$995;Gleizes et a).1997, 1998).

Ainsi, dés leur intrusion, ces plutons agissent comme des noyaux durs dans le champ de
déformation Evans et al, 1997), amplifiant la localisation de la déformation dans les zones de
cisaillement régionales, ce qui est a la fois en accord avec leur caractenessyatique Gleizes

et al, 1997, 1998;RomanBerdiel et al, 2004) et tardif, voir sécant sua déformation
transpressive@arciaSansegundol1991; Debon et al. 1996; Garcia-Sansegundo and Pohlet

1999).

Une croQte varisque chaude non surépaissie dans les Pyrénées au Paléozoique supérieur

La structuration de la crodte varisque des Pyl UpV XOWH GIXQH GplIRUPI
un raccourcissement régional. Les structures traduisant la composante compressive de la
déformation se sont essentiellement développées dans la crolte supérieure avec une intensité de
GplIRUPDWLRQ DV \gdhelle BePcRalmpQNthlgréc§itte déformation, les enveloppes des
reperes stratigraphiques et des isogrades liés au métamorphisBR tHrisque se situent au
méme niveau structural sur de grandes surfaces. La localisation ultime de la déformation dans des
zRQHYVY GH FLVDLOOHPHQW GYpFKHOOH FUXVWDOH QH PRGL
FUREWH SXLVTXJYHOOHV QIDFFRPPRGHQW SDV SOXV GH TXI
déformation indique que la cro(te a subi un épaississement disttibufluage de la crolte
moyenneinférieure a probablement compensé cet épaississement dans la crolte supérieure, par
extrusion latérale de matériel partiellement fondu couplée a un amincissement vertical (formation
de démes extensifs). Ainsi, malgré wh&formation en convergence, on ne peut affirmer que la
crolte varisque des Pyrénées ait été globalement épaissie.

Ce type de déformation alliant épaississement de la crolte supérieure et échappement
latéral de la crolte inférieure en contexte convergefitb YqUH W\A\SLTXH GH FUR€WH
chaude Cagnard et al.2006;Chardon et al. /HV 3\UpQpHV pWDQWayBlQ SRV
de la chaine varisque (Franke, 2014, Cochelin etalrévision, on doit considérer qu'un tel
partitionnement f OD GpIRUPDWLRQ GDQV OD FUREWH QTHVW SD\
FKDvVQHY GH PRQWDJQH &H W\SH GH GpIRUPDWLRQ HVW VX
contexte de convergence et soumise a une anomalie thermique au Moho (T> B8Q3Qint
FRPPXQ GHV FUR€WHV RURJpQLTXHV FKDXGHV HVW O DEV
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(Chardon et al. TXH FHWWH DEVHQFH VRLW OH UpVXOWDW
maturation thermiqueSandiford and Powell1991;Vanderhaeghe andeyssier 2001), d'une
délamination Gray and Pysklywe?012;Duretz and Gerya2013, Cochelin et alen révision

ou bien de conditions thermiques particuliéres liées a un manteau plus chaud, notamment au
PrécambrienBrun, 2002;Gapais et al. 2009;Cagnard et al. /| DEVHQFH GTXQH !
manteau lithosphérique conduit invariablement a une hausse de température au Moho de par sa
SUR[LPLWp DYHF OfDVWKpPQRVSKqUH HW FRQGXLW j XQH F
inférieure des lors qIHOOH VXELW XQHVdntsthadeghe AmdUT\Is$ie@0O1H
Vanderhaeghe2012).

Position des massifs nordlS\UpQpHQV HW EDVTXHV GXUDQW OTRURJQgQ!

La position des massifs nepyrénéens par rapport a la Zone Axiale est depuis longtemps
XQ VXMHW GH GLVFXVVLRQ HQ OLHQ DYHF OYDPSOHXU GH)
non a la Faille norghyrénéenne au Mégoénozoiquel(e Pichon et al.1970;Choukroune and
Mattauer, 1978;0Olivet, 1996;Sibuet et al.2004;Jammes et al.20®; Carreras and Druguet
2014;Tugend et al. '"TXQ SRLQW GH YXH SXUHPH@Wén&geDdsbnt T X H
FRPSDUDEOHYV j O, QIUDVWUXFWXUH GH OD =RQH $[LDOH
particularités. Ces domaines sont afésgbar un métamorphisme HT/BP mais de grade supérieur
(granulites), caractérisés par des foliations peu pentées et un étirement longitudinal (Arize, 3
Seigneurs) et/ou transverse (Castillon, St Barthélémy, Agly, Fig. 6& HSHQGDQW O fp)
transverseest dominant dans les massifs nddUpQpHQV HW VIDFFRPSDJQF
VRXVWUDFWLYHYVY LQWHUSUpWpHY SDU HQGURLW FRPPH Gt

(Bouhallier et al, 1991; SaintBlanquat /IfkJH GH OD GplIRUPDWLRAQ
mé&amorphisme et du magmatisme associés, pour le moment estimée entre 305 Ma et 275 Ma
(Olivier et al, 2008; Hart et al, 2016; Lemirre et al. PRQWUH TXYHOOH FR

tardivement que dans la Zone Axiale (Z%bMa, Denele et al., 2014), tout étant en partie
VIQFKURQH GH OD WUDQVSUHVVLRQ TXH OfRQ \ REVHUYH 'F
de maniére convaincante un épisode transpressif ldasscle paléozoiqudes massifs nord
S\UpQpHQV 6HXOV O W ps3otér QrieHscléstbsif@le wlaii axial subverticale
(Soula HW OTDQLVRWURSLH P D JBopthdzE0GH 980 eblah0 VdahLQV S

SRXUUDLW MXVWLILHU OfH[LVWHQFH GfXQH WHFWRQ
enregistrée entrd05 et 275 Ma dans les massifs Rd®ddUpQpHQV VH UDSSURFKH G
qui est observé plus au needt dans le Massif Central et notamment la Montagne Noire, avec i)

une crolte affectée par une extension-8®a NS (Van Den Driessche and Bruh992 Burg
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and Vanderhaeghd 993;Faure et al, 2009;Rabin et al. 2015) et ii) un métamorphisme HT/BP

et un magmatisme datés entre 305 et 290 Ritaa( et al, 2012;Couzinié et al.2014;Barbey et

al., 2015; Poujol et al, 2016). Dans le contexte de femome ultime de la syntaxe ibéro
armoricaine (305 OD DX F°XU GH ODTXHOOH OD FUREWH GXF
ODWpUDOHPHQW OfH[WHQVLRQ GRPLQDQW H -pjéhEe@svestH UV H
donc comparable a celle observée dansdsdil Central. Le fluage de la crolte dans les massifs
nordpyrénéens refléterait donc plutdét la dynamique propre au flanc nord de la syntaxe en
fermeture (Fig. &), a savoir i) un étirement- SHUSHQGLFXODLUH j OTRU
OTHIIR QG U Hairel @aMa thheg kaNsque et ii) un étirement longitudinal typique de
OfpWLUHPHQW GfXQ IODQF GH SOLV LFLLQDHH LYHXWW L DI W
GX IODQF GH SOLV VIH[SULPH SDU GX IOXDJH QégeuUDO W
matérialise par des décrochements majeurs (ex : faille des Cévennes, paléo faiigérednne,
cisaillement sud armoricain, voir (Fig-%). Ainsi, les massifs norfgdyrénéens se trouveraient
SOXW{W DX VXG GH OD 0R Q \WdbdkStlde laRZbri¢ AxidI8(FigBTHVW R X DX

Figure6-1: Carte structurale simplifiée des Pyrénées varisques, ou sont représentées les trajectoires de schistosité dans
la Superstructure, les bandesde 3@ HPHQW PDMHXUHYV HW OD GLUHFWLRQ GYpWLUHPEL
Cochelin et al.,&n révisioi.

Le lien entre les massifs basques et la Zone Axiale semble plus simple. Comme la Zone
Axiale, les massifs basques sont constitués de id@s\@eu métamorphiques allant du Cambro
Ordovicien au Carbonifere supérieur, assimilables a la Superstructure, dans lesquels des plis
SUpFRFHY GpYHUVpPpV YHUV Of2XHVW HW DVVRFLpV j GHV F
(Valle de Lersundi et al1972; Villalobos Vilches and del Valle de Lersundi, 1973; Valero, 1974;
Matte, 2002, Cochelin et akn révision. De plus, dans ces deux régions, ces structures précoces
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sont reprises par des plans de schistosité verticaux définissant la Supersttisttaliéspar les

dépobts

Figure6-2 &DUWH GH UHFRQVWDUXYPFRUREDG® DNXDCBOEKBPGER 3HUPLHQ PRGLIL
(en révision

post-varisques (Cochelin et al., en réviio&d HWWH LQWHUSUpWDWLRQ HVW DS
structure posvarisque majeure ne semble avoir profondément modifié la position des massifs
basques par rapport a la Zone Axidladend et a).2014). Les études paléomagnétiques réalisées

sur les masifs basques (voir la synthése@éva-Urcia et al, 2012) ont également montré que

FHV PDVVLIV QfRQW SDV HQUHJLVWUp GH URWDWLRQV VLJ
PDVVLI GX &LQFR 9LOODV GH OTYRUGUH GrAi@ dn tudHEQW D L Q
$LQVL OYLQWHUSUpWDWLRQ GH OTfRULHQWDWLRQ D&¥FWXHO(
YLV GH OD =RQH $[LDOH GHPHXUH ILDEOH -A1HperiDdgnéétreJUD Q
FRQVLGpUp FRPPH OfpH XGHN BDOMDHORMQ 8 1 Q D&{I S Opyk{éah. T X T X C
/ID GpIRUPDWLRQ HQUHJLVWUpH GDQV FH G{PH HVW GIDLO!
$[LDOH DYHF L XQ IOXDJH ORQJLWXGLQDO Dk &opibrs LFL J
O 1 6\Gachelin et al.€n révision, ii) une localisation progressive de la déformation en bordure
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sud de déme dans un détachement caractérisée par un étirement transvers) (@igji)aune
déformation pénétrative de bas grade métamorphique caracténsiss gaructures typique de la
6XSHUVWUXFWXUH HQ ERUGXUH HW HQ GHKRUV GX G{PH
M XV TXY DX HaH EtRlL,. BOQ6), suggererait que ce massif constitue un intermédiaire entre
les massifs norghyrénéens et la Zorkxiale.

Implications pour la géométrie en coupe des Pyrénées
1RWUH WUDYDLO VXU OH FKDPS GH GpIRUPDWLRQ YDUL)
GH VRFOH GH 1RJXHUHV QYD SUREDEOHPHQW SDV OLHX (

pyrénéenne& HOD FRQGXLW j OD UpVROXWLRQ GTXQ FHUWDLQ QF
par le modele dMuioz(1992) (Fig. 63a).
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Figure6-3: Interprétation du profil ECORS des Pyrénées centrales selBedéajmont et al., (2000) et modifiée selon
nos observations (b). (c) Interprétation de la coupe ECBREDFT GDQV OHV 3\UpQpHV DWODQW
(1998).

/ID VWUXFWXUH DQWLFOLQDOH GH OfHPSLOHPHQW GH
(Fig. 6 E FDU HOOH UHSRVDLW SUHVTXH H[FOXVLYHPHQW V.
Nogueres dans la Zone Axiale. Cette nouvelle image des Pyrénées centrales est assez proche d
celle proposée paviattauer(1968) et a le mérite, en plus de tenir coengé¢ la structure du socle
SDOpRJRWTXH GI{KRPRJpQpLVHU OD IRUPH GX SULVPH RURJ
En effet, la réduction du taux de raccourcissement que cette nouvelle géométrie implique dans les
Pyrénées centrales rend la fornogadisme plus conforme a celles proposées pour les autres coupes
UpDOLVPHV SOXV j OT(VW HW Bety¥s\etip)(l995) Boupe EGIRS Bidadyy W Y
] O12XHVW -3R Dibrecedse ainsi dans les Pyrénées centrales : i) deux clewanth
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j YHUJHQFH VXG FRPSDUDEOHYV j FHX[ GH *DY D8 iHuinHW GH
ploiement vers le sud de la téte des nappes, décollées sur le Trias, iii) wp popstal
FRUUHVSRQGDQW j OD =RQH $[LD O N RRIOHW j{ W HTUXITHK@AH SBDOH ¢
GX WDX[ GH UDFFRXUFLVVHPHQW YHUV GHV TXDQWLWpV Sl
Teixell HW | Of (VW parVargés eNaP, 1995 en retirant le prolongement du
chevauchement de Noguerdsdiit de la coupe ECORS) ne RHVVLWH SOXV GipVYH
VXEGXFWLRQ FRQWLQHQWDOH SOXV LPSRUWDQWH HQ XQ
Mouthereau et aJ.2014).

Figure6-4: Restauration de leoupe ECORS3\UpQpHYV DX &pQRPDQLHQ GIDSUqV % HDXPRQ\
URVH OD SURSRUWLRQ WRWDOH GH VRFOH pUBG pH & DBXRY VW @ PHREWDDH
nappe de Nogueres dans la Zone Axiale.

Cela aména diviser par trois la proportion de socle érodée dans les Pyrénées centrales par
suite de la construction de la chaine alpine (comparer F3g.68 63b). La dénudation du socle
dans les Pyrénées centrales restent malgré tout supérieure a celle désPattantiques
(comparaison des Figures36et6 F Re OD =RQH $[LDOH VIHQQRLH VRXV C
I1RWUH SURSRVLWLRQ QH PRGLILH SDV OH WUDMHW YHUYV (
reliefs dans les Pyrénées centrales, commegsé parTeixell (1998) ouVacherat et al.(en
préparation). En revanche, la réduction du volume de socle érodé que nous proposons résout en
grande partie le probléme soulevé par le modelBadmmont et al(2000) qui impliquerait un
important déséqultire entre volume de matiere érodée (supposeé : 900 km?) et volume de sédiments
GpSRVpV GDQV OHYyays D&M lciaMe GiwrdnD3Q0AKkm?2). Ce déséquilibre avait
conduit ces auteurs a considérer que plus de la moitié du volume produit avaica&eevaner
OpGLWHUUDQpPH HW GDQV OTRFpDQ $WODQWLTXH $X UHJDU
exclue mais peut étre ramenée a un second ordre.

Enfin, les restaurations au Crétacé supérieur de la coupe EC@QRSEesKerastegui et
al., 1993; Beaumont et al2000) basées sur le modeleMefioz GRQQHQW OYLPDJH
marges continentales symétriques. Ce modele implique que les roches formant actuellement le mur
GX FKHYDXFKHPHQW GH 1RJXHUHV OH F°XaUpr&imit®©de lsRQH
transition crolte supérieumodlte inférieure (entre 15 et 20 km) de la marge ibérique au Crétacé
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supérieur (Fig. 6 (Q WHQDQW FRPSWH GT1XQ JUDGIE&/KM\paup W KH U
domaine proximal de marge tel que celui psEgar Metcalf et al. (2009), le toit du
chevauchement aurait di enregistrer des températures avoisinant#s0460au Crétaceé (Fig.

6- 2U OHV FRQWUDLQWHYVY WKHUPLTXHV TXH QRXV DYRQV
(Article 2) montrent quée pic thermique enregistré dans le toit de ce supposé chevauchement est
de 350400°C et est uniquemeassocié au métamorphisme reEgQ DO YDULVTXH /YDEV
«chevauchement de Nogueres » (Fig3b§ implique donc la formation de deux marges
asymeétriagies lors du rifting crétacé ou la Zone Axiale formerait la partie la plus septentrionale de

la marge ibérique.
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/IHV UpvVXOWDWY GH FHWWH WKgVH VIDSSXLHQW VXU L
de foliation (n>16 00 GHV OLQpDWLRQV PLQpUDOHV HW GTpWLUHP!
SOLV UpJLRQDX[ Q! DIIHFWDQW OH VRFOH SDOpPR]JRwWTX
de la chaine et ii) sur une étude structurale de terrain compléete de cha@iredstnuctural de la
FUR€WH DLQVL TXH OHXU JRQH GH WUDQVLWLRQ LQGLVSHC
SOXV GH GX VRFOH SDOpR]JRWTXH S\UpQpHQ /THQVHPEOF
domaine et évenement tectonique, no8ldUPLYV GTHQ FRQVWUXLUH OH FKDP.

Dans un premier temps, hous avons montré que que la déformation transpressive régionale
est partitionnée entre i) une crolte supérieure (Superstructure) déformée de facon homogéne
illustrant un épaississemigpar raccourcissement NS et ii) une crolte moyenne et inférieur

,QIUDVWUXFWXUH DIIHFWpH SDU GX IOXDJH ODWpUDC

deux domaines structuraux aux styles radicalement différents sont séparés par une zone
GIDWWOQOWKHPHD DJL HQ WDPSRQ SHUPHWWDQW GH SUpVHU
OYDXWUH /D IRUPDWLRQ GH G{PHV H[WHQVLIV GDQV XQ F
OfH[SUHVVLRQ j OD IRLV GX IOXDJH O D Weg dffecantostetdi@ TLQ |
partiellenentfondue et donc peu dense. Le refroidissement progressif de la crolte au cours de la
transpression a entrainé une augmentation progressive du couplage ente crolte supérieure et croUte
inférieure se matérialisantpar OfDPSOLILFDWLRQ GHV G{PHV SDU SOLV
la déformation au sein de bandes de cisaillement transpressives verticales et rétrogrades. Ces
bandes de cisaillement organisées en réseau anastomosé sont alors considérées conmse des dra
SHUPHWWDQW O fH[W UadaWdeR Qroferider@tlduDmisd<D plde®dans la crodte
supérieure.

SRXUWDQW V L-paysplel e chaig i2axdgug Vie socle paléozoique des Pyrénées a
HQUHJLVWUpP XQH GplRUPD phER @royénigueTX eha@d %.Qlid sgnthdse R V
géochronologique et géochimique des évéenement magmatiques et métamorphiquassgrais
j OYpFKHOOH GH-FDOUREPMQIB HRXQHRWW D SHUPLV GYLQWHUSU|
FRPPH OfYH[SUHVYV nRh&ionGdux @ahteds plthDsphérique par retrait de slab
SUpDODEOHPHQW LQLWLpH GDQV OHV JRQHV LQWHUQHV GH
OH VXG GpayOdeDarcbaine/(marge nagdndwanienne) et est illustré par le changement
de sXUFH GX PDJPDWLVPH GDQV OH WHPSV HW GDQV OfHVS
FUXVWDOH j PDQWHOOLTXH 1RXV SURSRVRQV TXH OYYDGRX
par cette délamination mantellique facilite la fermeture des arcs et sym@geniques alors en
IRUPDWLRQ HW HQWUDLQH OYH[SXOVLRQ GH OD FUR€WH C
syntaxes.
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'IDXWUH SDUW OYDQDO\WH TXDQWLWDWLYH GHV GRQQ|
PHWWUH HQ pYLGH QérldrdesimesittlE & hbmogsné idiPdhamp de déformation
SRUWp SDU OD 6 XSHUVWUXFWXUH GH SDU OYDVSHFW FROL

&HWWH V\PpWULH HVW LQWHUSUpWpH FRPPH OYH[SUHYV
résultant G§XQ UDFFRXUFLVVHPHQW 16 &HWWH GplIRUPDWLRQ
éventail de schistosité, allant de vertical au nord a moyennement pentées (a pendage Nord) dans
OD PRLWLp VXG GH OD =RQH $[LDOH &HWWH Wdhiatpw LW LR (
coaxiale et étirement vertical dans la moitié nord & non coaxiale et chevauchante vers le sud dans
OYDXWUH PRLWLp $X GHX[LgPH RUGUH OH FKDPS GH GplIRU
réseau deonesde cisaillement anastomosées envetoy les domes et les granites. Ce sont les
bordures de ces hétérogénéités qui localisent la composante dextre de la déformation transpressive.
'H OHXU PLVH HQ SODFH GDQV OD FUR€WH VXSpULHXUH SF
hétérogene de laétbrmation.

/I fTH[FHOOHQWH FRQWLQXLWp GX FKDPS GH GplIRUPDYV
OfXWLOLVDWLRQ GIRXWLOV JpRVWDWLVWLTXHY QRXV FRQC
alpine lors de la collision pyrénéenne depuis le Crétacé supgsupposée responsable de i)
déformation pénétrative, ii) déplacements horizontaux importants via la mise en place de nappes
de socles et iii) de rotations de blocs discontinus. Notre étude de terrain portant sur les structures
alpinesdanslesterrarBDOpR]RWTXHV HW OHXU FRXYHUWXUH QRXV D
de nappes dans la partie sud et ouest de la Zone Axiale, telles que les nappes de Gavarnie, des
Eaux FKDXGHV RX Gf2UUL RX GH %RQR HW GDQV XQH PRLQ
S\UpQpHQQH (Q UHYDQFKH OH UHVWH GH OD =RQH $[LDC
mineures, sans incidences sur la continuité des structures issues de le tectonique varisque. Notre
étude pétrestructurale réalisée le long de la coupe ECORS #enPyrénées centrales a ainsi
SHUPLV GH PHWWUH HQ pYLGHQFH L OD SDUIDLWH FRQWL
Axiale et ii) que les discontinuités géophysiques interprétées comme des chevauchements alpins
correspondaient a des bandes miigues rétrogrades ayant enregistré la méme déformation que
les roches paléozoiques environnantes définissant la Superstructure. Leur déplacement vertical
varisque a été estimé entre 2 et 3 km a partir des repéres stratigraphiques et métamorphiques,
iNndepHQGDPPHQW OfXQ GH ODXWUH /H IRQFWLRQQHPHQW X
SHUPHW GRQF GH UpLQWHUSUpWHU OfXQLWp DOORFKWRQ}
décollée du reste de la Zone Ariau niveau du Silurien. Le n@mracinemendu chevauchement
de Nogueres implique « de facto » une réduction des estimations de raccourcissement effectuées
dans cette région lors de la collision pyrénéenne et tend a homogénéiser les taux de

raccourcissement entre Pyrénées atlantiques et Pyrémg@sales.
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%LHQ TXH QRWUH pWXGH DLW SHUPLVY GH FRQWUDLQG
métamorphiques, le partitionnement de la déformation ayant lieu au sein méme des démes
PpULWHUDLW GYfrWUH GpFULW DYHF G YxYHD éffétDelpasge dep W D |
IOXDJH ORQJLWXGLQDO G\QDPLTXH GYH[WUXVLRQ j pWLL
semble étre lié a la quantité de produits de fusion présents et/ou a la présence de niveaux de
décollement. Dans certains cas, les dedBL UHFWLRQV GIpWLUHPHQW SHXY
GRPDLQHYVY SDUWLHOOHPHQW IRQGXV HW GDQV GIDXWUHYV
F°XU YHUV OHV ERUGXUHV 8QH FRPSDUDLVRQIleB @&UH OF
dynamiques) etl&cG{PH GH OYf+RVSLWDOHW XQLTXHPHQW j IOXDJH (

de mieux contraindre ce partitionnement.

Dans la Zone Axiale, le maginsme se traduit essentiellement par la mise en place de
grands corps plutoniques peu ou pas déformaés th Superstructure. Notre étude dans le dome
GX /\V D PRQWUp TXH ORUVTXH FHV SOXWRQV VH PHWWHQW
VH GplRUPHQ Wsqlid@sqphvhie\Vang Xeedome soMsDFHQW HW TXJLOV SL
caractéres pétgraphiques trés différents des autres plutons abmlins. Une telle observation
a également pu étre faite dans le massif dpdmse. Des analyses géochimiques, pétigloes
et des datations 4igitu des différents faciés magmatiques (en cours desaéanpar B. Lemirrg
couplées a une étude structurale (déja effectuée) devraient permettre deamimirdrdes réles
GHV VRXUFHVY GH OD GpIRUPDWLRQ RX GYDXWUHV SURFF

particuliers.

Cette thésea égalementPRQWUp OH U{OH FUXWLDO GYfXQ@QuH pWXC(
contraindre les éventuels mouvements enregistrés par les nappes de socle dans la Zone Axiale
durant la convergence pyrénéenne, y compris lorsque cette étude structucaleplst a une
étude pgtrologique &H W\SH GH WUDYDLO PpULWHUDLW GRQF G
chevauchements alpins (Gavarnie, E@lnaudes) dans les zones ou leur fonctionnement fait
GpEDW SULQFLSDOHPHQW HQ UDLWR®UBH OYDEVHQFH GH FI

179



Bibliogra phie générale

180



Abati, J., A. Gerdes, J. F. Suarez, R. Arenas, M. J. Whitehouse, and R. D. Fernandez (2010),
Magmatism and earlyariscan continental subduction in the northern Gondwana margin
recorded irzircons from the basal units of Galicia, NW Sp&epl. Soc. AnBull., 1221 +
2), 219235, doi:10.1130/B26572.1.

Aerden, D. G. A. M. (1994), Late Orogenic Extension Kinematics of orogenic collapse in the
Variscan Pyrenees deduced from microstructurg®iphyroblastic rocks from the Lys
Caillaouas massiflectonophysic2381), 139460, doi:10.1016/0040951(94)90054..

Aerden, D. G. A. M. (1995), Porphyroblast aartation during crustal extension in the Variscan
Lys-Caillaouas  Massif, Pyrenees,J. Sruct. Geol, 17(5), 709425,
doi:10.1016/01918141(94)00090.

Aguilar, C., M. Liesa, P. Castifieiras, and M. Navidad (2014), Late Variscan metamorphic and
magmatic evolution in the eastern Pyrenees revealed# dge zircon dating, Geol.
Soc. Londn., 171(2), 181492, doi:10.1144/jgs201Q86.

$IXLODU & O /LHVD 3 aWtSVNi . 6FKXOPDQQ ##8# O0XxR.
evolution of orogenic middle crust of the Roc de Frausa Massif (Eastern Pyrenees): a result
of horizontal crustallbw and Carboniferous doming?, MetamorphGeol, 33(3), 273+
294, doi:10.1111/jmg.12120.

Alibert, C., F. Debon, and Y. Ternet (1988), Le pluton a structure concentrique du Néouvielle

(HautesPyrénées): typologie chimique, age et gen€de,Acad Sd. Sér. 2 306(1), 49+
54.

Allen, M. B., D. I. M. Macdonald, Z. Xun, S. J. Vincent, and C. Brddenzies (1998),
Transtensional deformation in the evolution of the Bohai Basin, northern Chaud,
Soc. Londorspec. Pub).1351), 2152229, doi:10.1144/GISSP.1998.135.01.14.

Antolin-Tomas, B., T. RoméaBerdiel, A. Casa$ainz, |. GitPefia, B. Oliva, and R. Soto (2007),
Structural and magnetic fabric study of the Marimanha granite (Axial Zone of the
Pyrenees)int. J. Earth Sci.98(2), 427#41, doi:10.107/s00531007-0248 1.

$SDULFLR O OpWDPRUSKLVPH HW GpIRUPDWLRQ DX FF
OfHQFDLVVDQW GX FRPSOI—?’['eldydBal—Unﬁ\XBawlLShldaﬁEr,Tcmtq)l\/sbl, GH
France.

Arthaud, F., and P. Matte (1975), Lextbdements tardhercyniens du sudR X HV \Bur@okl. O |
Géometrie et essai de reconstitution des conditions déftandation, Tectonophysigs
25(1), 139471, doi:10.1016/0040951(75)90014L.

181



Arthaud, F., and P. Matte (1977), Late Paleozoic s8lkefauling in Southern Europe and
Northern Africa Result of a rightateral shear zone between the Appalachians and Urals,
Geol. Soc. AnBull.,88(9), 13051320,
doi:10.1130/0014/606(1977)88<1305:Ipsfis>2.0.co;2.

Aurejac, J. B., G. Gleizes, H. Diot, and BLJ(2004), Le complexe granitique de Quérigut

(Pyrénées, France)-rt [DPLQp SDU OD WHFKQLTXH GH OfT$60x XC
transpression dextre hercynienBe)l. Soc Géol Fr., 175 660661.

Ayora, C., M. Liesa, and J. Delgado (1993), L-thermatgradient Hercynian metamorphism in
the eastern Pyreneelk,Metamorph. Geql11(1), 4958,
doi:10.1111/j.15251314.1993.tb00130.x.

Bajolet, F., D. Chardon, J. Martinod, D. Gapais, ant Kermarrec (2015), Synconvergence flow
inside and at thenargin of orogenic plateaus: Lithosphesicale experimental approach,
J. Geophys. Res. Solid Earft?2((9), 2015JB012110, doi:10.1002/2015JB012110.

Balé, P., and JP. Brun (1989), Late Precambrian thrust and wrench zones in northern Brittany
(France)J. Struct. GeoJ.11(4), 391405, doi:10.1016/0198141(89)90015.
Ballévre, M., V. Bosse, C. Ducassou, and P. Pitra (2009), Palaeozoic history of the Armorican
Massif: Models for the tectonic evolution of the suture zofeR. Geoscien¢41(2-3),
174-201, doi:10.1016/j.crte.2008.11.009.

Ballévre, M. et al. (2014), Correlation of the nappe stack in the-WBarmrican arc across the
Bay of Biscay: a joint Frencspanish projecteol. Soc. Lonah Spec. Pub]4051), 77+
113, doi:10.1144/SP405.13.

Barbey, P., A. Cheilletz, and B. Laumonier (2001), The Canigou orthogneisses (Eastern Pyrenees,
France, Spain): an Early Ordovician rapakivi granite laccolith and its contact a@eole,
R. Acad Sci. Serll, 3322), 1294136, doi:10.1016/S1258050(00)0166-8.

Barbey, P., A. Villaros, C. Marignac, andM. Montel (2015), Multiphase melting, magma
emplacement and-P-time path in latecollisional context: the Velay example (Massif
Central, France)Bull. Soc Géol Fr., 1862 8), 93416, doi:10.2113/gs$igull.186.2
3.93.

Beaumont, C., J. A. Muioz, J. Hamilton, and P. Fullsack (2000), Factors controlling the Alpine
evolution of the central Pyrenees inferred from a comparison of observations and
geodynamical models, J. Geophys. Res. Solid Earth,

105(B4), 81218145, doi:10.1029/1999JB900390.

Bellahsen, N., F. Mouthereau, A. Boutoux, M. Bellanger, O. Lacombe, L. Jolivet, and Y. Rolland

(2014), Collision kinematics in the western external AlpBectonics 33(6),
2013TC003453, d0i:10.1002/2013TC003453

182



Berastegui, X., M. Losantos, J. A. Kz, and C. Puigdefabregas (1993), Tall geologic del Pirineu
central 1/200.00(Rubl Geol Catalunya62pp.

Berthé, D., P. Choukroune, and D. Gapais (1979a), Orientations préférentielles du quartz et
orthogneissifFr DWLRQ SURJUHVVLYH HQ UpJLPH FLVDLOOD
sudarmoricainBull Minéral, 1022 8), 265272.

Berthé, D., P. Choukroune, and P. Jegouzo (1979b), Orthogneiss, mylonite and non coaxial
deformation of granites: the example of the S&uthorican Shear Zond, Struct. Geo|.
1(1), 3142, doi:10.1016/0198141(79)900141.

Bertrand, JM., F. Guillot, J. Leterrier, M. P. Perruchot, L. Ailleres, and J. Macaudiere (1998),

*UDQLWRLGYV IURP WKH 3=RQH +RXLOO U B 18R VIMDo RAHYD
Alps): geology and tPb geochronology, Geodin. Acta, 11(1), 33#9,
doi:10.1080/09853111.1998.11105310.

%HVVRQ O BUpVHQFH GH GLVWKgQH GBW@W\VS©.HYV JQHL
Minéral. Cristal, 487#90.

Beyssac, O.B. Goffé, C. Chopin, and J. N. Rouzaud (2002), Raman spectra of carbonaceous
material in metasediments: a new geothermométdetamorphGeol, 20(9), 859871,
doi:10.1046/j.1528.314.2002.00408.x.

Bichot, F. (1986), La tectonique distensive carbemef dans les Pyrénées. Correélations
estcanadiennes et ouestropéenneg hese de *°cycle, Univ.De BordeauxFrance.

Blaich, O. A., J. |. Faleide, and F. Tsikalas (2011), Crustal breakup and cotutoeamt transition
at South Atlantic conjugate mang, J. GeophysRes. Solid Earth116B1), B01402,
doi:10.1029/2010JB007686.

Bodin, J., and P. Ledru (1986), Nappes hercyniennes précoces a matériel dévonien hétéropique
dans les Pyrénées ariégeoisesiR. Acad. Sci., Sér. 202 (15), 969974,

Bons A. J. (1988), Intracrystalline deformation and slaty cleavage development in vegyddes
slates from the Central Pyrene€gol. Ultraiecting 56.

Bosse, V., M. Ballevre, G. Féraud, anelJPeucat (2000), Petrological and geochronological
constrants in the lle de Groix blueschists (Armorican Massif, Frar@a}ement Tecton.
15, 6366.

Bouchez, J. L., and G. Gleizes (1995), Tstage deformation of the Mehbuis-Andorra granite
pluton (Variscan Pyrenees) inferred from magnetic susceptihilispaopy,J. Geol. Soc.
London, 152(4), 669679, doi:10.1144/gsjgs.152.4.0669.

Bouchez, J. L., G. Gleizes, T. Djouadi, and P. Rochette (1990), Microstructure and magnetic
susceptibility applied to emplacement kinematics of granites: the example djixhe f
pluton (French pyrenees), Tectonophysics 184(2), 157471,
doi:10.1016/00401951(90)90051

183



Bouhallier, H., P. Choukroune, and M. Ballévre (1991), Evolution structurale de la crolte
profonde

+HUF\QLHQQH H[HPSOH GX PDVV Uds,GianeISR Adad StiUp Q p H \
Sér.ll, 312, 647654

Branquet, Y., C. Gumiaux, S. Sizaret, L. Barbanson, B. Wang, D. Cluzel, G. Li, and A. Delaunay
(2012), Synkinematic mafic/ulimafic sheeted intrusions: Emplacement mechanism and
strain restoration of the Permiaru&hgshan NiCu ore belt (Eastern Tianshan, NW
China),J. Asian Earth Sci56, 240257, doi:10.1016/j.jseaes.2012.05.021.

Bresson, A. (1903), Etudes sur les formations anciennes des Hautes etFBadséss
(HauteChaineBull. Carte Géologique FrXIV(93), 458322.

Brun, J:-P. (1983), Strain Patterns in Rocks Isotropic points and lines in strain defsisuct.
Geol, 5(3), 321827, doi:10.1016/0198141(83)9002¢2.

Brun, J-P. (2002), Deformation of the continental lithosphere: Insights fromtiebductile
models,Geol. Soc. Londorg§pec. Pub).200(1), 355870, doi:10.1144/GSL.SP.2001.
200.01.20.

Brun, J-P., and 3P. Burg (1982), Combined thrusting and wrenching in the {#Benaorican arc:
A corner effect during continental collisioiarth Planet. Sci. Lett.61(2), 319832,
doi:10.1016/001:821X(82)90062.

Burg, J-P., and M. Ford (1997), Orogeny through time: an overvigéagl. Soc. Londofspec.
Publ, 121(1), 147, doi:10.1144/GSL.SP.1997.121.01.01.

Burg, J:P., and O. Vanderhaegli£993), Structures and wap criteria in migmatites, with
application to the Velay dome (French Massif CentralStruct. Geo).15(11), 1293t
1301, doi:10.1016/0198141(93)90103H.

Burg, J:P., P. Bale, dP. Brun, and J. Girardeau (1987), Stretghiineation and transport
direction in the IberéArmorican arc during the silurdevonian collisionGeodin. Acta
1(1), 7187, doi:10.1080/09853111.1987.11105126.

Burg, J:-P., J. Van Den Driessche, anePJ.Brun (1994), Swto postthickening extensin in the
Variscan Belt of Western Europe: Modes and structural consequ&éasgie Fr, (3),
3351.

Burov, E., and A. B. Watts (2006), the esMfHUP VWUHQJWK RI FRQWLQHQV
VDQGZLFK  RU 3F G Toda/UsL] p0doi:10.1130/10525173(2006)
016<4: tlt SO ¢>2.0. cO;2.

Burov, E., and P. Yamato (2008), Continental plate collisiafi,#& conditions and unstable vs.

stable plate dynamics: Insights from thermechanical modellinglithos 1031 2),
178+204, doi:10.106/].lithos.2007.09.014.

184



Burov, E. B. (2011), Rheology and strength of the lithospihéae, Pet. Geol.28(8), 14024443,
doi:10.1016/j.marpetgeo.2011.05.008.

Bussy, F., J. Hernandez, and J. V. Raumer (2000), Bimodal magmatism as a consequence of the
postcollisional readjustment of the thickened Variscan continental lithosphere (Aiguilles
RougesiMont Blanc Massifs, Western Alpsheol. Soc. Am. Spec. Pap50 221233,
doi:10.1130/88137%23507.221.

Byerlee, J. (1978), Friction of rocks,Pure Appl. Geophys. 1164 5), 6154626,
doi:10.1007/BF00876528.

&DJQDUG ) &RPSUHVVLRQ GHV OLWHKBpicatiog @Y FRQ'
tectonique précambrienne, These de 3éme c\ele. de Rennes, France.

Cagnard, F., N. Durrieu, D. GapaisRl Brun, and C. Ehlers (2006), Crustal thickening and lateral
flow during compression of hot lithospheres, with particular reference to Precambrian
times,Terra Nova 18(1), 72#8, doi:10.1111/j.1368121.2005.00665.x.

Cagnard, F., D. Gapais, and P.ri@ay (2007), Collision tectonics involving juvenile crust: The
example of the southern Finnish Svecofenni@scambrian Res154(1 2), 125441,
doi:10.1016/j.precamres.2006.12.011.

&DJQDUG ) 3 %DUEH\ DQG ' *DSDLV ean WAS B Q VDLOVG. R
SPRGHUQW\SH” WHFWRQLFV ,QVLJKWYV |URrecamliben )LQQL
Res, 1871 2), 127442, doi:10.1016/j.precamres.2011.02.007.

Capella, I., and O. Bou (1997), La estructura del domo de la Rabassa y del sector aiiental d
sinclinal de Llavorsi (Pirineo Central)Estud. Geoldgicgs 53(3#), 121433,
doi:10.3989/egeonl.97538237.

Capelb, I., and J. Carreras (1996), La zonacién estructural del hercinico del Pirineo Central en el
anticlinorio de la  Pallaresa, Estud. Geol@icos 52(12), 5161,
doi:10.3989/ege0l.965212253.

Carrara, A., M. Cardinali, R. Detti, F. Guzzetti, V. Pasqui, and P. Reichenbach (1991), GIS
techniques and statistical models in evaluating landslide hazantth, Surf. Process.
Landf, 16(5), 427445, doi:10.1002/esp.3290160505.

Carreras, J. (2001), Zooming on Northern Cap de Creus shearXddiesct. Geo)23(9), 1457+
1486, doi:10.1016/S0193141(01)0001%.

Carreras, J., and I. Cape{lL994), Tectonics levels in the Palaeozoic basemdhed®Pyrenees: a
review and a new interpretatioh, Struct.Geol, 16(11), 150941524, doi:10.1016/0191
8141(94)9002.

Carreras, J., and P. Debat (1996), Tectonique Hercyniendgnihése géologique et géophysique
des Pyrénéewol. 1, éditions BRGMTGE, pp. 501584,

185



Carreras, J., and E. Druguet (2014), Framing the tectonic regime of the NE Iberian Variscan
segmentGeol. Soc. Lond. Spec. Pyd05 249264, doi:10.1144/SP405.7.

Carreras, J., E. Druguet, A. Griera, and J. Soldevila (2004)n&tnal deformation history in a
syntectonic pluton. The case of the Roses granodiorite (Cap Creus, Eastern Pyrenees),
Geol. Soc. London Spec. Py24, 307:819.

Carter, N. L., and M. C. Tsenn (1987), Flow properties of continental lithosfleetenoplgsics
136(1), 2763, doi:10.1016/0042951(87)9033F .

Casas, J. M., F. Domingo, J. Poblet, and A. Soler (1989), On the role of the Hercynian and Alpine
thrusts in the Upper Paleozoic rocks of the Central and Eastern Pyréeeds). Acta
3(2), 135447, doi:10.1080/09853111.1989.11105181.

Casas, J. M., O. Fernandez, and F. Domingo (2007), Carboniferous normal faults in the Eastern
Pyrenees: evidences and age constrains edbsygenic Variscan extensioBeodin. Acta
20(6), 385892, d0i:10.3166/ga®385392.

Chardon, D., and M. Jayananda (2008), THdeeensional field perspective on deformation,
flow, and growth of the lower continental crust (Dharwar craton, Indi&jtonics27(1),
TC1014, doi:10.1029/2007TC002120.

Chardon, D., D. Gapais, drF. Cagnard (2009), Flow of ultfeot orogens: A view from the
Precambrian, clues for the Phanerozoitectonophysics 47713 #), 105#18,
doi:10.1016/j.tecto.2009.03.008.

Chardon, D., M. Jayananda, andlJPeucat (2011), Lateral constrictional flowhot orogenic
crust: Insights from the Neoarchean of south India, geological and geophysical
implications for orogenic plateauxzeochem. Geophys. Geosystef%2), Q02005,
doi:10.1029/2010GC003398.

Chian, D., K. E. Louden, and I. Reid (1995), Crustalcttre of the Labrador Sea conjugate
margin and implications for the formation of nonvolcanic continental margi@gophys.
Res. Solid Earthl0Q(B12), 2423924253, doi:10.1029/95JB02162.

Choukroune, P. (1967), Etude structurale du substratum depfeerde Gavarnie dans la reégion
de Bielsa (Pyrénées Centrales Espagnold®se de 3'°cycle Univ. Paris, France.

Choukroune, R.and the ECOR®yrenees Tear(il989), The EORSPyrenean deep seismic
profile reflection data and the overall structur@oforogenic belfTectonics8(1), 2389,
doi:10.1029/TC008i001p00023.

Choukroune, P. (1992), Tectonic evolution of the Pyrerfaas,Rev. Earth Planet. ScR0, 143.

Choukroune, P., and D. Gapais (1983), Strain pattern in the Aar Granite (Centsal Alp
Orthogneiss developed by bulk inhomogeneous flattedirgfruct Geol, 5(3), 411418,
doi:10.1016/0198141(83)90025.

186



Choukroune, P., and M. Mattauer (1978), Tectonique des plaques et Pyrenees; sur le
fonctionnement de la faille transformanteravpyreneenne; comparaisons avec des
modeles actuels, Bull. Soc Geéol Fr., S7&X(5), 68900,
doi:10.2113/gssgfbull. SXX.5.689.

Choukroune, P., and M. Séguret (1973a), Carte structurale des Pyrénées, 1/500.000, éditions ELF.
Aquitaine, Univ. Montgllier, France.

Choukroune, P., and M. Séguret (1973b), Tectonics of the Pyrentesf mpmpression and
gravity, Gravity and Tectonigsl41456.

Choukroune, P., X. Le Pichon, M. Seguret, ar@.JSibuet (1973), Bay of Biscay and Pyrenees,
Earth Planet. Sci. Lett.18(1), 109418, doi:10.1016/001821X(73)900411.

Choukroune, P., F. Roure, and B. Pinet (1990), Main results of the ECORS Pyrenees profile,
Tectonophysicsl73(1), 411423.

Clariana, P. (2001), Significado de los pliegue$ n el ara del rio Civis. Sector oriental del
flanco sur del sinclinal de Llavorsi (Zona Axial, Pirineos CentraRad),Geologico Min.
1123), 3946.

Clariana, P., and J. Garesansegundo (2009), Variscan structure in the eastern part of the
Pallaresa massifxial Zone of the Pyrenees (NW Andorra). Tectonic implicati@hs|.
Soc Géol Fr., 180(6), 501511, doi:10.2113/gssgfbull.180.6.501.

Clark, M. K., and L. H. Royden (2000), Topographic ooze: Building the eastern margin of Tibet

by lower crustalflow, Geology28(8), 703706,d0i:10.1130/00917613(2000)
28&It;703: TOBTEM&gt;2.0.CO;2.

Clerc, C., and Y. Lagabrielle (2014), Thermal control on the modes of crustal thinning leading to
mantle exhumation: Insights from the Cretaceous Pyrenean hot pajgasnaectonics
33(7), 2013TC003471, doi:10.1002/2013TC003471.

Clin, M. et collaborateur§l986), Carte géologique deHaance a 1/50 000, feuille Bagnéwss
Luchon (1084), BRGM, Orléans, France.

Clin, M., F. Taillefer, P. Pouchan, and A. Muller 889, Notice explicative de la feuille Bagnéres
de-Luchon a 1/50 000 (1084), BRGM, Orléans, France.

Cloke, I. R., S. J. Moss, and J. Craig (1997), The influence of basement reactivation on the
extensional and inversional history of the Kutai Basin, KaBtnantan, SE Asia]. Geol.
Soc, London 154(1), 157461, doi:10.1144/gsjgs.154.1.0157.

Cochelin, B., D. Chardon, Y. Denéle, C. Gumiaux, and B. Le Bagoomdvision), Late orogenic
strain partitioning in hot Variscan crust: Sgonvergence escapéthe Pyrenees in the
IberianArmorican syntaxlectonics

Cocherie, A., P. Rossi, C. M. Fanning, and C. Guerrot (2005), Comparative use of TIMS and
SHRIMP for U#b zircon dating of Aype granites and mafic tholeiitic layered complexes

187



and dykes from theCorsican Batholith (France)lithos 82(12), 185219,
doi:10.1016/j.lithos.2004.12.016.

Colchen, M., Y. Ternet, E. J. Debroas, A. Dommanget, G. Gleizes, B. Guérangé, and L. Roux
(1995), Carte géokrance a 1/50 000, feuille Aukles-Bains (1086), BR®I, Orléans,
France.

Couzinié, S., JF. Moyen, A. Villaros, JL. Paquette, J. H. Scarrow, and C. Marignac (2014),
Temporal relationships between Mgmafic magmatism and catastrophic melting of the
Variscan crust in the southern part of Velay ComplexddifeCentral, France), Geosci.

59, 1438, doi:10.3190/jgeosci.155.

Cressie, N. (1990), The origins of kriging, Math. Geol,
22(3), 239252, doi:10.1007/BF00889887.

Cruden, A. R., M. H. B. Nasseri, and R. Pysklywec (2006), Surface topgogaghnternal strain
variation in wide hot orogens from thrdanensional analogue and tvdamensional
numerical vice models,Geol. Soc. LondonSpec. Pub). 2531), 79404,
doi:10.1144/GSL.SP.2006.253.01.04.

Davis, G. H., and P. J. Coney (1979), Gedtatgvelopment of the Cordilleran metamorphic core
compexes,Geology 7(3), 120240d0i:10.1130/00917613(1979)7<120:GDOTCM>
2.0.CO;2.

Davy, P. (1986), Modélisation therameécanique de la collision continentale, Thése de 3eme
cycle, Université Rennes lrdnce.

Davy, P., and P. R. Cobbold (1991), Experiments on shortening efaged model of the
continental  lithosphere, Tectonophysics 1881), 1#5, do0i:10.1016/0040
1951(91)90311F.

Davy, P., P. Choukroune, and P. Suzanne (1990), Hypotheses mécaeqiefsrmation de la
lithosphere appliquées a la formation des Pyrémads,Soc. Géol. Fr.VI(2), 219228.

Debon, F., and G. Guitard (1996), Carte de synthastamorphisme et plutonisme hercyniens,
in Synthése géologique et géophysique des Pyémdel, éditions BRGMTGE.

Debon, F., and M. Lemmet (1999), Evolution of Mg/Fe Ratios in Late Variscan Plutonic Rocks
from the External Crystalline Massifs of the Alps (France, Italy, Switzerldn@®etrol,
40(7), 11514185, doi:10.1093/petroj/4D1151.

Debon, F., P. Enrique, and A. Autran (1996), Magmatisme hercyni@ynithése géologique et
géophysique des Pyrénégsl. 1,éditions BRGMITGE, pp. 361#99.

Delchini, S., A. Lahfid, A. Plunder, and A. Michard (2016), Applicability of the RISC
geothermometry approach in a complex tectoredamorphic context: The Jebilet massif
case study (Variscan Belt, Morocco), Lithos 256257, 142,
doi:10.1016/j.lithos.2016.04.007.

188



Delvolvé, J.J., P. Souquet, D. Vachard, 4. Perret, and P. Aguirre (199 &DUDFWpULVDWL
E DV VL Q-mafsiab I© @®arbonifere des Pyrénéesedachronologie de la tectonique
synsédimentaire;. R. Acad Sci.Sér. 7316 959:966.

Denéle, Y., P. Olivier, G. Gleizes, and P. Barbey (2007), The Hospitalet gneissEgrenees)
revisited: lateral flow during Variscan transpression in the middle cfesta Nova
19(6), Pages 44853, doi:10.1111/j.1368121.2007.00770.x.

Denéle, Y., P. Olivier, and G. Gleizes (2008), Progressive deformation of a zone of magma
transfer in a transpressional regime: The Variscan Mérens shear zone (Pyrenees, France),
J. Struct. Geo).30(9), 113841149, doi:10.1016/j.jsg.2008.05.006.

Denéle, Y., P. Olivier, G. Gleizes, and P. Barbey (2009a), Decoupling between the middle and
upper cust during transpressiaelated lateral flow: Variscan evolution of the Aston
gneiss dome (Pyrenees, France)Tectonophysics 4773#), 244261,
doi:10.1016/j.tecto.2009.04.033.

Denele, Y., P. Barbey, E. Deloule, E. Pelleter, P. Olivier, and G. Gig@eshb), Middle

Ordovician UPb age of the Aston and Hospitalet orthogneissic laccoliths: their role in the
Variscan evolution of the Pyrenee®ull. Soc. Geol. Fr. 180(3), 209216,
doi:10.2113/gssgfbull.180.3.209.

Denéle, Y., JL. Paquette, P. Olivieand P. Barbey (2012), Permian granites in the Pyrenees:

the Aya pluton (Basque Country), Terra Nova 24(2), 105413,
doi:10.1111/1.13653121.2011.01043.X.

Denéle, Y., B. Laumonier,-L. Paquette, P. Olivier, G. Gleizes, and P. Barbey (2014) ngji
granite emplacement, crustal flow and gneiss dome formation in the Variscan segment of
the Pyrenees;eol. SocLondon Spec. Puh4051), 265287, doi:10.1144/SP405.5.

Déramond, J. (1970), Tectoniques superposees dans le Paléozoique -Balbldtyrénees
Ariégeoises)Theése d&°Mcycle,Univ. Toulouse France

Déramond, J. (1979), Déformation et déplacement des nappes: Exemple de la nappe de Gavarnie
(Pyrénées Centrales), The&ef (,\WiW\Paul SabatiefToulouse France

Dewey,J.F., M 5 +HPSWRQ : 6 ) .LGG ) 6DURJOX DQG $ 0 &
Shortening of continental lithosphere: the neotectonics of Eastern Anataligoung
collision zoneGeol. Soc. Londo8pec. Pub).19(1), 186,
doi:10.1144/GSL.SP.1986.019.01.01.

Dias,R., A. Ribeiro, J. Roméao, C. Coke, and N. Moreira (2016), A review of the arcuate structures
in the Iberian Variscides; constraints and genetic modastonophysics681, 170494,
doi:10.1016/j.tecto.2016.04.011.

189



Diez Fernandez, R., M. Catalan, J. RamB. Arenas Martin, and J. Abati Gomez (2011),
Tectonic evolution of a continental subductexhumation channel: Variscan structure of
the basal allochthonous units in NW Spdiectonics30(3), doi:10.1029/2010TC002850.

Diez Fernandez, R., J. R. Martinez Catalan, J. G. Barreiro, and R. Arenas (2012), Extensional
Flow during Gravitational Cdlipse: A Tool for Setting Plate Convergence (Padron
Migmatitic Dome, Variscan Belt, NW Iberia),J. Geol, 12(Q1), 83403,
doi:10.1086/662735.

Dokka, R. K., T. M. Ross, and G. Lu (1998), The Trans Mofaigran shear zone and its role in
Early Miocene cdapse of southwestern North Ameri€zeol. Soc. London Spec.
Publ, 1351), 183202, doi:10.1144/GSL.SP.1998.135.01.12.

Druguet, E., A. Castro, M. Chichorro, M. F. Pereira, and C. Fernandez (2014), Zircon
geochronology of intrusive rocks from Cap de @reEastern PyreneeGeol. Mag,
151(6), 10954114, doi:10.1017/S0016756814000041.

Dumont, T., A. Replumaz, S. Rouméjon, A. Briais, A. Rigo, anéP.JBouillin (2015),
Microseismicity of the Béarn range: Reactivation of inversion and collision straatire
the northern edge of the Iberian platdectonics 34(5), 2014TC003816,
doi:10.1002/2014TC003816.

Duretz, T., and T. V. Gerya (2013), Slab detachment during continental collision: Influence of
crustal rheology and interaction with lithospheric detaton, Tectonophysigs602,
1244140, doi:10.1016/j.tecto.2012.12.024.

Edel, J-B., L. Casini, G. Oggiano, P. Rossi, and K. Schulmann (2014), Early Permian 90°
clockwise rotation of the MaureSstéreHCorsicaiSardinia block confirmed by new
palaeomagre data and followed by a Triassic 60° clockwise rotat®@eol. Soc.
London Spec. Publ051), 333861, doi:10.1144/SP405.10.

Edel, J-B., K. Schulmann, O. Lexa, M. Diraison, and Y. Géraud (2015), Permian clockwise
rotations of the Ebro and CorSadinian blocks during Iberiathrmorican oroclinal
bending: Preliminary paleomagnetic data from the Catalan Coastal Range (NE Spain),
Tectonophysic$57, 172486, doi:10.1016/j.tecto.2015.07.002.

Engel, W. (1984), Migration of folding and flysch sedinaiun on the southern flank of the
Variscan belt (Montagne Noire, Mouthoumet massif, Pyren&eslt. Geol. Ges., 13279
292.

Engel, W., and W. Franke (1983), Flys8khdimentation: Its Relations to Tectonism in the
European Variscides, imtracontinertal Fold Belts edited by P. D. H. Martin and D. F.
W. Eder, pp. 28821, Springer Berlin Heidelberg.

Espurt, N., JP. Callot, F. Roure, J. M. Totterdell, H. I. M. Struckmeyer, and R. Vially (2012),
Transition from symmetry to asymmetry during contiaénifting: an example from the
Bight Basinferre Adélie (Australian and Antarctic conjugate margif®ira Nova
24(3), 167480, do0i:10.1111/;.1368121.2011.01055.x.

190



Esteban, J. J., A. Aranguren, J. Cuevas, A. Hilario, J. M. Tubia, A. Larionov, Sedgéev
(2015), Is there a time lag between the metamorphism and emplacement of plutons in the

Axial Zone of the Pyrenees?, Geol. Mag, 1525), 935941,
doi:10.1017/S001675681500014X.

Evans, B., and D. L. Kohlstedt (1995), Rheology of Roak&ack Physics & Phase Relations
edited by T. J. Ahrens, pp. 1485, American Geophysical Union.

Evans, N. G. (1993), Deformation during the emplacement of the Maladeta granodiorite, Spanish
PyreneesThese de 3*cycle,Univ. Leeds.

Evans, N. G., GGleizes, D. Leblanc, and-l. Bouchez (1997), Hercynian tectonics in the
Pyrenees: a new view based on structural observations around the Bassie's granite pluton,
J. Struct. Geo).192), 195208, do0i:10.1016/S0198141(96)0008¢b.

Faure, M. (1995), ate orogenic carboniferous extensions in the Variscan French Massif Central,
Tectonics14(1), 132453, doi:10.1029/94TC02021.

Faure, M., E. Bé Mézéeme, A. Cocherie, P. Rossi, A. Chemenda, and D. Boutelier (2008),
Devonian geodynamic evolution of the Vaas Belt, insights from the French Massif
Central and Massif Armoricaiff,ectonics27(2), TC2005, doi:10.1029/2007TC002115.

Faure, M., JM. Lardeaux, and P. Ledru (2009), A review of the-pegmian geology of the
Variscan French Massif CentralCompts Rendus Geosgi.341(2 8), 202213,
doi:10.1016/j.crte.2008.12.001.

FernandeZ&uérez, J., G. R. Dunning, G. A. Jenner, and G. Gutiésdazso (2000), Variscan
collisional magmatism and deformation in NW Iberia: constraints frorPlJ
geochronology of granitoidd, Geol. So¢.1573), 565576, doi:10.1144/jgs.157.3.565.

FernandeSuarez, J., G. Gutierre¥lonso, S. T. Johnston, T. E. Jeffries, D. Pa§atan, G. A.
Jenner, and J. B. Murphy (2011), Iberian fd&riscan granitoids: Some considerations
RQ FUXVWDO VRXUFHY DQG WKH VLJQithos FQ#HHL2R4 3PDQV
132, doi:10.1016/}.lithos.2010.09.010.

Finger,F., A. Gerdes, M. René, and G. Riegler (2009), The ®amubian Granite Belt:

magmatic response to pasillisional delamination of mantle lithosphere below the
southwestern sector of the BohamMassif (Variscan orogen(eol. Carpathica60(3),
205212, doi:10.2478/v1009609-0014 3.

Fitzgerald, P. G., J. A. Mufioz, P. J. Coney, and S. L. Baldwin (1999), Asymmetric exhumation
across the Pyrenean orogen: implications for the tectonic evobftaooollisional orogen,
Earth Planet. Sci. Lett1733), 157470, doi:10.1016/S001221X(99)0022E3.

Ford, M., L. Hemmer, A. Vacherat, K. Gallagher, and F. Christophoul (2016),-Retige
foreland basin evolution along the ECORS line, eastern PyseResnce,). Geol. Sog.
2015429, doi:10.1144/jgs201529.

191



Fossen, H., and B. Tikoff (1998), Extended models of transpression and transtension, and
application to tectonic settingSeol. Soc. London Spec. Pyli3y1), 1583.

Fossen, H., B. Tikoff and C. Teyssier (1994), Strain modeling of transpressional and
transtensional deformatioNor. Geol. Tidsskr.74, 134445.

J)UDQ N - . 6FKXOPDQQ 2 /-B[Edely20I1R Retll of>¢pdhvergent
extrusion of orogenic lower crust in the core of the Variscan belt: implications for
exhumation of higkpressure rocks in large hot orogehsMetamorph. Geql29(1), 53+
78, d0i:10.1111/j.1528314.2010.00903.x.

Franke, W. (2014), Topography of the Variscan orogen in Europe: fadédollapsedint. J.
Earth Sci, 10305), 14714499, doi:10.1007/s0053114-10149.

Gapais, D. (1989), Shear structures withifodaeed granites: Mechanical and thermal indicators,
Geology 17(12), 11444A147¢0i:10.1130/0097613(1989)017<1144:SSWDGM>
2.3.CO;2.

Gapais, D., P. Bale, P. Choukroune, P. Cobbold, Y. Mahjoub, and D. Marquer (1987), Bulk
kinematics from shear zone patterssme field examples, StructGeol, 9(5), 635646,
doi:10.1016/0198141(87)9014®.

Gapais, D., L. Lagarde, C. Le Corre, C. Audren, P. Jegouzo, A. Casas Sainz, and J. Van Den

'"ULHVVFKH /ID JRQH GH FLVDLOOH PsitvQd¥ laGhhideX L E H U
varisque en Bretagne méridionale au Carbonifér&. Acad Sci. Sér. 23168), 1123+
1129.

Gapais, D., A. Potrel, N. Machado, and E. Hallot (2005), Kinematics of &mstigg
Paleoproterozoic transpression within the Thompson Nickél B&anitoba, Canada,
Tectonics24(3), doi:10.1029/2004TC001700.

Gapais, D., F. Cagnard, F. Gueydan, P. Barbey, and M. Ballévre (2009), Mountain building and
exhumation processes through time: inferences from nature and mbeets,Nova
21(3), 188494, doi:10.1111/j.1368121.2009.00873.x.

Gapais, D., 3P. Brun, C. Gumiaux, F. Cagnard, G. Ruffet, and C. L. C. D. Veslud (2015),
Extensional tectonics in the Hercynian Armorican belt (France). An overBigv,Soc.
Geéol. Fr, 1862 8), 117429, doi10.2113/gssgfbull.186-2.117.

Garcia Senz, J. (2002), Cuencas extensivas del Cretacico Inferior en los Pirineos centrales.
Formacion y subsecuente inversion, These*tigc3cle, Univ. Barcelona, Spain.

Garcia Sansegundo, J., (1992), Estratigrafia tyuesra de la zona Axial pirenaica en la
transversal del Valle de Aran y de la Alta RibagoRablicaciones especiales del Boletin
Geoldgico y Minero, ITGE, 1(3-3), 1-290.

Garda-Sansegundo, J., and J. Poblet (1999), Discussion on syntectonic englaad the
Maladeta granite (Pyrenees) deduced from relationships between Hercynian deformation

192



and contact metamorphism, J. Geol. So¢.  156(3), 651652,
doi:10.1144/gsjgs.156.3.0651.

GarciaSansegundo, J., J. Poblet, J. L. Alonso, and P. Clariana)(2dirterlandforeland
zonation of the Variscan orogen in the Central Pyrenees: comparison with the northern
part of the Iberian Variscan Mass@eol. SocLondon. Spec. Publ3491), 1694184,
doi:10.1144/SP349.9.

Gébelin, A., M. Brunel, P. Monie, Mdure, and N. Arnaud (2007), Transpressional tectonics and
Carboniferous magmatism in the Limousin, Massif Central, France: Structural 2¥uA&s
39 investigationsTectonics26(2), 27, doi:10.1029/2005tc001822.

Gébelin, A., F. Roger, and M. Brunel (B)0 Syntectonic crustal melting and highade
metamorphism in a transpressional regime, Variscan Massif Central, Frant@nophysics
4773-4), 229243, doi:10.1016/j.tecto.2009.03.022.

Geyssant, J., C. Grandjacquet, and G. Guitard (1978), La tesminde la nappe de gneiss du
Canigou au norest du massif du Roc de France (Pyrénées orientales) et ses replissements
tardifs,C. R. Acad. Sci. Seb, 287, 1187#.190.

Giacomini, F., R. Braga, M. Tiepolo, and R. Tribuzio (2006), New constraints omigfire @and
age of Variscan eclogitic rocks (Ligurian Alps, Ital@ontrib. Mineral. Petrol. 1531),
29453, doi:10.1007/s0041006:0131-2.

Gibson, R. L. (1991), Hercynian lepressurehigh-temperature regional metamorphism and
subhorizontal foliation deatopment in the Canigou massif, Pyrenees, Frartbadence
for crustal extension, Geology 194), 380883,
doi:10.1130/00917613(1991)019<0380:HLPHTR>2.3.CO;2.

Gibson, R. L., and M. J. Bickle (1994), Thermobarometric constraints on the conditions of
metamaphism in the Canigou massif, Pyrenees: implications for Hercynian geothermal
gradients,). Geol. Soc. Londoi51(6), 9878997, doi:10.1144/gsjgs.151.6.0987.

Gil, A., M. Lago, C. Galé, ARFRYO DQG ( $UUDQ] ODJQHWLF IDE
lava flows. A case study in the Permian basalts of the Anayet Massif (Pyrenean Axial
Zone, Spain)Tectonophysi¢s850(1), 145, doi:10.1016/S0040951(02)00074L.

Gilbert, G. K. (1890)US Geological Survey Monographs., US Geological Survey Monographs.

Gleizes, G. (1992), Structure des granites hercyniens des Pyrénées deole#tndorre a la
Maladeta, These de 3éme cycle, Uiabatier de Toulouse, France.

Gleizes, G., D. Leblan@nd J. I. Bouchez (1997), Variscan granites of the Pyrenees revisited:
their role as syntectonic markers of the orogdérerra Nova 9(1), 38#1,
doi:10.1046/j.13653121.1997.d®1x.

Gleizes, G., D. Leblanc, V. Santana, P. Olivier, and J. L. Bouchezd,%Bigmoidal structures
featuring dextral shear during emplacement of the Hercynian granite complex of

193



CauteretsPanticosa  (Pyrenees),J.  Struct. Geo). 20(940), 12294245,
doi:10.1016/S0198141(98)000641L.

Gleizes, G., D. Leblanc, and J. L. Bouch#298b), The main phase of the Hercynian orogeny in
the Pyrenees is a dextral transpressi&eol. Soc. LondoB8pec. Pub).1351), 267273,
doi:10.1144/GSL.SP.1998.135.01.17.

Gleizes, G., D. Leblanc, P. Olivier, and J. Bouchez (2001), Strain partitisnaagluton during
emplacement in transpressional regime: the example of the Néouvielle granite (Pyrenees),
Int. J. Earth Sci.90(2), 325840, doi:10.1007/s005310000144.

Gleizes, G., G. Crevon, A. Asrat, and P. Barbey (2006), Structure, age and mode of
emplacement of the Hercynian Bordétesiron pluton (Central Pyrenees, Frande),
J. Earth Sci.95(6), 10391052, doi:10.1007/s0053106-00884.

Grasemann, B., and M. Dabrowski (2015), Winged inclusions: Rindiswell objects during
high-strain sinple shear]. Struct. Geo).70, 7894, doi:10.1016/j.jsg.2014.10.017.

Gray, R., and R. N. Pysklywec (2012), Geodynamic models of mature continental collision:

Evolution of an orogen from lithospheric subduction to continental retreat/delamination,
J. Geophys. Res. Solid Earth1 1B3), B03408, doi:10.1029/2011JB008692.

Gretter, N., A. Ronchi, J. Lopg2omez, A. Arche, R. De la Horra, J. Barrenechea, and M. Lago
(2015), The Late Palaeozeltarly Mesozoic from the Catalan Pyrenees (Spain): 60 Myr
of envronmental evolution in the frame of the western Jaihyan palaeogeography,
Earth-Sci.Rev, 150, 679408, doi:10.1016/.earscirev.2015.09.001.

Grocott, J., K. J. W. McCaffrey, G. K. Taylor, and B. Tikoff (2004), Vertical coupling and
decoupling in tk lithosphere, Geol. Soc. London Spec. Publ. 2271), 17,
doi:10.1144/gsl.sp.2004.227.01.01.

Guitard, G. (1964), Un exemple de structure en nappe de style pennique dans la chaine
hercynienne: les gneiss stratoides du Canigou (Pyré&rastales)C. R.Acad. SciSer.
I, 258 4597#4599.

Guitard, G., J. Geyssant, and B. Laumonier (1984), Les plissements hercyniens tardifs dans le
Paléozoique inférieur du versant nord du Canigou. lére partie: analyse géométrique et
chronologie des phases superposéesati@es avec le granite de Maohbuis et le
métamorphisme régionageol Fr., (4), 95#425.

Guitard, G., B. Laumonier, A. Autran, Y. Bandet, and G. M. Berger (1998), Notice explicative,
Carte géologiqude laFrance (1: 50.000), feuille Prades (1095)tiéd BRGM, Orléans,
France.

Gumiaux, C., D. Gapais, and J. P. Brun (2003), Geostatistics applied it bestpolation of
orientation dataJ ectonophysic8763 #), 241259, doi:10.1016/j.tecto.2003.08.008.

194



Gumiaux, C., S. Judenherc-R. Brun, D. Gapais, M. Granet, and G. Poupinet (2004a),
Restoration of lithosphergcale wrenching from integrated structural and tomographic
data (Hercynian belt of western France¢ology 32(4), 3338836, doi:10.1130/G20134.2.

Gumiaux, C., J. P. Brun, and Dafais (2004b), Strain removal within the Hercynian Shear Belt
of Central Brittany (western France): methodology and tectonic implicatizew, Soc.
London. Spec. PubR24(1), 287805, doi:10.1144/GSL.SP.2004.224.01.18.

GutiérrezAlonso, G., J. Fern@lezSuarez, and A. B. Weil (2004), Orocline triggered lithospheric
delamination, Geol. Soc. Am. Spec. Pap383 121430, doi:10.1130AB137
23833(2004)383[121:0TLD]2.0.CO;2.

GutiérrezAlonso, G., J. Fernande&uarez, T. E. Jeffries, S. T. Johnston, BstBrGalan, J. B.
Murphy, M. P. Franco, and J. C. Gonzalo (2011a), Diachronousopagtnic magmatism
within a developing orocline in Iberia, European Variscides;tonics 30(5), TC5008,
doi:10.1029/2010TC002845.

GutiérrezAlonso, G., J. B. Murphy,.FernandeSuérez, A. B. Weil, M. P. Franco, and J. C.
Gonzalo (2011b), Lithospheric delamination in the core of Pangedd&msights from
the Iberian mantleGeology 3%(2), 155458, doi:10.1130/G31468.1.

GutierrezAlonso, G., S. T. Johnston, A. B.a, D. PastoiGalan, and Fernandé&uarez (2012),
Buckling an orogen: The Cantabrian OroclingGSA Today 22(7), 43,
doi:10.1130/GSATG141A.1.

Hanmer, S. (1986), Asymmetrical palparts and foliation fish as kinematic indicatdrsStruct.
Geol, 8(2), 111422, doi:10.1016/0198141(86)90102L.

Hart, N. R., D. F. Stockli, and N. W. Hayman (2016), Provenance evolution during progressive
rifting and hyperextension using bedrock and detrital zirceRbUgeochronology,
Mauléon Basin, western Pyrenees, Geosphere  12(4), 11664186,
doi:10.1130/GES01273.1.

Hartevelt, J. J. A. (1970), Geology of the Upper Segre and Valira valleys, Central Pyrenees,
Andorra/Spainleidse Geol Meded45, 161236.

Hawkesworth, C. J., P. A. Cawood, and B. Dhuime (2016)ofhéxd and crustal evolutioGSA
Today 26(9), 44.1.

Hernandez Enrile, J. L. (1991), Extensional tectonics of the toledo dogtile shear zone,
central Iberian Massif, Tectonophysigs 191(3), 311824,
doi:10.1016/00401951(91)90064

Hilario-Orus,A. (2004), Relacién entre magmatismo y deformacion en la transversal de
Benasque a Luchon (Zona Axial del Pirineo), Théese*tigc$cle, Univ.Pais Vasco,
Spain.

Hirth, G. and Tullis, J. (1992), Dislocation creep regimes in quartz aggredatemnal of
Structural Geology14, 145459, doi: 10.1016/0198141(92)90053.

195



Holdsworth, R. E., and R. A. Strachan (1991), Interlinked system of ductile strike slip and
thrusting formed by Caledonian sinistral transpression in northeastern Greenland,
Geology 19(5), 510513.

Holdsworth, R. E., E. Tavarnelli, P. Clegg, R. V. L. Pinheiro, R. R. Jones, and K. J. W. McCaffrey
(2002), Domainal deformation patterns and strain partitioning during transpression: an
example from the Southern Uplands terrane, Scotldn@geol. So¢.1594), 401415,
doi:10.1144/0014/64901123.

Houseman, G. A., D. P. McKenzie, and P. Molnar (1981), Convective instability of a thickened
boundary layer and its relevance for the thermal evolution of continental convergent
belts,J. Geophs. Res. Solid Eartt86(B7), 61156132, doi:10.1029/JB086iB07p06115.

IzquierdeLlavall, E., A. M. Casasainz, and B. OlivdJrcia (2013a), Heterogeneous
deformation recorded by magnetic fabrics in the Pyrenean Axial Jor&truct. Geo|.
57, 97413, da:10.1016/j.jsg.2013.10.005.

IzquierdeLlavall, E., L. Aldega, V. Cantarelli, S. Corrado, |. ®i&fa, C. Invernizzi, and A. M.
Casas (2013b), On the origin of cleavage in the Central Pyrenees: Structural and
paleothermal studylectonophysic$608 303818, doi:10.1016/j.tecto.2013.09.027.

Jackson, J. (2002), Strength of the lithosphere, time to abandon the Jelly san@8isirhday
12(9), 4 9.

Jammes, S., and R. S. Huismans (2012), Structural styles of mountain building: Controls of
lithospheric heologic stratification and extensional inheritanteGeophys. Res. Solid
Earth, 117B10), B10403, doi:10.1029/2012JB009376.

Jammes, S., G. Manatschal, L. Lavier, and E. Masini (2009), Tectonosedimentary evolution
related to extreme crustal thinningeald of a propagating ocean: Example of the western
PyreneesTectonics28(4), TC4012, doi:10.1029/2008TC002406.

Jolivet, M., P. Labaume, P. Monié, M. Brunel, N. Arnaud, and M. Campani (2007),
Thermochronology constraints for the propagation sequencieofsouth Pyrenean
basement  thrust  system (Frar®eain), Tectonics 26(5), TC5007,
doi:10.1029/2006 TC002080.

Kilzi, M. A., M. Grégoire, V. Bosse, M. Benoit, Y. Driouch, M. de Saint Blanquat, and P. Debat
(2016), Geochemistry and zirconi#Bb geochronologof the ultramafic and mafic rocks
emplaced within the anatectic series of the Variscan Pyrenees: The example of the
GavarnietHeas dome (France), C. R Geoscences 3482),107415,
doi:10.1016/j.crte.2015.06.014.

Kirby, S. H. (1983), Rheology of the Hibsphere,Rev. Geophys.21(6), 14588487,
doi:10.1029/RG021i006p01458.

196



Kirby, S. H. (1985), Rock mechanics observations pertinent to the rheology of the continental
lithosphere and the localization of strain along shear zdeesonophysicd191), 127,
doi:10.1016/0044.951(85)9003¢ .

Kleinsmiede, W. F. J. (1960), Geology of the Val de Atdidse GeolMeded, 25, 129+245.

Klepeis, K. A., and G. L. Clarke (2004), The evolution of an exposedlonidr crustal
attachment zone in Fiordland, N&galandGeol. Soc. Lonoh Spec. Pub).227(1), 197+
229, doi:10.1144/GSL.SP.2004.227.01.11.

Klepeis, K. A., G. L. Clarke, G. Gehrels, and J. Vervoort (2004), Processes controlling vertical
coupling and decoupling between the upper and lower crust oemsogesults from
Fiordland, New Zealand, Struct. Geo}.26(4), 765791, doi:10.1016/j.jsg.2003.08.012.

Kohistedt, D. L., B. Evans, and S. J. Mackwell (1995), Strength of the lithosphere: Constraints
imposed by laboratory experimenisGeophys. ReSolid Earth 100(B9), 1758747602,
doi:10.1029/95JB01460.

Kretz, R. (1983), Symbols for rodbrming mineralsAmerican Mineralogist68, 277279.

Kriegsman, L. M., D. G. A. M. Aerden, R. J. Bakker, S. W. J. den Brok, and P. M. T. M. Schutjens
(1989) Variscan tectonometamorphic evolution of the easternGailaouas massif,
Central Pyreneestevidence for late orogenic extension prior to peak metamorphism,
Geol.Mijnb., 68, 323833.

Labaume, P., M. Séguret, and C. Seyve (1985), Evolution of aitickforeland basin and
analogy with an accretionary prism: Example of the Eocene Stutdnean Basin,
Tectonics4(7), 661685, doi:10.1029/TC004i007p00661.

Lagabrielle, Y., P. Labaume, and M. de Saint Blanquat (2010), Mantle exhumation, crustal
denudation, and gravity tectonics during Cretaceous rifting in the Pyrenean realm (SW
Europe): Insights from the geological setting of the lherzolite bodiestonics 29(4),
TC4012, doi:10.1029/2009TC002588.

Lagarde, JL., and G. Millot (1978), Analyse d¥ HQV GH GpYHUVHPHQW GY{XQ
Application a la nappe hercynienne du Canigou (Pyré@gesntales),C. RAcad Sci.
Sér.D, 286, 937940.

Lahfid, A., O. Beyssac, E. Deville, F. Negro, C. Chopin, and B. Goffé (2010), Evolution of the
Raman spetrum of carbonaceous material in lgrade metasediments of the Glarus Alps
(Switzerland),Terra Nova 22(5), 3548360, doi:10.1111/j.1368121.2010.00956.x.

Lamouroux, C. (1987), Les mylonites des pyrénées. Classification, mode de formation, évolution,
Thése d'Etat, Université Paul Sabatier, Toulouse, France.
Lardeaux, J. M., P. Ledru, I. Daniel, and S. Duchene (2001), The Variscan French Massif

Central? a new addition to the uty& LJK SUHVVXUH PHWDPRUSKLF
processes and geodynamiconsequences,Tectonophysics 3321 2), 143467,
doi:10.1016/S0040951(00)0025%.

197

H

SF



IDUGHDX[ - 0 . 6FKXOPDQQ 0 )DXUH 9 -DQRX&HN 2 /H]

AWtSVNi 7KH OROGDQXELDQ =RQH LQ WKH )UHQFK
Vosgesbchwarzwald and Bohemian Massif revisited: differences and similahess,

Soc. London Spec. Pun051), 7#44, doi:10.1144/SP405.14.

Laumonier, B. (2015), Les Pyrénées alpinesatiehntales (France, Espagnsyssai de synthese,
Rev. Géologie Rgnéenng2, 144.

Laumonier, B., and A. Autran (2001), Un chevauchement hercynien majeur dans les Pyrénées
RULHQWDOHVx OH FKHYDK R&ad.P3di(Baf. [FAZ320X 533504)
doi:10.1016/S1258050(01)0156%.

Laumonier, B., J. Geyast, and G. Guitard (1984), Les plissements hercyniens tardifs dans le
Paléozoique inférieur du versant nord du Canigou. 2eme partie: Essai de restitution
rétrotectonique et cartographique des mégastruci@éedpgie Fr, 127H47.

Laumonier, B., C. Magnac, and P. Kister (2010), Polymétamorphisme et évolution crustale dans
OHV 3\UpQpHVY RULHQWDOHY SHQGDQW OfRBH.JISOQqVH Y
Géol Fr., 181(5), 411428.

Laumonier, B., Y. Denele, P. Olivier, and-L]. Paquette (2014)Réconcilier les données
stratigraphiques, radiométriques, plutoniques, volcaniques et structurales au
Pennsylvanien supérieur (Stéphanieh $XWXQLHQ S S GDQV Of(VW
hercyniennes (France, Espagriegy. Géologie Pyrénéenri€2).

Laumonie, B. et coord.(1996), CambreDrdovicien, in% DUQRODV $ &KLURQ - &
JPRORJLTXH HW JpRSK\VdLTXHitiGhs BRGMUGHE) ppH A5 7209.

Laurent, A., V. Janousek, TMagna, K. Schulmann, J. Mikové&014), Petrogenesis and
geodironology of a postorogenic cadtkdine magmatic association: the Zulova Pluton,
Bohemian Massif]). Geosci.594), 415#40, doi:10.3190/jgeosci.176.

Laurent, O., S. Couzinié, A. Zeh, O. VanderhaeghE, Moyen, A. Villaros, V. Gardien, and C.
Chelle-Michou (2017), Protracted, coeval crust and mantle melting during Variscan
late-orogenic evolution: UPb dating in the eastern French Massif Central, Int. J. E3ath.
doi:10.1007/s0053016-14349.

Le Pichon, X. (1968), Sefdoor spreading and coméntal drift,J. GeophysRes, 73(12), 3661+
3697, doi:10.1029/3B073i012p03661.

Le Pichon, X., J. Bonnin, and@. Sibuet (1970), La faille nor\Up QpHQQHXx IDLOOH W
OLpH j OfRXYHUWXUH GR. AdRD $¢127E,HI9IIHM94H4AR JQH

Le Pourhiet, L., B. Huet, D. A. May, L. Labrousse, and L. Jolivet (2012), Kinematic interpretation

of the 3D shapes of metamorphic core comple®@eschem. Geophys.
Geosyst.13, Q09002 doi: 10.1029/2012GC004271.

198



Leblanc, D., G. Gleizes, L. Roux,@d. L. Bouchez (1996), Variscan dextral transpression in the
French Pyrenees: new data from the Pic des -Beigneurs granodiorite and its country
rocks, Tectonophysi¢g61, 3318845, doi:10.1016/0040951(95)00174B.

Lee, J:C., and J. Angelier (1994 Paleostress trajectory maps based on the results of local
GHWHUPLQDWLRQV  WKH ConiputV \GEastl,” 20Q)) R I61DR,
doi:10.1016/0098004(94)900048.

Lemirre, B., S. Duchene, M. SaiBtanquat, and M. Poujol (2016), Etat thermique dertite
varisque dans le massif nepgrénéen du Saint Barthélén®Besumés 25e La Réun. Sci.
Terre

Lister, G. S., and G. A. Davis (1989), The origin of metamorphic core complexes and
detachment faults formed during Tertiary continental extension inattiieenn Colorado
River region, U.S.A.J. Struct. Geo].11(1/2), 6594.

Losantos, M., J. Palau, and J. Sanz (1986), Considerations about Hercynian thrusting in the
Marimanya massif (central Pyrenees),Tectonophysics 1291), 71#9,
doi:10.1016/004019586)902465.

IXFDV & /H JUgV URXJH GX YHUVDQW QRUG GHV 3\U
GpS{WV FRQWLQHQWDX[ GX 3HUPLHReTOMbuSeFrandd. DV 7K

Maggi, A., J. A. Jackson, K. Priestley, and C. Baker (2000a), #ssessmertf focal depth
distributions in southern Iran, the Tien Shan and northern India: do earthquakes really
occur in the continental mantle?,Geophys. J. Int. 1433), 629661,
doi:10.1046/j.1365246X.2000.00254 .x.

Maggi, A., J. A. Jackson, D. McKenzie, and Rriestley (2000b), Earthquake focal depths,
effective elastic thickness, and the strength of the continental lithoseaiegy 28(6),
495498, doi:10.1130/0091613(2000)28<495:EFDEET>2.0.CO;2.

Majestt OHQMRXODV & (Y R O Xt RI€) cHai@eSvasglieGNaYig déH J
Gavarnie, chevauchement CiMpntsGentiane (Pyrénées centrales et occidentales),
7KqVH G (Wenaulodse, Fance.

MajestéMenjoulas, C., F. Debon, Y. Driouch, H. Flachere, H. Moreau, J. Valero, and Y. Ternet
(1999), Carte géol. France (1/50 000), feuille Gavarnie (1082), édition BRGM, Orléans,
France.

Malavieille, J., P. Guihot, S. Costa, J. M. Lardeaux, and V. Gardien (1990), Collapse of the
thickened Variscan crust in the French Massif Central: Mont Pilahsiinal shear zone
and St. Etienne Late Carboniferous basihectonophysi¢gs 1771), 139449,
doi:10.1016/00441951(90)902785.

Malavieille, J. (1993), Late orogenic extension in mountain belisights from the Basin and

Range and the Ilate Paleozoi&/ariscan belt, Tectonics 12(5), 11151130,
doi:10.1029/93tc01129.

199



MartinezPefa, M., and A. Cas&ainz (2003), Cretaceotiertiary tectonic inversion of the
Cotiella Basin (southern Pyrenees, Spaimf. J. Earth Sci. 92(1), 99413,
doi:10.1007/s0053002-0283x.

MartinezCatalan, J. (1990), A neeylindrical model for the northwest Iberian allochthonous
terranes and their equivalents in the Hercynian belt of Western Ediegenophysics
1793), 253272, d0i:10.1016/0040951(90)90293H.

ODUWEIPBI- 5 5 $WIVDEGOo $ ' GH vDmD / DJIHH WMRIBOVKRMUA/
developed during emplacement of a crystalline thrust sheet: the Mondofiedo nappe (NW
Spain),J. Struct. Geo].25(11), 18154839, d0i:10.1016/S0198141(03)0003&.

Martinez Catalan, J. R. (2011), Are the oroclines of the Variscan belt related to late Variscan strike
slip tectonics?Terra Nova 23(4), 241247, doi:10.1111/;.1368121.2011.01005.x.

Martinez Cataléan, J. R., F. J. Rubio Pascual, A. Diez Montes, R.Aefeandez, J. GOmez
Barreiro, I. Dias Da Silva, E. Gonzalez Clavijo, P. Ayarza and J. E. Alcock (2014), The late
Variscan HT/LP metamorphic event in NW and Central Iberia: relationships to crustal
thickening, extension, orocline development and crust@uéen, Geol. Soc. London Spec.
Publ, 405,225247.

Masini, E., G. Manatschal, G. Mohn;H.Ghienne, and F. Lafont (2011), The tectonosedimentary
evolution of a supraletachment rift basin at a deejter magmapoor rifted margin: the
example of the &medan Basin preserved in the Err nappe in SE SwitzeBaisth Res.
23(6), 652677, do0i:10.1111/j.1362117.2011.00509.x.

Masini, E., G. Manatschal, J. Tugend, G. Mohn, aneM.J.Flament (2014), The
tectonosedimentary evolution of a hyytended rif basin: the example of the Arzatq
Mauléon rift system (Western Pyrenees, SW Frariog),J. Earth Sci. 1036), 1569+
1596, doi:10.1007/s0053114-1023 8.

Matheron, G. (1962)[raité de Géostatistique Appliquéeditions Technip., Technip, Paris.

Matheaon, G. (1963), Principles  of geostatistics, Econ. Geol, 58(8),
12464266, doi:10.2113/gsecongeo0.58.8.1246.

Mattauer, M. (1968), Les traits structuraux essentiels de la chaine de pyréRessn@Eographie
Phys. Géologie DynX(1), 342.

Matte, P. (1969), Le probleme du passage de la schistosité horizontale a la schistosité verticale
dans le dome de Garonne (Paléozoique des Pyrénées CenBalBs)Acad. SciSer
268D), 18414844.

Matte, P. (1986), Tectonics and plate tectonics modelttier Variscan belt of Europe,
Tectonophysicsl262 #), 3298374, doi:10.1016/0040951(86)90234.

200



Matte, P. (2001), The Variscan collage and orogeny 80 Ma) and the tectonic definition of
the Armorica microplate: a review, Terra Nova 13(2), 122428,
doi:10.1046/j.13653121.2001.00327 .x.

ODWWH 3 /IHV SOLV KHUF\QLHQV MudoteBtpavidld regidhV F R X
GX SLF GX 0L£foLd@GSpmportzEne axiale des Pyrénées occident@lesiptes
Rendus Geos¢i334(10), 773&79.

Matte, P. (2007), Variscan thrust nappes, detachments, andsiipikaults in the French Massif
Central: Interpretation of the lineation&eol. Soc. Am. Mem.200, 391#402,
doi:10.1130/2007.1200(20).

Mc Kenzie, D. P., and R. L. Parker (196 7heINorth Pacific: an example of tectonics on a sphere,
Nature 216, 1276#.280.

McCaffrey, K. J., J. Grocott, A. A. Garde, and M. A. Hamilton (2004), Attachment formation
during partitionning of oblique convergence in the Ketilidian orogen, south Greenlan
Geol. Soc. London Spec. Py27, 231248.

Mclintosh, K., H. van Avendonk, L. Lavier, W. R. Lester, D. Eakin, F. W«5.(Liu, and GS.
Lee (2013), Inversion of a hypextended rifted margin in the southern Central Range of
Taiwan,Geology 41(8), 871874, doi:10.1130/G34402.1.

Mencos, J., N. Carrera, and J. A. Mufioz (2015), Influence of rift basin geometry on the subsequent
postrift sedimentation and basin inversion: The Organya Basin and the Baixols thrust sheet
(south central Pyrenee§)ectorics, 34(7), 2014TC003692, doi:10.1002/2014TC003692.

Merino-Tomé, O. A, J. R. Bahamonde, J. R. Colmenero, N. Heredia, E. Villa, and P. Farias
(2009), Emplacement of the Cuera and Picos de Europa imbricate system at the core of
the IberiarArmorican arc Cantabrian zone, north Spain): New precisions concerning
the timing of arc closuréseol. Soc. Am. Bu)l121(5 $6), 729451,
doi:10.1130/B26366.1.

Mesalles, L., F. Mouthereau, M. Bernet;f.Chang, A. FS. Lin, C. Fillon, and X. Sengelen
(2014), Fromsubmarine continental accretion to -ammtinent orogenic evolution: The
thermal record in southern Taiwaaeology 42(10), 907910, doi:10.1130/G35854.1.

Metcalf, J. R., P. G. Fitzgerald, S. L. Baldwin, andJMufoz (2009), Thermochronology of a
convergent orogen: Constraints on the timing of thrust faulting and subsequent
exhumation of the Maladeta Pluton in the Central Pyrenean Axial Fami Planet. Sci.

Lett, 2873 +4), 488503, doi:10.1016/j.epsl.2009.08.036.

Mey, P. H. W. (1967), The gemdy of the upper Ribagorzana and Baliera valleys, central
Pyrenees, Spaibeidse GeolMeded, 41, 153220.

Mey, P. H. W. (1968), The geology of the upper Ribagorzana and Tor Valleys, Central Pyrenees,
Spain sheet 8, 1: 50000gidse GeolMeded, 41, 229292.

201



Mezger, J. E. (2005), Comparison of the western Abtospitalet and the Bossost domes:
Evidence for polymetamorphism and its implications for the Variscan tectonic evolution
of the Axial Zone of the Pyreneek,Virtual Explor, 19, doi:10.3809virtex.2005.00122.

Mezger, J. E. (2009), Transpressional tectonic setting during the main Variscan deformation:

evidence from four structural levels in the Bossost and Aldtmspitalet mantled gneiss
domes, central Axial Zone, PyreneeBull. Soc. Geb Fr., 18(Q(3), 199207,
doi:10.2113/gssgfbull.180.3.199.

Mezger, J. E. (2010), Cadomian, Ordovician and Variscan igneous events preserved in gneiss
domes of the Central Pyrenean Axial Zoh8K 13 Conference Abstracts and Field Guide
40.

Mezger, J. E.and C. W. Passchier (2003), Polymetamorphism and ductile deformation of
staurolitexordierite schist of the Bossost dome: indication for Variscan extension in the
Axial Zone of the central Pyrenees, Geol. Mag., 14Q05), 595+
612, doi:10.1017/S00¥66803008112.

Mezger, J. E., C. W. Passchier, and_JRégnier (2004), Metastable staurolierdierite
assemblage of the Bossost dome: Late Variscan decompression and polyphase metamorphism
in the Axial Zone of the central Pyrenee€.R. Geosciences336(9), 827837,
doi:10.1016/j.crte.2003.12.024.

Mezger, J. E., and -I. Régnier (2016), Stable stauroltmrdierite assemblages in-poor
metapelitic schists in Aston and Hospitalet gneiss domes of the central Pyrenees (France,
Andorra),J. Metamorph. @ol, 34(2), 167490, doi:10.1111/jmg.12177.

Mezger, J. E., S. Schnapperelle, and C. Rélke (2012), Evolution of the Central Pyrenean Mérens
fault controlled by near collision of two gneiss dontgallesches JahrbEir Geowiss.
34(0), 1180.

Mirouse, R (1962), Recherchess Géologiques dans la partie occidentale de la Zone primaire
axiale des Pyrénées, Thése 8&8ycle, Université de Toulous€&pulousefFrance, 451p.

Mirouse, R. et al. (1993), Carte géol. France (1/50 000), feuille WAelte (1083, édition
BRGM, Orléans, France.

Mohn, G., G. Manatschal, M. Beltrando, E. Masini, and N. Kusznir (2012), Necking of continental
crust in magmapoor rifted margins: Evidence from the fossil Alpine Tethys margins,
Tectonics31(1), TC1012, doi:10.1029/20TC002961.

Mouthereau, F., and O. Lacombe (2006), Inversion of the Paleogene Chinese continental margin

and thickskinned deformation in the Western Foreland of Taiwa8truct. Geo)28(11),
19774993, doi:10.1016/j.jsg.2006.08.007.

202



Mouthereau, F.O. Lacombe, and J. Vergés (2012), Building the Zagros collisional orogen:
Timing, strain distribution and the dynamics of Arabia/Eurasia plate convergence,
Tectonophysic$32+535, 2760, doi:10.1016/j.tecto.2012.01.022.

Mouthereau, F., A. B. Watts, drE. Burov (2013), Structure of orogenic belts controlled by
lithosphere age\at. Geoscj.6(9), 785789, doi:10.1038/nge01902.

Mouthereau, F., PY. Filleaudeau, A. Vacherat, R. Pik, O. Lacombe, M. G. Fellin, S. Castelltort,

F. Christophoul, and E. M@i (2014), Placing limits to shortening evolution in the
Pyrenees: Role of margin architecture and implications for the Iberia/Europe convergence,
Tectonics33(12), 2014TC003663, doi:10.1002/2014TC003663.

0cOOHU - DQG 3 HSlubHdd stucturale /des Pyrénées (Domaine central et
occidental). Le segment hercynien, laicieade fond alpine, iGéol Alping vol. 2,1-
191.

Mufoz, J. A. (1992), Evolution of a continental collision belt: ECEH3&nees crustal balanced
crosssection, inThrust Tectonicsedited by K. R. McClay, pp. 23846, Chapman &
Hall, London.

0 X@z, J. A., A. Martinez, and J. Verges (1986), Thrust sequences in the eastern Spanish
Pyrenees). Struct. Geo].8(3), 399405, doi:10.1016/0198141(86)90054L.

Oliva-Urcia, B., A. M. Casas, M. J. Ramon, B. Leiss, E. Mariani, and T. ReB&diel (2012),
On the reliability of AMS in ilmeniteéype granites: an insight from the Marimanha pluton,
central Pyrenees, Geophys. J. Int, 1891), 187203,
doi:10.1111/j.1365246X.2011.855.x.

Olivet, J:L. (1996), La cinématique de la plaque ibérigBall. Cent. Rech. Explorod. EIf
Aquitaine 20, 131495.

Olivier, P., G. Gleizes, <L. Paquette, and C. Mufiéz Sdez (2008), Structure aR8 dating of
the SaintArnac pluton and @ Ansignan charnockite (Agly Massif): a cresesction from
the upper to the middle crust of the Variscan Eastern Pyrehe@gspl. S0¢.165 141+
152.

Ordofiez Casado, B., D. Gebauer, H. J. Schéfer, J. I. G. Ibarguchi, and J. J. Peucat (2001), A single
Devonian subduction event for the HP/HT metamorphism of the Cabo Ortegal complex
within the Iberian Massif, Tectonophysics  3323), 3594885,
doi:10.1016/S00401951(00)00220

Paquet, J., and-J. 0D QV\ /D VWUXFWXUH GH Gdie\iwmeassifde3\U p Q
Of$JO\ x XQ H[HPSOH G CRLAR&L ScV/ 5,21, FLZXY.W D O

Paquette, dL., G. Gleizes, D. Leblanc, andL). Bouchez (1997), Le granite de Bassiés

3\UpQpHV x XQ SOXWRQ V\QWH F\ébBh@phdiogid LEbT&uIH :HV)
zircons,C. R. Acad. Sci. Sér, 324(5), 387892.

203



Paquette, .., R-P. Ménot, C. Pin, and-B. Orsini (2003), Episodic and shdited granitic
pulses in a postollisional setting: evidence from preciseRb zircon dating thregh a
crustal crossection in Corsica, Chem. Geol. 1991=2), 120,
doi:10.1016/S00092541(02)00401

PastorGalan, D., G. GutiérreAlonso, and A. B. Weil (2011), Orocline timing through joint
analysis: Insights from the Ibearmorican Arc,Tectonophgics 5071 #), 3146,
doi:10.1016/j.tecto.2011.05.005.

PastorGalan, D., G. MartitMerino, and D. Corrochano (2014), Timing and structural evolution
in the limb of an orocline: The Pisuergzarrion Unit (southern limb of the Cantabrian
Orocline, NW Spai), Tectonophysic$22 110421, doi:10.1016/j.tecto.2014.03.004.

PastorGalan, D., M. J. Dekkers, G. Gutiérrdlonso, D. Brouwer, T. Groenewegen, W.
Krijgsman, J. Fernanddzozano, M. Yenes, and F.IVarezLobato (2016), Paleomagnetism
RI WKH &HQWUDO ,EHULDQ FXUYHTV SXWDWLYH KLQJH 7
Gondwana Res39, 96413, doi:10.1016/j.gr.2016.06.016.

Pereira, M. F., A. Castro, M. Chichorro, C. Fernandez, J.-Biaarado, J. Marti, and C.
Rodriguez (2014), Chronological link between dsepted processes in magma chambers and
eruptions: Perm&arboniferous magmatism in the core of Pangaea (Southern Pyrenees),
Gondwana Res25(1), 296308, doi:10.1016/j.gr.2013.03.90

PeronPinvidic, G., G. Manatschal, and P. T. Osmundsen (2013), Structural comparison of
archetypal Atlantic rifted margins: A review of observations and conckfas, Pet.
Geol, 43,2147, doi:10.1016/].marpetgeo.2013.02.002.

Philippon, M., J. P. Bin, and F. Gueydan (2009), Kinematic records of subduction and
exhumation in the lle de Groix blueschists (Hercynian belt; Western Frandyuct.
Geol, 31(11), 13084321, doi:10.1016/j.jsg.2009.07.003.

Philippon, M., C. Le Carlier de Veslud, F. &udan, JP. Brun, and G. Caumon (2015), 3D
geometrical modelling of pod$bliation deformations in metamorphic terrains (Syros,
Cyclades, Greece), Struct. Geo).78, 1344148, doi:10.1016/j.jsg.2015.07.002.

Pitra, P., M. Ballevre, and G. Ruffet (2010hverted metamorphic field gradient towards a
Variscan suture zone (Champtoceaux Complex, Armorican Massif, Fradce),
Metamorph. Geo]28(2), 183208, doi:10.1111/j.152%314.2009.00862.x.

Pitra, P., M. Poujol, J. Van Den DriesscheCJPoilvet, ad J:L. Paquette (2012), Early Permian
extensional shearing of an Ordovician granite: The SGkW UR S BB H RUWKRJQ
(Montagne Noire, French Massif CentraDpmptes Rendus Geos@44(8), 377384,
doi:10.1016/j.crte.2012.06.002.

Pouget, P.X984), Géologie de la région de Lesponne (HaBiggnées), Thése de 3éme cycle,
Université Paul Sabatier, Toulouse, Fance.

204



Pouget, P. P., C. Lamouroux, A. Dahmani, P. Debat, Y. Driouch, A. Mercier, J. C. Soula, and R.
Vezat (1989), Typologie et mode deise en place des roches magmatiques dans les
Pyrénées hercynienngsgol.Rundsch.78(2), 5375654, doi:10.1007/BF01776190.

Pouget, P. (1991), Hercynian tectonometamorphic evolution of the Bosost dome {Epamish
Central Pyrenees), Geol. Soc. Laion, 148 299314, doi:10.1144/gsjgs.148.2.0299.

Poujol, M., P. Pitra, J. V. D. Driessche, R. Tartése, G. Ruffét, Baquette, and-L. Poilvet
(2016), Twastage partial melting during the Variscan extensional tectonics (Montagne
Noire, France)lnt. J. Earth Sci.124, doi:10.1007/s0053016-1369 1.

Rabin, M., P. Trap, N. Carry, K. Fréville, B. Ceflkok, C. Lobjoie, P. Goncalves, and D. Marquer
(2015), Strain partitioning along the anatectic front in the Variscan Montagne Noire massif

(southern  French Massif Central), Tectonics  34(8), 1709+
1735, doi:10.1002/2014TC003790.

Ranalli, G. (1995)Rheology of the EarftSpringer Science & Business Media.

Ranalli, G., and D. C. Murphy (1987), Rheological stratification of the lithosphere,
Tectmophysics1324), 281296.

Ranero, C. R., and M. Pér&ssinyé (2010), Sequential faulting explains the asymmetry and
extension discrepancy of conjugate marginBlature 4687321), 294299,
doi:10.1038/nature09520.

von Raumer, J. F., G. M. Stampflind F. Bussy (2003), Gondwadarived microcontinent$
the constituents of the Variscan and Alpine collisional orogéastonophysics3651 +
4), 722, doi:10.1016/S0040951(03)00015.

Raymond, D. (1984), Tectonique tangentielle varisque dans le R0l XH VXSpULHXU GH
3\ UpQpHYV IUDQOoDLVHV OYH[HPSOH GX 3D\V GH 6DXOW
Ariége) et les régions voisindBull. Soc.Geol. Fr, 8, I1(3), 479485.

Rey, P. F., C. Teyssier, and D. L. Whitney (2010), Limit of clehflow in orogenic plateaux,
Lithosphere2(5), 328832, d0i:10.1130/L114.1.

Ribeiro, A., R. Dias, and J. B. Silva (1995), Genesis of the 1Bemmorican arc,Geodin. Acta
8(4), 173484, doi:10.1080/09853111.1995.11417255.

Roberts, M. P., C. Pin, D. Clemens, and-L. Paquette (2000), Petrogenesis of Mafic to Felsic
Plutonic Rock Associations: the Cadtkaline Quérigut Complex, French Pyrenegs,
Petrol, 41(6), 809844, doi:10.1093/petrology/41.6.809.

Roca, E., J. A. Mufioz, O. Ferrer, andBlouz (2011), The role of the Bay of Biscay Mesozoic
extensional structure in the configuration of the Pyrenean orogen: Constraints from the
MARCONI deep seismic reflection survey, Tectonics  30(2),
TC2001, doi:10.1029/2010TC002735.

205



5RAEXH -, M. A. Cosca, J. I. Gil Ibarguchi, and R. D. Dallmeyer (2003), Strain partitioning
and preservation of 40Ar/39Ar ages during Variscan exhumation of a subducted crust
(MalpicaHui complex, NW Spain),Lithos 70(3#), 111439, doi:10.1016/S0024
4937(03)0005-1.

RodriguezMéndez, L., J. Cuevas, and J. M. Tubia (2016),-Nasiscan basin evolution in the
central Pyrenees: Insights from the Stephati?@mmian Anayet BasitGomptes Rendus
Geosci, 3483 #), 333841, doi:10.1016/j.crte.2015.11.006.

Roest, WR., and S. P. Srivastava (1991), Kinematics of the plate boundaries between Eurasia,
Iberia, and Africa in the North Atlantic from the Late Cretaceous to the pr&ssoingy
19(6), 613616, doi:10.1130/0097613(1991)019<0613:KOTPBB>2.3.CO;2.

Roger, F, and P. Matte (2005), Early Variscan HP metamorphism in the western Iberian
Allochthon? A 390 Ma U#b age for the Braganca eclogite (NW Portudat),J. Earth
Sci, 94(2), 173479, doi:10.1007/s00530105-0466-3.

Roger, F., C. Teyssier, J. P. Resp&uti-. Rey, M. Jolivet, D. L. Whitney, J. L. Paquette, and M.
Brunel (2015), Timing of formation and exhumation of the Montagne Noire double dome,
French Massif Central;ectonophysic$640, 53-69, doi:10.1016/j.tecto.2014.12.002.

RoméanBerdiel, T., A. M.Casas, B. OlivdJrcia, E. L. Pueyo, and C. Rillo (2004), The main
Variscan deformation event in the Pyrenees: new data from the structural study of the
Bielsa granite)). Struct. Geo}.26(4), 659677, doi:10.1016/j.jsg.2003.09.001.

RomanBerdiel, T., A.M. Casas, B. OlivdJrcia, E. L. Pueyo, C. Liesa, and R. Soto (2006),
The Variscan Millares granite (central Pyrenees): Pluton emplacement in a T fracture of
a dextral shear zoneodin. Actal9(34), 1972211, doi:10.3166/ga.19.197211.

Roure, F., P. Boukroune, X. Berastegui, J. A. Munoz, A. Villien, P. Matheron, M. Bareyt, M.
Seguret, P. Camara, and J. Deramond (1989), ECORS deep seismic data and balanced
cross sections: Geometric constraints on the evolution of the Pyr@mstsnics 8(1),
41 50.

Rubio Pascual, F. J., R. Arenas, J. R. Martinez Catalan, L. R. Rodriguez Fernandez, and J. R.
Wijbrans (2013), Thickening and exhumation of the Variscan roots in the Iberian Central
System: Tectonothermal processes and 40Ar/39Ar dgesonophysich87, 207221,
doi:10.1016/j.tecto.2012.10.005.

de SaintBlanquat, M. (1993), La faille normale du massif du Saint Barthélémy. Evolution
hercynienne des massifs negpgrénéens catazonaux considérée du point de vue de leur
histoire thermiqueGeodin.Acta, 6(1), 59&7.

de Saint Blanquat, M. D. S., B. Tikoff, C. Teyssier, and J. L. Vigneresse (1998), Transpressional

kinematics and magmatic arc§eol. Soc. Lonoh Spec. Pub). 1351), 327840,
doi:10.1144/GSL.SP.1998.135.01.21.

206



de Saint Blanquat, M., F. BajowW $ *UDQGTf+RPPH $ 3URLHWWL 0 =DQ
Y. Lagabrielle, and P. Labaume (2016), Cretaceous mantle exhumation in the central
Pyrenees: New constraints from the peridotites in eastern Ariege (North Pyrenean zone,
France) Comptes RenduSeosci, 3483 #), 268278, doi:10.1016/j.crte.2015.12.003.

Sandiford, M., and R. Powell (1991), Some remarks on -tegiperaturé low-pressure
metamorphism in convergent orogend, Metamorph. Geql. 9(3), 333840,
doi:10.1111/.15258.314.1991.tb00527.x

Saura, E., and A. Teixell (2006), Inversion of small basins: effects on structural variations at the
leading edge of the Axial Zone antiformal stack (Southern Pyrenees, Sp&tr)jct.
Geol, 28(11), 190941920, doi:10.1016/j.jsg.2006.06.005.

SchuPDQQ . 2 /H[D 3 awtSVDBEMpP DIPRFHN -/ . BORIS,iXHN -
Peschler, and J. Lehmann (2008), Vertical extrusion and horizontal channel flow of
orogenic lower crust: key exhumation mechanisms in large hot orogemg&tamorph.

Geol, 26(2), 273297, doi:10.1111/j.1525314.D07.00755.x.

6FKXOPDQQ . - .RQRSiIVHN OM. Lar@RX S9N (BH®I[B aWtSVNI
S. Ulrich (2009), An Andean type Palaeozoic convergence in the Bohemian Massif,
Comptes Rendus Geos@41(2 8), 266286, doi:10.1016/j.crte.20082.006.

Séguret, M. (1972), Etude tectonique des nappes et séries décollées de la partie centrale du versant
VXG GHV 3\UpQpHVx FDUDFWqUH V\QVpGLPHQWi&eUH U/{
de 3M¢cycle, Univ. Montpellier, France.

Séguret, M., and FProust (1968), Tectonique hercynienne des Pyrénées centrales: signification
des schistosités redressées; Chronologie des déformaidRsAcad. SciSer.D, 266,
984 087.

Shaw, J., and S. T. Johnston (2016), Terrane wrecks (coupled oroclines) emtguaietic
inclination anomalies, Earth-Sci. Rev. 154, 19109,
doi:10.1016/j.earscirev.2016.01.003.

Shelton, G., and J. A. Tullis (1981), Experimental flow laws for crustal rackas Am Geophys
Union, 62, 396.

Sibuet, JC., S. P. Srivastava, avd. Spakman (2004), Pyrenean orogeny and plate kinematics,
J. Geophys. Res. Solid Earflo9B8), B08104, doi:10.1029/2003JB002514.

Simpson, C., and S. M. Schmid (1983), An evaluation of criteria to deduce the sense of movement

in sheared rocks, GSA Bull.,, 94(11), 12814288,
doi:10.1130/00167606(1983)94&It;1281:AEOCTD&gt;2.0.CO;2.

Sinclair, H. D., M. Gibson, M. Naylor, and R. G. Morris (2005), Asymmetric growth of the

Pyrenees revealed through measurement and modeling of orogenic Aaxe3, Sc,
3055), 369406, doi:10.2475/ajs.305.5.369.

207



de Sitter, L. U., and H. J. Zwart (1960), Tectonic development in supra andtinfctures of a
mountain chainProc. 21st IntGeol. Congr. Cophenhageib8, 248256.

Soler, D., A. Teixell, and J. GaeeSansegundo (1998), Amortissement latéral du chevauchement
de Gavarnie et sa relation avec les unitéspudnéennes;. R. Acad Sci.
Ser. lIA- Earth Planet. Scj.327(10), 699#704, doi:10.1016/S1258050(99)8002& .

Soliva, J. (1992), Les Déformans Ductiles Dans La Zone Axiale Des Pyrénées Orientales: la
convergence varisque, la mise en place des graniteshenajiniennes, la convergence
pyrénéenne, These 3eme cytlajv. deMontpellier, France

Song, W. J., and-H. Ree (2007), Effect ahica on the grain size of dynamically recrystallized
quartz in a quartanuscovite mylonite,J. Struct. Geo). 2912), 1872881,
doi:10.1016/j.jsg.2007.09.011.

Soula, J. C., P. Debat, J&élamond, and P. Pouget (1986a), A dynamic model of the structural
evolution of the Hercynian Pyrened®ctonophysi¢s291), 2951.

Soula, J. C., P. Debat, J. Déramonedy JGuchereau, C. Lamouroux, P. Pouget, and L. Roux
(1986b), Evolution structurale des ensembles métamorphiques, des gneiss et des
granitoides danles Pyrénées centralddjll. Soc Géol Fr., 8(1), 7903.

Soula, J. C., C. Lamouroux, P. Viallard, G. Bessiére, P. Debat, and B. Ferret (1986c), The
Mylonite zones in the Pyrenees and their place in the Alpine tectonic evolution,
Tectonophysical291 #4), 115447, doi:10.1016/0040951(86)90249D.

Soula, JC. (1979), Déformations hercyniennes et alpines dans les Pyrénées ariégeoises:
VWUXFWXUHY QDWXUHOOHV HW pWXGHV H[SpPpULPHQW
Université Paul Sabatier de Touke, Toulouse, France.

Soula, JC. (1982), Characteristics and mode of emplacement of gneiss domes and plutonic
domes in centrag¢astern Pyreneed, Struct. Geo}.4(3), 3138342.

Soulaimani, A., and M. Burkhard (2008), The AAtias chain (Morocca)the southern margin
of the Variscan belt along the edge of the West African cr&en). SocLondon Spec.
Publ, 2971), 433452, doi:10.1144/SP297.20.

Souquet, P. (1967), Le Crétacé supérieurpprénéen en Catalogne, Aragon et Navartese
de 3dne cycle, UnivToulouse, France.

Speksnijder, A. (1987), The detection and significance of early deformation in the southern
Variscan Pyrenees, Spain; implications for regional Paleozoic structural evolegion,
Rundsch.76(2), 451#476, doi:10.100/BF01821086.

Stipp, M., H. Stinitz, R. Heilbronner, and S. M. Schmid (2002), The eastern Tonale fault zone: a

SQDWXUDO ODERUDWRU\" IRU FU\VWDO SODVWLF GHIRL

from 250 to 700 °C,J. Struct. Geo). 24(12), 18614884 do0i:10.1016/S0191
8141(02)000351.

208



aWtSVNi 3 . B6FKXOPDQQ DQG $ .U|QHU 9HUWLFDO +
spreading of omphacite granulite: a model of-sgnvergent exhumation (Bohemian
Massif, Czech Republic)., Metamorph. Geql22(3), 179498, doi:10.1111/}.1525
1314.2004.00508.x.

Sutra, E., G. Manatschal, G. Mohn, and P. Unternehr (2013), Quantification and restoration of
extensional deformation along the Western Iberia and Newfoundland rifted margins,
Geochem. Geophys. Geosysteldél), 25752597, doi:10.1002/ggge.20135.

Swan, A. R. H., and M. Sandilands (1995), Introduction to geological data anbdy/sis,Rock
Mech. Min. Sci. Geomech. Abs8(32), 387A.

Teixell, A. (1996), The Anso6 transect of the southern Pyrenesesentent and cover thrust
geometries)). Geol. S0¢.1532), 3018810, doi:10.1144/gsjgs.153.2.0301.

Teixell, A. (1998), Crustal structure and orogenic material budget in the west central Pyrenees,
Tectonics17(3), 395406, doi:10.1029/98TC00561.

Ternet Y., P. Barrere, . Bois, F. Debon, Y. Godechot, R. Mirouse, A. Nicolai, J. Reyx, and
M. Villanova (1980), Carte géol. France (1/50 000), feuille Arg&lagost (1070), édition
BRGM, Orléans, France.

Ternet, Y. et al. (1997), Notice explicative, @agol. France (1/50 000), feuille Aulles-Bains
(1086), édition BRGM, Orléans, France.

Ternet, Y., P. Barrere, J. Canérot, and C. Majbitajoulas (2003), Carte gédtrance (1/50
000), feuille LarunsSomport (1069), édition BRGM, Orléans, France.

Teyssier, C., and B. Tikoff (1998), Strilstip partitioned transpression of the San Andreas fault
system: a lithospheriscale approaciteol. Soc. Lonoh Spec. Pub).1351), 143458.

Teyssier, C., B. Tikoff, and M. Markley (1995), Oblique plate mo#@aod continental tectonics,
Geology 23(5), 447#450.

Teyssier, C., B. Tikoff, and J. Weber (2002), Attachment between brittle and ductile crust at
wrenching plate boundarieBGU Stephan Mueller Spec. Publ. $S&r.7591.

Thompson, A. B., and P. C. §land (1984), PressuteTemperaturé Time Paths of

Regional Metamorphism II. Their Inference and Interpretation using Mineral Assemblages
in Metamorphic Rocks]. Petrol, 25(4), 929055, doi:10.1093/petrology/25.4.929.

Tikoff, B., and C. Teyssier (1994 Strain modeling of displacemefi¢ld partitioning in
transpressional orogenk, Struct. Geo).16(11), 15754588.

Tikoff, B., C. Teyssier, and C. Waters (2002), Clutch tectonics and the partial attachment of
lithospheric layersEGU Stephan Muelle8pec. Publ. Serl, 57#3.

209



Tikoff, B., R. Russo, C. Teyssier, and A. Tommasi (2004), Matrikeen deformation of orogenic
zones and clutch tectonidgSeol. Soc. London Spec. Pya27(1), 4164.

Tugend, J., G. Manatschal, N. J. Kusznir, E. MasiniM@hn, and I. Thinon (2014), Formation
and deformation of hyperextended rift systems: Insights from rift domain mapping in the
Bay of BiscayPyreneesJectonics33(7), 2014TC003529, doi:10.1002/2014TC003529.

Tugend, J., G. Manatschal, and N. J. KusZ@015), Spatial and temporal evolution of
hyperextended rift systems: Implication for the nature, kinematics, and timing of the
IberianEuropean plate boundai@eology 43(1), 1548, doi:10.1130/G36072.1.

Upton, G. J. G., and B. Fingleton (198Spatal Data Analysis by Exampl&Viley., Wiley, New
York.

Vacherat, A., F. Mouthereau, R. Pik, M. Bernet, C. Gautheron, E. Masini, L. Le Pourhiet, B.
Tibari, and A. Lahfid (2014), Thermal imprint of rfélated processes in orogens as
recorded in the Pyrees, Earth Planet. Sci. Lett, 408 29606,
doi:10.1016/j.epsl.2014.10.014.

Vacherat, A. F. MouthereauR. Pik N. Bellahsen C. GautheronM. Bernet M. Daudef J.
BalansaB. Tibari, R. Pinna Jammeet al.(2016), Riftto-collision transition recordeby
tectonothermal evolution of the northern Pyrendes;tonics 35(4), 2015TC004016,
doi:10.1002/2015TC004016.

Vacherat, A., F. Mouthereau, R. Pik;LJ.Paquette, F. Christophoul, D. Huyghe, N. Loget, and
B. Tibari (en préparation), Rifb-collision sediment routing in the Pyrenees: a synthesis
from sedimentological, geochronological and kinematic constr&atin Res.

Valero, J. (1974), Géologie Structurale du Paléozoique de la région de Panficosmce de
Huesca (Espagne), Thése &8°@yde, Univ. Bordeaux, France.

Valle de Lersundi, J. et al. (1972), Mapa geologico de Espana (1/50 000), Valcarlos (91), IGME,
Madrid, Spain.

Van Den Driessche, J., andRl. Brun (1987), Rolling structures at large shear stdaiStruct.
Geol, 9(5), 91 4N10, doi:10.1016/0198B141(87)90152.

Van Den Driessche, J., andR.Brun (1992), Tectonic evolution of the Montagne Noire (french
Massif Central): a model of extensional gneiss do@eodin. Acta5(1 ), 8597,
doi:10.1080/09853111.1992.11105221

Van den Eeckhout, B. (1986), A case study of a mantled gneiss antiform, the Hospitalet massif,
Pyrenees (Andorra, Franc&eol. Ultraiecting 45, 1 189.

Van den Eeckhout, B., and H. de Bresser (2014), On the dextral offset of a Variscan shear zone

across the Mérens fault in the central Pyrenees (Andorra, Fraddwé)Soc. Geol. Fr.
1852), 131443, d0i:10.2113/gssgfbull.185.2.131.

210



Van den Eeckhout, B., and H. J. Zwart (1988), Hercynian crastdé extensional shear zone in
the Pyrenees;eolog, 16(2), 135438, doi:10.1130/0097613(1988)016<0135:
HCSESZ>2.3.CO;2.

Van der Voo, R. (2004Raleomagnetism, Oroclines, aBdowth of the Continental CrusgSA
Today 14(12), 49, doi:10.1130/1055173(2004)014<4:POAGOT>2.0.CO;2.

Vanderhaeghe, Q2009), Migmatites, granites and orogeny: Flow modes of partatiifen
rocks and magmas associated with melt/solid segregation in orogenic belts,
Tectonophysicgt773 #), 119434, doi:10.1016/j.tecto.2009.06.021.

Vanderhaeghe, O. (2012), The thermma¢chanical evolution of crustal orogenic belts at
convergent plate boundaries: A reappraisal of the orogenic dy€eodyn.56 57, 124+
145, doi:10.1016/j.jog.2011.10.004.

Vanderhaeghe, O., and C. Teyssier (2001la), Crastdé rheological transitis during
lateorogenic collapse, Tectonophysics 3351 2), 211228,
doi:10.1016/S00401951(01)00043

Vanderhaeghe, O., and C. Teyssier (2001b), Partial melting and flow of ordgetamophysics
3423 #4), 451472, doi:10.1016/S0040951(01)00175.

Vanderhaeghe, O.-P. Burg, and C. Teyssier (1999), Exhumation of migmatites in two collapsed
orogens: Canadian Cordillera and French Varisci@egl. Soc. London Spec. Puybl.
154(1), 181204, doi:10.1144/GSL.SP.1999.154.01.08.

Verbeek, E. R. (1975%tructural Evolution of the Somport Area, W&sntral Pyrenees, France
and Spain, Thése 3éme cycle, The Pennsylvania State University.

Verges, J., and J. A. Munoz (1990), Thrust sequence in the southern central PRahegsc
Geéol Fr., VI(2), 265271, doi:10.2113/gssgfbull.VI.2.265.

Vergés, J., H. Millan, E. Roca, J. A. Mufioz, M. Marzo, J. Cirés, T. D. Bezemer, R. Zoetemeijer,
and S. Cloetingh (1995), Eastern Pyrenees and related foreland basinsymrand
postcollisional crustascale crossections, Mar. Pet. Geol. 12(8), 903815,
doi:10.1016/02648172(95)98854X.

Vergés, J., M. Fernandez, and A. Martinez (2002), The Pyrenean orogensypre and
postcollisional evolution]. Virtual Explor, 8, 5574.

Vila, M., C. Pin, M. Liesa, iad P. Enrique (2007), LPHT metamorphism in a late orogenic
transpressional setting, Albera Massif, NE Iberia: implications for the geodynamic
evolution of the Variscan Pyreneesl. Metamorph. Geql. 253), 321847,
doi:10.1111/j.15281314.2007.00698.x.

Villalobos Vilches, L., and J. del Valle de Lersundi (1973), Memoria explicativa, Mapa geologico
de Espana (1/50 000), Sumbilla (90), IGME, Madrid, Spain.

211



Vissers, R. L. M. (1992), Variscan extension in the Pyrengestonics 11(6), 13691384,
doi:10.1@9/92TC00823.

Vissers, R. L. M., and P. T. Meijer (2012), Iberian plate kinematics and Alpine collision in the
Pyreneeskarth-Sci. Rev.114(1 2), 6183, doi:10.1016/j.earscirev.2012.05.001.

Weill, A., G. Gutiérrezalonso, and J. Conan (2010), New ticomstraints on lithospheracale
oroclinal bending of the IberArmorican Arc: a palaeomagnetic study of earliest
Permian rocks from Iberid, Geol. SocLondon 167(1), 127443, doi:10.1144/0016
76492009002.

Weil, A. B., G. GutiérreAlonso, and D. Wks (2012), Investigating the kinematics of local
thrust sheet rotation in the limb of an orocline: a paleomagnetic and structural analysis of
the Esla tectonic unit, Cantabrigksturian Arc, NW lberialnt. J. Earth Scj.1021), 43+
60, doi:10.1007/s0(E-012-0790-3.

White, S. H., P. G. Bretan, and E. H. Rutter (1986), Fanifte Reactivation: Kinematics and
MechanismsPhilos. Trans. R. Soc. Lond. Math. Phys. Eng., 8d4i7(1539), 8197,
doi:10.1098/rsta.1986.0026.

Wickham, S. M., and E. R. Oxburgfl985), Continental rifts as a setting for regional
metamorphismNature 318 3308333.

Wickham, S. M., and E. R. Oxburgh (1986), A rifted tectonic setting for Hercyniartlegmal
gradient metamorphism in the Pyrenées;tonophysicsl291), 5369.

Windley, B. (1992), Chapter 11 Proterozoic Collisional and Accretionary Orogens, in
Developments in Precambrian Geologwl. 10, ediéd by K. C. Condie, pp. 41846

WrobelDaveau, JC., J:C. Ringenbach, S. Tavakoli, G. M. H. Ruiz, P. Masse, and Be F

Lamotte (2010), Evidence for mantle exhumation along the Arabian margin in the Zagros
(Kermanshah area, IrarArab. J. Geoscj.3(4), 499513, doi:10.1007/s1251010
0209z.

Wu, J. E., K. McClay, P. Whitehouse, and T. Dooley (2009), 4D analoguellmgdef
transtensional puthpart basins, Mar. Pet. Geol. 26(8), 16081623,
doi:10.1016/j.marpetgeo.2008.06.007.

Zandvliet, J. (1960), The geology of the upper Salat and Pallaresa valleys, Central Pyrenees,
France/Spain,.eidse Geol Meded25(1), 1427.

Zwart, H. J. (1979), The geology of the Central Pyrenssdse GeolMeded, 50, 1 #4.
Zwart, H. J. (1986), The Variscan geology of the Pyrenesstpnophysicsl291), 927.

Zwart, H. J., K. F. Roberti, K. T. Boersma, J. J. A. Hartevelt, T. M.heeuwen, J. L. Liezenberg,
P. H. W. Mey, A. Rijnsburger, H. Wees, and J. Zandvliet (1976), Geological map of the

212



Central Pyrenees. Sheet 9. Flamigallaresa (Spaingcale 1/50.000

213



Liste des figures

Figure t1 Représentation schémadH G XQH VHFWLRQ G-H-FUREBWH FR(

Figure 12 Exemple de profils rhéologiques de lithosphéres----------------=-=-omnmo-- 16
Figure 13 : Styles de déformation en transpressien-------------=--=-=-mmmmmmmmmmemo- 17
Figure 4 : Carte de localisation des orogenes a la surfatzeTre-------------------- 18
Figure 15 : Exemples de stratification rhéologique de la tigtere---------------------- 19

Figure 16 : Différences structurales entre orogénes Qtthauds et orogéenes froids21

Figure & SDUWLWLRQQHPHQW GH OrbgéagdiaubP-B-W-E-R2Q DX V'
Figure 18 : Carte de la chaine varisque OUBStOpEeNnNe-----------=-===mmmmmmmmmmmeee 24

Figure 19 : Carte évenementielle d@ 1 R U R J H Q q ¥B0-360MA)- V- F X4+ ----- 25

Figure 1 &DUWH pYqQHPHQWLH O O(BE0SEONGRURIHOIBVH YD L
Figure & &DUWH pYqQHPHQWLHOO@B22HWMAIRYR-IHQRGVH YDI
Figure 212 Confguration de la chaine varisque odegiopéenne au Permiea------- 27

Figure 13 : Carte géologique simplifiée des Pyrénées-------------=-m-mmmmmmmcmeeeo- 28

Figure 114 : Blocs diagrammes interprétatifs de la formation de I'Infrastructuale lat
6XSHUVWUXFWXUH GHV 3\UpQpHV 993%B-SUJgWV--&BYIOHUDV |
Figure 215 : Modele de déformation dans un régime trarssifrdextre----------------- 32

Figure 116 : Coupes lithosphériques restaurées dans Iénéss centrales----------- 35

Figure 21 : Répartition des données structurales utilisées issues des cartes géologiques au

1/50 000 --=mmmmmm e e - -- 40
Figure 2 7\ S HeuG fdphérées dans les données velesie---------------------- 41
Figure 23 : Structuration de la base de données--------------------- - -42
Figure 24 : Localisation des domaines apres digitalisatiof----------------------------- 43
Figure 31 : Sketch structural map of the Variscan belt of gare------------------------ 52
Figure 32 : Sketch map of the Variscan crust of the Pyrenees----------------------- 53

Figure 33 : Structural and kinematic maptbe Variscan st of the Pyrenees------ 58
Figure 3 4 Serial crossections through the Axial Zone------------------------m-mceeee-- 60

Figure 35: Planar and linear fabric measurements from the Axial Zene------------- 62

214



Figure 37 : Geology and frabric patterns of the Bossost deme----------------------- 65
Figure 38 : Block diagram of the southeastern Bossost deme------------------------ 66
Figure 39 : Schematic 3D model of the Ly&aillaouas massH-------------------------—- 68

Figure 310: Crosssection at the Western termination of the Axial Zone and photograph

of a Southwestward verging folels---------=---m-mmmmm e 69

Figure 311: Block-diagram summarizing the crustal ewiobn of the Axiale Zone--- 73

Figure 312: Threestage reconstruction of the Iberianmorican arc during the

Carboniferous and the Permian in the feaof Variscan colli®n-------------------------- 76

Figure 313: Schematic view of the attenuated lithospher&lat Ma--------------------- 78

Figure 314 3KRWRJUDSKLHV LOOXVWUDQW &-B--Gp-+HR&PDWLR
Figure 315 : lllustration des interférences entre Infrastructure et Superstructure dans la

partie sud du dOme de BOSSOSt----------mmmmmm oo 83

Figure 316 3DQRUDPD D HW VFKpPD LQWHtSWedEmWLI E
partie sud du massif de Nuria (SQdiest du Canigou}-----------====-====mmmmmmmmmmmeemne 84

Figure 317 ([HPSOHV GTLQWHUIpUHQFHYV REVHUYpHV DX WHF
AXT Al @ m o mmmm - --85

Figure 318: Photographies illustrant la déformation danse3sipucture---------------- 86

Figure4 ,OOXVWUDWLRQ GT1XQ YDUL® J2OTBPR-PH--GFDBUqV *X
Figure 42: Dérivée de la function de K Ripley---------==-=-=-emnueu- - - 92

Figure 4 +LVWRJUDPPHY GH IUpTXHQFHYV GHV GRQQpPHV C
de foliations dans la Zone Axiale------- e T EE R 93

Figure 44: Variogrammes omgiirectionnels des données de directiop-------------- 95

Figure 45 : Variogramme omnidirectionnel des données directionnelles de

OT,Q1UDVW-U-XFWW- XA oo mmm e ---- 96
Figure 46: Variogrammes directionnels des données de direction-de-$s----------- 97
Figure 47: Variogrammes omsdirectionnels des valeurs gendages------------------ 98

Figure 48: Variogrammes direainnels calculés pour les valeurs de pendages de la

SUPErSIIUCIUNE--==========m e oo e e e e e e e e e e e e e e e 99

Figure 49: Carte de répatrtition des directions de Ss daBsperstructure------------- 100
Figure 410: Carte de trajectoires de schistosités et des valeurs de pendages interpolées

dans la SUPErStrUCTUFE ----=-mmmmmm oo oo e 102

215



Figure 4 11: Localisation des principales zones de disperdiocake » dans les valeurs

directionnelles dans la Superstructure et de rupture de pente dans les données de pendages

---------------------------------------------------------------------- - - 103
Figure 412 : CartesdetrafW RLUHY REWHQXHV | SDUWLU GH OfLQV
la Zone AXial@----------mmmmm o - 105
Figure 413: Localisation des forts gradients de déformatief------------------------- 107

Figure 414: Localisation des principales zones de dispersion et de pentes dans les valeurs

directionnelles et de pendages dans la Zone Axiade-------------------mmmmmmmeemeo 108
Figure 415: Carte interpolée des valeurs de pendageddaime Axiale------------- 109
Figure 416: Comparaison entre les cartes de trajectoires obtenues manuellement et par
interpolation des données directionnelles de la Zone Axiale---------------=-------- 111
Figure 417: Carte interprétée desdes axiales des plis PS-----------=mmmmmmmmmmmenn 113

Figure 418 : Diagrammes triangulaires (pitplungedip) de I'étirement dans la

SUP IS U U@ === === oo oo e o e e e e 115

Figure 4 'LDJUDPPH WULDQJXODLU20®¥BSHgMV--&KTIYGRQ F+
Figure 420: Graphique du Pitch des linéations dans la Superstructure en fonction de
OTD]JLPXW GH OHXUV SODQV G-H--V-FKEMW-RMVLWP-RX6GH IR
Figure 4 &DUWHYV GHV FDUDFWpPULVWLTXHV--GH--OIIYWLUHP
Figure 4 5RVDV GHV OLQpDWLRQV PQEY pQD Q H/B MW BEIFW/X L

Figure 423: Diagramme triangulaire de I'étiremelains I'Infastructure---------------- 119

Figure 51 : Carte géologique simplifiée des Pyrérées-----------------mmomommmmnmen- 123

Figure 5 SKRWRJUDSKLHV GYTH[HP SOHY--GH--VFK-LV-W2RVLWp
Figure 53 : Cowpe géologique du bassin permien du Pitaeigouer------------------ 125

Figure5 &DUWH JpRORJLTXH VLPSOAJdibaleH--G-H--0%24A2BVW GH
Figure 55: Propagation de la schistosité varisque vertidales le Permief---------- 126

Figure5 &RXSHV JpRORJLTXHV GH OfDQW-LFO-LQP7GI8VW
Figure5 &RXSH UpJLRQDOH GH O §2XHVW-GH--OBb-=RQH $[LLC

Figure 58: Coupe géologique de chevauchement des-Ehaxdes--------------- 128

Figure 59: Photographies et schémas illustrant la déformation dans le chevauchement des
EauxChaudes-----=-=-==r=m-mememm e oo 129
Figure 510: Carte géologiquaes lacs de Milarés-------------=-=-m-m-mommmmmm oo 131

Figure 511: Structures observées le long de la calippehevauchement de Gavarnie 132

216



Figure 512: Coupe géologique du chevauchement de Gavarnie- 133
Figure5 13: Location of the Variscan crust of the Pyrenees in Western Europe with the

main Mesozoic basins and geological sketch map of the Variscan crust of the Pyrenees

-------------------- - el RG]
Figure 514 : Geological map of the Central Pyrenees------------------------ooomco--—- 141
Figure 515 : Structural map of the Central Pyrenees----------------=-=------m-mceeeo-- 144
Figure 516 : N-S geological crossectionof the Central Pymees----------------------- 145
Figure 517 : Field photographs illustrating the mains strugese---------------------- 146
Figure 518 : Peakitting of the Raman spectrum of carbonaceous material for temperature
upper than 33TW----------m o m oo e 148
Table 51 : Samples location and peak temperatures mddddy RSCM--------------- 149
Figure 519 : Paleotemperatures obtained by Raman Spectroscopy of Carbonaceous
Material and interpreted position of isotherms in our eeesgon ------------------------ 150
Figure 520 : Microphotographs of various rocks of the Paflare ---------------------- 152
Figure 521 : Tectonic evolution of the Axial ZORe-------------=-====mmmmmm e 153

Figure 522 : Two different tectonic models leading to the formation of the asymmetrical

Iberian and European margins during Cretaceous riftig----- -mmmmmeee- 156
Figure 523 : 3D diagram showintipe lithospheric architecture of the Pyrenees and apatite

fission track ages obtained along the ECORS seismic prefile-----------------=----- 158

Figure 5 &RXSHV JpRORJLTXHV G HeOH3t=R-QH-$[-ELEDH G 2 X
Figure6-1 : Carte structurale simplifiée des Pyrénées varsgte---------------------- 170

Figure 6 &DUWH GH UHFRQV VWuhArkesink-RQ--6-H--0f-BUR7TLEPpUR
Figure 63: Coupes géologiques de la crolte des Pyrénées-----------------=--o-m--- 172

Figure 64: Restauration au Crétacé supérieur de la coupe ECORS, d'aprés Beaumont et
Al., 2000 m - -173

217



Annexe *1 :

Annexes

Compilation des références utilisées pour la réalisation des cartes

de la chaine varisque

Annexe 21 :
Annexe 22 :
Annexe 23 :

Annexe 31 :

Liste des fabriques ajoutées dans la base de données
Traces axiales des plis dans la Zone Axiale
Repository data

Carte geologiaie, structurale et coupe géologique des domes du

Chiroulet-Lespone

Annexe 41 :

Variogrammes omnidirectionnels des données

directionnelles par massif

Annexe 42 :

Diagrammes triangulaires (PitchPlunge-Dip) des linéations

GIpWLUHPHQW P Erkad,parknedssf XU OH W

218



Annexe 1-1 : Compilation des réferences utilisées pour la

réalisation des cartes de la chaine varisque

219



Annexe 2-1: Traces axiales des plis dans la Zone Axiale

220



Annexe 2-2 : Repository data

Tectonics
Supporting Informatio for

Late orogenic strain partitioning in hot Variscan crust: Syn-convergence escape of the Pyrenees in
the Iberian-Armorican syntax

Bryan Cochelify?, Dominique Chardon Yoann Denéfe Charles Gumiaw Benjamin Le
Bayort

1 Géosciences Environnemeradlouse, Université de Toulouse, CNRS, IRD, UPS, CNERL400, France

2BRGM DGR/GSO, BP 36009, 45060 Orléans

3ISTO, UMR 7327 CNRSJniv. OrléansBRGM, 1A Rue de la Ferollerie, 45071 Orléans

Contents of this file

Text S1
Figure S1
Tables S1

Introduction

The supporting information presents the sources and/or the locations of the structural data used to
build the structural map of the Variscan crust of the Pyrenees. Figure S1 is a map showing the location of
our own field stations and alé¢ stations for which structural data were retrieved from the literature and
the geological maps. Text S1 comprises i) a brief description of the types of source and the nature of
compiled structural data and ii) the extensive references list of thosesotiable S1 summarizes the type

of structural data extracted from the literature (other than geological maps published by geological surveys).
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Figure S1. Location of i) structural data retrieved from works in the literature and existing gdottagisaand ii) field stations of the present study, shown on a simplified geological
map of the Pyrenees.



Text S1.
1. Structural database

Data sources include PhD theses, maps published with or within scientific articles (Table S1), and
geological mas from the French, Spanish and Catalan geological surveys (see references below). Planar
fabrics (cleavage, schistosity, foliation) were available from most sources, whereas stretching / mineral
lineations or kinematics data come mainly from detailedipltl studies and the present work. Table S1
is a list of the published studies and the type of structural data extracted for each of them.
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[Gleizes and Bouchgz989] Pluton (MontLouis) X
[Gleizes et a).1991] Pluton (Bassiés) X
[Gleizes et a).1998] Pluton (Cauteret$anticosa) X
[Gleizes et a).2001] Pluton (Néouvielle) X
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Infrastructure (Aston gneiss dome)

[Muller and Roger1977]
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Pluton (Aw)
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[Olivier et al, 2016]

Pluton (La Jonquera)
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[RoméanBerdiel et al, 2006]
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Table S1. Type of structural data extracted from articles and PhD theses and location of the studies.
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Annexe 3-1: Carte géologique, structurale et coupe

géologique des domes du Chiroulet -Lespone

Les domes du Chiroulet et du Lesponne sont les seuls démes de la Zone Axiale ou aucune
PWXGH VWUFWXUDOH QYD pW polyptRi0D1984% FouBtaht NsLrapréSeEntamK q V +
tous les deux des cibles de choix pour &ubks relations entre Infrastructure et Superstructure
ainsi que la relation entre métamorphisme et magmatisme car :

)] Le déme du Chiroulet est constitué de métatexites et de diatéxites et son auréole de
PpWDPRUSKLVPH LVRJUDGH driplBGiéuryvKila@metted BeQdleVH V9
Dévonien. Or, les alternances schistegbres qui constituent le Dévonien sont de
tres bons marqueurs pour caractériser la déformation.

i) Le massif du Lesponne est décrit comme un simple corps plutonique mais aux

mémes cactéristiques pétrographiques que le pluton duCgi#laouas.

8QH pWXGH GH WHUUDLQ HQ FROODERUDWLRQ DYHF % /H
permis de réaliser une nouvelle carte géologique simplifiée des massifs, une carte structurale
déaillée (en préparation) inédite des deux massifs et une coupe géologique.

&HV GRQQpHVY VWUXFWXUDOHYV VHURQW j WHUPH FRXSOpH
des datations #situe sur zircons et monazites sur tous les faciés magmatiquestréa@n vue
G 1 XpQbHcationdans une revue internationalees études complémentaires sont en cours de

réalisation par B. Lemirre.
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Nouvelle carte géologique simplifiée des massifs du Chiroulet et du Lesponne, avec localisation

de la coupe réalisée.
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Carte structurale (en cours de préparation) des massifs du Chiroulet et du Lesponne
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14514

Coupe gologique du ddome du Chiroulet.



Annexe 4-1 : Variogrammes omni -directionnels des données

directionnelles par massif
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Annexe 4-2 : Diagrammes tria ngulaires (Pitch -Plunge-Dip)

~

T:I:o Z(oif_(‘oo '|"|'i_(”:to:|:o_ o:I:o_"i:to o " Zi -

massif
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COCHELIN Bryan +These de doctorat - 2016

Abstract

We present a qualitative and quantitative structural study of the Paleozoic basement of the
Pyrenees. Based on new observations and an extensipdation of structural data that were harmonized
at the scale of the orogen, we built the regietalle Variscan strain field. The main Variscan deformation
was partitioned between transpressional thickening of the upper crust and the laterally Goxmglist.
An attachment zone acted to maintain the kinematic coherency between these two structural domains.
Lateral flow of the lower crust accompanied emplacement ofcepmergence extensional domes.
Regional cooling progressively increases the degfeaechanical coupling between the two structural
levels and enhanced strain localization in steep regional transpressive shear zones. Though part of the
foreland of the Variscan orogen the Pyrenees developed strain patterns typical of hot crusteflithosph
Such a hot thermal context is due to lithospheric mantle delamination that initiated beneath the hinterland
of the orogen and allowed the IberdAmmorican syntax to close and extrude the soft Pyrenean crust
trapped in it.

Geostatistical analysid the strain field suggests that it results bulk pure shear deformation with
a dextral transpressional component restricted to the boundaries of plutons and domes. Emplacement of
such structural objects governed the degree of heterogeneity of the staaililiie coherency of the strain
field argues against the stacking of large basement nappes in the Axial Zone of the Pyrenees during
building of the orogenic prism since the Late Cretaceous. Only the southern and western parts of the Axial
Zone are affect& E\ 3$OSLQH" WKUXVWLQJ DQG RQO\ PLQRU ORFDO UHD
Zone. Therefore, the Nogueres thrust cannot root into the Axial Zone but is a decollement within Late
Paleozoic series. This suggests a lower amount of Alpine shgtenthis part of the Pyrenees than
previously estimated.

Keywords: Pyrenees, Variscan, syntax, strain partitioning, strain field, hot orogen

Résumé

Cette thése présente une étude structurale qualitative et quantitative du socle paléozoique des
Pyrénées. Elle se base sur une étude de terrain et une compilation exhaustive et inédite des structures,
KDUPRQLVpPHYV j OfpFKHOOH GH WRXWH OD FKDVQH GHV 3\UpQpH
construit le champ de déformation régional \a@uis produit au Paléozoique supérieur (228 Ma). On
montre que lors du raccourcissement régional majeur, la déformation est partitionnée entre une crodte
VXSpULHXUH VpSDLVVLVVDQW HQ UpJLPH WUDQVSUHR@HI GIWOXQ
attachement » a permis de maintenir la cohérence cinématique entre ces deux domaines aux comportements
VWUXFWXUDX[ FRQWUDVWpV /H IOXDJH ODWpUDO DX VHLQ GH O
extensifs dans ce contexte convergemtréfroidissement progressif de la crodte favorise i) le couplage
mécanique progressif entre ces deux domaines et ii) une localisation de la déformation dans des zones de
FLVDLOOHPHQW WUDQVSUHVVLYHV YHUWLFD Cartgays fip RKiMDeO H F U
YDULVTXH OHV 3\UpQpHV HQUHILVWUHQW XQH GpIRUPDWLRQ W\
FROQWH[WH WKHUPLTXH HVW OfH[SUHVVLRQ GTXQH GpODPLQDWLR
OHV JRQHV L Qoyarnd)ed HV a @aimi® M Redmeture de la syntaxe -ldnoricaine ainsi que
OfpFKDSSHPHQW ODWpUDO GH OD FUREWH GXFWLOH S\UpQpHQQF

/I TDQDO\WH TXDQWLWDWLYH GX FKDPS GH GplIRUPDWLRQ j SI
chamS UpVXOWH GTXQH GpIRUPDWLRQ DVVLPLODEOH j XQ FLVDLOC
tandis que la composante dextre de la transpression se concentre aux bordures de plutons ou de démes.
Ainsi, la mise en place de ces objets structuraux goel@ TKpWpURJIpQpLWp GX FKDPS G
FRKpUHQFH GX FKDPS GH GpIRUPDWLRQ YDULVTXH PHW HQ TXH\
construction du prisme orogénique pyrénéen a partir du Crétacé supérieur. En dehors de la bordure ouest
etsuG GH OD =RQH $[LDOH OH VRFOH QTHVW DIIHFWp TXH SDU G|
Pyrénées centrales ou le chevauchement de Nogueres ne peut étre enraciné. Ce chevauchement
correspondrait plutdét a un décollement dans les séries paléazaimuérieures, impliquant des quantités
de raccourcissement moindres durant la collision pyrénéenne que celles calculées précédemment.

Mots-clés : Pyrénées, Varisque, syntaxe, partitionnement de la déformation, champ de déformation,
orogéne chaud
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