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Résumé : L’histoire tardi- & post-compressive des Pyrénées

par la formation d’une surface

dont
retrouvées au sommet de la chalne. Cette surface a fait

est  caractérisée

d’aplanissement les reliques sont aujourd’hui
I’objet d’une littérature abondante dans laquelle les auteurs
se sont appliqués a en caractériser la géométrie, ’extension
ainsi que le mécanisme et I’dge de sa formation. Les études
les plus récentes ont montré que la surface d’aplanissement
s’était probablement formée en altitude au cours de
Iintervalle Oligocéne - Miocene supérieur. Cependant, cette
altitude reste indéterminée.

Ces travaux de theése apportent un nouvel élément de
caractérisation des reliques de la surface d’aplanissement en
décrivant des pro ls d’altération soustractive préservés au
niveau de ces surfaces. Laltération d’échantillons collectés
sous les surfaces reliques d’altitude a été datée par la
méthode “Ar/¥Ar appliquée & des oxydes de manganése
potassiques. Un age crétacé, cohérent avec I'dge du rifting
pyrénéen au cours duquel les sommets de blocs basculés ont

été émergés, ainsi qu’un age quaternaire ont été obtenus.

La
géochronologique entre ces deux périodes est interprétée

lacune d’enregistrement de I'information
comme le résultat de la réactivation des pro ls d’altération
liée au soulevement de la chalne au cours de la période
post-compressive. Ces résultats montrent que 'altération
a continué dans les Pyrénées jusqu’au Quaternaire.
L’analyse géomorphologique du démanteélement de la
surface, basée sur I’étude morphométrique des incisions
uviales miocénes a actuelles des Pyrénées occidentales
révele Dimplication d'un soulévement de la chaine,
intervenu a partir du Miocéne moyen. Ce soulévement est
con rmé pour la période actuelle par 'analyse d’un jeu de
données InSAR. L’origine de ce soulévement est discutée
a ’échelle des plaques Afrique et Eurasie. Le soulévement
Miocéne moyen a actuel des Pyrénées a l'origine du
démantelement de la surface d’aplanissement peut étre
expliqué par une propagation de la déformation engendrée
au niveau des limites de plaques actives suite a une
modi cation de la direction de convergence Afrique -
Eurasie.

Title:

Morphotectonic evolution of the Pyrenan range during the post-compressive period:

weathering and dismantling of an uplifting planation surface

Keywords: Planation surface, subtractive weathering, “?Ar/ *Ar dating, tectonic geomorphology, InNSAR, Pyrenees

Abstract: The late to post-compressive evolution of the
Pyrenees is characterized by the formation of a planation
surface whose relics are observed today on top of the range.
This surface is the subject of an abundant literature, where
authors focused on the characterization of its geometry,
extent and on the age and mechanism of its formation. The
most recent studies showed that the planation surface
probably formed at high elevation during the Oligocene -
upper Miocene interval. However, this elevation remains
unconstrained.

Our work brings a new qualifying element of the relics of
the pyrenean planation surface, which is the description of
subtractive weathering pro les developed on these surfaces.
Weathering in samples collected below surface remnants
was dated by the *Ar/ *Ar method applied to potassic
manganese oxides. A Cretaceous age, consistent with the
timing of the Pyrenean rifting during which the top of tilted
blocks surfaced, and a Quaternary age were obtained. The

lack of geochronological information between those two
ages is interpreted as a result of the reactivation of
weathering pro les due to uplift during the post-
compressive period. These results show that weathering
continued until Quaternary times in the Pyrenees.

The geomorphological analysis of the dismantling of the
planation surface, based on Miocene to present-day uvial
incisions analysis in the Western Pyrenees reveals the
occurrence of an uplift of the range, which started during
middle Miocene times. This uplift is con rmed for present-
day by the analysis of a new InSAR dataset. The forcing
mechanism of this uplift is discussed at the African and
Eurasian plates-scale. The middle Miocene to present-day
uplift of the Pyrenees which provokes the dismantling of
the planation surface may be explained by a propagation
of the deformation from active plates boundaries toward
intraplate areas caused by a reorganization of African -

Eurasian plate motion.
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Le terme "orogenese', composé a partir des mots grecs oros, "montagne', et genesis, "origine, ac-
tion de devenir", désigne littéralement la création des montagnes. Les montagnes, en tant que reliefs
positifs 1, sont formées par divers processus géologiques tels que : (i) le soulévement intervenant en
contexte de convergence (subduction et collision), (ii) le soulévement intervenant du fait d’un ré-
ajustement isostatique ou (iii) le soulévement résultant de flux mantelliques ascendants. Cependant,
aujourd’hui 'utilisation du terme d’orogeneése est limitée a la création des montagnes dans les chaines
de subduction - collision actives (Ollier and Pain, 2004, et les références qui y figurent). Aussi, afin
d’éviter toute confusion, nous choisissons d’utiliser le terme purement descriptif de "morphogenese"
pour désigner la formation des reliefs, ce qui nous permet de discuter les différents facteurs controlant

ce phénomeéne.

1.1 Les facteurs de contrdle de la morphogeneése

1.1.1 Généralités

Les paysages géologiques évoluent sous 'influence de I’érosion, qui est régie par trois facteurs de
controle principaux : le climat, le niveau de base et les déformations de la lithosphere (on exclut ici et
dans ce qui suivra la création de relief en contexte volcanique). Commengons par une bréve définition

de chacun de ces facteurs de controle.

Le climat peut étre défini par deux parametres principaux : la température moyenne annuelle et
les précipitations annuelles (Peltier, 1950). D’autres parametres tels que U'intensité du gel, la direction
et la puissance du vent peuvent dans certains contextes jouer un roéle dans la morphogenese (Ahnert,
1998). L’ensemble de ces parameétres peut influencer les processus d’érosion, les modalités de trans-
port des sédiments, la sédimentation et le niveau moyen des océans (Grujic et al., 2006; Norton et al.,
20105 Ferrier et al.; 2013). Il faut de plus noter I'influence des formes du relief sur le climat (e.g. effet

orographique ; Willett, 1999).

Le niveau de base correspond a la surface limitant les domaines en érosion et les domaines en
sédimentation (Powell, 1875). Selon le contexte géologique de la zone étudiée, il est parfois nécessaire

de distinguer :
- le niveau de base global, qui correspond & la surface du niveau des océans,

- le niveau de base local, dont la position est controlée par des caractéristiques géologiques locales

1. Le relief est la différence d’altitude entre les sommets de collines ou de montagnes et les plaines ou vallées d’une
région donnée (Bates and Jackson, 1980).
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telles que : (i) la présence d’une lithologie ou structure résistante a ’érosion, qui limite la
propagation du niveau de base global en amont, (ii) la présence d’un bassin endoréique ou

d’une surface continentale sub-plane qui permettent un ajustement local des cours d’eau.

Une chute du niveau de base induit donc I’érosion de la surface jusqu’a ’ajustement des rivieres

au nouveau niveau de base.

Les mouvements verticaux de la surface, qui peuvent étre positifs (soulévement) ou négatifs
(subsidence), sont 'objet d’étude principal de la géomorphologie tectonique. Dans ce manuscrit, nous
utiliserons la terminologie définie par England and Molnar (1990), qui peut étre résumée par 1’équation

suivante :

Soulévement de la surface = Soulévement de la colonne de roche + Dépéts a la surface - Compaction des roches - Erosion | (Fig. 1.1)

Le terme de "soulévement" sera dans la suite de ce manuscrit utilisé pour désigner le "souleévement

de la surface" au sens de England and Molnar (1990).

Soulévement de la

Position théorique de la surface initiale ) . .
Erosion en un point surface en un point

en I’absence d’érosion, compaction ou dépot

Dé ti
Nouvelle altitude __ I énudation moyenne

moyenne de la surface Soulévement régional
_ Attitudemoyenne |~ § | de la surface
de la surface initiale
Compaction
Quantité de
soulévement
-A ——————————— «—Surface de référence —»—B —_——— - - - _C ——————————
Temps 1 P Temps 2 Temps 2

FIGURE 1.1: Schémas de principe illustrant la terminologie utilisée pour les mouvements verticaux des
roches. Redessiné d’aprés Burbank and Anderson (2011).

Les mouvements verticaux de la surface sont ’expression de déformations, qui peuvent étre re-

groupées suivant leur longueur d’onde :

- Les déformations de courte longueur d’onde (A = 10 km) peuvent étre reliées a des proces-
sus d’origine crustale, généralement des failles & I'origine d’amincissements ou d’épaississements
de la crofite. Ces phénomenes localisés agissent généralement sur des durées limitées et sont
caractérisés par des vitesses de 'ordre de 0,1 & 1 mm.a!. Les déformations de courte longueur
d’onde peuvent néanmoins étre a l'origine de déformations de longueur d’onde plus importante,

comme par exemple dans le cas d’'un flambage résultant de la surcharge d’une crotite épaissie.
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L’ensemble de ces déformations est a l’origine de mouvements verticaux de forte amplitude.

- Les déformations de moyenne longueur d’onde (A = 100 km) sont attribuées a (i) des
phénomenes de flambage lithosphérique liés & des événements de charge ou de décharge (e.g.
bassin sédimentaire, épaississement crustal, dénudation dans une chaine de montagnes; Kar-
ner and Watts, 1983; Molnar and Lyon-Caen, 1988) ou (ii) des phénomenes thermiques sub-
lithosphériques (e.g. sous-placage mantellique ; Summerfield, 1991; Watts, 2001; Sandiford and
Quigley, 2009). Ces phénomenes peuvent s’exprimer sur des durées importantes et sont carac-

térisés par des vitesses de 'ordre de 0,001 & 1 mm.a™'.

- Les déformations de grande longueur d’onde (A = 1000 km) sont désignées par le terme
de "topographie dynamique" et sont I'expression en surface de la convection mantellique. Les
branches ascendantes des cellules de convection mantellique sont a 1’origine de soulevements de
grande extension géographique, alors que les branches descendantes sont a ’origine de mouve-
ments subsidents (Braun, 2010; Moucha and Forte, 2011). Ce phénomeéne est caractérisé par
des vitesses relativement lentes (V = 0,01 mm.a™) et est & 'origine de mouvements verticaux

de faible amplitude.

Les différents types de déformation peuvent donc étre, au premier ordre, reliés au contexte géody-
namique de la zone étudiée. Ainsi, les déformations affectant les limites de plaques actives (chaines de
montagnes et zones de rifts) sont généralement caractérisées par des déformations de courte & moyenne
longueur d’onde qui traduisent la participation de processus affectant la crotite et/ou la lithosphere.
Dans les domaines intraplaques, les déformations sont généralement caractérisées par des moyennes a
grandes longueurs d’onde, révélatrices de phénomeénes plus profonds (lithosphériques et mantelliques ;
Sandiford and Quigley, 2009; Braun et al., 2014).

Les principaux agents d’érosion responsables de la morphogenése au sein des chaines de montagnes
sont les rivieres, les glaciers, et les processus de versants (Robl et al.; 2017). L’incision par les fleuves
conditionne les processus de pente en créant les reliefs et influence 1’érosion glaciaire en préparant
notamment leurs directions d’écoulement ("pré-conditionnement topographique"; Robl et al., 2017).
L’érosion fluviale est donc tres souvent le principal processus responsable de la morphogenese dans les

chaines de montagnes.
1.1.2 L’érosion fluviale et ses facteurs de controle

1.1.2.1 Modalités de I’érosion fluviale

De nombreuses descriptions s’appuyant sur des cas naturels et des modéles analogiques et numé-

riques ont montré que les reliefs montagneux évoluent naturellement vers un état d’équilibre dyna-
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mique dans lequel érosion compense le soulévement (e.g. Hack, 1960; Ahnert, 1987; Willett et al.,
2001; Willett and Brandon, 2002; Cyr et al., 2014). Le temps nécessaire pour atteindre cet état est
difficile & estimer et dépend de nombreux parameétres, ce qui a conduit certains auteurs a remettre en
question la possibilité d’atteindre réellement un état d’équilibre (e.g. Beeson et al., 2017).
Lorsqu’elles sont en déséquilibre, les rivieres ajustent leurs profils de pente jusqu’a ce que les taux
d’érosion compensent les taux de soulevement (Whipple and Tucker, 1999; Willett and Brandon, 2002).
La dépendance de I’action des rivieres aux variations climatiques et aux mouvements verticaux de la
surface est démontrée par la loi de I’érosion par les rivieres (dans le cas des systémes en érosion, dits

"détachement limités" ; Howard and Kerby, 1983; Whipple and Tucker, 1999) :
E=KxA®™x S (Eq. 1)

(ou E est le taux d’érosion, K un coefficient d’érosion dimensionné, A aire drainée et S la pente
de la riviere; m et n sont des constantes positives qui dépendent des caractéristiques hydrologiques du

bassin versant, de la géométrie du lit des rivieres et des processus d’érosion, et telles que m/n ~ 0,5).

1.1.2.2 Facteurs de controle

Le climat, et en particulier les précipitations, agit sur le flux d’eau et sur 1’érosion (K). Les
déformations de la lithosphére induisent une modification de la pente régionale (et a fortiori de
la pente locale des rivieres (S); Ahnert, 1970). La perturbation de I’état d’équilibre d’une riviere due
a une modification de la pente locale se traduit par la formation d'un knickpoint topographique (Fig.
1.2). L’augmentation de la pente provoque une augmentation de 1’érosion du lit de la riviere, ce qui
induit la migration progressive du knickpoint vers ’amont ("erosion régressive", Fig. 1.2; e.g. Whipple
and Tucker, 1999; Burbank and Anderson, 2011).

La vitesse de migration des knickpoints définit la vitesse a laquelle un paysage fluvial s’ajuste a une
perturbation du niveau de base ou & une modification de la pente. Au premier ordre, la vitesse de mi-
gration des knickpoints décroit progressivement en s’éloignant du point de perturbation (Whipple and
Tucker, 1999). L’ajustement d’un paysage fluvial aux perturbations tectoniques est ainsi caractérisé
par un temps de latence, qui varie en fonction de l'aire drainée et de la pente des rivieres (Whipple and
Tucker, 1999), et qui nous permet d’observer aujourd’hui les conséquences de perturbations passées.
L’existence d’hétérogénéités lithologiques (variation de I’érodabilité des roches) ainsi que 'intervention
de processus stochastiques (e.g. glissements de terrain) est un obstacle a I'acquisition d’un état d’équi-
libre par les rivieres (Whipple, 2001; Robl et al.; 2017). Ces perturbations locales générent également

des knickpoints plus ou moins transitoires.
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FIGURE 1.2: Caractéristiques d’un knickpoint. A) Profils en long montrant 1’évolution d’un knickpoint
théorique suite 4 une perturbation du profil d’équilibre d’une riviére. La courbe grise correspond au
profil d’équilibre de la riviére avant la perturbation. La courbe noire correspond au profil de la riviére en
cours d’ajustement aux nouvelles conditions. Le knickpoint correspond a un point d’inflexion séparant
la portion aval du profil, ou la riviére s’est ajustée aux nouvelles conditions, et la portion amont du
profil ou la pente initiale est conservée. Les pointillés gris correspondent au profil qui sera atteint dans
la partie amont de la riviére lorsqu’elle aura de nouveau atteint 1’équilibre. Tiré de Whipple (2001), modifié
d’aprés Whipple and Tucker (1999). B) Exemple de profil en long des riviéres d’un bassin versant (Ossau,
Pyrénées) montrant de nombreux knickpoints (indiqués par des fléches). Modifié d’aprés Lacan (2008). C)
Photographie d’un knickpoint formé par la Colorado River dans le Grand Canyon (USA, photographie
Y. Lagabrielle).

Le climat et la tectonique des plaques sont également responsables de variations du niveau de
base global (climato-eustatisme, glacio-eustatisme, tectono-eustatisme). Les rivieres évoluent donc au
gré des modifications climatiques et tectoniques et ajustent leur lit au nouveau niveau de base, local
ou global. Lorsqu’elles parviennent a s’approcher de leur niveau de base, les rivieres commencent a
divaguer et peuvent totalement aplanir un relief par érosion latérale (Fig. 1.3; Gregory and Goudie,

2011, et les références qui y figurent).
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FIGURE 1.3: Cycle géographique de Davis (1899). Lorsqu’elle est soulevée pendant une durée limitée, une topographie
initialement & I’équilibre (A) est incisée par les rivieres, générant des vallées étroites et un relief de plus en plus acéré (B,
C). Lorsque les riviéres se rapprochent de leur niveau de base, elles commencent & divaguer et le relief est de nouveau
lissé (D), jusqu’a former & nouveau une pénéplaine (A). Cette pénéplaine sera de nouveau disséquée dans le cas d’un
soulévement ultérieur de la surface (redessiné d’apres Strahler et al. (1965))

1.1.3 L’érosion glaciaire et ses facteurs de contrdle
1.1.3.1 Modalités de I’érosion glaciaire

Les paysages actuels de nombreuses chaines de montagnes sont caractérisés par des formes du relief
que l'on attribue a I’érosion glaciaire (Fig. 1.4).

Les glaciers représentent en effet un agent d’érosion tres efficace (Hallet et al.; 1996), dont les
effets sur la topographie varient selon le contexte considéré. Dans certains contextes, généralement
aux hautes latitudes, ’érosion glaciaire est a l'origine d’une exagération du relief par élargissement
et surcreusement des vallées (Fig. 1.4). Dans d’autres contextes, cependant, ’érosion glaciaire est
maximale aux alentours de la ligne d’équilibre des glaciers ("ELA" : Equilibrium Line Altitude) et
controéle l'altitude moyenne des montagnes englacées, quelles que soient les lithologies en présence ou
les taux éventuels de soulevement (théorie de la "scie circulaire” ou "buzzsaw hypothesis', Fig. 1.5;
Brozovié et al., 1997; Mitchell and Montgomery, 2006). Cette seconde théorie s’applique généralement
aux climats tempérés et caractérisés par une forte activité tectonique (Crest, 2017).

L’érosion glaciaire est la conséquence de deux mécanismes principaux :

- (i) le "quarrying", qui correspond a la désolidarisation de blocs du substrat sous leffet de
linfiltration puis du gel-dégel d’eaux de fonte dans les fissures du substrat (Whipple et al.,
2000; Herman et al., 2011). Les blocs ainsi individualisés a la base du glacier sont généralement

fragmentés et forment des débris qui peuvent étre piégés dans la glace;

- (ii) 'abrasion mécanique, permise par la présence de débris a la base des glaciers. Le moteur de

cette abrasion est le déplacement des glaciers.
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FIGURE 1.4: Caractéristiques majeures des morphologies glaciaires. A) Evolution du relief en contexte
glaciaire. (a) Formes du relief d’une région avant englacement, (b) Méme région englacée et sujette
a Dérosion glaciaire, (c) Formes du relief dans cette méme région, aprés retrait du glacier (tiré de
Huggett (2011). B) Vallée suspendue de Lhers (a) et cirque glaciaire de Lescun (b), Vallée d’Aspe,
Pyrénées occidentales (vue Google Earth). C) Convergence de deux glaciers de vallée. Noter le large
fond plat des vallées, ’existence d’une moraine médiane et de "truncated spurs" sur les flancs des vallées.
Meade Glacier, Juneau Icefield, Alaska, USA (tiré de Huggett (2011), Photographie de Tony Waltham
Geophotos). D) Moraine latérale du glacier Athabasca, Columbia Icefield, Alberta, Canada (photographie
J. Uzel).

Le déplacement des glaciers est régi par la gravité et le poids de la glace. Ce poids varie en
fonction du ratio entre volume de glace accumulé (qui dépend des précipitations neigeuses, du gel, des
avalanches et des précipitations de pluie) et volume de glace évacué (par fusion et sublimation sous
leffet du rayonnement solaire incident a la surface du glacier, de la chaleur géothermique libérée a
Iinterface substrat-glace et de la chaleur générée par la friction du au déplacement du glacier; Fig.
1.6). Lorsque ce ratio est supérieur a 1 (bilan de masse positif), le volume de glace dans la zone

d’accumulation augmente, ce qui permet ’avancée du front du glacier.
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FIGURE 1.5: Contrdle de l’altitude de la Chaine des Cascades dans 1’état de Washington par I’érosion
glaciaire (théorie du "glacial buzzsaw"). A) Localisation de la Chaine des Cascades dans 1’état de Wa-
shington (en grisé). Le rectangle noir montre la région ol ont été réalisés les profils topographiques
présentés en (B) - voir Mitchell and Montgomery (2006) pour la localisation des profils. Les triangles noirs
localisent des volcans quaternaires. CIS : Cordilleran Ice Sheet. B) Altitude maximale des compilations
de profils topographiques W-E au travers de la Chaine des Cascades. Les points indiquent ’altitude
moyenne des glaciers modernes. Les lignes grises épaisses correspondent & une droite de régression li-
néaire (méthode des moindres carrés) de 'altitude moyenne des glaciers modernes. Notez ’excellente
correspondance entre l’altitude moyenne des glaciers et ’altitude maximale de la chaine. Modifié d’apres
Mitchell and Montgomery (2006).

La présence d’eaux de fonte a la base des glaciers dits "a base tempérée" limite la friction et favorise
le déplacement rapide des glaciers, ce qui a pour effet d’augmenter 'efficacité de 1’érosion. L’érosion
glaciaire est fortement limitée lorsqu’une forte épaisseur de débris est accumulée a la base d’un glacier

(tills de fond) et protege le substrat de la dénudation glaciaire.

Contrairement a I’érosion fluviale, la dénudation glaciaire ne concerne pas uniquement le fond des
vallées, mais également une partie des versants. Il en résulte les profils topographiques en "U" typiques
des vallées glaciaires. Cette phase d’ajustement de la topographie, qui se produit en début de glacia-
tion, correspond au maximum d’efficacité de I’érosion glaciaire et est responsable de 'augmentation
de Pamplitude du relief (Montgomery, 2002; Brocklehurst and Whipple, 2004). Apres cette période
d’ajustement, 'efficacité de la dénudation glaciaire et de la dénudation fluviale sont comparables, en

particulier dans les régions tectoniquement actives (Koppes and Montgomery, 2009).

Il faut néanmoins souligner que les glaciers a base tempérée peuvent abriter de véritables réseaux
fluviaux sous-glaciaires, a 1’origine d’incisions "en V" surimposées aux morphologies typiquement gla-

ciaires (Fig. 1.8; Livingstone et al., 2017).
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FIGURE 1.6: Représentation schématique de la dynamique d’une calotte glaciaire (A) et d’un glacier de
vallée (B) en lien avec I’accumulation et I’évacuation de glace. Notez la vitesse basale maximale au niveau
de la ligne d’équilibre des glaces. Tiré de Sugden and John (1976).

1.1.3.2 Facteurs de contrdle de I’érosion glaciaire

De nombreux parametres tels que la topographie initiale, la lithologie, les structures et le climat
influent sur le type d’érosion glaciaire (Sugden and John, 1976; Fabel et al., 2004; Ward et al., 2012).

Le climat est cependant le facteur de controle principal de I’érosion glaciaire, puisque :

- (i) les précipitations et la température conditionnent le bilan de masse des glaciers;

- (ii) I’épaisseur de la glace et la température influent fortement sur la thermicité a la base des

glaciers (établissement des gradients thermiques au sein des glaciers).

Certains auteurs rapportent également qu’un climat humide favorise I'incision dans les contextes
qui étaient déja soumis & une incision rapide avant I’établissement des glaciers (Yanites and Ehlers,
2012). La tectonique impacte également 'efficacité de I’érosion glaciaire puisqu’elle contréle 'altitude

des glaciers, et donc la température a laquelle est soumis le glacier, ce qui influe sur son bilan de masse.
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FIGURE 1.7: Modéles de répartition de la dénudation dans un environnement fluvial (& gauche) et dans
un environnement glaciaire (a droite). A) Coupes transversales montrant le lieu d’action des processus
contrdlant la dénudation des versants (fleches en gras). Les fleches minces montrent la direction de
transmission de la dénudation vers les versants. B) Vues en plan des réseaux de drainage. Les traits noirs
continus représentent les zones contrélant la dénudation des versants adjacents (cours d’eau en contexte
fluvial et glaciers en contexte glaciaire). Les tirets marquent la ligne de crétes. L’ensemble du réseau
fluvial montre une continuité de 1’action de sape des versants par les cours d’eau tandis que la LEG
(ligne rouge discontinue) sépare le champ d’action du fond de vallée principale de celui des cirques et
vallées suspendues. Notez que la possibilité d’une érosion fluviale sous le glacier n’est pas présentée ici.

Tiré de Crest (2017).
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FIGURE 1.8: Un exemple de glacier abritant un réseau fluviale : le Humbolt Glacier, Groenland. A) Locali-
sation. B) Radargrammes imageant le substrat sous-glaciaire. Fléches roses : réseaux fluviaux interprétés
comme étant antérieurs a I’englacement du fait de leurs grandes dimensions (> 250 km de longueur) et
de leur caractére dendritique ; fléches jaunes : réseaux sous-glaciaires sub-linéaires. Notez la coexistence
de vallées entaillées en "V" pré-glaciaires et glaciaires. Modifié d’aprés Livingstone et al. (2017).
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1.2 Les surfaces d’aplanissement

1.2.1 Généralités

Le terme de surface d’aplanissement est un terme avant tout descriptif utilisé pour désigner des
surfaces topographiques de pente faible, de faible relief, et occupant souvent de vastes zones géogra-
phiques (10 a 1000 km? ; Widdowson, 1997). Dans la grande majorité des cas, la formation des surfaces
d’aplanissement est associée a 1’évolution morphologique des domaines continentaux intraplaques, en
I’absence de convergence active. Les modeéles récents de formation des surfaces d’aplanissement ont
toutefois démontré la possibilité de former de telles surfaces d’aplanissement au niveau des frontieres
de plaques convergentes (Babault et al., 2005a; Whipple et al., 2017; Ortunio and Viaplana-Muzas,
2018). Les mécanismes de 'aplanissement des reliefs différent selon le contexte considéré (climatique,
tectonique). Nous proposons dans la partie qui suit une bréve revue de littérature rendant compte de

la diversité des mécanismes de formation de surfaces d’aplanissement décrits dans le monde.

1.2.2 Diversité des mécanismes d’aplanissement
1.2.2.1 Surfaces d’érosion fluviale

Les surfaces d’érosion fluviale les plus fréquemment rencontrées sont les pénéplaines (Davis, 1899).
Ce sont des surfaces "presque planes" qui peuvent néanmoins comprendre des reliefs locaux, tels que des
collines résiduelles (Fig. 1.9; Brown, 1968; Migon, 2004; Huggett, 2011). Elles résultent de 1’érosion de
topographies préexistantes par les réseaux de drainage proches de leur niveau de base (généralement le
niveau marin). L’aplanissement des topographies initiales est réalisé par un abaissement des interfluves
résultant de la combinaison de I’érosion fluviale et des processus de versant (Fig. 1.9; Davis, 1899). La
formation des pénéplaines nécessite le maintien d’un systéeme a 1’équilibre sur une période de temps
suffisamment longue pour autoriser ’érosion du relief par les rivieres.

Les pédiments, pédivallées et pédiplaines constituent un second groupe de surfaces générées par
I’érosion fluviale. Parmi la variété des définitions existant pour ces surfaces d’aplanissement, nous
retenons celles données par Bessin (2014) qui s’est basé sur une synthése de nombreuses publications.
Les pédiments, pédivallées et pédiplaines répondent & la définition des surfaces d’aplanissement (faible
pente, faible relief). Ces surfaces sont caractérisées par (i) un profil longitudinal concave a rectiligne,
(ii) des valeurs de pente tres faibles en aval des rivieres (104 & 1 %) et augmentant vers amont (1
a > 15 %) ou l'on peut observer un escarpement les reliant a la morphologie située en amont, (iii)
I'absence de dépots sédimentaires (ou présence d’éventuels dépdts minces et discontinus), ainsi que

(iv) 'absence de réseaux de rivieres majeurs surimposés. Des reliefs résiduels ( "inselbergs”) peuvent
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étre présents. La distinction entre pédiments, pédivallées et pédiplaines est basée sur leurs dimensions.
Les pédiments sont caractérisés par une aire comprise entre 102 et 10* km?2. Les pédivallées sont de
larges vallées a fond plat, de taille réduite par rapport aux pédiments (largeur de l'ordre de 10 & 100
km, aire comprise entre 10 et 10* km?2. La réunion de pédiments et de pédivallées forme les pédiplaines
(aire comprise entre 103 et 10° km?). Contrairement aux pénéplaines, I’aplanissement des pédiments,
pédivallées et pédiplaines est réalisé majoritairement par un recul des interfluves (Fig. 1.9; Penck,

1953; King, 1953).

Abaissement des versants recul des versants

C
. «downwearing», Davis) («backwearing, Penck)

==

© PENEPLAINE —————— PEDIPLAINE ©

FIGURE 1.9: Formation des surfaces d’érosion fluviales. A) Exemple de pénéplaine dans le Massif Armo-
ricain (Bretagne, France ; Photographie Y. Lagabrielle). B) Exemple de pédiplaine a inselbergs (surface
Sertaneja, région de Quixadd, Ceard, Nordeste brésilien). Les inselbergs sont formés de granites leuco-
crates (Serra de Urucu, au milieu) et de monzonites (a ’arriére-plan gauche) et résultent d’une érosion
différentielle par rapport aux gneiss, migmatites et roches supracrustales du Groupe du Ceara au cours
de la formation de la pédiplaine (Tiré de Peulvast and Claudino Sales, 2005). C) Coupes schématiques
représentant 1’évolution des versants dans le cas de la pénéplanation (1, abaissement des versants; Da-
vis, 1899) et de la pédiplanation (2, recul des versants; Penck, 1953). Tiré de Bessin (2014), redessiné d’aprés
Huggett (2011).

1.2.2.2 Surfaces d’altération ("Etchplains")

Le terme d’'etchplain’, introduit par Wayland (1934), désigne les surfaces de faible relief qui
résultent de la formation d'un profil d’altération chimique soustractive (Cf. Section 4.2.2, Chapitre
4). La formation d’un profil d’altération, en particulier de saprolite dans la portion sommitale du
profil, facilite 1’érosion mécanique de la colonne de roche (Fig. 1.10). Une seconde surface de faible
relief, qui porte parfois le nom d’"etch-surface’, peut ainsi étre formée & l'interface entre les horizons
altérés et la roche saine. Cette interface, qui correspond au front d’altération n’est pas nécessairement
plane. Sa géométrie dépend en effet des possibilités de percolation des fluides météoriques (porosité,

fracturation) et de 'altérabilité du substratum (Tardy, 1993). Ainsi, des "inselbergs” formés de roches
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non altérées surplombent fréquemment les etch-surfaces.
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FIGURE 1.10: Formation des surfaces d’altération. A) Modéle numérique de terrain montrant un exemple
d’etchplain au Cameroun. Deux générations de pédiplaines, générées par deux épisodes successifs de
chute du niveau de base relatif, sont présentes sous ’etchplain. Tiré de Guillocheau et al. (2018). B) Schéma
montrant les relations existant entre etchplain et etch-surface aux environs de Cue (Yilgarn Block, Aus-
tralie occidentale). La etchplain constitue le sommet du profil latéritique et correspond a la surface
sommitale. La etch-surface coincide avec le front d’altération, situé a la base des latérites, et consti-
tue une seconde génération de surface. Modifié d’aprés Twidale and Mueller (1988). C) Schémas théoriques
montrant I’évolution des surfaces d’altération dans les contextes impliquant des roches de lithologies
différentes. (a) Surface initiale constituée de lithologies plus ou moins résistantes a ’altération chimique.
(b) Développement d’un profil d’altération latéritique. Le front d’altération pénétre plus profondément
dans les roches moins résistantes. (c) Les processus d’érosion mécanique dénudent préférentiellement les
zones les plus altérées, ce qui fagonne un inselberg. (d) Les processus d’érosion ont entiérement décapé
les formations meubles. Deux surfaces ont été créées simultanément : (1) une etchplain protégée par une
cuirasse latéritique et (2) une etch-surface issue du décapage des altérites, interrompue par un inselberg
qui correspond a une zone de lithologie plus résistante. Tiré de Bessin (2014).

1.2.2.3 Surfaces d’abrasion marine

Les surfaces d’abrasion marine (ou plate-formes d’abrasion marine) sont des surfaces d’aplanisse-
ment souvent observées sur les cotes actuelles, et dont la pente est dirigée en direction de la mer (Fig.
1.11). Elles résultent de l'action érosive des vagues exercée durant les phases de niveau marin sta-
tionnaire, ou plus fréquemment de transgression marine (Bradley, 1958; Trenhaile, 2004). L’abrasion

marine est facilitée par une altération chimique préalable (Fairbridge, 1968; Trenhaile, 2004).

1.2.2.4 Surfaces d’abrasion glaciaire ou périglaciaire

En contexte périglaciaire, les processus cryogénétiques (nivation, gélifraction, solifluxion, ruissel-
lement. .. ) peuvent étre a 'origine de la formation de surfaces d’aplanissement (Goudie, 2013; Orme,
2013). Les surfaces ainsi formées sont appelées surfaces de cryoplanation (parfois appelées surfaces
d’altiplanation ; Goudie, 2013) lorsqu’elles ont une pente faible (< 12°) et sont limitées vers 1’amont

par des ruptures de pente fortes (25 a 35°). On les trouve dans les portions les plus élevées des versants.
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FIGURE 1.11: Formation des surfaces d’abrasion marine. A) Exemple de surface d’abrasion marine émergée
sur le littoral péruvien (Réserve nationale de Paracas, photo de Spencer Arquimedes sur Unsplash). B)
Représentation schématique de la formation d’une surface d’abrasion marine. La transgression marine
entraine une progression de la surface vers les terres entre les stades t1 et t2. Le caractére indispensable
d’une altération préalable du domaine continental, qui favorise I’érosion par les vagues, est discuté. Tiré
de Bessin (2014).



1.2. LES SURFACES D’APLANISSEMENT 39

On distingue les surfaces de cryoplanation des cryopédiments, que 'on trouve en fond de vallées et
qui sont caractérisés par les mémes parametres morphométriques que les pédiments (Section 1.2.2.1).
Il n’est, a priori, pas possible de former des surfaces d’aplanissement d’extension régionale par les
processus cryogénétiques (Migon, 2004).

La possibilité de former des surfaces d’aplanissement par des mécanismes d’abrasion glaciaire est

débattue :

- (i) selon de nombreux auteurs, l'effet des glaciers est de protéger des surfaces d’aplanissement
préexistantes (surfaces couvertes par des glaciers a base froide ou des inlandsis) et de concentrer
Pérosion glaciaire dans les vallées (Ebert et al., 2011; Hall et al., 2013). Une altération chimique

préalable peut néanmoins faciliter ’érosion glaciaire, permettant la formation des etch-surfaces;

- (ii) certains travaux suggerent au contraire la formation en altitude de surfaces de faible relief
aux hautes latitudes par érosion glaciaire et périglaciaire (Fig. 1.12; Steer et al., 2012). Cette
érosion est réalisée aux alentours de I'ELA, conformément & la théorie du "glacial buzzsaw"

(Section 1.1.3.1).
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FIGURE 1.12: Surface d’abrasion glaciaire aux alentours du Sognefjord (Norvége). A) Modéle numérique
de terrain de la Scandinavie et localisation du Sognefjord en Norvége. B) Photographie d’un affluent du
Sognefjord. Notez le contraste existant entre le fjord trés encaissé et les surfaces planes de faible relief
en altitude. C) Représentation simplifiée de ’évolution de la morphologie de la Scandinavie occidentale
au cours du Cénozoique. La topographie initiale est représentée en rouge, et la topographie moderne en
noir. La ligne bleue correspond au niveau de la mer actuel. La portion grisée représente le volume de
roche érodé au cours du Plio-quaternaire. Ces travaux proposent ’intervention d’un aplanissement en
altitude par érosion glaciaire et le creusement de vallées de maniére simultanée. Tiré de Steer et al. (2012).
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1.2.2.5 Surfaces structurales

Les surfaces dites "structurales" sont des surfaces de trés faible relief qui coincident avec le sommet
de couches géologiques résistantes (roches sédimentaires, volcaniques ou métamorphiques). Elles sont
relativement fréquentes, en particulier dans les domaines qui ont subi peu de déformation. Les surfaces
structurales sont le résultat d’une érosion différentielle des couches géologiques, du fait de variations

lithologiques (différences d’érodabilité) et structurales (Fig. 1.13; Huggett, 2011).

Hogback Homoclinal ridge Cuesta Plateau Butte
Dlp SCdrp l

Anti-dip Strike Dip slope slope

stream stream stream

FIGURE 1.13: Exemples de surfaces structurales. A) Plateau de Chapada do Araripe (Brésil). Le sommet
du plateau correspond au sommet d’une formation de grés continentaux cénomaniens (Crédits photo :
Augusto Pessoa, Creative commons Attribution-Share Alike 3.0 Unported licence ; Peulvast and de Clau-
dino Sales, 2004). B) Mesas et buttes de grés & Monument Valley (Arizona, USA ; tiré de Huggett, 2011).
C) Formes du relief associées a des strates de pendages variables. La strate représentée en marron sombre
est caractérisée par une érodabilité inférieure a celle des roches environnantes. Les surfaces subplanes
sont observées lorsque le pendage des couches est faible. Leur sommet coincide avec celui de la strate
résistante ; les strates sus-jacentes, plus facilement érodables, ont été décapées. Tiré de Huggett (2011).



1.2. LES SURFACES D’APLANISSEMENT 41

o
Nazca Plate S Am Plate

FOREARC
ANDES - ALTIPLANO PLATEAU E
Coastal W Cordillera . _— . g
Scarp Atacama ‘ Vole. Arc| Altiplano | E Cordillera Inter Belt

5km
sea level

| Bench

s 50-30 Mot

coupling - = ()-15 Mt =——=
higher / lower & 30-20 Ma 10 Ma ?
W Cordillera
Trench O;zg;v;rd r A—;a;%'za— —e =Ty Altiplano E Cordillera Interandean Subandes
|

ANDES . ALTM;TA”O
 ?

underthrust
100 continental
wedge

150 km Nazca /S Am ~70 mm/yr ASTHENOSPHERE

1 1 1

FIGURE 1.14: Caractéristiques morpho-structurales des Andes centrales. A) Principales unités morpho-
structurales des Andes centrales. La localisation du profil topographique et de la coupe présentés en (B)
et (C) est représentée par le trait rouge. B) Profil topographique W - E a 21°S (exagération verticale x5).
C) Coupe géologique du systéme andin a 21°S. L’aAge des principales période de déformation a travers
I’orogéne est indiqué par les barres situées au dessus de la coupe. Tiré de Armijo et al. (2015).

1.2.3 Quelques exemples de surfaces d’érosion fluviale préservées en contexte oro-

génique
1.2.3.1 Le plateau des Andes centrales : une surface d’érosion fluviale néogéne soulevée

Le plateau des Andes centrales, qui se trouve a une altitude de plus de 3 km, s’étend sur 1800
km par 350 - 400 km dans les Andes centrales. C’est le second plus grand plateau orogénique mon-
dial. Il comprend la Cordillere de 1'ouest, le bassin de I’Altiplano-Puna et la Cordillére de l'est (Fig.
1.14). Cette structure a double vergence résulte de la double subduction de la plaque Nazca et de la
plaque brésilienne sous le domaine andin (Fig. 1.14.C). Le plateau de I’Altiplano-Puna est un bassin
endoréique, rempli par une grande épaisseur de sédiments continentaux syn-compressifs cénozoiques

(4 - 10 km; Welsink et al., 1995; Baby et al., 1997; Rochat et al., 1999). Ces dépdts sont localement
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recouverts par des sédiments fluviaux et lacustres quaternaires.

FIGURE 1.15: Caractéristiques géomorphologiques de la surface d’érosion observée dans la Quebrada de
Purmamarca (Cordillére orientale, Argentine). A) Modéle numérique de terrain et localisation de la Que-
brada de Purmamarca. Tiré de May (2008). B) Surface plane observée dans la Quebrada de Purmamarca
(indiquée par la fleche blanche). Cette surface d’érosion recoupe des formations paléozoiques et précam-
briennes. Tiré de May (2008). C) Photographie montrant les sommets plats de deux sierras (arriére-plan)
et une terrasse quaternaire (indiquée par la fleche blanche; Source : carte postale, auteur inconnu). D)
Vue Google Earth de la Quebrada de Purmamarca vers le NNE. On observe a nouveau les sommets plats
des sierras orientées NNE-SSW, ainsi qu’une terrace quaternaire extrémement bien préservée (fléche
blanche, "Great terrace").

Un exemple emblématique de paléosurface d’aplanissement dans le plateau des Andes centrales
se trouve au sein de la Cordillere orientale argentine, dans la Quebrada de Purmamarca (Fig. 1.15).
Les reliques actuelles de cette surface d’érosion recoupent des roches précambriennes et paléozoiques
plissées. Elles constituent le sommet de sierras allongées selon une direction NNE - SSW| de largueur
de 'ordre de quelques centaines de metres et dont la longueur est de l'ordre de quelques km (May,
2002). Leur altitude est relativement constante a 1’échelle des sierras. Au sein de la Quebrada de
Purmamarca, l'altitude des reliques de cette paléosurface varie entre 4600 m et 2800 m a.s.l. d’ouest
en est (May, 2002). D’autres reliques de cette paléosurface ont été décrites dans le sud de la Bolivie &

une altitude comprise entre 2200 et 3800 m a.s.l. (Kennan et al.; 1997; May, 2002). Cette paléosurface
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a été formée par des processus d’érosion fluviale intervenus a proximité du niveau de la mer au cours
du Miocene (Gubbels et al., 1993; Kennan et al., 1997; May, 2002).

Le soulevement du plateau des Andes centrales a eu lieu au Cénozoique. L’origine de ce soule-
vement a été largement débattue. Aujourd’hui, deux grands modeles géodynamiques - ne s’excluant
pas mutuellement - sont retenus (Fig. 1.16; Garzione et al.; 2017). Le premier modeéle fait appel a
un épaississement de la crotite continentale par fluage de la crofite inférieure - moyenne depuis les
Cordilleres occidentale et centrale vers I’Altiplano-Puna. Le second implique une délamination de la
racine lithosphérique de la chaine, a l'origine de flux asthénosphériques ascendants qui provoquent la

fusion de la base de la croiite et des intrusions magmatiques dans la crofite continentale.
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FIGURE 1.16: Modeles géodynamiques envisagés pour expliquer le soulévement du plateau des Andes cen-
trales. A) Subduction du manteau lithosphérique brésilien et épaississement crustal accompagnés d’un
soulévement progressif de la surface (modifié de Pope and Willett, 1998). B) Détail des processus inter-
venant dans l’image (A) : Flux de matiére dans la crolite moyenne ou inférieure, depuis les régions a
croiite épaissie vers les régions a croilite moins épaisse. L’épaississement de la crofite est a 1’origine du
soulévement (modifié de Husson and Sempere, 2003). C) Elimination de la croiite continentale inférieure
(éclogites) et/ou du manteau lithosphérique brésilien a I’aplomb de la zone d’épaississement crustal. Le
soulévement intervient au-dessus de la zone amincie en profondeur. D) Détail des processus interve-
nant dans I’image (C) : intrusions magmatiques dans la crotite lithosphérique (en rose) a l’origine d’un
soulévement de la surface (modifié de Perkins et al., 2016). Tiré de Garzione et al. (2017).

1.2.3.2 La surface d’Asie centrale : une surface d’érosion fluviale mésozoique localement

préservée

De nombreuses surfaces planes de grande extension sont observées en Asie centrale, du Tibet a la
Sibérie (Fig. 1.17). Ces surfaces recoupent le socle protérozoique - paléozoique. Elles sont interprétées

comme les reliques d’une unique surface d’aplanissement d’origine fluviale formée durant l'intervalle
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Jurassique supérieur - Crétacé, et donc partiellement préservée depuis une centaine de millions d’années
(Jolivet et al., 2007b; Jolivet, 2017; Morin et al., 2019). Un impact limité de I’érosion glaciaire sur ces

reliques a été démontré (Jolivet, 2017).
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FIGURE 1.17: Exemples de reliques de surface observées en Asie centrale. A), B) et C) : reliques horizontales
de la surface mésozoique dans les chaines du Sayan et de Gobi Altai. Tiré de Jolivet (2017). D) Relique
de la surface d’aplanissement mésozoique dans le Tien-Shan kirghize. Notez le pendage important de la
relique de surface. Tiré de Morin et al. (2019).

La préservation de ces surfaces, pour la plupart maintenues a ’horizontale et non enfouies sous une
épaisseur importante de sédiments détritiques, est exceptionnelle compte tenu du contexte géodyna-
mique de I’Asie centrale. En effet, la formation de la ceinture orogénique d’Asie centrale est le résultat
d’une histoire tectonique particulierement complexe, impliquant (i) 'accrétion de nombreux blocs entre
le Carbonifére supérieur et le Crétacé inférieur (Jolivet, 2017), et (ii) un nouvel épisode compressif au
Tertiaire résultant de la collision Inde - Asie, et caractérisé par des mouvements verticaux rapides (Fig.
1.18; Loury, 2016). La localisation de I’érosion au niveau des grandes structures asiatiques, héritées
des déformations compressives et transpressives intervenues entre le Paléozoique et le début du Céno-
zoique, est le premier facteur permettant d’expliquer 'ubiquité des surfaces en Asie centrale (Jolivet,
2017). L’existence d’un climat aride & semi-aride dans la région durant la quasi-totalité du Cénozoique
a de maniére probable également favorisé la préservation de la surface d’aplanissement (e.g. Hay and
Floegel, 2012; Jolivet, 2017).

Bien que les reliques de surface qui ont été ici décrites succinctement soient toujours restées a
I’affleurement ou aient été enfouies sous une épaisseur modérée de sédiments, il existe également en

Asie centrale des reliques de surface qui ont été enfouies sous des épaisseurs importantes de sédiments.
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FIGURE 1.18: Contexte géodynamique de 1’Asie centrale. A) Principaux blocs continentaux et zones de
suture asiatiques. BH, Bayan Har; Hel, Helmand ; HK, Hindu Kush ; Ind. Indochine ; Kh, Kohistan ; Ku, Kudi; NQi,
Nord Qiangtang; P, Pamir; Qi, Qilian Shan; SG, Songpan-Garzé; Sib., Sibumasu; SQi, Sud Qiangtang; WB, Ouest
Burma. 1, Suture Indus-Yarlung-Zangbo; 2,Suture Bangong Nujiang; 3, Suture Yushu-Batang; 4, Suture Jinsha; 5,
Suture Longmu Co-Shanghu ; 6, Suture Panjao ; 7, Suture Solonker ; 8, Suture Jilin ; 9, Suture Mongol-Okhotsk ; 10, Suture
Kunlun-Anyemagen. B) Principaux blocs formant la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale (localisation en
(A)). AM, Bloc Altai-Mongolie; B, Barguzin; C, Suture Chara; Ch, Suture Charysh; ChTS, Tien Shan chinois; D,
Dzhida; ES, Est Sayan; GA, Gorny Altai; H, Halatongke ; K, Keketuohai; KOK, Kokchetav; KT, Khantaishir; MG,
Magnitogorsk ; NCB, Bassin nord-caspien; P, Patom; RA, Rudny Altai; SG, Microcontinent Sud Gobi; TM, Massif
Tuva-Mongol ; TS, Tien Shan; WS, Ouest Sayan. Modifié d’aprés Jolivet (2017).
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C’est par exemple le cas de la surface fini-Mésozoique observée dans la Chaine Kirghize (Kirghizistan),
qui a été enfouie sous ca. 1 km de sédiments cénozoiques puis ré-exhumée au cours de la phase
de déformation oligo-miocene. L’exhumation de cette surface pré-orogénique est permise par le fort
contraste d’érodabilité existant entre les formations cénozoiques et le socle paléozoique (Sobel et al.,

2006; Calvet et al., 2015b).

1.2.3.3 La surface du Haut Atlas : une surface d’érosion fluviale pré-orogénique enfouie

puis ré-exhumée

Les reliques d’une surface anté-triasique a anté-permienne ont été décrites dans la partie centrale
du Haut-Atlas (Maroc; Dresch, 1941; Calvet et al,, 2015b). L’Atlas est une chaine de montagnes
intracontinentale, qui résulte de l'inversion alpine intervenue au cours du Cénozoique dans la portion
nord de la plaque Afrique (Fig. 1.19; Teixell et al.,; 2003). Malgré des quantités de raccourcissement

et d’exhumation modérées, le Haut-Atlas comprend des sommets dépassant 4000 m d’altitude.

— h el o0 EI Neogene-Quaternary - Upper Lias - Dogger
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FIGURE 1.19: A) Localisation de I’Atlas au Nord de I’Afrique. B) Carte structurale simplifiée du Haut
Atlas. Tiré de Teixell et al. (2003).

La surface anté-triasique est observée au niveau du plateau d’Angour, dans le massif ancien situé
au sud de Marrakech (Fig. 1.19). La surface d’érosion fluviale matérialisée par ce plateau recoupe le
socle précambrien. Elle est observée a une altitude maximale de 3600 m a.s.l. et présente une pente

modérée vers l'est (Fig. 1.20). La surface d’Angour a été enfouie sous des sédiments permo-triasiques,
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dont une mince épaisseur (ca. 5 m) est aujourd’hui préservée, puis exhumée a la faveur de failles

normales (Calvet et al., 2015D).

Toubkal

Giése-u 0

FIGURE 1.20: Vues Google Earth du plateau d’Angour. A) Le plateau d’Angour est bordé de deux failles
normales (en blanc). Notez la présence de grés rouges permo-triasiques au pied de la faille la plus
septentrionale. B) Détail de (A) montrant le pendage du plateau d’Angour ainsi que la présence d’une
mince épaisseur de grés rouges permo-triasiques discordants sur le plateau, lui-méme formé de roches
volcaniques cambriennes (andésite et rhyolite). Tiré de Calvet et al. (2015Db).

1.3 Les reliques de surfaces d’aplanissement : marqueurs du soule-

vement ?

Les surfaces d’aplanissement les plus fréquentes, formées par les processus d’érosion fluviale, té-
moignent d’une érosion intervenue a proximité du niveau de base des rivieres. Ce niveau de base
correspondant souvent au niveau marin global, de nombreux auteurs ont utilisé les reliques de surfaces
d’aplanissement observées en altitude dans les chaines de montagnes comme marqueurs du souléve-
ment (e.g. Birot, 1937; Calvet, 1996; Kennan et al., 1997; Ollier and Pain, 2004; Clark et al., 2006).
Cependant, les travaux de Babault et al. (2007) et de Yang et al. (2015) ont démontré la possibilité de
former des surfaces d’aplanissement en altitude dans les orogenes. Babault et al. (2007) démontrent
par la modélisation analogique la possibilité d’aplanir une chaine en altitude du fait de la remontée
du niveau de base des rivieres associée a la sédimentation de piémont, alors méme que le souleve-
ment continue (Cf. Chapitre 2, Section 2.2.2.1). Les travaux de Yang ct al. (2015), basés sur les lois
d’érosion des rivieres et la modélisation numérique, ont également montré la possibilité de former au
sein des orogenes actifs des surfaces de faible relief en altitude par des processus de capture de riviere
et de migration de lignes de partage des eaux. Les surfaces ainsi formées sont des surfaces isolées,

transitoires, et qui ne témoignent pas de 'existence passée d’'une surface d’aplanissement (Yang et al.,
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2015). Finalement, ces exemples nous montrent que 1’étude d’une méme morphologie peut conduire
a des interprétations génétiques variées. Ceci souligne les précautions a prendre dans 'utilisation des
surfaces de faible relief observées en altitude comme marqueurs du soulévement.

Les surfaces d’abrasion marine émergées, ainsi que les surfaces structurales correspondant au som-
met d’une série sédimentaire marine, témoignent d’une diminution relative du niveau de base, engen-
drée par un soulévement de la surface ou une chute absolue du niveau de base. L’étude des amplitudes
des variations eustatiques sur la période de temps concernée est alors indispensable pour confirmer ou
infirmer l'intervention d’un soulévement de ces surfaces d’abrasion (e.g. Bessin et al., 2017). Ainsi, quel
que soit le type de surface d’aplanissement auquel on s’intéresse, une étude approfondie est toujours

indispensable avant de pouvoir conclure ou non a un soulévement.

1.4 Meéthodes de datation des surfaces d’aplanissement

Selon le contexte, les surfaces d’aplanissement peuvent étre datées indirectement ou, plus rarement,

directement.

1.4.1 Datations indirectes des surfaces d’aplanissement

FIGURE 1.21: Surface d’aplanissement scellée par des dépéts lacustres dans la région du Tian Shan (Asie
centrale). A) Vue de la surface d’aplanissement. Les dépots lacustres sont délimités par les pointillés
noirs. Notez ’incision de la surface. B) Vue rapprochée des dép6ts lacustres. Tiré de Jolivet et al. (2018).

Dans les cas les plus simples, les surfaces d’aplanissement sont scellées par des dépots sédimentaires

ou volcaniques dont I’Age est bien contraint (Fig. 1.21; Jolivet, 2017). Ces dépdts fournissent ainsi I’dge
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minimum de formation de la surface d’aplanissement. On peut, par exemple, citer le cas de la surface
du Tian Shan, qui est une surface d’abrasion du socle d’extension pluri-décakilométrique observée en
altitude au sein de la chaine du Tian Shan (Fig. 1.18.B). Cette surface est recouverte de sédiments
lacustres discordants identiques & ceux présents dans le bassin sédimentaire situé 1500 m plus bas. Ces
sédiments ont été datés au Burdigalien (Miocéne inférieur) par leur contenu en fossiles. La surface du
Tian Shan était donc formée avant le Burdigalien, et a été secondairement soulevée. L’incision d’une

surface, lorsqu’on peut la dater, peut également fournir un age minimum de cette surface.

L’age maximal des surfaces d’aplanissement peut étre celui de : (i) 'dge de dépot des formations
sommitales qui la constituent dans le cas des surfaces structurales, (i) I’dge de la déformation du

substrat dans le cas de surfaces d’érosion recoupant des structures géologiques (plis, failles).

En contexte orogénique, 'analyse du remplissage sédimentaire des bassins d’avant-pays peut fournir
des informations sur ’dge de formation des surfaces d’aplanissement. Ainsi, I’établissement et la pré-
servation d’une surface d’aplanissement sont souvent exprimées par une surface de discordance (lacune
de dépot) dans les bassins d’avant-pays (Fig. 1.22; Morin et al., 2019). Les intervalles sédimentaires
détritiques caractérisés par des volumes importants de sédiments et des granulométries élevées sont
au contraire associés a la dissection des surfaces. Il faut néanmoins prendre en compte I'implication
du climat dans les processus d’érosion - sédimentation. Ainsi, un climat aride peut également limiter
tres fortement la sédimentation, et des événements climatiques ponctuels (e.g. flash-floods) peuvent

engendrer des flux sédimentaires trés importants.
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FIGURE 1.22: Evolution schématique de la sédimentation dans les bassins d’avant-pays au cours d’un cycle
orogénique. L’aplanissement est corrélé avec une période de trés faible sédimentation ou d’érosion. Modifié
d’apreés Morin et al. (2019).
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1.4.2 Datations directes des surfaces d’aplanissement

Lorsque des profils d’altération sont associés aux surfaces d’aplanissement, des datations directes
peuvent étre réalisées par les méthodes utilisant les radio-isotopes (e.g. datation “°Ar/3°Ar du crypto-
mélane, datation (U-Th)/He de la goethite) ou par le paléomagnétisme (sur hématite). En 1’absence
de profils d’altération, certains auteurs utilisent les données fournies par la thermochronologie basse
température (TBT). L’observation de plateaux & basse température dans les profils temps - tempéra-
ture est alors interprétée comme une période dénuée d’exhumation (donc d’érosion), supposée refléter
I'existence d’une surface d’aplanissement (Fig. 1.23; Roger et al., 2011). La fin du pic d’exhumation

qui précede le plateau thermique correspond a 1’dge maximum de la surface d’aplanissement.
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FIGURE 1.23: Histoire thermique obtenue a partir d’échantillons de granite prélevés sur la partie nord-est
du Plateau du Tibet (chaine du Songpan-Garzé ; Fig. 1.18) analysés via différentes méthodes géochrono-
logiques. L’intervalle 250 - 200 Ma est caractérisé par une diminution rapide de la température au cours
du temps, interprétée comme le refroidissement des plutons. Le plateau thermique a ca. 100°C observé
entre 200 et 5 Ma est interprété comme une période durant laquelle 1’érosion était trés limitée, ce qui
peut traduire D’existence de la pénéplaine tibétaine. Tiré de Roger et al. (2011).

Plusieurs difficultés sont rencontrées pour la datation directe de surfaces d’aplanissement :

- Dans le cas des datations par les radio-isotopes et le paléomagnétisme, la principale inconnue
est la chronologie relative surface d’aplanissement - altération. En effet, dans certains cas l’al-
tération précede la formation de la surface (etchplains) alors que dans d’autres I’établissement
du profil fait suite a la formation de la surface. En I’absence de contraintes géologiques, ces
méthodes de datation permettent donc au mieux d’indiquer une période de temps imprécise

pour la formation de la surface (ce qui reste une information précieuse).

- La datation par les radio-isotopes est aussi dépendante de la localisation des échantillons, puisque
I’age d’un profil d’altération décroit depuis son sommet vers sa base (altération "per descensum',

Chapitre 4).
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- La résolution de la TBT peut étre problématique lorsque 1’on étudie des surfaces d’aplanisse-
ment. En effet, la TBT permet au mieux (dans le cas de la datation (U-Th)/He sur apatite,
température de fermeture : 75 + 15°C; Wolf et al., 1998; Farley, 2000) de détecter une érosion
de lordre de 1,3 km au-dessus des échantillons collectés (dans le cas ou le géotherme est de
30°C / km et la température de surface de 20°C). Une telle quantité d’érosion est suffisante
pour remettre en cause la corrélation plateau d’exhumation - surface d’aplanissement. Cette
difficulté peut étre levée lorsque ’on dispose d’un grand nombre d’échantillons, répartis sur une
grande surface géographique : si tous ces échantillons fournissent le méme age et une période
isotherme longue, on peut en déduire qu’il n’y a pas de différentiel d’exhumation entre ces

points et donc que ’on caractérise une surface d’aplanissement.

La datation des surfaces d’aplanissement n’est donc pas aisée et doit bénéficier d’'un maximum
de points de mesure, et dans I'idéal du croisement de diverses données géologiques afin d’étre la plus

précise possible.
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2.1 Contexte géologique

La chaine pyrénéenne (ou pyrénéo-cantabrique) est une chaine d’orientation générale Est-Ouest,
qui s’étend sur 1000 km de la Provence aux Asturies, et forme la frontiére entre I’Espagne et le reste de
I'Europe (Fig. 2.1). Elle résulte de la collision « alpine » (s.l.) entre les plaques Ibérie et Eurasie, qui a
débuté au Crétacé terminal (Santonien, ca. 85 Ma; Garrido-Megias, 1972; Olivet, 1996; Garcia Senz,

2002; Rosenbaum et al., 2002; McClay et al., 2004; Handy et al., 2010).

EURASIA

FIGURE 2.1: La chaine des Pyrénées dans le cadre des chaines alpines. Tiré de Ducoux (2017).

La compression pyrénéenne se termine au Miocéne inférieur (Burdigalien, ca. 20 Ma), du fait
d’un ralentissement important des mouvements relatifs entre les plaques Eurasie et Ibérie (Fig. 2.2;

Rosenbaum et al., 2002; Macchiavelli et al., 2017).

2.1.1 Structure de la chaine des Pyrénées
2.1.1.1 Structure générale des Pyrénées

La chaine des Pyrénées s.s. est classiquement présentée comme une chaine asymétrique a double
vergence, formée dans sa partie centrale - la Zone axiale - d’'un empilement de nappes crustales (Fig.
2.1). Cinq domaines structuraux paralleles a l'allongement de la chaine sont généralement distingués
(du nord au sud) : le bassin d’Aquitaine, la Zone Nord Pyrénéenne (ZNP), la Zone Axiale (ZA), la
Zone Sud Pyrénéenne (ZSP) et le bassin de 'Ebre (e.g. Casteras, 1933; Choukroune et al., 1973, Fig.

2.3).
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FIGURE 2.2: Taux de convergence N-S entre les plaques Afrique et Europe (en rouge), Afrique et Ibérie
(en vert) et Ibérie et Europe (en bleu) au cours de la période Crétacé inférieur - actuel. La localisation
des sections sur lesquelles ont été estimés ces taux de convergence est donnée sur la carte située en haut
a droite de la figure. Les encarts A et B représentent les trajectoires de la plaque Ibérie par rapport a
I’Europe (A) et de la plaque Afrique par rapport a I'Ibérie (B). Noter ’arrét de la convergence Ibérie -
Europe a partir de ca. 20 Ma, ainsi que la modification importante de la trajectoire de la plaque Afrique
par rapport a I’'Ibérie. Tiré de Macchiavelli et al. (2017).
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Le bassin d’Aquitaine
Le bassin d’Aquitaine est le bassin d’avant-pays septentrional de la chaine. C’est un bassin flexural,
formé en réponse a la construction du prisme orogénique pyrénéen (Brunet, 1986; Desegaulx and
Brunet, 1990; Curry et al., 2019). 11 est limité au sud par le Chevauchement Frontal Nord Pyrénéen
(CFNP), et s’étend au nord jusqu’au seuil du Poitou (Fig. 2.4). Le socle du bassin est caractérisé par
la présence de structures héritées du cycle varisque (e.g. Faille de Toulouse, Faille de Pampelune).
L’héritage crustal hercynien et crétacé a joué un roéle majeur dans le contrdle de la subsidence, et
donc du remplissage, du bassin d’Aquitaine au cours de I'orogenése pyrénéenne et durant la période
post-compressive (Ford et al., 2016; Angrand et al., 2018). Le remplissage de ce bassin est formé de :
(i) séries syn-rift jurassiques a crétacées observées uniquement & l’ouest de la Faille de Toulouse, (ii)
sédiments syn-compressifs marins (Santonien - Yprésien) puis continentaux (Yprésien - Chattien), et
(iii) sédiments post-compressifs continentaux (e.g. dépots des cones de Gers et de Lannemezan ; Ford
et al., 2016). Une propagation du remplissage synorogénique du bassin d’Aquitaine de 1’est vers I'ouest
a été mise en évidence (Plaziat, 1984; Ford et al., 2016). Il est important de noter qu'une quantité
non négligeable des dépots (daniens & aquitaniens) ne sont pas issus de I’érosion des Pyrénées mais

du Massif central situé a ’est du bassin d’Aquitaine (Schoeffler, 1971; Dubreuilh et al.; 1995).

Le sud du bassin d’Aquitaine, parfois appelé « Zone sous-pyrénéenne » a subi une déformation
Eocéne a post-Eocéne (e.g. plis du Mas d’Azil et de Lavelanet ; Biteau et al., 2006). Un gradient de
déformation est décrit & 'approche du Chevauchement Frontal Nord Pyrénéen (CFNP; Deramond

et al., 1993; Ford et al., 2016).

La Zone nord-pyrénéenne
La ZNP est essentiellement constituée de sédiments mésozoiques et cénozoiques recouvrant le socle
paléozoique. Ce socle affleure sous la forme de massifs discontinus appelés massifs nord-pyrénéens. La

ZNP est limitée au nord par le CENP et au sud par la Faille Nord Pyrénéenne (FNP).

La Zone axiale
La ZA constitue le cceur des Pyrénées, ot I'on rencontre les altitudes les plus élevées de la chaine (d’ou
I’appellation encore parfois utilisée de « Haute Chaine »). Elle résulte de 'empilement de nappes for-
mées de roches précambriennes a paléozoiques plissées et métamorphisées pendant le cycle hercynien
(Dévonien - Carbonifere) et intrudées de granites tardi-hercyniens. Cette description, basée sur des
études menées dans les Pyrénées centrales et occidentales (Choukroune and Team, 1989; Roure et al.,

1989; Choukroune et al.; 1990; Munoz, 1992), ne s’applique plus lorsque I'on se déplace vers l'est de



2.1. CONTEXTE GEOLOGIQUE 59

la chaine ot le systeéme alpin est manifestement plus complexe (Carreras et al., 1996; Laumonier, 2015).

—_—Z
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FIGURE 2.4: Localisation du bassin d’Aquitaine. CFNP : Chevauchement Frontal Nord Pyrénéen; FNP :
Faille Nord Pyrénéenne ; Zssp : Zone Sous Pyrénéenne ; ZNP : Zone Nord Pyrénéenne ; ZA : Zone Axiale;
ZSP : Zone Sud Pyrénéenne ; FP : Faille de Pampelune ; FT : Faille de Toulouse. La ligne pointillée localise
la limite septentrionale de la Zone Sous Pyrénéenne, affectée d’une déformation modérée a partir de
I’Eocéne. Redessiné d’apres Biteau et al. (2006), Chevrot et al. (2014) et Moreau et al. (2017).

La Zone sud-pyrénéenne
La ZSP est constituée de sédiments mésozoiques et cénozoiques plissés et engagés dans des nappes a
vergence sud, dont la base est généralement localisée au niveau d’évaporites du Trias. Elle est limitée

au nord par un contact stratigraphique a pendage sud sur la ZA et au sud par le Chevauchement

Frontal Sud Pyrénéen (CFSP).

Le bassin de I’Ebre

Le bassin de I’Ebre constitue le bassin d’avant-pays méridional de I’orogene pyrénéen. Il est limité au
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nord par le CFSP, au sud-ouest par la Chaine ibérique et au sud-est par la Chaine cétiére catalane
(Fig. 2.5). 11 est rempli par des formations sédimentaires marines et continentales datées du Crétacé
supérieur au Miocéne moyen - supérieur. L’épaisseur des sédiments atteint jusqu’a 5 km a proximité
du CFSP, ou la flexure lithosphérique liée & la construction de 'orogene pyrénéen a permis de créer
un espace d’accommodation conséquent (Brunet, 1986; Desegaulx et al., 1990).

Initialement connecté a ’Océan Atlantique, le bassin de I’Ebre devient endoréique a partir de la
fin de I'Eocéne (ca. 36 Ma; Costa et al.; 2010). Cette réorganisation a permis ’accumulation d’une
grande quantité de sédiments alluviaux grossiers au sein de la ZSP et sur la bordure nord du bassin de
I’Ebre (épaisseur > 1000 m a La Pobla de Segur, > & 400 m a Los Riglos : Mellere (1993); Coney et al.
(1996); Beamud et al. (2011); Babault (2004)). Le bassin de ’Ebre redevient exoréique au cours de
la seconde moitié du Néogene, période a partir de laquelle il n’est plus connecté a I’Océan Atlantique
mais a la mer Méditerranée. L’age précis de sa connexion a la Méditerranée est débattu : pour certains
auteurs I'ouverture du bassin de ’Ebre est intervenue au Serravallien - Tortonien (Evans and Arche,
2002; Garcia-Castellanos et al., 2003; Fillon et al., 2016), alors que selon Babault et al. (2006) cela
s’est produit apres la crise de salinité messinienne (Section 2.1.2.3).
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FIGURE 2.5: Unités tectonosédimentaires présentes dans le bassin de ’Ebre. SA : Sierra de Alcubierre;
MC : Montes de Castején; BR : Bardenas; TA : Tarazona. Tiré de Oliva-Urcia et al. (2019).
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2.1.1.2 Structure profonde des Pyrénées

Apports des données géologiques
Avant que I'on ne dispose d’images de la structure profonde de la chaine pyrénéenne, la géométrie de
I’orogeéne pyrénéen était largement débattue. Bien que les contraintes géologiques avaient déja permis
de démontrer la structure en éventail de la chaine (e.g. Choukroune, 1976; Boillot and Capdevila, 1977;
Williams and Fischer, 1984; Seguret and Daignieres, 1986), rien ne permettait d’établir ’organisation

profonde des grandes structures pyrénéennes et des modeles tres différents étaient proposés (Fig. 2.6).

La profondeur d’enracinement des chevauchements observés en surface ainsi que ’existence ou non
d’une subduction étaient des points particulierement discutés (Fig. 2.6). Le recours aux données de la

géophysique a permis d’apporter des réponses a ces questions majeures.

S FNP N

FNP N
N\NZ

Couverture sédimentaire
L 50 Km ! Méso-Cénozoique

[ ] croiite continentale
[ Manteau lithosphérique

FIGURE 2.6: Principaux modéles de la structure profonde des Pyrénées proposés avant les campagnes
ECORS. A) Existence d’une croiite épaissie sous la chaine liée a I’activité de la FNP. Les chevauchements
pyrénéens sont des structures superficielles qui s’enracinent dans une zone de déformation ductile (Chou-
kroune, 1976). B) Subduction de la lithosphére européenne sous la lithosphére ibérique épaissie (Boillot
and Capdevila, 1977). C) Charriage de la lithosphére européenne le long d’un plan de chevauchement a
vergence sud et caractérisé par un faible pendage (Williams and Fischer, 1984). D) Les chevauchements
pyrénéens s’enracinent sur un plan de décollement profond au niveau du Moho (Deramond et al., 1985).
Tiré de Lacan (2008).
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Apport des données géophysiques
La réalisation des profils ECORS (Ftude de la croite Continentale et Océanique par Réflexion et
réfraction Sismique) Central Pyrenees et Arzacq (Cf. Fig. 2.3 pour la localisation) a la fin des années
1980 a permis d’imager la structure profonde de la chaine (Fig. 2.7; Choukroune and Team, 1989;

Daignieres et al., 1989; Roure et al., 1989; Choukroune et al., 1990; Munoz, 1992; Daignieres et al.,

1994).
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FIGURE 2.7: Données du profil ECORS Central Pyrenees. a) « Line drawing » des données sismiques non
migrées (échelle verticale en secondes-temps-double). b) Interprétation sommaire de a). Les principales
structures superficielles et réflecteurs profonds sont soulignés (échelle verticale en km). Tiré de Roure et al.
(1989).

Les données fournies par le profil ECORS Central Pyrenees ont permis d’apporter des informa-
tions précieuses quant a la structure profonde de la chaine. Elles permettent notamment d’imager
I’approfondissement du Moho ibérique sous la ZA. Les informations fournies par ce profil ECORS
sont néanmoins lacunaires, ce qui a conduit les auteurs a proposer différentes interprétations de la
structure profonde de la chaine (Fig. 2.8).

Les études de gravimétrie (e.g. Torné et al., 1989; Grandjean, 1992, 1994; Vacher and Souriau, 2001;
Pedreira et al.; 2007) et de tomographie sismique (e.g. Souriau and Granet, 1995; Sibuet et al., 2004;
Souriau et al.; 2008; Chevrot et al., 2014, 2015; Wang et al., 2016) publiées par la suite ont permis de
préciser la structure profonde de la chaine. La subduction de la lithosphére ibérique sous I’Eurasie dans

les Pyrénées occidentales et centrales a notamment été confirmée. L’existence d’anomalies positives de
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FIGURE 2.8: Variabilité des modeéles basés sur le profili ECORS Central Pyrenees. A) Modéle proposé
par Roure et al. (1989) impliquant un poingonnement de la croiite ibérique par la croiite européenne.
La déformation implique la totalité de la crotite. B). Modéle proposé par Munoz (1992) dans lequel la
déformation affecte principalement la croiite supérieure. Tiré de Muiioz (1992).

densité situées au droit de la ZNP des Pyrénées occidentales (bassin de Mauléon) et centrales (Saint-
Gaudens) a également été mise en évidence. Ces anomalies ont été interprétées comme le témoignage
de corps mantelliques exhumés a faible profondeur (ca. 10 km), sous une faible épaisseur de roches
crustales (Wang et al., 2016). L’exhumation de ces roches mantelliques est liée & ’épisode transtensif
du Crétacé inférieur, qui a mené a la formation du rift ibéro-eurasiatique ( Cf. Section 2.1.2.2 ci-apres).
Les derniéeres contributions majeures a I’étude de la structure profonde des Pyrénées ont été récemment
publiées par Chevrot et al. (2015, 2018), et Diaz et al. (2018). Ces travaux de tomographie sismique
(migration en profondeur des ondes P converties en ondes S) ont permis de mettre en évidence les
variations latérales (E-W) de Dlarchitecture profonde de I'orogéne pyrénéen (Fig. 2.9). Le Moho, qui
est aisément détecté par cette technique et que I'on peut corréler d’un transect a 'autre, est utilisé
comme marqueur de premier ordre des géométries crustales et permet de mettre en évidence de fagon

tres nette :

- le sous-charriage de la crofite ibérique profonde sous la lithosphere eurasiatique dans les Pyrénées

occidentales et centrales (Fig. 2.9 A-A’, B-B’, C-C’);

- les variations du pendage du panneau plongeant, plus faible dans les Pyrénées centrales (Fig.

2.9.C-C’) que dans les Pyrénées occidentales (Fig. 2.9 A-A’, B-B’);
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- 'absence de racine crustale sous les Pyrénées orientales (mohos ibérique et eurasiatique quasi
plans a une profondeur de 35 a 37 km sur les sections Fig. 2.9 D-D’ et E-E’), déja proposée
dans des publications antérieures (Gallart et al.; 2001; Gunnell et al.; 2009; Palomeras et al.,
2017) mais étendue & une zone plus vaste vers l'ouest que ce qui était jusqu’ici considéré (e.g.

Vergés et al., 1995; Bosch et al., 2016a).

Les travaux de Chevrot et al. (2018) permettent également de cartographier une bande a forte
vitesse de propagation des ondes sismiques située au droit de la ZNP des Pyrénées occidentales et
centrales. Cette bande continue correspond au domaine hyper-aminci (e.g. Jammes et al., 2009; Clerc
and Lagabrielle, 2014; Masini et al., 2014, Cf. Section 2.1.2.2) ou le manteau a été porté a une
profondeur d’environ 10 km, sous une faible épaisseur de roches crustales (Wang et al., 2016). Cette
bande n’est pas observée dans les Pyrénées orientales. L’ensemble des variations latérales ainsi mises en
évidence dans les Pyrénées est tres probablement controlé par les structures pré-orogéniques héritées
(structuration du socle engendrée par la tectonique varisque et/ou fragilisation du manteau engendrée
par la serpentinisation intervenue au cours de ’épisode extensif du Crétacé inférieur; Chevrot et al.,

2018).

2.1.2 Histoire tectonique des Pyrénées
2.1.2.1 L’orogenése hercynienne

La formation des Pyrénées au cours du cycle alpin n’a pas effacé les marques de 'orogeneése hercy-
nienne (ou varisque). L’orogenese hercynienne est la conséquence de la collision des plaques Laurussia
(Laurentia + Baltica) et Gondwana intervenue entre le Dévonien et la fin du Carbonifére (Ballevre
et al., 2009; Dencle et al., 2014). Durant le cycle hercynien, bien que situé dans les zones externes de
lorogene (Fig. 2.10), le domaine pyrénéen a subi de nombreuses déformations.

La crotite que 'on observe aujourd’hui dans la ZA est classiquement décrite comme une superpo-
sition de deux niveaux structuraux (De Sitter and Zwart, 1962; Carreras and Capella, 1994) : (i) un
niveau supérieur - dit « suprastructure » - constitué de roches sédimentaires paléozoiques de faible
degré métamorphique et dont la déformation correspond essentiellement a des nappes et plis couchés a
vergence sud (Autran et al., 1995; Mattauer et al., 1967); et (ii) un niveau inférieur - dit « infrastruc-
ture » - constitué de roches précambriennes a paléozoiques inférieures affectées par un métamorphisme
de haute température et de basse pression, formant des domes & foliation plane. Les travaux récents ont
montré que ces deux niveaux structuraux se sont formés dans un régime transpressif dextre (Gleizes

et al., 1998; Mezger, 2009; Denele et al., 2014; Cochelin, 2016).
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FIGURE 2.9: Imagerie de la structure profondes Pyrénées par la méthode de tomographie sismique par
migration en profondeur des ondes P converties en ondes S. A) Localisation des profils. B) Profils ca.
N-S réguliérement espacés le long de la chaine. Les teintes de rouge (bleu) représentent les discontinuités
caractérisées par un saut de vitesse positif (négatif) vers le bas. Les lignes pointillées noires soulignent
ainsi la position du Moho. Les lignes pointillées grises soulignent la position du sommet de la crofite
ibérique subduite Les traits verticaux montrent la position du CFNP et du CFSP (vert), de la FNP
(noir) et de la faille de la Tét (gris). Tiré de Chevrot et al. (2018).
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FIGURE 2.10: Position des Pyrénées au sein des grandes zones de la chaine hercynienne. Noter que le Golfe
de Gascogne n’était pas encore ouvert durant le cycle hercynien. Tiré de Ballevre et al. (2009).

Des bassins extensifs sont individualisés au cours de la période dite « tardi-hercynienne », stéphano-
permienne (e.g. Saspiturry et al.; 2019). Les bassins permiens sont remplis par des séries continentales,
constituées de poudingues, de gres et de pélites rouges discordantes sur les sédiments syn-orogéniques.
Les failles normales bordiéres de ces bassins s’enracinent au niveau des sédiments siluriens, qui consti-

tuent ’ancien niveau de découplage des grandes nappes hercyniennes.

2.1.2.2 L’extension anté-orogénique pyrénéenne

A partir du Trias, le supercontinent Pangée formé a la suite de 'orogenése hercynienne entre en
phase de divergence. Cette divergence se traduit notamment par 'ouverture de I'océan Atlantique cen-
tral au Jurassique supérieur et de ’Atlantique sud puis nord au Crétacé inférieur (e.g. Olivet, 1996;
Scotese, 2001). A Pemplacement des futures Pyrénées, 'ouverture de I’Atlantique nord est relayée par

Pouverture du Golfe de Gascogne et de bassins extensifs entre I’Aptien et le Santonien, qui séparent
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la plaque eurasiatique de la micro-plaque ibérique (Olivet, 1996; Sibuet et al., 2004). Bien qu’il soit
communément admis que 'ouverture du Golfe de Gascogne a été a I’origine d’une rotation anti-horaire
de la micro-plaque ibérique (ca. 35 ° ; Boillot and Capdevila, 1977; Le Pichon et al., 1971; Olivet et al.,
1984; Srivastava et al., 1990; Gong et al., 2008, 2009; Jammes et al., 2009), les mouvements relatifs de
I'Ibérie et de I’Eurasie sont aujourd’hui encore controversés pour cette période de temps (Fig. 2.11).
Ces controverses résultent de la confrontation de nouvelles données d’anomalies magnétiques dans

I’ Atlantique nord et de données de terrain (Sibuet et al., 2004).
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FIGURE 2.11: Trois scénarii proposés pour les mouvements relatifs de 1’Ibérie et de ’Eurasie a la fin du
Mésozoique. A) Ouverture du Golfe de Gascogne en décrochement sénestre, avec un podle de rotation
situé a I'ouest de Paris (Olivet, 1996). B) Ouverture en « ciseaux » du Golfe de Gascogne, avec un pdle
de rotation situé sur la marge ibérique (Vissers and Meijer, 2012). C) Scénario proposé par Jammes et al.
(2009), dans lequel I'Ibérie est soumise & un mouvement de translation sénestre (Tithonien - Albien),
suivi d’une extension orthogonale. Abréviations : NA : Amérique du Nord, IB : Ibérie, EUR : Europe, NGFZ : Zone
de fracture de Terre Neuve - Gibraltar. Les lignes bleues correspondent & l'isobathe 2000 m. Les croix entourées d'un
cercle sont les poles de rotation de la plaque ibérique. Tiré de Vissers et al. (2016).
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FIGURE 2.12: Localisation des corps de péridotite (cercles verts) dans la ZNP. Tiré de Clerc and Lagabrielle
(2014).

Dans la ZNP, cet épisode de rifting a été a l'origine de la formation de nombreux bassins remplis
par des formations gréso-pélitiques correspondant aux Flyschs Noirs datés de 'albo-cénomanien (e.g.
Debroas, 1987; Souquet et al., 1977; Souquet and Debroas, 1980). L’existence de corps de péridotite
affleurant le plus fréquemment au sein de formations sédimentaires mésozoiques ayant subi un méta-
morphisme de Haute Température et de Basse Pression (HT-BP; Fig. 2.12) tout le long de la ZNP
a également été interprétée comme une conséquence du rifting pyrénéen (e.g. Golberg and Leyreloup,
1990; Lagabrielle and Bodinier, 2008; Jammes et al., 2009).

Selon les interprétations les plus récentes, les corps de péridotite pyrénéens correspondent a des
portions de manteau subcontinental exhumé a la faveur de grands détachements sur le fond des bassins
albo-cénomaniens (Jammes et al., 2009; Lagabrielle et al.; 2016). Le métamorphisme HT-BP de la ZNP
est alors interprété comme la conséquence de la mise en contact des séries sédimentaires mésozoiques
pré-rift et du manteau subcontinental aprés extraction latérale de la crofite continentale au cours de

I’exhumation.

2.1.2.3 L’orogenése pyrénéenne

La confrontation des travaux de la sédimentologie, de la thermochronologie basse température
(TBT) et des indicateurs de paléoaltitude (palynochronologie, paléoaltimétrie) permet de reconstituer
les étapes de la construction de ’orogéne pyrénéen. L’ensemble de ces données a révélé le caractere
diachrone de l'orogenése pyrénéenne, initiée a l’est et propagée vers l'ouest (e.g. Plaziat, 1984; Whit-
church et al., 2011; Ford et al., 2016; Roigé et al., 2017), mais également plus précoce sur son flanc nord

que sur son flanc sud (Sinclair et al.; 2005; Mouthereau et al.; 2014). Les caractéristiques majeures de
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cette orogenese sont rapportées succinctement dans les paragraphes qui suivent.
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FIGURE 2.13: Trajectoires des plaques Afrique, Ibérie et Adria par rapport & ’Eurasie. Notez le changement
majeur de trajectoire de chacune de ces plaques 4 84 Ma. Tiré de Handy et al. (2010).

Initiation de la compression : Santonien
Les prémices de I’orogenese pyrénéenne sont enregistrés dans le bassin d’Aquitaine, ot une accélération
de la subsidence intervient aux alentours de 83 - 84 Ma (Santonien; Brunet, 1984; Desegaulx and
Brunet, 1990; Biteau et al., 2006; Rougier et al., 2016), ce qui marque 'initiation de la compression
pyrénéenne (Olivet, 1996; Sibuet et al.; 2004). Cet événement coincide avec un net changement dans
la direction de convergence Ibérie-Eurasie (Fig. 2.13).

Les premiers dépdts continentaux apparaissent autour du Paléocéne a l'est de la chaine et du
Lutétien a l'ouest (Plaziat, 1981; Vera and Martinez-Algarra, 2004). Cependant, l'intervention de
transgressions majeures au Paléocéne suggere ’absence de reliefs conséquents dans les Pyrénées orien-
tales & cette époque (Plaziat, 1981). De plus, la subsidence et les taux de sédimentation sont tres

faibles dans les Pyrénées orientales (Ford et al., 2016).

Phase orogénique majeure : Yprésien - Rupélien
Les études de TBT ont mis en évidence l'existence d’une phase orogénique majeure, concernant I’en-
semble de la chaine, entre 40 et 30 Ma (e.g. Fitzgerald et al., 1999; Sinclair et al., 2005). Dans le

détail, les données de la TBT suggerent une propagation de I’exhumation de ’est vers 'ouest de la



70

Evolution géologique et géomorphologique des Pyrénées

chaine (e.g. Whitchurch et al.; 2011). Elles indiquent également une propagation de I'exhumation du

nord vers le sud de l'orogéne (Sinclair et al., 2005; Jolivet et al., 2007a; Mouthereau et al., 2014; Fillon

et al., 2016; Labaume et al., 2016a).
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FIGURE 2.14: Compilation de données issues de la thermochronologie basse température montrant la pro-
pagation de ’exhumation de ’est vers 1’ouest et du nord au sud dans les Pyrénées. Modifié d’apres (Fillon
et al., 2016).

Ces taux d’exhumation rapides obtenus par la TBT peuvent étre comparés a l'enregistrement

sédimentaire dans les bassins flexuraux :

- (i) Sur la bordure nord de la chaine, 'intervalle Thanétien - Oligocéne correspond & une

phase de subsidence et de remplissage majeure dans la partie orientale du bassin d’Aquitaine
(Ford et al., 2016). Les Poudingues de Palassou affleurant dans ce secteur correspondent aux
premiéres contributions détritiques majeures en provenance des Pyrénées (Yprésien - Priabo-
nien ; Crochet, 1991). L’existence de ces dépdts continentaux indique qu’un relief mature était
déja établi dans les Pyrénées orientales a 1’Yprésien, avant le pic d’exhumation indiqué par la
TBT. Trois unités sédimentaires ont été définies dans le Poudingue de Palassou (Crochet, 1991).
Chacune de ces unités est caractérisée par des périodes d’avancée tres forte de cones alluviaux,
qui alternent avec des dépots de plaine d’inondation. En particulier, la fin de 'Unité 1 (Lutétien
moyen a Bartonien basal) correspond a une période de pause dans la sédimentation au cours
de laquelle se déposent des argiles rouges et se forment des paléosols. Ceci peut refléter une pé-
riode de quiescence tectonique, une période aride ou la présence d’une surface plane en amont,
n’offrant pas de prise a I’érosion. Le pic d’aridité dans les Pyrénées correspond effectivement a
I'intervalle Lutétien supérieur - Bartonien (Cavagnetto and Anaddén, 1996; Barron et al., 2010),
mais ceci n’exclut pas les deux autres possibilités. A 'ouest du bassin d’Aquitaine, les dépots

basaux des Poudingues de Jurangon ont été attribués a l’'intervalle Lutétien - Bartonien grace
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a la présence de paléofaunes continentales et sont ainsi considérés par certains auteurs comme
les équivalents latéraux de la série de Palassou (Hourdebaigt et al., 1986). Il faut cependant
noter qu'un age Mioceéne est adopté par d’autres auteurs, également sur la base d’arguments
paléontologiques, faisant de ces poudingues le faciés de piémont de la molasse Oligo-Miocéne
du bassin d’Aquitaine (e.g. Goguel, 1963; Thomas et al., 1993).

- (ii) Sur la bordure sud de la chaine, on retrouve dans la ZSP et le bassin de I'Ebre (La Pobla
de Segur, La Sierra de Sis, La Sierra de Gurp, Le Salto de Roldan, Los Riglos) une épaisseur
importante de conglomérats synorogéniques qui atteignent une épaisseur de plusieurs milliers
de metres et une altitude de 1500 m (Birot, 1937; Mellere, 1993; Coney et al., 1996). Ils sont
datés de I’Eocéne moyen - supérieur au Miocene inférieur (e.g. Mellere, 1993). La transition
marin - continental coincide dans ces séries avec le passage d’'un systeme exoréique, connecté
a I’Atlantique, a un systéme endoréique a partir du Priabonien (Puigdefabregas, 1975; Friend,
1996; Arenas et al., 2001; Costa et al., 2010; Roigé et al.; 2017). Les travaux de paléoaltimétrie,
basés sur I’étude des isotopes stables de I'oxygeéne dans des échantillons provenant de la bordure
sud de la chaine, confirment 'existence de reliefs culminant a ca. 2000 m dans les Pyrénées des

le Lutétien (Huyghe et al., 2012).

Phase orogénique tardive : Rupélien - Aquitanien
Les travaux de TBT démontrent la persistance de I'activité tectonique au sud de la ZA des Pyrénées
centrales durant U'intervalle Rupélien - Aquitanien (Sinclair et al.; 2005; Gibson et al.; 2007). Les forts
taux d’exhumation mis en évidence pour cette période de temps au cceur de I’empilement de nappes
paléozoiques sont interprétés par Sinclair et al. (2005) comme la résultante de la croissance du prisme
d’accrétion. Ces dges jeunes pourraient également étre une expression méridionale du pic d’exhumation
correspondant & la phase orogénique majeure (40 - 30 Ma), puisqu’il a été montré une propagation

d’est en ouest et du nord au sud de 'exhumation dans les Pyrénées (voir ci-dessus).

L’ensemble de ces données, ainsi que les données de la structure profonde des Pyrénées ont permis
de reconstruire ’histoire tectonique des Pyrénées. Deux exemples récents de restaurations réalisées

dans les Pyrénées occidentales et centrales sont illustrés par la Figure 2.15.
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FIGURE 2.15: Modéles d’évolution tectonique des Pyrénées occidentales (A, tiré de Teixell et al. (2016))
et centrales (B, tiré de Mouthereau et al. (2014)).
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L’ouverture du Golfe du Lion : Rupélien - Aquitanien
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FIGURE 2.16: Proposition de reconstruction en Méditerranée occidentale pour la période Eocéne - actuel.
Tiré de Séranne (1999).

Alors que la convergence est toujours active a l'ouest des Pyrénées, la Méditerranée occidentale
est soumise a un régime extensif dont le moteur principal est le retrait du slab apenninique (e.g Roca,

2001; Séranne, 1999; Jolivet et al., 2015). Ce régime de contraintes est & l'origine de ouverture du
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Golfe du Lion, de la dépression de Valence et de bassins extensifs a terre (Fig. 2.16 et 2.17). Ces
bassins sont contrdlés par un systéeme de failles normales de direction générale NE-SW | paralleles aux

cotes du littoral oriental de ’Espagne.
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FIGURE 2.17: Expression du rifting oligo-miocéne dans les Pyrénées orientales : formation de bassins
extensifs a terre et en mer. Abréviations : NPFZ : North Pyrenean Fault Zone, MFB : Manosque-Forcalquier Basin,
CB : Camargue Basin, AB : Alés Basin, LMB : Les Matelles Basin, HB : Hérault Basin. Tiré de Séranne (1999).

Le remplissage sédimentaire de certains bassins extensifs des Pyrénées orientales indique néan-
moins qu’ils se sont ouverts plus tardivement, & partir de 12 Ma (e.g. bassins de Cerdagne, Urgell,
Capcir, Emporda et La Selva ; Calvet, 1996; Calvet and Gunnell, 2008). Cet épisode extensif provoque
un hyper-amincissement de la crotite des Pyrénées orientales, et I’exhumation de la crofite continen-
tale inférieure ("oceanic core complexe" du Golfe du Lion) et du manteau sous-continental (Fig. 2.18).

A partir du Burdigalien, le rifting est relayé par ’accrétion océanique algéro-provencale (Fig. 2.16.¢, f).

La période post-compressive pyrénéenne : Aquitanien - actuel
Du point de vue de la cinématique, la période post-compressive est définie par des taux de convergence
tres faibles dans les Pyrénées a partir de I’Aquitanien (Fig. 2.2). Durant cette période, la convergence
Afrique - Eurasie est toujours active mais I’activité tectonique est transférée au niveau de I’Arc bético-
rifain, a la bordure Sud de I'Ibérie (e.g. Vergés et al., 2002; Macchiavelli et al.; 2017). Sur la limite de
plaque fossile que constituent alors les Pyrénées, les travaux de Jolivet et al. (2007a) indiquent une

réactivation hors séquence du chevauchement de Bielsa au Mioceéne inférieur - moyen (Fig. 2.19).
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FIGURE 2.18: Série de coupes montrant I’évolution du Golfe du Lion au cours du rifting oligo-miocéne.
Notez ’amincissement progressif des crofites continentales pyrénéenne et sarde, ainsi que I’exhumation
de la croiite continentale inférieure (metamorphic core complex du Golfe du Lion) et du manteau sous-
continental. Notez également la faible épaisseur initiale de la croiite continentale pyrénéenne. Tiré de
Jolivet et al. (2015).
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de Bielsa (localisation Fig. 2.3). Tiré de Jolivet et al. (2007a).
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Plusieurs équipes de recherche ont également montré, de maniere indépendante, I'existence d’une
accélération des taux d’exhumation enregistrés par la TBT dans différents massifs plutoniques des
Pyrénées occidentales et centrales a partir de ca. 9 Ma (massifs de Maladeta et de Balaitous-Panticosa ;
Metcalf et al., 2009; Bosch et al., 2016b) ou ca. 5 Ma (Jolivet et al.; 2007a). Ces accélérations tardives
des taux d’exhumation ont été, selon les auteurs, reliées a une accélération de 1’érosion en lien avec la
connexion du bassin de I'Ebre avec la Méditerranée (responsable d’une chute du niveau de base) ou a

un phénomene tectonique (réajustement isostatique post-compressif).

Dans le bassin d’Aquitaine, les derniers dépots synorogéniques, datés de ’Oligoceéne, sont surmontés
par des formations détritiques grossieres discordantes, datées du Miocene au Pliocene (Fig. 2.20).
Ces formations scellent les chevauchements pyrénéens et participent au remplissage transgressif d’un
paléorelief localement érodé, créé par les déformations résultant de I’orogeneése pyrénéenne (Mouchené,
2016). Les formations miocénes sont également observées en discordance sur les formations mésozoiques
de la ZNP (e.g. Castéras et al., 1970a; Barrouquere et al., 1976). Des études de provenance ont montré
qu'une partie des sédiments miocénes du bassin d’Aquitaine provenait du Massif central (Dubreuilh
et al., 1995). Un systeéme de cones alluviaux plio-quaternaires vient recouvrir les formations molassiques

miocenes (cones de Ger, de ’Adour et du Lannemezan ; Crouzel, 1957).
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FIGURE 2.20: Carte du remplissage cénozoique des bassins péri-pyrénéens. CFNP : Chevauchement Frontal
Nord Pyrénéen, FNP : Faille Nord Pyrénéenne, CFSP : Chevauchement Frontal Sud Pyrénéen. Source des données :
Carte géologique de la France au 1 : 1 000 000 (BRGM et al., 2003).

L’échantillonnage de grains de pollen de sapin et d’épicéa dans les dépots du bassin d’Aquitaine
datés de I’Aquitanien inférieur montre que les Pyrénées culminaient a ca. 1500 - 2000 m a cette pé-

riode (valeur obtenue en déterminant des paléogradients altitudinal et latitudinal de températures,
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afin de s’affranchir des biais liés aux variations climatiques; Fauquette, 2017). L’établissement des
hautes altitudes dans les Pyrénées est donc intervenu avant I’Aquitanien, ce qui est compatible avec
les conclusions des études de TBT. La palynologie ne permet malheureusement pas d’établir les pa-
léoaltitudes de la chaine au cours de la période orogénique puisque les grains de pollen n’ont pas pu
étre préservés au sein des conglomérats synorogéniques (milieux oxydants). Le recours a la palynologie
a néanmoins permis de mettre en évidence un soulévement du bassin intracontinental de Cerdagne de

lordre de 1000 m entre ca. 11 Ma et Pactuel (Pyrénées orientales; Suc and Fauquette, 2012).

Le Chapitre 7 de ce manuscrit s’intéresse plus particulierement aux déformations intervenues dans

les Pyrénées et plus largement en Europe de I'ouest durant la période post-compressive pyrénéenne.

La crise de salinité messinienne
La crise de salinité messinienne est un événement majeur de I’histoire de la Méditerranée, qui a pu
étre impliqué indirectement dans la morphogenese des Pyrénées. Elle est décrite comme une chute
drastique (ca. 1500 m) du niveau de la mer Méditerranée, datée entre 5,97 et 5,6 Ma (une revue
de littérature exhaustive est disponible dans Roveri et al., 2014). Cette chute du niveau eustatique
méditerranéen est enregistrée par : (i) la présence d’importants dépots d’évaporites dans différents
bassins méditerranéens, et (ii) ’existence de canyons incisés a terre et en mer (Fig. 2.21).
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FIGURE 2.21: Carte simplifiée des dépodts évaporitiques et des canyons messiniens en Méditerranée. Compi-
lation de données réalisée par Bache (2012).

L’origine aujourd’hui majoritairement retenue pour la crise de salinité messinienne est la fermeture
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de la connexion de la Méditerranée avec 1'océan Atlantique du fait des mouvements transpressifs au
niveau de I'arc Bétiques - Rif (Roveri et al., 2014), conséquence de la convergence des plaques Afrique et
Ibérie toujours active (e.g. Macchiavelli et al.; 2017). Soumise & un climat subaride (Suc and Bessais,
1990), la Méditerranée a alors un bilan hydrique négatif (évaporation > apports), qui explique la
chute eustatique et le dépot d’évaporites. Cette chute importante se répercute sur le niveau de base
des rivieres du pourtour méditerranéen, ce qui provoque une importante érosion régressive qui a mené
a définir une surface d’érosion messinienne (Ryan and Cita, 1978) identifiée & terre (e.g. Clauzon,
1973) et en mer (e.g. Gorini et al.,, 1993; Guennoc et al., 2000; Lofi et al., 2003). Les produits de
I’érosion messinienne se sont déposés dans les bassins profonds de la Méditerranée (Lofi et al., 2005;
Roveri et al., 2008). Aux alentours de 5,55 - 5,33 Ma, la connexion entre la Méditerranée et ’océan est
rétablie. Un modeéle basé sur la propagation d’une intense érosion régressive depuis la mer Méditerranée
vers 'océan Atlantique (au niveau du détroit de Gibraltar) a été proposé pour expliquer le nouveau
remplissage de la Méditerranée (Blanc, 2002; Loget et al.; 2005). Ce remplissage, intervenu a la fin
du Messinien, a pu opérer en une phase (Blanc, 2002; Loget et al., 2005) ou en deux phases (Bache,
2012). I a été a l'origine du ré-ennoiement de la marge du Golfe du Lion et des canyons messiniens.
Cette transgression se traduit par la mise en place de prismes progradants, observés en sismique (Lofi

et al., 2003).

2.1.3 Histoire climatique Cénozoique dans les Pyrénées

Apres un épisode de Greenhouse treés chaud au début du Crétacé supérieur (Cénomanien - Turo-
nien), la Terre a été globalement sujette & un refroidissement (Friedrich et al.; 2012). Deux périodes
de Greenhouse ont néanmoins interrompu ce refroidissement : ’Optimum Climatique Yprésien (47 -
55 Ma) et I’Optimum Climatique Miocéne inférieur a moyen (20 - 15 Ma, Fig. 2.22; Zachos et al.,

2001; Friedrich et al., 2012).

A Téchelle de la plaque ibérique, I’Optimum Climatique Mioceéne est mis en évidence par I’analyse
des pollens, qui révele une grande abondance d’espéces thermophiles attribuées a 'intervalle Burdi-
galien - Langhien (Jiménez-Moreno et al., 2010). Un refroidissement progressif est enregistré par les
données polliniques entre le Serravallien et le Pliocene. Une possible augmentation des précipitations
annuelles est également mise en évidence par I’étude des pollens attribués au Miocéne supérieur dans
le bassin de Cerdagne et le bassin d’Aquitaine (Delfaud, 1983; Fauquette et al., 2007; Barron et al,,

2016).
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FIGURE 2.22: Synthése des événements climatiques, tectoniques et biologiques majeurs du Cénozoique. Les
variations du §'80 des sédiments marins profonds permettent de déduire I’évolution des températures
sur la période 70 - 35 Ma (anti-corrélation entre température et §180). Tiré de Zachos et al. (2001).
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2.1.3.1 L’englacement des Pyrénées

A partir du Bartonien (35 Ma), une calotte glaciaire se forme au niveau de I’Antarctique, ce qui
marque U'entrée en glaciation de la Terre (Fig. 2.22; Zachos et al., 2001). La calotte Arctique ne sera
établie que bien plus tard, au cours du Pliocéne (ca. 3 Ma, Fig. 2.22; Raymo, 1994; Zachos et al.,
2001). La période 3 Ma - actuel est caractérisée par une accélération du refroidissement et par une

diminution globale du niveau des océans (Fig. 2.23; Miller et al., 2005).
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FIGURE 2.23: Courbe d’estimation des variations eustatiques entre 9 Ma et aujourd’hui (violet) basée
sur les variations du §180. La courbe noire correspond aux données brutes du §'80. Les variations eustatiques sont
estimées & partir des données brutes en appliquant une correction liée a ’effet de la température. Tiré de Miller et al.
(2005).

Cette diminution globale résulte du stockage de glace sur les continents. Dans le détail, ’amplitude
des variations eustatiques augmente a partir de cette période. Ceci peut étre expliqué par l'alternance

de stades glaciaires et interglaciaires (Fig. 2.24). Le dernier maximum glaciaire global (LGM : Last

Glacial Mazimum) est daté a 23 - 19 ka et coincide avec le plus bas niveau marin du stade isotopique
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FIGURE 2.24: Evolution du 680 des foraminiféres planctoniques au cours des derniers 2,8 Ma. Tiré de
Maurice Renard Mémo visuel de géologie 2013.
marin 2 (MIS 2 : Marine Isotopic Stage 2, ca. 120 m en dessous du niveau actuel; Mix et al., 2001;
Miller et al., 2005).

La chronologie des stades glaciaires pyrénéens a été déterminée grace a la combinaison de travaux
de datation relative (e.g. Penck, 1883; Taillefer, 1960; Alimen, 1964) et de datation absolue (e.g.
Andrieu et al., 1988; Delmas, 2005; Delmas et al., 2008; Sorriaux, 1981; Lewis et al., 2009; Pallas
et al., 2006). 11 est probable que ’englacement des Pyrénées ait débuté a la fin du Pliocéne (Crest,

2017), et se soit poursuivi durant le Pléistocene.
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Stades pré-wiirmiens
Bien que les cycles glaciaires ultérieurs aient remanié l’essentiel des dépdts glaciaires antérieurs, des
évidences de fronts glaciaires pré-wiirmiens ont été décrites dans les Pyrénées (Fig. 2.25; Calvet, 2004;

Calvet et al., 2011).

Wiirm (ca. 115 - 12 ka)
La plupart des auteurs s’accordent a définir un cycle glaciaire au Wiirm synchrone de celui décrit
dans les Alpes (Calvet et al., 2011). L’extension des glaciers pyrénéens au Wiirm est relativement bien
connue (Fig. 2.25). A cette période, la quasi-totalité des massifs élevés étaient couverts de glace et
de grandes langues glaciaires descendaient les vallées pyrénéennes jusqu’a atteindre le piémont (e.g.
Vallée d’Ossau, Vallée du gave de Pau, Vallée de I’ Ariege). Les travaux de datation absolue de moraines
terminales ont, de maniere intéressante, montré que le maximum d’extension des glaciers wiirmiens
est intervenu dans les Pyrénées plusieurs milliers a dizaines de milliers d’années avant le LGM global
(Cf. Hughes and Woodward, 2008, pour une synthese détaillée). Le méme constat a été réalisé dans
la Chaine cantabrique et dans les Apennins. Les données de paléobotanique indiquent une aridité
marquée autour de la Méditerranée a la période du LGM, qui pourrait expliquer cette particularité

(Hughes and Woodward, 2008).
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FIGURE 2.25: Carte de l’extension des glaces dans les Pyrénées au Wiirm et au Pléistocéne moyen (blanc
entouré de pointillés). 1 : Domaines englacés (a : au Wiirm, b : au Pléistocéne moyen), 2 : Principales crétes supra-
glaciaires et limites des bassins versants, 3 : Extension possible de certains glaciers de vallées au Pléistocene, 4 : Principaux
cols de transfluence, 5 : Massifs actuellement englacés. Tiré de Calvet et al. (2011).

A partir de ca. 20 - 19 ka, les glaciers pyrénéens sont soumis a une dynamique de retrait généralisée
(e.g. Pallas et al., 2006; Delmas et al.; 2008, 2011; Delmas, 2015). Le recul des glaciers est relativement

rapide entre la fin du LGM et le début du Dryas ancien (17 - 14,7 ka).
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Climat actuel des Pyrénées
Actuellement, les Pyrénées sont soumises a 'influence de 'océan Atlantique et de la Méditerranée. Un
climat doux et humide (climat océanique), contrdlé par les influences atlantiques, domine la majorité
des Pyrénées (Fig. 2.26; Crest, 2017). Les courants atmosphériques provenant de la Méditerranée
tendent & modifier spatialement I'influence des courants atlantiques (climat méditerranéen a tendance
subcontinentale dans les Pyrénées orientales, Fig. 2.26). Le climat se refroidit dans les massifs les plus
internes de l'orogene (climat subocéanique froid), caractérisés par des altitudes élevées (Fig. 2.26). Au
nord de ces massifs, les influences atlantiques sont modérées et les précipitations sont ainsi réduites
par rapport a celles caractérisant la fagade atlantique (climat subocéanique). Au sud des massifs les
plus internes de 'orogeéne, les versants sont plus ensoleillés et le climat plus sec, sous l'influence mé-
diterranéenne (climat subcontinental a tendance méditerranéenne). Ce contraste climatique, accentué
par leffet orographique lié au relief de la chaine, se traduit par une couverture végétale tres différente.
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FIGURE 2.26: Aires de répartition des différents climats auxquels sont soumises les Pyrénées. Tiré de Crest
(2017)
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2.2 Evolution morphologique tardi- a post-compressive

2.2.1 Les reliques de surface d’aplanissement en altitude dans les Pyrénées

Plateau de Beille

Pla de'Pruédo

FIGURE 2.27: Exemples de surfaces reliques d’altitude observées dans la ZA pyrénéenne (localisation Fig.
2.28).

Du point de vue de la géomorphologie, un fait marquant dans les Pyrénées est ’existence au coeur
de la chaine de surfaces d’érosion caractérisées par de faibles pentes et un faible relief local (Fig.
2.27 Nussbaum, 1931; Boissevain, 1934; De Sitter, 1952; Zandvliet, 1960; Kleinsmiede, 1960; Calvet,
1996; Babault et al., 2005a). Ces surfaces ont été reconnues tres tot dans les Pyrénées. Quelques
exemples sont cités ci-dessous afin de donner un apercu du grand nombre de descriptions des surfaces
de faible pente et de faible relief pyrénéennes (localisations Fig. 2.28). Goron (1931) a décrit ces
surfaces d’érosion sur la bordure Est du Massif de I’Arize et au toit des formations jurassiques de la
ZNP ("niveau du Saint-Sauveur et des conques du haut Arget"). Il rattache les surfaces les plus hautes
a une surface d’érosion faiblement ondulée qui pouvait s’étendre jusqu’au Massif de ’Aston. Cette
surface recoupe les unités tectoniques pyrénéennes. Goron décrit également des surfaces moins bien
définies, situées a des niveaux inférieurs et qu’il considére donc postérieures a la surface sommitale.

Dans les Pyrénées orientales, aux alentours du graben de Cerdagne, Boissevain (1934) a proposé
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I’existence de cing niveaux de surfaces, dont une surface ondulante particulierement bien identifiable
car actuellement située a ’altitude du fond des cirques glaciaires. Il attribue la formation de cette
surface a la superposition de quatre stades d’érosion intervenus aux alentours du Messinien au niveau
de la mer, suivi d’'un soulévement supérieur a 2000 m durant 'intervalle plio-quaternaire. Toujours
dans les Pyrénées orientales, Birot (1937) décrit également différents niveaux de surfaces d’érosion
mais insiste sur la difficulté de leur attribuer un age précis (Mésozoique a Néogene). Enfin, dans la
Zone axiale des Pyrénées centrales, Kleinsmiede (1960) décrit trois niveaux de surfaces étagés dont
I’age est également mal contraint (anté- ou post-Miocene supérieur).

Les études précitées ayant toutes été réalisées a des échelles relativement locales, I'image que donne
leur syntheése est tres morcelée. De nombreuses surfaces situées a des altitudes tres variables sont en

effet identifiées sans possibilité de corrélations, et sans consensus concernant leur age.

Ces surfaces d’altitude ont été cartographiées numériquement a 1’échelle de la chaine (Fig. 2.28
Bosch, 2016). Cette cartographie a ’avantage de faciliter les tentatives de corrélations entre les nom-
breuses surfaces que ’on retrouve majoritairement dans la ZA, mais également dans la ZNP et le Bassin
Basco-Cantabrique (Fig. 2.28). La méthode de cartographie semi-automatique des surfaces reliques
développée par (Bosch, 2016, Fig. 2.28) repose sur 'application d’un filtre qui permet théoriquement
d’écarter les morphologies glaciaires (indice de concavité). Les surfaces pyrénéennes d’altitude ont
une extension variable (aire moyenne : ca. 29 000 m?, gamme de valeurs : 400 m? - 14 km?, valeurs
obtenues par la cartographie semi-automatique de Bosch, 2016). Elles sont également situées & des
altitudes variables (ca. 1000 - 3248 m a.s.l), les plus élevées se trouvant dans la ZA (Fig. 2.28). En se
basant sur ’hypsométrie des surfaces dans chacun des trois principaux bassins drainant les Pyrénées
ainsi que sur 'interpolation des surfaces d’altitude (Fig. 2.29), Bosch (2016) argumente 1’existence
d’une unique surface d’aplanissement a 1’échelle des Pyrénées, aujourd’hui disséquée. Les variations
d’altitude des surfaces reliques a 1’échelle locale sont interprétées comme la marque d’une certaine
rugosité de cette paléosurface d’aplanissement. D’autres auteurs expliquent ces variations par le fonc-
tionnement de failles normales décalant les surfaces (Ortuno et al.; 2013; Monod et al.; 2016; Ortuno

and Viaplana-Muzas, 2018).
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L’étude de Bosch (2016) réalisée a 1’échelle de la chaine permet d’extraire une information de pre-
mier ordre. Il faut néanmoins garder a l'esprit le fait que ces travaux (interpolation et hypsométrie) a
I’échelle des Pyrénées génerent un lissage important des données, qui pourrait masquer ’existence de
surfaces d’aplanissement de second ordre, de nombre et de taille réduite (e.g. pédiments et surfaces
abaissées par des failles normales). L’'idée d’une unique surface d’aplanissement formée dans les Py-
rénées est par conséquent aujourd’hui encore débattue, en particulier dans les Pyrénées orientales ou
certains auteurs argumentent l'existence de différents niveaux de surfaces étagés (Calvet, 1996; Calvet

and Gunnell, 2008; Gunnell et al., 2009; Sartégou, 2017).
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FIGURE 2.29: Reconstruction de la surface d’aplanissement sommitale pyrénéenne par interpolation des
données de la cartographie semi-automatique des surfaces reliques d’altitude. A) Résultat de ’interpola-
tion superposé au MNT des Pyrénées. B) Profils topographiques E-W et N-S de la surface d’aplanisse-
ment reconstituée (rouge) superposée au profil topographique actuel (trait fin noir). La courbe d’altitude
moyenne actuelle est donnée pour comparaison. La surface d’aplanissement ainsi reconstituée est une
surface rugueuse, dont le relief local ne dépasse pas 300 m (Bosch et al., 2016a).
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2.2.2 Age de la surface d’aplanissement sommitale

La surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées n’a, a ce jour, jamais été datée de maniere
directe. Des arguments de chronologie relative permettent néanmoins d’encadrer 1’age de cette sur-
face. Les études de géomorphologie de terrain (e.g. Goron, 1931) ainsi que la cartographie numérique
montrent de maniere tres claire que les surfaces reliques recoupent certaines grandes structures pyré-
néennes (CENP, FNP; Fig. 2.28). La formation de la surface d’aplanissement sommitale pyrénéenne
est donc intervenue apres le fonctionnement de ces structures, c’est a dire au cours de la période tardi-
a post-raccourcissement. Localement, les surfaces reliques sont scellées par des dépdts sédimentaires
qui ont été datés au Miocene supérieur (Fig. 2.30). La surface d’aplanissement des Pyrénées a donc
un 4ge au minimum miocéne moyen - supérieur (Calvet, 1996; Babault et al.; 2005a; Ortunio et al.,
2013). La formation de la surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées est donc intervenue entre
I’Oligocene et le Miocene supérieur. Le Chapitre 5 de ce manuscrit présente les résultats d’une tenta-
tive de datation directe de la surface sommitale pyrénéenne par la méthode 4°Ar/39Ar sur des oxydes

de manganése potassiques.

Upper Miocene deposits

faceted spurs

Salana’s peak

o) :l Pruedo clastic sequence (Neogene)
; o/ |
Garona river S :| Limestones (Devonian)

FIGURE 2.30: Contraintes sédimentaires permettant d’attribuer un a4ge au minimum miocéne moyen -
supérieur a la surface d’aplanissement pyrénéenne. Les surfaces soulignées par les pointillés rouges et
légendées "HELRS" (High Elevation, Low Relief Surfaces) correspondent a des reliques de la surface
d’aplanissement pyrénéenne. A) Reliques de la surface d’aplanissement pyrénéenne décalées au niveau du
graben de Cerdagne et recouvertes en discordance par des sédiments lacustres d’age Miocéne supérieur.
Tiré de Briais et al. (1990). B) Reliques de la surface d’aplanissement pyrénéenne décalées de part et d’autre
de la Faille nord-Maladeta. Une relique est recouverte en discordance par des sédiments d’Age Miocéne
supérieur au niveau du Bassin de Pruédo. FNM : Faille nord-Maladeta. Tiré de Ortuiio et al. (2013).
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2.2.2.1 Processus de formation de la surface d’aplanissement sommitale

Le mécanisme de formation de la surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées fait ’objet d’un

débat toujours en cours, dans lequel différents modeles ont été proposés.

Modeéle de la pénéplaine soulevée
Conformément aux modeles classiques d’aplanissement en contexte orogénique ( Cf. Chapitrel, Section
1.2.2.1), les surfaces pyrénéennes d’altitude ont été interprétées comme les reliques de pénéplaines for-
mées au niveau de la mer ou a proximité. Elles ont ainsi été utilisées par de nombreux auteurs comme
marqueurs d’un soulévement d’environ 2 km sur les dix derniers millions d’années (Boissevain, 1934;
De Sitter, 1952; Briais et al., 1990; Calvet, 1996; Calvet and Gunnell, 2008; Gunnell et al., 2008; Ortuno
et al., 2013). Gunnell et al. (2008) ont relié ce soulevement a ’effet thermique résultant d’un amincis-
sement de la racine lithosphérique des Pyrénées orientales, en accord avec I’absence de racine crustale
(Cf. Section 2.1.1.2) et le volcanisme Miocéne supérieur observés dans cette région. Cet amincissement
pourrait étre la conséquence d’une érosion de la racine lithosphérique (la possibilité d’une rupture de
slab est écartée du fait du manque d’évidences d’un tel phénomene). L’origine proposée pour ’érosion
de cette racine lithosphérique est une combinaison de l’extension oligo-miocene méditerranéenne et
d’un effet thermique résultant d’une remontée asthénosphérique en lien avec I'ouverture du domaine
océanique algéro-provengal ou avec le plume du Massif central (Gunnell et al., 2008). Cependant, le
modele décrit ci-dessus considere que la surface d’aplanissement est cantonnée aux Pyrénées orien-
tales. Bien qu’il envisage la possibilité d’un soulevement dans les Pyrénées centrales, il ne permet pas

d’expliquer I'existence des surfaces d’altitude dans les Pyrénées occidentales.

Modeéle d’aplanissement en altitude
Les travaux de Babault et al. (2005a,b, 2007) ont démontré la possibilité de former une surface d’apla-
nissement en altitude (a son altitude actuelle £ 400 m dus au réajustement isostatique durant la
période post-compressive) dans les Pyrénées, s’opposant ainsi & 'idée dominante selon laquelle les
surfaces reliques pyrénéennes résultent d’un aplanissement au niveau de la mer suivi d’une reprise du
soulevement durant la période mio-pliocene. Ce modele de pénéplanation en altitude est basé sur :
(i) les lois d’érosion des rivieres, (ii) des observations de terrain, et (iii) des travaux de modélisation
analogique. Il met en avant la possibilité d’éroder un relief préexistant jusqu’a I’aplanir en altitude,
du fait de la remontée du niveau de base global des riviéres drainant la chaine. L’origine proposée
de cette remontée du niveau de base est I’accumulation des produits d’érosion de la chaine dans le

piémont (Fig. 2.31).
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Dans le cas des Pyrénées, cette remontée du niveau de base est permise par I’accumulation des produits
d’érosion de la chaine dans les bassins d’avant-pays. Un tel stockage a été démontré dans ’ensemble
bassin de I’'Ebre - ZSP, qui était endoréique durant la majeure partie de la compression et pendant
toute la premiére partie de la période post-compressive pyrénéenne (Cf. Section 2.1.1.1 ci-dessus). La
possibilité d’un tel stockage a été remise en cause dans le bassin d’Aquitaine du fait de son carac-
tere exoréique permanent. Les données de thermochronologie détritique récentes tendent toutefois a
confirmer la possibilité d’'une accumulation modérée suivie d’'un export de sédiments dans le bassin
d’Aquitaine (Mouthereau et al., 2014; Bosch, 2016).

Ainsi, la surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées a pu se former a une altitude proche de
I’altitude actuelle de ses reliques. La dissection ultérieure par les rivieres et les glaciers de cette surface
d’aplanissement et des sédiments accumulés dans les bassins d’avant-pays (notamment du fait de
louverture du bassin de ’Ebre vers la Méditerranée) a mené au paysage que ’on observe actuellement
dans les Pyrénées (Fig. 2.32). Le rebond isostatique lié a cette phase d’érosion a probablement engendré
un soulévement de la chaine estimé a ca. 400 m au maximum (Babault et al.,; 2005a; Bosch, 2016).

Ce modele de formation en altitude de la surface sommitale pyrénéenne démontre qu’on ne peut
pas nécessairement déduire une valeur de soulevement a partir de 'altitude des surfaces reliques que
I’on trouve dans les chaines de montagnes. Cependant, la formation en altitude de la surface sommi-
tale pyrénéenne n’invalide pas 'intervention d’un soulévement durant la période post-compressive, a

I’échelle locale ou régionale.
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DISSECTION OF THE EROSIONAL SURFACES
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FIGURE 2.32: Schéma conceptuel du modéle d’aplanissement en altitude. A) L’accumulation des sédiments
détritiques dans les bassins d’avant-pays est a 1’origine de la remontée du niveau de base des riviéres,
ce qui a pour effet de lisser la topographie. B) La dissection ultérieure de la surface d’aplanissement
et des sédiments de ’avant-pays aboutit au paysage actuel dans lequel seules des reliques de la surface
d’aplanissement sont préservées. Noter la préservation des racines crustale et lithosphérique sous la
chaine, contrairement au modeéle de la pénéplaine soulevée qui induit leur disparition. Tiré de Bosch (2016).

Modéle mixte (Variante du modéle d’aplanissement en altitude)
La limite principale du modele d’aplanissement en altitude décrit ci-dessus est ’absence de preuves
solides de I'accumulation d’une quantité de sédiments dans le bassin d’Aquitaine suffisante pour por-
ter le niveau de base des rivieres a une altitude semblable a celle constatée dans ’ensemble bassin
de ’Ebre - ZSP. A partir d’'une nouvelle étude morphométrique des surfaces reliques d’altitude dans
les Pyrénées, Ortuno and Viaplana-Muzas (2018) ont proposé un nouveau modeéle de formation de la
surface d’aplanissement sommitale, fortement inspiré par le modele d’aplanissement en altitude. Ces
travaux confirment la bonne corrélation existant entre les surfaces reliques de la ZA et les dépots de la
ZSP dans les Pyrénées occidentales et centrales (Fig. 2.33 F-F’). L’analyse morphométrique de détail
des surfaces reliques met également en évidence un décalage de la surface sommitale par des failles
normales ayant joué au cours de la période post-raccourcissement (Fig. 2.33 D-D’ et C-C’; Ortuno
et al., 2013; Ortunio and Viaplana-Muzas, 2018). Ortuno and Viaplana-Muzas (2018) ont utilisé les
surfaces reliques pour quantifier le jeu de ces failles normales et reconstituer la paléo-pente moyenne
des versants pyrénéens. La morphologie de la chaine ainsi reconstituée montre une forte asymétrie,
caractérisée par un flanc nord penté et peu étendu, et un flanc sud peu penté et tres large (Fig.
2.33.D). Cette reconstruction est utilisée pour proposer un modele d’aplanissement en altitude du
paléo-versant méridional des Pyrénées, connecté au niveau de base défini par le sommet des sédiments
synorogéniques de l’avant-pays sud pyrénéen (Ortuno and Viaplana-Muzas, 2018). La migration ulté-
rieure de la ligne de partage des eaux pyrénéennes serait la conséquence du jeu des failles normales

identifiées dans cette étude et dans des travaux antérieurs (Lacan and Ortuno, 2012; Ortuno et al.,
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2013). Ce modele est appuyé par les données de la sédimentologie, qui démontrent une position treés
septentrionale de la ligne de partage des eaux pyrénéenne a I’Eocéne supérieur - Oligocéne (Roigé

et al., 2017).

Empreinte de 1’érosion glaciaire
Les morphologies typiques de 1’érosion glaciaire sont observées en de nombreux points des Pyrénées
(Fig. 2.34). Les travaux de quantification de la dénudation glaciaire dans les Pyrénées ont montré une
incision des fonds de vallées plus rapide que celle des zones de plateaux et de crétes dans les Pyrénées
orientales a ’échelle du dernier cycle glaciaire - interglaciaire (Delmas et al., 2008, 2011, 2012; Crest
et al., 2017). La présence de glaciers a base froide au cours du Pléistocéne dans les massifs internes des
Pyrénées orientales caractérisés par des altitudes élevées est une cause probable de la préservation de
ces zones de plateaux et crétes (Crest et al., 2017). Ces observations vont & I’encontre de la « théorie de
la scie circulaire » (Brozovic et al., 1997; Mitchell and Montgomery, 2006, Cf. Introduction générale,
Section 1.1.3.1) et invalident I'idée d’une origine glaciaire pour les surfaces d’altitude pyrénéennes.
Néanmoins, certains plateaux pyrénéens montrent les indices d’une érosion glaciaire modérée (e.g.
dans le Massif du Carlit ; Delmas et al., 2008; Crest, 2017), ce qui indique que les surfaces reliques ont

pu étre localement retravaillées par des glaciers a base tempérée.
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FIGURE 2.33: Principaux arguments en faveur du modéle d’aplanissement en altitude par les riviéres
connectées a ’avant-pays sud pyrénéen et schémas conceptuels. A) Modéle Numérique de Terrain (réso-
lution 60m) des Pyrénées centro-occidentales montrant la position des surfaces reliques d’altitude (LRT)
et des principales structures tectoniques de la région. La position des profils topographiques présentés en
(B) et (C) est également indiquée. B) Trois exemples de de profils topographiques approximativement
N-S montrant la position des surfaces reliques d’altitude (LRT) et leur éventuel décalage par des failles
normales (fleches bleues sur les profils D-D’ et C-C’). x9VE : exagération verticale x9. C) Trois exemples

de profils topographiques approximativement N-S présentés a un niveau de détail moins important que
les profils présentés en (B). x6VE : exagération verticale x6. D) Schéma simplifié de la topographie ac-
tuelle des Pyrénées (profil N-S; en haut) et restauration de la topographie antérieure au jeu des failles
normales identifiées dans cet article (en bas). L’hypothése d’un soulévement régional est ici retenue. Les
variations du soulévement au travers de la chaine sont indiquées par les fleches grises. La restauration
indique une pente continue d’environ 1° sur le flanc sud de la chaine, et une ligne de partage des eaux de
la chaine située beaucoup plus au nord que sa position actuelle. AF : Faille de I’Adour ; BF : Faille de Bedous;
ELC : Chevauchement des Eaux-Chaudes-Lakhoura; GT : Chevauchement de Gavarnie; LF : Faille de Laruns; MAF :
Faille du Mail-Arrouy ; MD : position de la ligne de partage des eaux actuelle de la chaine ; NMF : Faille nord-Maladeta ;
PBF : Faille du Pic du Midi de Bigorre; PF : Faille de Pierrefitte. Tiré de Ortuiio and Viaplana-Muzas (2018).
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FIGURE 2.34: Quelques exemples de morphologies glaciaires rencontrées dans les Pyrénées. A) Vallée
glaciaire de ’Aston (Ariége, Occitanie). Noter la forme « en U » du fond de la vallée. B) Vallées glaciaire
suspendue de Lhers (fleche blanche, Béarn, Pyrénées Atlantiques). C) Poli glaciaire de La-Pierre-Saint-
Martin (Béarn, Pyrénées Atlantiques). D) Cirque et lac glaciaire dans le Massif de Néouvielle (Hautes-
Pyrénées, Occitanie). E) Cartographie des dépéts quaternaires des vallées d’Aspe et d’Ossau (Béarn,
Pyrénées Atlantiques). Noter D’existence de la moraine frontale du glacier wiirmien extrémement bien
préservée au Nord d’Arudy en Vallée d’Ossau. Le lieu ou a été prise la photographie présentée en F
est indiqué, au sud-est d’Arudy. F) Vue sur la moraine frontale du glacier wiirmien d’Arudy et sur les
terrasses quaternaires environnantes.
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3.1. OBJECTIFS DE LA THESE 99

3.1 Ohbjectifs de la these

Cette these a pour objectifs :

- de contribuer a la caractérisation des surfaces de faible relief situées en altitude dans les Pyrénées

en décrivant ’altération qui leur est associée,

- d’apporter de nouvelles contraintes sur I’dge de formation de la surface d’aplanissement sommi-

tale des Pyrénées,

- de déterminer si la surface a été soulevée postérieurement a sa formation, quantifier ce souleve-

ment et en élucider la cause le cas échéant,

- de replacer I'histoire morphotectonique post-compressive des Pyrénées a 1’échelle des plaques

Eurasie et Afrique.

3.2 Méthodologie

Plusieurs campagnes de terrain ont été menées dans les Pyrénées pour cartographier et dé-
crire laltération associée aux reliques de la surface d’aplanissement pyrénéenne. Ces campagnes ont
également été mises a profit pour échantillonner, au niveau de ces surfaces reliques, des oxydes de man-
ganese d’origine potentiellement supergene que 'on a datés au laboratoire Géosciences Rennes
par la méthode 4°Ar/39Ar. Ces échantillons ont été caractérisés aux laboratoires de 'Université de
Namur, de I'Université Catholique de Louvain-la-Neuve et de Géosciences Rennes au moyen d’analyses
en diffraction des rayons X (DRX) et d’analyses au microscope électronique a balayage (MEB) couplé

a une sonde d’énergie dispersive (EDS).

Une analyse de la dissection de la surface d’aplanissement sommitale pyrénéenne a été réalisée sur
la base d’observations de terrain couplées a des mesures morphométriques réalisées a I’aide du
systeme d’information géographique ArcGIS. L’utilisation du logiciel GDM développé par le BRGM
a permis la reconstruction d’une paléotopographie postérieure a la surface d’aplanissement py-
rénéenne dans les Pyrénées occidentales. La mise en relation des niveaux d’incisions postérieurs a la
surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées avec les dépots sédimentaires préservés dans I'avant-

pays a permis d’apporter des contraintes temporelles & la dissection de la surface.

Les travaux portant sur la dissection de la surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées ont
également permis de mettre en évidence un souléevement de la Zone axiale de la chalne pyrénéenne

durant la période post-compressive. L’analyse d’un jeu de données InSAR montrant un soulevement



100 Objectifs de la theése et méthodologie

actuel conséquent du cceur de la chaine pyrénéenne est venue appuyer nos conclusions. La compilation
des données publiées démontrant un soulévement de certains secteurs de la chaine confirme également
notre interprétation. Cette compilation a été étendue a ’échelle de I’Europe de I'ouest, ce qui a permis
de mettre en évidence un relatif synchronisme des événements de soulévement a cette échelle et d’en

discuter les causes.



Chapitre 4

Caractérisation des altérites associées
aux reliques de la surface

d’aplanissement pyrénéenne

Les surfaces reliques pyrénéennes sont parfois associées a des altérites, dont la nature et ’dge n’ont
jamais été approfondis dans la littérature (e.g. Crest, 2017; Monod et al., 2016). La description de
ces altérites est un élément important de caractérisation des surfaces reliques pyrénéennes car : (i) ces
altérites nous renseignent sur 'environnement de formation ou postérieur a la formation des surfaces
d’aplanissement, et (ii) elles peuvent étre datées par des méthodes directes (Chapitre 1, Section 1.4.2).
Dans ce chapitre, nous présentons en introduction quelques points théoriques concernant la formation
des altérites. Nous présentons ensuite les résultats de campagnes de cartographie des altérites dans les

Pyrénées.
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4.1 Résumé

Ce chapitre présente une étude inédite des caractéristiques de nombreux affleurements d’altérites
observés dans les Pyrénées (Zone axiale et Zone nord-pyrénéenne). La majorité des altérations sont
de type soustractif et affectent des roches plutoniques ou métamorphiques orthodérivées. Ces profils
d’altération sont caractérisés par des épaisseurs importantes de saprolite. Quelques altérations sous-
tractives affectant des roches sédimentaires ou paradérivées ont également été observées et caractérisées
en DRX dans la Zone nord-pyrénéenne. L’ensemble de ces indices d’altération a été cartographié a
I’échelle de la chaine des Pyrénées.

La plupart des indices d’altération sont observés au niveau des surfaces reliques d’altitude som-
mitales des pyrénéennes. Cette corrélation suggere I'existence d’un lien génétique entre la surface
d’aplanissement sommitale des Pyrénées (celle décrite par Babault et al. (2005a); Bosch et al. (2016a);
Ortuno and Viaplana-Muzas (2018), Cf. Chapitre 2 Section 2.2) et le développement des profils d’al-
tération soustractive. L’existence d’altérations anté-compressives préservées dans les Pyrénées oblige
néanmoins a considérer cette hypothése avec prudence. La cartographie des altérites a 1’échelle du
massif granitique de Bordéres-Louron montre que, a cette échelle, la corrélation surfaces - altérites est
imparfaite, ce qui laisse un doute persister quant a 1’dge de formation des profils d’altération. Plu-
sieurs hypotheses impliquant (i) un dge anté-compressif, ou (ii) un dge post-compressif de l'altération
dans ce massif sont discutées. L’hypotheése selon laquelle un profil d’altération s’est développé sous
la surface d’aplanissement pyrénéenne durant la période post-compressive et a été secondairement
décalé par des processus de glissement gravitaire sur les versants de la Vallée du Louron et/ou par le
jeu de failles normales est favorisée sur la base des relations topographie - altération dans le Massif
de Borderes-Louron. Afin d’apporter de nouvelles contraintes géologiques concernant 1’dge des profils
d’altération soustractive pyrénéens, le Chapitre 5 présente les résultats de la datation “°Ar/3%Ar de

minéralisations de manganése impactées par des processus d’altération supergene.
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4.2 Introduction : altérations de surface et de subsurface

On appelle altération (du latin « alterare » qui signifie « rendre autre », « changer ») I’ensemble des
processus chimiques et physiques qui sont a 'origine de la transformation des roches de surface et de
sub-surface. Un profil d’altération représente donc toute la tranche de roche altérée depuis la surface du
sol jusqu’a la roche-meére saine. On distingue trois grands types d’altération : (i) 'altération physique
(e.g. gélifraction, alternances de températures, microchocs éoliens); (ii) l'altération biologique (e.g.
altération liée aux acides organiques des plantes, fracturation liée & la croissance des racines) et (iii)

I’altération chimique.

Nous nous intéressons ici aux transformations liées a I'altération chimique supergene, qui peuvent
résulter de I’addition ou de la soustraction de divers éléments chimiques a proximité de la surface, sous
I'influence des eaux météoriques. En contexte continental, ce processus d’altération climatique (au sens
de Tardy, 1993) est a distinguer de I'altération hydrothermale qui est induite par des fluides chauds
circulant & des profondeurs pouvant atteindre plusieurs dizaines de kilomeétres. On peut distinguer deux
grands types d’altérations chimiques supergenes : (i) les altérations soustractives, caractérisées
par un export de matiere sous l'effet de I’hydrolyse, de la dissolution et du lessivage des éléments
chimiques mobiles, et (ii) les altérations additives, caractérisées par un apport de matiére lié & une

sursaturation des éléments en solution (Fig. 4.1).

- —— Altération soustractive Altération additive — +

Silcrétes 1
| Meuliéres
Calcretes
Dolocréetes
Gypcrétes

Sel

Lessivage

ll&\\

Niveau de base

Evaporation

> 2

500 a 1000 km

FIGURE 4.1: Répartition des principaux types d’altération dans un paysage théorique. Modifié d’apres Wyns
et al. (2003).

Ces différents types d’altération sont au premier ordre régis par les propriétés des roches (chimie

initiale, texture, structure), la topographie, le climat, ainsi que le temps (Cf. Section 4.2.2.3 ci-dessous).
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4.2.1 Les altérations additives

Elles correspondent & un apport net de matiere par précipitation d’éléments chimiques en solution
dans les eaux souterraines. Cette précipitation a lieu dans la zone vadose (espace entre la surface
du sol et la surface de la nappe phréatique), lorsque la limite de saturation de 'eau vis-a-vis des
minéraux environnants est franchie. Ceci est permis par I’évapotranspiration (évaporation a partir
des surfaces d’eau libre, du sol, de la neige, de la glace et de la végétation), ce qui suppose que la
nappe d’eau se trouve & faible profondeur (quelques dm & quelques m). Les altérations additives sont,
par conséquent, favorisées par I'alternance de périodes humides et de périodes seches. Les minéraux
qui précipitent forment des cuirassements (ou « duricrusts »; e.g. Huggett, 2011) au niveau du sol,
d’ot leur nom se terminant par le suffixe « -créte », dérivé de I'anglais « concrete » (béton). Selon
les éléments chimiques majoritaires les constituant, on distingue parmi les cuirassements formés par
altération additive : (i) les silcreétes, riches en silice; (ii) les calcretes, riches en carbonates de calcium ;
(iii) les dolocretes, riches en carbonates de magnésium, et (iv) les gypcretes, riches en gypse (Huggett,

2011). Les altérations additives se forment généralement dans les dépressions de la topographie (Fig.

1).

W

4.2.2 Les altérations soustractives

Les altérations soustractives sont caractérisées par un export net de matiere, sous 'effet du lessivage
d’éléments chimiques constituant la roche-mere par les fluides météoriques. Elles se développent au
niveau de reliefs positifs (Fig. 4.1). L’altération progresse le long du trajet des fluides, du haut vers le

bas (altération « per descensum »).

4.2.2.1 Les profils d’altération soustractive

L’ensemble des matériaux altérés situés au-dessus de la roche-meére saine est appelé « manteau
d’altération » ou « régolithe ». Lorsqu’il est formé de la superposition de différents horizons, on parle

de profil d’altération (Fig. 4.2).
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FIGURE 4.2: Organisation des profils d’altération soustractive développés sur des roches granitiques. A)
Vision classique d’un profil d’altération soustractive développé sur une roche-mére granitique. Modifié
d’aprés Huggett (2011). B) Représentation théorique d’un profil d’altération soustractive développé sur
une roche-mére granitique contenant des minéraux gonflants (biotite, muscovite). Modifié d’aprés Wyns

dans Monod et al. (2016).

Les horizons des profils d’altération soustractive traduisent différents stades d’altération, de moins

en moins avancés lorsque ’on se rapproche de la roche-mere. Au sein des profils d’altération développés

sur des granitoides, qui nous intéresseront particulierement dans le Chapitre 4 de ce manuscrit, on

distingue classiquement trois horizons de roches altérées (de bas en haut) :

- Au contact de la roche-mere, juste au-dessus du front d’altération, on trouve un horizon de

roches peu altérées et encore bien cohérentes, qui conserve la structure de la roche saine (Fig.

4.2). La terminologie varie selon les auteurs. Le terme de « saprock » est utilisé pour désigner

de maniere générale cet horizon dans lequel coexistent des minéraux partiellement altérés et des

minéraux primaires (e.g. Taylor et al., 2001). Dans certains cas, le saprock est caractérisé par un

réseau de fissures (majoritairement horizontales) dont la densité et I'interconnexion augmentent

du bas vers le haut (Fig. 4.2.B). On peut alors alors parler d’ « horizon fissuré » (Wyns et al.,

2003). La percolation des fluides responsables de 'altération est facilitée par l'existence de

fractures dans la roche, et le niveau d’altération des minéraux primaires varie donc en fonction

de leur distance aux fissures. Il en résulte une structure en boules caractéristique (Fig. 4.2.A).

- Au-dessus du saprock, on trouve un premier horizon de saprolite (du grec, « sapros », qui

signifie « pourri », « décomposé ») formé de roches meubles dans lesquelles la structure de la
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roche-meére est conservée : on parle d’isaltérite. Dans les profils ou se développent des joints
horizontaux, la densité de ces joints augmente vers le haut, ce qui permet de distinguer un
« horizon feuilleté » dans lequel les joints trés rapprochés définissent un feuilletage (Fig.

4.2.B).

- Dans la partie supérieure du profil, on observe un second horizon de saprolite dans lequel la
structure de la roche parente est perdue : I'allotérite, zone mobile ou aréne (du grec « arena »,
sable). La roche est alors meuble, de texture sableuse ou graveleuse. Des boules résiduelles de

roches inaltérées peuvent étre observées dans les horizons de saprolite (Fig. 4.2.A).

L’épaisseur de chacun des horizons d’altération est fonction de la nature de la roche-mere, et de
I'environnement dans lequel elle se trouve (Huggett, 2011). Dans les environnements ou l'altération est
limitante, le transport des éléments est plus rapide que les processus d’altération. L’épaisseur du profil
d’altération est alors tres réduite. Dans les environnements ou le transport est limitant, la vitesse de
I’altération est supérieure a celle du transport des éléments. L’épaisseur du profil d’altération est alors

importante.

4.2.2.2 Processus impliqués dans I’altération soustractive

La principale réaction impliquée dans l’altération est ’hydrolyse, qui peut complétement dissocier
ou fortement modifier les minéraux primaires de la roche-mére. Cette réaction chimique intervient entre
les molécules d’eau (divisées en ions H* et OH") et les molécules constituant les minéraux silicatés des
roches. Les ions HT remplacent les cations métalliques dans les réseaux cristallins (K*, Nat, Mg+,
Ca?*). Les cations ainsi expulsés passent en solution. Ainsi, I’hydrolyse des minéraux primaires permet
I’évacuation des éléments mobiles ainsi que la concentration sur place des éléments immobiles ou peu
mobiles (A1**+, Fe3*, Si*t). L’importance de laltération dans les roches silicatées est donc fonction de

la nature des minéraux primaires qui les composent (Fig. 4.3).
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FIGURE 4.3: Echelle de sensibilité a ’altération des minéraux silicatés. Tiré de Wyns (2017), d’aprés Goldich
(1938).
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Les minéraux néoformés par hydrolyse de minéraux silicatés sont principalement des argiles et
des oxydes ou hydroxydes. Les argiles sont des phases transitoires, en équilibre avec la composition
de '’eau environnante et les conditions physiques du milieu. Lorsque l'altération progresse, alors que
I’eau s’appauvrit en cations dissous, les argiles sont progressivement transformées. La Fig. 4.4 montre
les séquences d’altération des principaux minéraux des roches de type granitoides. On observe donc
dans les profils d’altération intégralement préservés une zonation verticale au sein de la saprolite ou
la teneur en kaolinite - gibbsite augmente de la base vers le haut. La saprolite contient également des
grains de goethite (FeO(OH)) et d’hématite (Fez03), provenant de I'oxydation du fer issu des sulfures

et des minéraux ferro-magnésiens de la roche-mere.
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FIGURE 4.4: Séquences d’altération des principaux minéraux d’une roches de type granitoide. L’intensité
de I’altération est croissante du haut vers le bas de la figure. Argiles T.O.T : argiles constituées de deux feuillets
tétraédriques (T) encadrant une couche octaédrique (O); Argiles TO : argiles constituées d’un feuillet tétraédrique
surplombant une couche octaédrique. Tiré de Mémo visuel de géologie 2013.

4.2.2.3 Facteurs contrdolant ’altération soustractive

Minéralogie, texture et structure de la roche-meére
Les processus décrits dans le paragraphe précédent montrent la relation immédiate qui existe entre
la minéralogie de la roche-mére et l'altération. Ainsi, plus une roche est riche en minéraux silicatés
sensibles & l'altération, plus son altération sera rapide et poussée (toutes choses égales par ailleurs).
Une roche constituée de différents minéraux soumise & l’altération montre une altération différentielle.

Ainsi, dans le cas d’un granite les feldspaths plagioclases et la biotite sont les premiers altérés, alors
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que les feldspaths potassiques ne sont altérés que dans les stades les plus poussés et le quartz est pré-
servé dans les stades ultimes (Fig. 4.3). Il existe également une relation entre texture de la roche-mere
et altération. Lorsqu’elles sont poreuses, les roches a grains fins sont plus sensibles a 'altération du
fait de leur plus grande surface par unité de volume (e.g. roches volcaniques Pope, 2013). Dans le cas
de roches peu poreuses, ce sont au contraire les roches & gros grains qui sont les plus sensibles a I’al-
tération. Cette observation peut étre expliquée par la présence de minéraux dits "gonflants" (phyllites
et minéraux ferro-magnésiens Wyns, 2017), dont le volume augmente au cours de l'altération. Selon
le modele de Wyns et al. (2003) et Lachassagne et al. (2011), les contraintes générées par le gonfle-
ment de ces minéraux sont responsables d’une fracturation de la roche-mere, qui favorise l'altération.
Cette remarque nous emmene a considérer I'importance de la structure de la roche-mere (fissuration,
foliation ou litage), qui contréle la possibilité de percolation et de circulation des fluides, et favorise
donc I'altération. Finalement, la sensibilité a I'altération est contrélée par une combinaison de facteurs
propres a chaque roche-mere qui expliquent la relative complexité de la formation des profils d’alté-
ration. Par exemple, ’altération d’une roche-meére formée de minéraux de grande taille peut étre tres

poussée si cette roche-mere est initialement intensément fracturée.
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FIGURE 4.5: Contréles exercés par le relief sur la formation d’un profil d’altération soustractive. Adapté de
Wyns (2002).
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Le relief exerce également un contréle majeur sur les possibilités de percolation et d’évacuation
des fluides dans la colonne de roche. L’infiltration des eaux météoriques est indispensable pour per-
mettre Daltération. Elle est possible lorsque la pente moyenne du sol est suffisamment faible pour
autoriser l'infiltration (Fig. 4.5). Une pente trop élevée favorise le ruissellement, qui provoque une
érosion mécanique de la surface. Un profil d’altération se développera donc favorablement en dessous
d’une surface plane ou de faible pente. Les modalités de I'altération soustractive décrites dans ce qui
précede induisent une géométrie subhorizontale du front d’altération. Les surfaces qui séparent les
différents horizons d’altération sont donc subparalléles a la surface d’infiltration (Fig. 4.5). A P'échelle
locale, le basculement de I’ensemble des horizons d’un profil d’altération peut donc étre un argument
d’ancienneté par rapport a un profil d’altération subhorizontal. Il faut néanmoins noter que le front
d’altération ainsi que les surfaces séparant les horizons d’altération peuvent présenter des irrégularités
liées a la minéralogie, la texture et la structure des roches soumises a ’altération.

La composition des solutions au contact des minéraux est un parametre de controle majeur de 1’al-
tération. Un drainage efficace est donc nécessaire afin de permettre un renouvellement de ces solutions
pour que 'altération puisse se poursuivre. Les conditions de drainage interne des versants sont régies
par (i) la perméabilité des roches, et (ii) la vitesse de circulation des fluides. Ce dernier parametre est
au premier ordre controlé par le potentiel topographique, qui correspond a la différence entre ’altitude
de la surface sommitale du profil et celle du niveau de base (Fig. 4.5). Un soulévement lent du profil
d’altération (" doming ") permet donc d’entretenir le potentiel topographique et favorise 1’altération
Wymns et al. (2003). Notons tout de méme que Migon (2013) souligne la possibilité de former des profils
d’altération soustractive au niveau de pentes relativement élevées si ’ensemble des autres parametres

favorisant l'altération sont réunis.

La végétation
La présence d’un couvert végétal est également un facteur qui favorise I’altération. Elle est en par-
ticulier responsable d’'une fracturation de la roche-meére (effet des racines), qui favorise l'altération
en favorisant la percolation des eaux météoriques au sein des profils d’altération et en augmentant
la surface de contact entre les minéraux et les solutions environnantes (Tardy, 1993). La végétation
a également pour effet d’acidifier la portion supérieure des profils d’altération, ce qui favorise les ré-
actions d’hydrolyse (Tardy, 1993). Enfin, la présence d’un couvert végétal limite 1’érosion et favorise

donc le maintien des profils d’altération (Migon, 2013).
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Le climat
Les effets du climat sur le développement des profils d’altération soustractive sont controversés. Les
travaux anciens ainsi que de nombreux travaux récents portant sur I'altération font du climat le facteur
de controle dominant de laltération (Strakhov, 1967; Pedro, 1968). Dans la conception de Strakhov
(1967), la minéralogie des minéraux néoformés ainsi que 1’épaisseur des différents horizons du profil

d’altération varient en fonction de la latitude (Fig. 4.6).
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FIGURE 4.6: Répartition latitudinale des types d’altération. Les températures et pluviométries moyennes
annuelles sont indiquées. D’aprés Strakhov (1967) puis Pedro (1968), tiré de Mémo visuel de géologie 2013.

Selon la latitude, les conditions climatiques (température et pluviométrie) autorisent une hydro-
lyse plus ou moins compléte des minéraux silicatés. Une hydrolyse complete (allitisation) produit la
gibbsite. Une hydrolyse partielle produit la kaolinite (argile TO, monosiallitisation ; Fig. 4.4) ou la
smectite/vermiculite (argiles TOT, bisiallitisation ; Fig. 4.4). Dans cette vision climatique de 1’alté-
ration, la gibbsite et la kaolinite sont caractéristiques de la zone intertropicale, alors que la smectite
et la vermiculite sont typiques des régions tempérées. L’épaisseur des profils d’altération soustractive
est maximale dans la zone intertropicale, minimale dans les régions désertiques (ceinture désertique
et ceinture polaire) et intermédiaire dans les régions tempérées (Fig. 4.6 ; Strakhov, 1967).

De nombreuses nuances ont été apportées a cette vision climatique de 'altération au cours des 30
derniéres années. Tout d’abord, laltération des minéraux est un processus progressif (e.g. séquence
d’altération de la biotite présentée dans le paragraphe précédent). L’allitisation est ainsi nécessairement
précédée de la monosiallitisation et de la bisiallitisation. La progression de I’altération per descensum
est par conséquent & l'origine de la formation de profils d’altération verticaux caractérisés par la

superposition d’horizons formés d’argiles de plus en plus évoluées de bas en haut (Tardy, 1993).
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L’épaisseur des horizons d’altération dans les profils est bien siir contrélée par la température, qui régit
la cinétique des réactions chimiques. Les précipitations et ’évaporation exercent également un controle
indirect sur la composition chimique des eaux percolantes, et donc sur les processus d’hydrolyse (Tardy,
1993). Le climat est, en outre, un facteur de contréle majeur du développement de la végétation
au sommet des profils d’altération. Néanmoins, il ne faut pas négliger l'effet de la lithologie et de
la topographie qui conditionnent 'efficacité du drainage, et donc la vitesse d’enfoncement du front
d’altération. Ainsi, le modeéle climatique de Strakhov (1967) ne permet pas de rendre compte seul de
la distribution des types d’altération autour du globe et doit étre nuancé par les effets du relief local

(Wyns et al., 2003; Pope, 2013; Wyns, 2017).

4.3 Cartographie des indices d’altération dans les Pyrénées : étude

de terrain

Au cours de ce travail, des altérites ont été observées en différents points des Pyrénées. La majorité
des altérites observées résultent de processus d’altération soustractive. Afin de synthétiser nos obser-
vations, nous présentons une carte des indices d’altération observés dans les Pyrénées (Fig. 4.7). 1l
faut noter que cette carte est incompléte, puisque nous n’avons pas eu l'occasion de visiter la totalité
des vallées pyrénéennes. Les secteurs étudiés dans lesquels nous n’avons pas noté d’indices d’altération
majeure sont donc également indiqués. La Zone sud-pyrénéenne n’a pas été étudiée dans le cadre de
ce travail. De méme, les processus karstiques n’ont pas été étudiés au cours de cette these, mais font
l'objet d’une littérature relativement abondante (se référer a Sartégou, 2017, pour une synthese de ces

travaux).
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4.3.1 Produits d’altération soustractive

Des profils d’altération soustractive, partiellement ou complétement préservés, ont été observés au
sein de la Zone axiale et de la Zone nord-pyrénéenne. Dans la préparation de nos missions de terrain,
nous avons ciblé principalement les massifs de roches plutoniques et de roches métamorphiques ortho-
dérivées (appelés « massifs plutoniques » dans ce qui suit), pour lesquels l'altération soustractive est
particulierement efficace du fait de leur composition minéralogique. De rares occurrences de produits
d’altération soustractive développés a partir de roches-meéres d’origine sédimentaire ou métamorphique

para-dérivée ont également été observées.

4.3.1.1 Altérations soustractives développées sur les massifs plutoniques

De nombreux affleurements de saprolite de roches plutoniques dans les Pyrénées
L’existence d’altérites sur les massifs plutoniques pyrénéens est relativement peu connue. Dans la
littérature pyrénéenne récente, seuls de rares auteurs en font mention (Monod et al., 2016; Crest,
2017). Ces descriptions concernent en grande majorité des massifs situés dans les Pyrénées orientales,
ainsi qu’un massif des Pyrénées centrales (Massif de Bordéres-Louron). Nos travaux permettent de
compléter ces observations et montrent que des profils d’altération soustractive peuvent étre observés
dans les Pyrénées orientales, la moitié septentrionale des Pyrénées centrales et le Pays Basque francais
(Fig. 4.7). Dans chacun de ces trois secteurs, les horizons saprolitiques sont bien développés (Fig. 4.8).
Les caractéristiques principales des produits d’altération soustractive sont retrouvées dans les sa-
prolites de roches plutoniques pyrénéennes. Dans la plupart des cas, elles présentent les teintes ca-
ractéristiques des roches altérées, rouges ou ocres, qui révelent la présence d’oxydes de fer (Fig. 4.8).
Dans certains cas, des boules de roche-meére sont préservées au sein de la saprolite (Fig. 4.8.C, D). Les
teneurs en argiles varient selon les affleurements. Certains affleurements montrent des isaltérites, dans
lesquelles les structures de la roche-meére sont préservées (Fig. 4.8.B, F). De nombreux affleurements
d’aréne ont également été observés (Fig. 4.8.C, D, E).
L’épaisseur des horizons saprolitiques varie selon le secteur. Elle atteint ca. 200 m (épaisseur

apparente) dans le cas du Massif de Bordéres-Louron.

Description d’un profil d’altération complet : le profil de Bordéres-Louron

Le Massif de Bordéres-Louron est un massif plutonique concentrique plurikilométrique (ca. 4 x 6 km)
de la Zone axiale pyrénéenne, formé (depuis la périphérie vers le centre) de gabbro, de granodiorite,
de monzogranite a biotite et de granite a deux micas (Fig. 4.9; Gleizes et al.; 2006). Son encaissant

est composé de métasédiments dévoniens et carboniféres, et des sédiments triasiques reposent en
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£ Aréne granitique de Saint-Arnac B Aréne sur la migmatite de ['’Aston
: AF38,2=275m :

AF241,Z=1267m
7 it 2 4
Y

Aréne granitique de Bordéres-Louron Transition horizon feuilleté - aréne sur le granite de Bordéres-Louron
AF62,Z=1232m AF52,Z7=1188m

Aréne granitique d’Ercé
Z=843m

FIGURE 4.8: Afleurements de saprolite de roches plutoniques - orthodérivées dans les Pyrénées orientales
(A, B), centrales (C, D, E) et le Pays Basque francais (F). A) Isaltérite développée sur le granite
porphyrique a biotite de Saint-Arnac. La roche est relativement cohérente et dépourvue d’argile. Notez
la teinte rouge qui traduit la présence probable d’hématite. B) Isaltérite développée sur la migmatite
de I’Aston (sabliére d’Ax-Bonascre). La roche est peu cohérente, de texture sableuse. Des argiles sont
néanmoins présentes. Notez la préservation du litage magmatique, visible au centre de ’image. C) et
D) Aréne développée sur la granodiorite de Bordéres-Louron. La roche est peu cohérente, de texture
sableuse. Des argiles sont néanmoins présentes. Notez la présence de boules de granite préservées (C) et
en cours d’altération (D), ainsi que la teinte ocre des affleurements qui traduit la présence de goethite.
E) Aréne développée sur la granodiorite d’Ercé. Notez la teinte ocre des affleurements qui traduit la
présence de goethite. F) Isaltérite développée sur le gneiss de I’Ursuya. La teneur en argiles est ici trés
importante. Notez 1’excellente préservation de la structure de la roche-mére, ainsi que la teinte ocre bien
marquée, qui traduit la présence de goethite.
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discordance sur la bordure nord-est du massif. La datation des zircons présents dans le monzogranite

a biotite a fourni un dge carbonifére supérieur (309 + 4 Ma; Gleizes

et al., 2006).
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FIGURE 4.9: A) Localisation du Massif de Bordéres-Louron. B) Carte géologique simplifiée du Massif de

Bordéres-Louron. Adapté de Gleizes et al. (2006).

Le Massif de Bordeéres-Louron est traversé de part en part par la Neste du Louron, d’orientation ca.

N140 & cette latitude. La Neste du Louron rejoint la Neste d’Aure & hauteur d’Arreau, formant ainsi

la Neste qui s’écoule vers le nord jusqu’a ’apex du c¢one du Lannemezan, dont elle était probablement

la riviere d’alimentation (Mouchené, 2016).
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La présence d’altérites sur le Massif de Borderes-Louron est indiquée sur la carte géologique d’Ar-
reau (Barrere et al., 1984). L’existence de tous les horizons caractéristiques d’un profil d’altération
soustractive développé sur roches granitiques a également été signalée par Monod et al. (2016). La
Figure 4.10 présente les caractéristiques de chacun de ces horizons dans le Massif de Borderes-Louron.
Ces différents horizons d’altération ont été observés en de nombreux points du massif (Fig. 4.11). 11
n’existe pas de controle de I'altération par la nature de la roche-meére entre les différentes enveloppes

de roches plutoniques constituant le Massif de Bordeéres-Louron (Fig. 4.11).

Aréne e 5 Areéne
AF62,Z2=1232m “ AF52,Z=1188m

"4 Horizon fissuré
AF56,Z=1155m
Ty

FIGURE 4.10: Différents horizons du profil d’altération soustractive observé dans le Massif de Bordéres-
Louron. A) Aréne extrémement meuble dans laquelle des boules de granodiorite sont préservées. B)
Aréne plus cohérente dans laquelle se dessine un feuilletage (horizon feuilleté). Noter en particulier le
feuilletage au niveau des ovoides de roches moins altérées (quart haut droit de la photographie). C)
Limite horizon feuilleté - horizon fissuré sous un muret. D) Horizon fissuré probable dont les fissures
sont remplies d’aréne. Notez la présence d’un bloc désolidarisé et rompu.

Nous signalons ici que notre cartographie des altérites dans le Massif de Borderes-Louron invalide
celle présentée sur la carte géologique au 1 : 50 000°™¢ d’Arreau (Barrere et al., 1984). L’étude des
relations entre la topographie actuelle et la position des altérites est présentée dans la Section 4.4.2.2

ci-dessous.
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FIGURE 4.11: Cartographie des horizons d’altérites observés sur le Massif de Bordéres-Louron sur fond
de modéle numérique de terrain (RGE ALTI® 5m IGN). Contour du massif granitique d’aprés (Barrere et al.,
1984).

Existence de massifs plutoniques dépourvus de saprolite

L’étude de plusieurs massifs plutoniques pyrénéens a permis de montrer qu’ils ne portaient pas de
saprolite (d’ouest en est : massifs des Eaux-Chaudes, de Balaitous-Cauterets, de Néouvielle et de la
Maladeta ; Fig. 4.7). Dans les massifs de Balaitous-Cauterets, de Néouvielle et de Maladeta, la présence
d’un nombre important de fissures horizontales peut suggérer l’existence d’un horizon fissuré (Fig.
4.12). Ceci implique 'existence soit : (i) d’une phase d’altération peu poussée, qui n’a pas permis la
formation de saprolite, ou (ii) d’un profil d’altération complet par le passé et dont les horizons meubles
ont été secondairement érodés. Cependant, il est tout aussi possible que ces fissures soient le résultat
d’autres processus géologiques (fentes de décompression développées au cours de ’exhumation, fentes

de rétraction thermique dans le cas des massifs plutoniques, processus de versants). L’observation de
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fissures horizontales dans un massif, en ’absence de saprolite, ne constitue donc pas pour nous une

preuve suffisante de ’existence passée d’un profil d’altération.

¥ . Cauterets E . Neouvielle
14 % o -

‘Maladeta [y L o 7 Maladeta

2 o

FIGURE 4.12: Fissuration dans trois massifs plutoniques pyrénéens. A) Granodiorite de Cauterets. A
I’échelle du massif, la granodiorite est intensément fracturée. Sur cette photographie, les fractures d’orien-
tation subhorizontale sont majoritaires. Cette observation n’est pas généralisée a ’ensemble du massif.
B) Granodiorite de Néouvielle. Ici également, la granodiorite est intensément fracturée. Des plans sub-
horizontaux sont parfois observés mais ne représentent pas la direction majoritaire des fractures. C)
Granodiorite de la Maladeta. Des fractures subhorizontales (minoritaires) sont observées. D) Granodio-
rite de Tredos (Massif de Maladeta). Fissures subparalléles d’espacement décimétrique. L’orientation des
plans définis par la fissuration est subparalléle a celle des flancs de la vallée d’Aiguamog.

4.3.1.2 Altérations soustractives développées sur des roches sédimentaires ou métamor-

phiques para-dérivées

Description et caractérisation de ’altération des marnes albiennes des Pyrénées occiden-
tales (Zone nord-pyrénéenne)

Dans les Pyrénées occidentales, au niveau de la Vallée du Lourdios (Cf. Fig. 4.7), des affleurements
de saprolite développée sur les facies marneux du flysch albien (marnes a spicules; Castéras et al.,
1970b) ont été observés dans le cadre de nos travaux. Les deux affleurements présentés en Fig. 4.13

sont les plus complets qu’on ait pu observer. La roche-meére non altérée est présente a la base des
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profils. Au sein des altérites, la stratification de la roche-mere est préservée (Sp, Fig. 4.13). Un a deux
plans de schistosité sont également parfois visibles dans les altérites, que ’on peut donc appeler « isal-
térites ». Dans les deux cas, le front d’altération est relativement irrégulier et ne semble pas controlé

par la lithologie puisqu’il recoupe les bancs de la Sy (Fig. 4.13.D.).

FIGURE 4.13: Profils d’altération soustractive sur les marnes albiennes. A), B) Photographies de ’affleu-
rement AF 18. A) La position des échantillons de I’échantillon d’isaltérite utilisé pour la caractérisation
DRX est indiquée. Noter la présence de roche-mére saine a droite de I’image (délimitée par le trait
blanc). B) Position de I’échantillon JUZE 18B, prélevé au sein de la roche-mére saine située en dessous
des échantillons précédents. C) Détail des isaltérites, qui préservent la Sp et la S; de la roche-mére.
On distingue facilement la stratification de la roche-mére des altérites So (N125 65S) et une S; (IN005
60W). Une S2 dont ’orientation varie beaucoup a ’échelle de ’affleurement est également présente. D)
Photographie de 1’affleurement AF 126. La So est bien visible dans la portion basale de I’affleurement,
au niveau de la roche-mére saine comme des isaltérites. La position des échantillons utilisés pour la ca-
ractérisation DRX des altérites est indiquée. E) Détail sur les isaltérites, qui préservent la stratification
de la roche-meére So.

Caractérisation DRX des échantillons de saprolite de marnes albiennes
Les isaltérites qui surmontent la roche-meére sont en apparence tres riches en argiles. Sur les deux profils
d’altération majeurs que nous avons pu observer (Fig. 4.13), cinq échantillons ont été collectés afin de
caractériser ’évolution verticale de la minéralogie. Un échantillon de roche-mere saine située en base

du profil et un échantillon d’isaltérite ont été prélevés a 'AF 18 (Fig. 4.13.A, B). Trois échantillons
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d’isaltérite ont été collectés sur ’AF 126 (Fig. 4.13.D). Les analyses de diffraction des rayons X (DRX)
ont été réalisées au BRGM Orléans. Le principe de la méthode DRX est présenté en Annexe 1. Les

spectres DRX sont fournis en Annexe 2.

Résultats. La roche-mére saine est constituée de (par ordre d’abondance) : calcite, quartz, phyl-
lites, chlorite, microcline, pyrite, rutile et gypse (en traces). La fraction phylliteuse est constituée de
micas ou d'illite, avec possiblement des interstratifiés illite-smectite (argiles de structure TOT ; Fig.
4.14). Dans lensemble des échantillons d’isaltérite, les analyses DRX montrent ’absence de calcite.

On note la présence de goethite dans I’échantillon JUZE 18A.

A Téchelle de l'affleurement AF 18, trois différences majeures sont a noter : (i) ’absence de calcite
dans I’échantillon d’isaltérite, alors qu’elle représente 52% massique de la roche-mére, (ii) la proportion
beaucoup plus importante de phyllites dans 'isaltérite, et (iii) la proportion beaucoup plus importante
de quartz dans l'isaltérite. La calcite initialement présente dans la roche-meére est donc dissoute au
cours de l'altération, et des argiles d’altération de type TOT se forment. Le quartz, trés difficilement
altérable (Cf. Fig. 4.3), voit sa proportion augmenter du fait de 'altération et du lessivage des autres

constituants.

Echantillon JUZE 18A

Phases % massique Erreur (% massique)
Quartz 45 3
lllite et/ou micas (+ interstratifié illite/smectite ?) 44 5
Goethite 6 3
Chlorite 4 5
Microcline 1 3
Rutile En traces

Echantillon JUZE 18B

Phases % massique Erreur (% massique)
Calcite 52 3
Quartz 19 3
llite et/ou micas (+ interstratifié illite/smectite ?) 19 5
Chilorite 5 5
Microcline 3 3
Pyrite 1 3
Rutile 1 3
Gypse En traces

FIGURE 4.14: Résultats de ’analyse DRX de deux échantillons collectés sur Paffleurement AF 18. La
localisation des échantillons est montrée sur la Fig. 4.13.A, B.

L’analyse DRX des trois échantillons d’isaltérites de 'affleurement AF 126 montre qu’ils sont
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formés des mémes minéraux, dont la proportion n’évolue pas de maniere significative a 1’échelle de

I’affleurement. Leur contenu est semblable & celui de I’échantillon JUZE 18A, hormis 'absence de

goethite.

Echantillon JUZE 126A

Phases % massique Erreur (% massique)
lllite et/ou micas (+ interstratifié illite/smectite ?) 49 5
Quartz 42 3
Chilorite 7 5
Microcline 2 3
Rutile En traces

Echantillon JUZE 126B

Phases % massique Erreur (% massique)
lllite et/ou micas (+ interstratifié illite/smectite ?) 47 5
Quartz 45 3
Chilorite 6 5
Microcline 1 3
Rutile 1 3

Echantillon JUZE 126C

Phases % massique Erreur (% massique)
Quartz 47 3
lllite et/ou micas (+ interstratifié illite/smectite ?) 43 5
Chilorite 8 5
Microcline 2 3
Rutile En traces

FIGURE 4.15: Résultats de P’analyse DRX de trois échantillons collectés sur ’affleurement AF 126. La

localisation des échantillons est montrée sur la Fig. 4.13.D, E.

Interprétation. Les échantillons d’isaltérites des deux affleurements montrent un contenu sem-

blable, qui révele une altération peu poussée, de type bisiallitisation (Fig. 4.4). Ce résultat peut étre

interprété de deux manieres :

(i) laltération que nous décrivons est une altération récente et peu

poussée, et (ii) les échantillons ont été prélevés a la base d’un profil d’altération plus épais, dont la

partie supérieure a été érodée. L’observation de roche-meére saine a la base des deux affleurements

étudiés est compatible avec ces deux interprétations. En ’absence d’autres éléments de datation, il

n’est pas possible de trancher entre ces deux interprétations.
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Minéralisations de manganése affectées par des processus d’altération supergéne (Zone
nord-pyrénéenne et Zone axiale)

Il est important de noter ici I’existence de minéralisations de manganese affectées par des processus
d’altération supergene au cours de la période post-compressive dans les Pyrénées centrales (Fig. 4.7).
Les roches porteuses de ces minéralisations sont des schistes et calcaires dévono-carboniferes. Ces
roches, qui témoignent également de l'intervention de processus d’altération soustractive dans les
Pyrénées, sont traitées a part dans le Chapitre 5 puisque les oxydes de manganese qu’elles contiennent
ont été utilisés en vue d’apporter des contraintes temporelles a l'altération supergene dans les Pyrénées

(datations par la méthode 4°Ar/3%Ar).

4.3.2 Produits d’altération additive

En complément des indices d’altération soustractive qui nous intéressent particulierement dans ce
manuscrit, nous signalons quelques indices d’altération additive observés au cours de nos travaux (Fig.

4.7). Ces roches ne feront pas l'objet d’une étude détaillée dans le cadre de ce manuscrit.

4.4 Age des altérations pyrénéennes

4.4.1 Des altérations ante-orogéniques

4.4.1.1 Sur les cratons bordant la zone des futures Pyrénées (Jurassique supérieur -

Aptien)

Au cours de U'intervalle Jurassique supérieur - Aptien, les cratons européen et ibérique bordant la
zone ol se formeront les Pyrénées sont émergés et soumis & une intense altération latéritique (Bardossy
and Dercourt, 1990; Combes and Peybernes, 1996). Des bauxites de type latéritique (Bardossy and
Combes, 1995) et des latérites sont formées sur ces cratons stables. A I'emplacement des futures

Pyrénées, les dépdts sont majoritairement marins carbonatés.

4.4.1.2 Au sommet des blocs basculés des marges européenne et ibérique (Aptien -

Albien inférieur)

A I'Aptien - Albien inférieur, I'ouverture du Golfe de Gascogne (Cf. Chapitre 2, Section 2.1.2.2)
est a l'origine de la formation du Bassin axial pyrénéen et de la déstabilisation des cratons (Boillot,
1984; Dercourt and Vrielynck, 1993). Ceci provoque 1’érosion des altérites portées par les cratons
européen et ibérique et leur transport en direction du Bassin axial pyrénéen, ou se localise ’essentiel

de la subsidence (Combes and Peybernes, 1996). Des bauxites de karst (Bardossy and Combes, 1995)
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sont ainsi déposées sur les plate-formes carbonatées du Kimmeéridgien - Urgonien (Barrémien - Albien
supérieur; Peybernes, 1979). Ces gisements de bauxites allochtones sont retrouvés aujourd’hui en de
nombreux points des Pyrénées, principalement au sein de la Zone nord-pyrénéenne (e.g. Ariege, Pays
Basque et Béarn; Combes and Peybernes, 1987, 1989, 1991).

Plusieurs arguments géologiques rendent compte d’émersions du sommet des blocs basculés de la
marge européenne a la fin du Crétacé inférieur. Ainsi, (i) la karstification des formations urgoniennes
en Ariege et ’évolution polyphasée des bauxites ariégeoises témoignent d’émersions successives influen-
cées par les oscillations eustatiques (Combes and Peybernes; 1991). De plus (ii), 'acquisition récente
de données de thermochronologie basse température sur les massifs de ’Arize et des Trois Seigneurs
a permis de mettre en évidence un refroidissement barrémo-albien des échantillons prélevés dans la
moitié sud des massifs, qui suggere leur exhumation (Vacherat et al.,; 2016). Ce refroidissement n’est
pas observé dans les échantillons provenant de la bordure nord des massifs, ce qui a été interprété par
Vacherat et al. (2016) comme le témoignage de leur basculement vers le nord au cours de l'intervalle
Barrémien - Albien. La présence de sédiments turono-coniaciens (flyschs a Fucoides) reposant direc-
tement sur la bordure nord du Massif des Trois Seigneurs est un indice de ’émersion de ce massif au
Crétacé inférieur (Barrouquere et al., 1976). L’ensemble de ces observations peut étre expliqué par
le fonctionnement de blocs basculés dont le sommet aurait été temporairement émergé au cours du
rifting pyrénéen (Fig. 4.16; Vacherat et al.; 2016).

Au contact du flysch a Fucoides (Turonien - Coniacien), la granodiorite d’Ercé (Massif des Trois
Seigneurs), est complétement arénisée (Fig. 4.17.A). L’épaisseur de 'aréne granitique est d’environ 10
m & Ercé (R. Wyns, communication personnelle). L’horizon fissuré est observé sous les affleurements
d’aréne (Fig. 4.17.B), ce qui indique I'existence d’un profil d’altération préservé dans le granite d’Ercé.

L’altération de la granodiorite d’Ercé est problablement ante-turonienne car : (i) le flysch a Fucoides
qui scelle ’aréne ne présente pas de traces d’altération importante, et (ii) le contact entre flysch et aréne
granitique a été basculé, probablement au cours de I'inversion pyrénéenne. Compte-tenu de I’histoire
tectonique de la région ariégeoise présentée ci-dessus, il est tres probable que le granite d’Ercé ait été
altéré au cours de ’émersion du toit d’un bloc basculé correspondant au Massif des Trois Seigneurs

au cours du rifting pyrénéen.
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FIGURE 4.16: Reconstruction schématique de 1’évolution tectonique des massifs de 1’Arize et des Trois
Seigneurs contrainte par les données de thermochronologie basse température. Tiré de Vacherat et al.
(2016). A) Crétacé inférieur. Individualisation de blocs basculés en réponse au rifting pyrénéen. B) Albo-
Cénomanien. Les portions sud des massifs enregistrent un refroidissement interprété en termes de dé-
nudation tectonique. Les portions nord enregistrent un réchauffement associé a ’enfouissement sous une
épaisseur importante de sédiments syn-rifts. C) Crétacé supérieur. La convergence a débuté et s’exprime
par la formation d’un prisme d’accrétion dans le Bassin d’Aulus. Les massifs de I’Arize et des Trois Sei-
gneurs sont enfouis sous les sédiments post-rifts. D) Eocéne supérieur. La compression pyrénéenne méne
a l’organisation actuelle de la zone ariégeoise. Les massifs des Trois Seigneurs et de I’Arize subissent un
nouveau refroidissement associé a 1’érosion de la majeure partie des sédiments crétacés supérieurs.
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FIGURE 4.17: Affleurements d’altérites dans le Massif des Trois Seigneurs. A) Contact discordant du flysch
a Fucoides (Turonien-Coniacien) sur ’aréne granitique d’Ercé. Noter le fort pendage du contact (pho-
tographie B. Monod). B) Horizon fissuré observé sous ’aréne granitique. Noter la présence de fissures
d’orientation majoritairement horizontale.

4.4.1.3 Autres périodes d’altération envisageables

Dans le Massif central, I’étude des altérites a également permis de mettre en évidence plusieurs
phases majeures d’altération qui ont été datées : (i) anté-Carbonifére terminal, (ii) anté-Permien, (iii)
anté-Trias, (iv) anté-Lias, (v) anté-Crétacé terminal (équivalente de la phase apto-albienne décrite dans
la partie qui précede), et (vi) Eocéne (e.g. Migon and Lidmar-Bergstrom, 2001; Pierre, 1989; Wyns
et al., 2003). Ces phases d’altération ont pu affecter les terrains que ’on observe aujourd’hui dans les

Pyrénées. Les produits d’altération des phases (i) & (iv), anté-orogéniques, pourraient éventuellement
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étre retrouvés au niveau des zones ou le socle paléozoique est exposé (Zone axiale et massifs nord-
pyrénéens), sil’on envisage leur préservation au cours de I'orogenése pyrénéenne. Une telle préservation,
bien que difficile au coeur d’une chaine de collision ol les taux d’exhumation ont dépassé le mm.an!
au cours du Paléogeéne (e.g. Fitzgerald et al., 1999; Gibson et al., 2007; Gunnell et al., 2009; Fillon and
van der Beek, 2012; Vacherat et al., 2016), est possible a la condition que ces profils d’altération aient
été enfouis sous des épaisseurs importantes de sédiments les protégeant de ’érosion. La probabilité de
former et de préserver des profils d’altération au cours de I’Eocene dans les Pyrénées est, par contre,

extrémement faible en raison des taux de soulévement et d’érosion qui existaient a cette période.

4.4.2 Des altérations tardi- a post-orogéniques
4.4.2.1 Comparaison de la position des altérites et des surfaces reliques d’altitude

Comparaison a I’échelle des Pyrénées

Nous avons vu en Introduction (Section 1.2.2) que l'altération peut favoriser la formation d’une
surface d’aplanissement. De plus, les processus a l'origine de la formation d’un profil d’altération
soustractive requiérent I’existence de pentes modérées (Chapitre 4, Section 4.2.2.3). Lorsque les condi-
tions sont favorables (pluviométrie, drainage, lithologie ... Cf. Section 4.2.2.3), un profil d’altération
soustractive peut donc se développer sous une surface d’aplanissement. Ainsi, il est tout a fait pos-
sible qu’un profil d’altération soit associé a la surface d’aplanissement pyrénéenne. La comparaison de
la position des indices d’altération soustractive dans les Pyrénées et des surfaces reliques d’altitude
montre une bonne correspondance entre ces deux types d’objets dans les Pyrénées (Fig. 4.18). Au
premier ordre, les massifs sur lesquels les surfaces d’altitude ont été bien préservées sont aussi ceux
qui montrent des évidences d’altération soustractive (e.g. massifs de I’Aston, de Milhas, de Bordéres-
Louron). Au contraire, les massifs sur lesquels peu de surfaces reliques sont observées ne montrent
pas d’indices d’altération majeure (e.g. massifs de la Maladeta, de Néouvielle, de Cauterets et des
Eaux-Chaudes). Il faut bien siir garder a l'esprit le fait que nous n’ayons pas pu visiter I’ensemble
des plutons pyrénéens. Néanmoins, I'image globale donnée par cette cartographie semble confirmée a
une échelle d’étude plus locale (Fig. 4.18.B). Ceci nous conduit & accorder une confiance raisonnable

a cette corrélation.
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La corrélation entre surfaces reliques d’altitude et indices d’altération soustractive dans les Pyré-
nées nous conduit a proposer un age post-oligocene pour la majorité de ces altérations. L’hypothese
la plus simple consiste a envisager le développement de profils d’altération soustractive sous la surface
d’aplanissement pyrénéenne au cours de la période post-compressive. Cette altération aurait été favo-
risée par l'existence de la surface d’aplanissement pyrénéenne et par le climat subtropical régnant au
cours du Miocene inférieur & moyen (Chapitre 2, Section 2.1.3). Un soulévement lent de cette surface
(« doming ») serait un facteur supplémentaire favorisant la formation des profils d’altération soustrac-
tive (Section 4.2.2.3; Wyns et al., 2003). Il faut alors envisager une érosion importante de la chaine
au cours de la période post-compressive, a l'origine (i) de la dissection de la surface d’aplanissement
pyrénéenne, et (ii) de 1’érosion différentielle des différents secteurs des Pyrénées expliquant 1’existence
actuelle de massifs plutoniques dépourvus de surfaces reliques et de saprolite. La possibilité et I’origine
d’un tel soulevement est discutée dans les chapitres 6 et 7 de ce manuscrit.

En l’absence de datation directe des profils d’altération pyrénéens, et compte-tenu de ’existence
d’indices d’altération anté-orogéniques dans les Pyrénées (Section 4.4.1 ci-dessus), il est également
possible que cette corrélation soit fortuite. Les indices d’altération que nous avons décrits dans ce
qui précede peuvent étre le résultat de plusieurs périodes d’altération, anté- ou post-orogéniques. Une

étude détaillée des relations surfaces reliques - altération est donc nécessaire.

Comparaison de la position des altérites et des surfaces reliques d’altitude a I’échelle
locale : exemple du Massif de Bordéres-Louron

La Figure 4.19 montre 'existence de surfaces de faible pente a différentes altitudes dans le Massif
de Borderes-Louron. Les surfaces sommitales (Z = 1200 - 2100 m), majoritairement localisées sur les
crétes, sont interprétées par Bosch (2016) comme des reliques de la surface d’aplanissement pyrénéenne.
Des surfaces de pente inférieure a 10 ° existent a des altitudes inférieures (Z = 1050 - 1200 m ; "Replats
de Langon et de Notre-Dame-des-Neiges sur la Fig. 4.19). L’ensemble de ces surfaces ont été décrites
par Monod et al. (2016), dont les observations montrent que 'on peut distinguer trois niveaux de
surfaces sous la surface sommitale (Fig. 4.20). Ces niveaux situés respectivement a des altitudes de
1350 m, 1100 m et 1020 - 1050 m sont observés de part et d’autre de la Vallée du Louron. La surface

sommitale ainsi qu'un niveau situé & ca. 1050 m sont retrouvés dans la Vallée d’Aure (Fig. 4.20).
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FIGURE 4.19: Cartographie des horizons d’altération observés sur le Massif de Bordéres-Louron sur fond
de carte des pentes (calculée a partir du MNT RGE ALTI® 5m IGN). 1 : Redessiné d’aprés Bosch (2016).

La cartographie des différents affleurements d’altérites du Massif de Borderes-Louron, bien que

lacunaire, montre que la succession verticale théorique des horizons d’altération n’y est pas partout

observée (Fig. 4.19). En effet, dans le cas d’un profil d’altération soustractive bien développé sur une

roche-mere granitique, on s’attend & observer la saprolite (aréne et/ou horizon feuilleté) au niveau des

replats topographiques et les affleurements d’horizon fissuré et de roche-mere saine sur les versants et

en fond de vallée (Fig. 4.5). Ce n’est pas ce que 'on observe a 1’échelle du Massif de Bordéres-Louron

(Fig. 4.19) et Fig. 4.21).
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FIGURE 4.20: Panorama montrant 1’étagement des surfaces dans le Massif de Bordéres-Louron et ses
environs. Adapté de Monod et al. (2016).
Afin de présenter dans le détail les relations existant entre topographie et horizons d’altération, on

peut diviser le massif en trois secteurs :

- Dans le quart nord-ouest du massif, on observe une relation topographie - horizons d’altération
conforme & la théorie. En effet, la présence de saprolite coincide avec le replat de Langon (Fig.
4.19). A ce niveau, l'aréne granitique (Z = 1125 a 1180 m) est observée au-dessus de I’horizon
feuilleté (Z = 1080 - 1120 m). On retrouve sous ces horizons saprolitiques 1’horizon fissuré (Z

= 1050 m), qui coincide avec les pentes les plus fortes du versant.

- Dans toute la moitié sud du massif, seuls des horizons de saprolite ont été observés. Les arénes
granitiques sont localement observées au niveau de secteurs de pente modérée (< 20 °), mais
également au niveau de pentes relativement fortes (20 & 40 ° ; Fig. 4.19). L’horizon feuilleté est

observé a une altitude inférieure a certains affleurements d’aréne (environ 100 m en dessous).

- Enfin, dans le quart nord-est du massif, les affleurements d’horizon feuilleté alternent avec
I’horizon fissuré ou la roche saine sans relation apparente avec la topographie. Un affleurement

d’horizon feuilleté est observé a proximité du fond de la Vallée du Louron.

4.4.2.2 Réflexions sur la position des profils dans la topographie actuelle

La cartographie des altérites présentée ci-dessus nous conduit a envisager deux grandes hypotheses
quant a I’dge de formation du profil d’altération de Bordéres-Louron : (1) L’altération est intervenue

au cours de la période post-compressive, et (2) elle est intervenue avant 1’orogenese pyrénéenne.

Hypothése 1 : Age post-compressif de ’altération dans le Massif de Bordéres-Louron

Cette hypothese peut étre subdivisée en trois sous-hypothéses, détaillées dans ce qui suit.

- L’hypothése 1A consiste a interpréter I'observation de la succession théorique des horizons d’al-

tération d’une roche-mere granitique aux environs du replat de Lancon comme la preuve d’un
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lien génétique entre la surface d’aplanissement pyrénéenne et le développement de I’altération
soustractive (Fig. 4.21). L’observation d’un affleurement d’horizon feuilleté au niveau du replat
de Notre-Dame-des-Neiges est compatible avec cette interprétation. La dissection de la surface
d’aplanissement pyrénéenne aurait alors permis d’arriver a 'image actuelle de I’altération dans
le Massif de Borderes-Louron. L’existence de replats intermédiaires dans le secteur pourrait,
ainsi, étre la marque d’une incision réalisée en plusieurs étapes, comme nous le décrivons dans
le cas de la Vallée d’Aspe (Chapitre 6, Section 6.4). Néanmoins, cette interprétation ne permet
pas d’expliquer : (i) la présence d’horizon fissuré/roche saine sur la bordure est du replat de
Notre-Dame-des-Neiges, (ii) la présence d’un affleurement d’horizon feuilleté a proximité du
fond de la vallée, et (iii) la présence de saprolite sur la quasi-totalité des versants dans la moitié

sud du massif.

- Dans I’hypothese 1B, on suppose également que le profil d’altération observé sur le Massif de

Borderes-Louron s’est formé sous la surface d’aplanissement pyrénéenne au cours de la période
post-compressive (Fig. 4.21). La complexité de la succession des horizons d’altération dans le
massif est dans cette hypotheése expliquée par un décalage ultérieur du profil d’altération. Un
tel décalage peut étre réalisé de deux manieres différentes : (i) par des processus de glissement
gravitaire sur les versants de la Vallée du Louron, et (ii) par le fonctionnement de failles, qui
n’ont jusqu’ici pas été décrites. Le fonctionnement de failles normales sur les versants de la vallée
pourrait par ailleurs expliquer 1’étagement des replats observé dans le secteur. La Section 6.3
du Chapitre 6 est consacrée a la recherche d’indices de telles failles normales sur les versants

de la Vallée du Louron.

- L’hypothese 1C se base principalement sur les observations réalisées dans la moitié sud du

massif et envisage la possibilité d’une altération développée au cours de l'incision de la Vallée
du Louron (Fig. 4.21). Les indices d’altération soustractive dans le Massif de Bordeéres-Louron
ne seraient alors pas liés a la surface d’aplanissement pyrénéenne. Cette hypothese nous parait
peu probable compte-tenu des conditions nécessaires & l'altération décrites dans la Section
4.2.2.3 de ce chapitre (en particulier du fait de la nécessité de faibles pentes pour autoriser
la formation et la préservation d’un profil d’altération soustractive suffisamment avancé pour

former ’aréne granitique).

Hypothése 2 : dge anté-compressif de ’altération dans le Massif de Bordéres-Louron

Une derniere hypothese consiste a attribuer un dge anté-compressif a I'altération que I’'on observe

dans le Massif de Borderes-Louron (Fig. 4.21). Dans ce cas, deux cas de figure sont envisageables
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et permettent d’expliquer la mauvaise corrélation existant entre la topographie actuelle du massif
et la cartographie des horizons d’altération : (i) le profil d’altération a pu étre basculé au cours
de l'orogenese pyrénéenne, ou (ii) l'altération que I'on observe aujourd’hui est le résultat de plusieurs
phases d’altération successives. A la base des formations triasiques qui recouvrent le massif plutonique,
on observe une bréche formée de clastes de nature granitique dans un ciment pélitique (Fig. 4.22).
Les clastes présentent les indices d’une altération modérée : ils ont tous la teinte ocre caractéristique
de l'altération des roches de nature granitique, et certains de ces clastes montrent un léger débit en
pelure d’oignon (Fig. 4.22). Ces observations peuvent étre interprétées de deux manieres différentes.
On peut, tout d’abord, envisager une altération du granite de Borderes-Louron intervenue avant le
Trias, suivie d’une bréchification et d’'un dépo6t au cours du Trias. Ceci implique la mise a ’affleurement
du granite de Bordéres-Louron avant le Trias. L’altération que ’on observe aujourd’hui dans le massif
pourrait donc résulter d’un épisode anté-triasique. Cependant, il est également possible que I'altération
des blocs de granite que I'on observe aujourd’hui dans les formations triasiques résulte d’une phase
d’altération post-Miocene (telle qu’évoquée ci-dessus) d’une bréche déja en place.

L’attribution d’un age aux altérites de Bordeéres-Louron est donc extrémement difficile. La bonne
correspondance topographie - horizons d’altération au niveau du replat de Lancon nous conduit a
favoriser I’hypothese post-compressive. L’hypothese 1B, qui permet a la fois d’expliquer cette bonne
correspondance & 1’échelle locale et la répartition plus aléatoire observée a d’autres endroits du massif,
est la plus probable. La possibilité d’un décalage du profil d’altération par des failles normales, comme
cela a été décrit dans le cas du profil d’altération du Massif de I’Aston (Monod et al., 2016) est étudiée

dans le Chapitre 6 (Section 6.3).

4.4.3 Age minimal de I’altération soustractive dans les Pyrénées

Récemment, Crest (2017) a fourni un 4ge minimal d’altération dans les massifs plutoniques des
Pyrénées orientales (massifs de Mont-Louis, de I’Aston et de Bassiés). Ses travaux portant sur la
quantification de la dénudation glaciaire dans les Pyrénées ont démontré 'dge pré-Wiirmien (voire

pré-quaternaire) des altérites portées par les surfaces reliques de ces massifs plutoniques.
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FIGURE 4.22: Bréche observée a la base des formations triasiques discordantes sur la bordure nord-est
du Massif de Bordéres-Louron (localisation Figure 4.9). Les clastes sont formés de boules et de blocs
anguleux de granite altéré, dans un ciment d’argilite rouge. Notez 1’apparent débit en pelure d’oignon
observé sur le gros bloc situé en bas 4 gauche de la photographie.
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Chapitre 5

Minéralogie, pétrographie et datation
WOAr/3?Ar des gites supergenes de
manganése de Las Cabesses (Zone
nord-pyrénéenne) et des

Hautes-Pyrénées (Zone axiale)
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5.1 Résumé

Dans ce chapitre, nous présentons les résultats d’une étude minéralogique, pétrologique et géochro-
nologique d’échantillons d’oxydes de manganese récoltés dans le but d’obtenir de nouvelles contraintes
sur 'adge de la surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées. Les échantillons ont été collectés a
proximité des surfaces reliques d’altitude pyrénéennes, dans deux secteurs des Pyrénées centrales : le
secteur de Las Cabesses (Massif de I’Arize, Zone nord-pyrénéenne) et le secteur des Hautes-Pyrénées
(Unité de Gavarnie, Zone axiale). La caractérisation minéralogique et pétrologique des échantillons,
réalisée au moyen d’analyses DRX et MEB-EDS, permet de mettre en évidence l'intervention d’au
moins une phase d’altération supergene au cours de ’histoire de cristallisation des échantillons. Les
analyses MEB-EDS ont permis I'identification du cryptomélane (Ky(Mn*+t,Mn3*)sO1¢) au sein de cer-
tains échantillons. Cet oxyde de manganése potassique peut étre daté par la méthode °Ar/39Ar. Dans
les échantillons d’oxydes de manganese pyrénéens, il n’a pas été possible d’isoler le cryptomélane pur
de la ramsdellite (MnO2) a laquelle il est intimement lié. Les échantillons qui ont été datés sont donc
systématiquement caractérisés par des teneurs faibles en K et représentent ainsi un matériau non idéal
pour la datation par la méthode “°Ar/39Ar. Des tentatives de datations ont également été réalisées sur
d’autres types d’oxydes de manganése potassiques, généralement non datés par la méthode 4°Ar/3Ar
(todorokite (Ca,Na,K)x(Mn**t Mn3+)gO012 . 3,5H20, birnessite (Na,Ca)Mn7;014 . 2,8H20).

Deux poles d’ages ont pu étre isolés a partir des résultats de I'analyse *°Ar/3°Ar : 'un & ca. 1
Ma et l'autre a ca. 118 - 80 Ma. Hormis un échantillon de todorokite permettant de calculer un age
quaternaire, les datations réalisées sur des échantillons formés de todorokite-birnessite ont fourni des
résultats inexploitables. L’age quaternaire est retrouvé au sein des échantillons provenant des deux gites
de manganese échantillonnés. L’age crétacé a été obtenu uniquement a partir d’échantillons provenant
du site situé dans la Zone axiale. Cet age peut correspondre a : (i) un épisode d’altération intervenu
au toit d’'un bloc basculé de la marge ibérique émergé au moment du rifting pyrénéen, ou (ii) a un
épisode d’hydrothermalisme intervenu a cette période. Notre étude ne permet pas de trancher entre ces
deux possibilités. L’dge quaternaire correspond a un épisode d’altération supergene, nécessairement
intervenu au cours d’un stade interglaciaire durant lequel I’eau liquide était disponible.

Nous discutons la signification de la lacune d’enregistrement existant entre le Crétacé et le Qua-
ternaire, alors qu’a certaines périodes les conditions étaient favorables au développement d’un profil
d’altération (en particulier au moment ou la chaine des Pyrénées était une pénéplaine d’altitude).
Cette lacune peut étre interprétée comme le signe d’une ou plusieurs phases de réactivation des pro-
fils d’altération préexistants. La derniére phase d’altération a ainsi probablement été & 'origine du

remplacement ou de la cristallisation de nouveaux oxydes de manganese durant le Quaternaire. La
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préservation des ages crétacés au coeur de la Zone axiale est, dans ce contexte, surprenante et devra

étre étudiée plus en détail.
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5.2 Introduction

5.2.1 Structure et propriétés des oxydes de manganéese

Le manganése (Mn) est le dixieme élément le plus abondant dans la crotite terrestre (la teneur
moyenne en Mn des roches crustales est d’environ 0,1 %; Turekian and Wedepohl, 1961). Il est treés
fréquemment oxydé, donnant naissance a plus d’une trentaine d’oxydes de manganése naturels (Post,
1999), pour la plupart formés dans des conditions supergenes (i.e., groupe de la hollandite). Les

minéraux principaux contenant du Mn dont il est question dans ce chapitre sont présentés Table 5.1.

TABLE 5.1: Composition des principaux minéraux contenant du Mn évoqués dans ce chapitre. * Oxydes
appartenant au groupe de la hollandite s.l. (Source : Post (1999)).

Minéral Formule chimique
Pyrolusite MnO,
Ramsdellite MnO,
Hollandite * Ba(Mn*", Mn>*)s06
Cryptomélane * K(Mn*, Mn**)g06
Oxydes et hydroxydes Manjiroite * Na(Mn*, Mn3*)8016
Coronadite * Pb(Mn*, Mn*")504¢
Todorokite (Ca,Na,K),(Mn**, Mn**)s0,, . 3,5H,0
Birnessite (Na,Ca)Mn;044 . 2,8H,0
Hausmannite Mn®"Mn,>* 0,
Carbonate Rhodochrosite MnCO; 2
Kutnohorite (Ca,Mn"*)CO,
Silicate Spessartine Mn?*3AL,(Si0s);

Le Mn possede trois états d’oxydation (II, III, IV), qui lui permettent de former de nombreux
motifs et variétés structurales dans des conditions chimiques, physiques et biologiques variées (Post,
1999). Dans les oxydes et hydroxydes de Mn, l'ion tétravalent (Mn?*) associé a six atomes d’oxygene
constitue un radical octaédrique (Mn[IV]Og) qui peut former deux types de structures par partage
d’arétes ou des coins : (i) les structures en chaine et tunnel ou (ii) les structures en feuillets (Fig. 5.1;
Post, 1999). La configuration structurale des divers oxydes de manganése permet incorporation de
nombreux autres cations métalliques. La structure en tunnel des oxydes du groupe de la hollandite
s.l. [(K,Na,Pb,Ba)MngO1¢], qui nous intéressera particulierement dans la suite de ce chapitre, permet
ainsi & des ions de grand rayon atomique tels que le Pb?*, le Ba?*, ou encore le K* de s’y loger (Post,

1999; Vasconcelos, 1999; Biagioni et al., 2012).



142 Minéralogie, pétrographie et datation “°Ar/%Ar
Pyrolusite Ramsdellite

Romanechite

Hollandite s./.

Birnessite

Todorokite

FIGURE 5.1: Structure cristalline des principaux oxydes de manganése (vue paralléle aux chaines octa-
édriques de Mn). A), B), C), D), E) Structures en chaines et tunnels. Les tunnels sont formés par
I’association de chaines simples, doubles ou triples d’octaédres de MnOg. F) Structure en feuillets : en
jaune sont représentés les sites H20/Na, alternant avec les feuillets d’octaédres de MnOsg en bleu. Adapté
de Post (1999).

5.2.2 Origines des oxydes de manganeése

Les dépdts d’oxydes de Mn se forment selon quatre mécanismes principaux, favorisés par le ca-
ractére extrémement mobile du Mn?* en milieu aqueux (Fig. 5.2; Crerar, 1980; Roy, 1997; Kuleshov,
2011; Dekoninck, 2019) :

- (i) par 'accumulation de particules de Mn provenant des continents ou des cheminées hydro-
thermales médio-océaniques. La teneur en Mn de ces dépdts peut étre augmentée par les processus
diagénétiques ;

- (ii) en contexte métamorphique;

- (iii) sous 'influence de fluides hydrothermaux sur les fonds océaniques, dans les bassins intraconti-
nentaux ou en périphérie de plutons. L’activité de microorganismes mangano-oxydants peut accélérer
le taux d’oxydation du Mn2* de cinq ordres de grandeur par rapport & une oxydation abiotique (Tebo,
1997) ;

- (iv) par l'altération de carbonates ou de silicates manganésiferes, menant soit a 1’oxydation du

Mn divalent en formant des oxydes, hydroxydes et oxyhydroxydes de Mn, ou bien a sa dissolution,
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migration et re-précipitation a la faveur des fluides météoriques.

2R
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FIGURE 5.2: Principales origines des dépdts de Mn sur Terre. 1) Dépots sédimentaires-diagénétiques non
volcaniques (1a), volcano-sédimentaires (1b) ; 2) Dépots métamorphiques; 3) Dépéts hydrothermaux de
type SEDEX (3a), continentaux type sources chaudes (3b) ou filons hypogénes (3c) ; Dépdts supergénes
correspondant aux cuirasses d’altération et a ’oxydation de dép6ts primaires (4a) ou aux remplissages
karstiques (4b). Tiré de Dekoninck (2019) (modifié de Kuleshov (2011)).

La majorité (93,6 %) des gisements mondiaux d’oxydes de Mn sont affectés par des processus
d’altération (Laznicka, 1992). Au cours de laltération, le Mn a un comportement semblable & celui
du fer et il lui est fréquemment associé. Le Mn contenu dans les minéraux primaires de la roche-mere
(biotite, pyroxeéne, amphibole, rhodochrosite. . .) est libéré par les réactions d’hydrolyse ( Cf. Chapitre
4, Section 4.2.2.2). Il est lessivé par les fluides météoriques sous forme de Mn?*, et est & nouveau oxydé
dans la zone de battement de la nappe phréatique. De nombreuses séquences d’altération de minéraux
manganésiferes ont été décrites, et il est actuellement difficile d’en établir un schéma générique (Fig.
5.3). Néanmoins, la tendance générale montre une oxydation progressive du Mn au cours de I'altération,
depuis le Mn?* des minéraux primaires jusqu’aux Mn3* et Mn**t des oxydes, ces deux derniers étant
souvent associés en proportions variées.

Le Mn peut également s’associer a d’autres cations et précipiter sous de nombreuses formes (Fig.

5.1), parmi lesquelles le cryptomélane [KyMn**tg  Mn3+,016] dont il sera question plus tard dans ce

chapitre car c’est 'oxyde de Mn le plus fréquemment utilisé pour la datation °Ar/3°Ar de 'altération.
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FIGURE 5.3: Tentative de synthése des séquences d’altération des minéraux manganésiféres selon le type de
roche-meére. Notez que ces séquences d’altération sont indicatives et peuvent étre complexifiées en fonc-
tion de la composition du fluide impliqué dans les processus d’altération ainsi que du taux d’altération.
Tiré de Dekoninck (2019).

5.2.3 Oxydes de manganése utilisés pour les datations 4°Ar/3%Ar

Les minéraux ciblés pour la datation “°Ar/39Ar de 1’altération dans les Pyrénées appartiennent au
groupe de la hollandite s.l. [(K,Na,Pb,Ba)MngO;¢]. Leur structure en tunnel, formée par 1’association
des chaines octaédriques de MnOG6, permet I'intégration de K (jusqu’a 5,32 % dans le cryptomélane
pur; Dekoninck, 2019). Les dimensions du tunnel (2x2 chaines octaédriques, Fig. 5.1) favorisent égale-
ment la rétention de I’argon radiogénique (*°Ar). Ces deux caractéristiques propres aux minéraux du
groupe de la hollandite s.l., et en particulier au cryptomélane, autorisent une datation précise par la
méthode 4°Ar/39Ar (Vasconcelos et al., 1994; Ruffet et al., 1996; Hénocque et al., 1998; Vasconcelos,
1999). Les autres oxydes de Mn a structure en tunnel sont moins (ou pas du tout) favorables a ce type
de datation. Ainsi la todorokite, qui peut contenir de faibles quantités de K en substitution au Na et
Ca, ne permet pas de retenir efficacement I"*°Ar en raison des dimensions supérieures des tunnels (3x3
chaines octaédriques,Fig. 5.1) et est donc peu recommandée pour les datations 4°Ar/39Ar (Ostwald,
19865 Post, 1999; Vasconcelos, 1999). La pyrolusite et la ramsdellite n’intégrent théoriquement pas de
K en raison de la petite taille des tunnels (Fig. 5.1) et ne sont donc pas non plus propices a ce type
de datation (Ostwald, 1984; Post, 1999; Vasconcelos, 1999), bien que la structure compacte puisse
retenir les gaz volatiles. Notons tout de méme que la todorokite a déja fait I’'objet de datations par la
méthode 9Ar/3Ar (Dammer et al., 1996). Outre une teneur suffisante en K, la méthode de datation
requiert des échantillons présentant une bonne cristallinité. Cette caractéristique peut étre évaluée a

I'ceil nu par la cohérence du matériel et I'existence de reflets métalliques. Une étude approfondie des
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échantillons en diffraction des rayons X (DRX) et en microscopie est ensuite nécessaire afin d’identifier
les minéraux du groupe de la hollandite, dont la forme est aciculaire lorsqu’ils sont bien cristallisés

(Cf. Section 5.4 ci-dessous).

5.2.4 Objectifs des datations °Ar/3°Ar des oxydes de Mn

Le cryptomélane se forme dans la grande majorité des cas au sein des profils d’altération sous-
tractive. Il faut tout de méme noter qu’il est également, plus rarement, retrouvé dans les contextes
hydrothermaux (e.g. Endo et al., 1974; Roy, 1968). La datation “°Ar/39Ar des oxydes de Mn potas-
siques permet de dater 'intervention du processus - hydrothermalisme ou altération - a l'origine de

leur cristallisation.

Dans le cas des oxydes de Mn ayant cristallisé au cours de 'altération, qui nous intéressera plus
particulierement dans la suite de ce chapitre, les 4ges obtenus par la méthode 4°Ar/39Ar doivent étre
examinés & la lumiere du fonctionnement des profils d’altération. Nous avons vu dans le Chapitre 4
que I’évolution d’un profil d’altération soustractive est a la fois régie par le climat, la nature de la
roche-mere et par le relief. Par conséquent, les dges 4°Ar/39Ar peuvent refléter : (i) I’établissement de
périodes climatiques favorables a la formation des oxydes de Mn, ou (ii) des périodes caractérisées par
la présence de morphologies peu pentées subissant une surrection lente (Vasconcelos, 1999; Hautmann
and Lippolt, 2000; Dekoninck, 2019). De nombreuses études s’intéressant a la formation de surfaces
d’aplanissement utilisent les dges °Ar/3°Ar des altérites observées au niveau de ces surfaces afin
d’apporter des contraintes temporelles a I’histoire érosive des régions concernées (e.g. Beauvais et al.,
2008; Dill et al., 2010; De Putter et al., 2015; Bonnet et al., 2016; Vasconcelos and Carmo, 2018).
C’est précisément dans cet objectif que nous avons entrepris une datation *°Ar/??Ar des oxydes de
manganese pyrénéens. Il faut ici noter que les dges d’altération obtenus sont des 4ges minimums dans
le cas ou le sommet des profils d’altération, ou l'on s’attend a observer les ages les plus anciens du
fait de la progression per descensum de Daltération, est érodé (Vasconcelos et al., 1994; Ruffet et al.,

1996; Vasconcelos, 1999).

Les travaux présentés dans ce chapitre ont été réalisés en collaboration avec : (i) Bernard Monod
(BRGM Toulouse) et Robert Wyns (BRGM Orléans) pour I’échantillonnage des oxydes de manganeése,
et (ii) Augustin Dekoninck, Johan Yans (UNamur) ainsi que Gilles Ruffet (CNRS - Université de

Rennes) pour la préparation et ’analyse des échantillons.
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5.3 Description des gisements

5.3.1 Stratégie d’échantillonnage

Les sites d’échantillonnage ont été choisis pour : (i) la présence d’indices miniers de Mn, permettant

leur localisation, et (ii) I’existence de surfaces reliques au-dessus des gisements.

5.3.1.1 Les indices de Mn dans les Pyrénées

Deux des trois principaux gisements de Mn du territoire francais se trouvent dans les Pyrénées :
les gites de Las Cabesses (Ariege) et des Hautes-Pyrénées (Lougnon, 1981). Quelques gisements, de
tailles plus modestes, existent également & d’autres endroits dans les Pyrénées (Fig. 5.4). Les mines
de Mn pyrénéennes ont commencé & étre exploitées au cours de la seconde moitié du 19°™¢ siecle. Le
minerai extrait était un minerai oxydé, utilisé pour la fabrication du chlore, le blanchissement des
verres, la fabrication de colorants pour les falenceries et les poteries. Le fonctionnement des mines de
Mn pyrénéennes a cessé au cours des années 1940, apres épuisement quasi-total des réserves (Lougnon,
1981).

La trés grande majorité des gites et indices décrits dans les Pyrénées sont localisés au sein des for-
mations dévono-carboniféres des massifs nord pyrénéens et de la Zone axiale (Fig. 5.4 ; Lougnon, 1981).
Les calcaires « infragriottes », « griottes » et « supragriottes » du Dévonien supérieur renferment en
particulier des teneurs anormales en Mn, souvent de l'ordre de quelques % (Lougnon, 1981). Certaines

formations gréso-argileuses du Permien au Jurassique inférieur abritent également des gites de Mn.

5.3.1.2 Gites étudiés

La localisation des gisements sur lesquels nous nous sommes rendus est présentée en Figure 5.5.
Il n’est généralement pas possible de distinguer les différentes especes d’oxydes de Mn a I’ceil nu, la
plupart se présentant sous la forme d’amas ou revétements marrons & noirs, cryptocristallins et souvent
polyminéraux. Seules les analyses approfondies (DRX, microscopie et analyses chimiques) permettent
d’identifier les différents oxydes. Pour chaque site investigué dans lequel on a observé des oxydes de
Mn, les échantillons d’oxydes les mieux cristallisés en apparence ont été collectés. Les roches présentant
des oxydes de Mn dendritiques ou sous forme d’enduits peu épais (Fig. 5.6.F, G) ont ainsi été laissées
de coté au profit d’échantillons formés d’amas ou de revétements d’épaisseur importante (Fig. 5.6.A,
B, C, D, E). Deux des secteurs étudiés ont permis de collecter des échantillons favorables & la datation

(Fig. 5.5).
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FIGURE 5.6: Quelques exemples d’échantillons d’oxydes de Mn rencontrés dans les Pyrénées. A) B) C) D)
E) Echantillons collectés pour la caractérisation minéralogique et pétrographique en vue de la datation.
F), G) Enduits de surface non utilisables pour les datations 4CAr/3%Ar.

La majorité des échantillons provient des parois d’entrées de galeries miniéres ou de déblais de
mines. Ainsi, il n’a pas été possible de replacer les échantillons au sein de profils d’altération complets,
et nous n’avons donc pas été en mesure de réaliser des profils d’échantillonnage verticaux qui auraient

été intéressants pour étudier la succession verticale des oxydes de Mn.

5.3.2 Présentation des deux gites échantillonnés
5.3.2.1 Las Cabesses

Géologie du secteur de Las Cabesses
Le gite de Las Cabesses se trouve dans le Massif de 1’Arize, situé dans la partie centrale de la

Zone nord-pyrénéenne (Fig. 5.4). Le Massif de 1’Arize est formé de roches sédimentaires cambriennes
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a permiennes, intrudées par des roches plutoniques tardi-carboniferes (Fig. 5.7; Vacherat et al., 2017).
Ce massif est scellé par des sédiments triasiques discordants au nord, et est bordé par le Massif des
Trois Seigneurs au sud (Barrouquere et al., 1976). Les terrains du Massif de 1’Arize forment une série
d’anticlinaux et de synclinaux légerement déversés vers le nord, et traversés par d’importants accidents
d’orientation E-W. Plusieurs gites de Mn sont rapportés dans ce massif (Lougnon, 1981). Tous sont
localisés dans les formations dévoniennes de la moitié ouest du massif, & proximité du contact avec les
terrains carboniféres (Fig. 5.7). L’ensemble des échantillons d’oxydes de Mn potentiellement favorables

pour la datation 9Ar/3?Ar a été collecté au sein de formations du Dévonien supérieur.

Histoire de ’exhumation du Massif de 1’Arize

L’histoire pré-orogénique de l’exhumation du secteur du Massif de I’Arize a été décrite dans le
Chapitre 4 (Section 4.4.1.2). Elle est, au premier ordre, caractérisée par le fonctionnement de blocs
basculés - qui correspondent aujourd’hui aux massifs de I’Arize et des Trois-Seigneurs - dont le toit
a probablement été exhumé au cours du Crétacé inférieur (Barrouquere et al., 1976; Vacherat et al.,
2016). Les travaux de thermochronologie basse température montrent donc une histoire d’exhumation
du Massif de 1’Arize en deux phases : (i) la bordure sud du massif est exhumée au cours de I'intervalle
Barrémien-Albien (ca. 130 - 110 Ma), et (ii) Iinversion pyrénéenne est a l'origine d’un second pic

d’exhumation entre 'Eoceéne inférieur et le Miocéne (50 - 35 Ma; Vacherat et al.; 2016).

Géomorphologie du secteur de Las Cabesses

Le Massif de I’Arize est caractérisé par une tres bonne préservation des surfaces reliques d’altitude.
Ces reliques recoupent a la fois les roches sédimentaires paléozoiques et les roches cristallines qui
constituent le massif (Fig. 5.8). L’analyse des paysages, appuyée par les cartes topographiques a
I’échelle du 1 : 25 000 de 'IGN (Institut Géographique National) montre 1'existence de surfaces planes
sur les crétes du versant nord de la Vallée du Nert, a une altitude inférieure a 1000 m (Fig. 5.9.A).
Ces surfaces ont des caractéristiques semblables a celles des surfaces situées sur les crétes du flanc
sud de cette vallée, qui apparaissent sur la cartographie semi-automatique de Bosch (2016) (Fig.
5.8). L’absence des surfaces situées au nord de la vallée sur cette cartographie est expliquée par le
seuil inférieur d’altitude des surfaces fixé a 1000 m dans cette méthode (Bosch, 2016). Les points
d’échantillonnage d’oxydes de Mn de Las Cabesses se trouvent a des altitudes comprises entre 590 et
899 m (Fig. 5.9.B, C). L’altitude relative des échantillons par rapport aux surfaces de faible pente est

fournie dans la Figure 5.9.B, C.
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Le gisement de Las Cabesses

Le gite de Las Cabesses a été le deuxiéme gisement producteur de Mn francais (Lougnon, 1981).
Il est localisé au sein des formations du Dévonien supérieur du Massif de 1’Arize. L’ensemble des
descriptions du gisement données ci-dessous sont tirées du rapport minier établi par Lougnon. Le
minerai exploité se présentait sous la forme d’amas localisés dans la partie supérieure des calcaires
dévoniens supérieurs qui sont ici fortement dolomitisés, redressés et chevauchent les formations du

Carbonifere inférieur (Fig. 5.10).

r Amas de minerai de Mn

, Carbonifére (a:Ampélites et lydiennes
(& ®la g nodules phosphatés ; b : schistes)

@ Dévonien sup (calcaires)
@Z Dévonien inf-moy (a: schistes, b calcschistes)

m Silurien (schistes) 100 m

FIGURE 5.10: Localisation du minerai de Mn au sein des calcaires dévoniens supérieurs de Las Cabesses
(localisation : Cf. Fig. 5.7). Redessiné d’apres Lougnon (1981).

Au niveau de l’ancienne concession de Las Cabesses (au Clot d’Enderre), le minerai était oxydé
sur les vingt premiers metres. Ce "chapeau de Mn" était en partie encaissé dans des cavernes de
dissolution. Les contours des amas de minerais étaient tres irréguliers et se trouvaient localement dans
un encaissant tres fracturé qui pouvait présenter des écailles de minerai subhorizontales, fortement
tectonisées et limitées par des plans de glissement courbes. Ces écailles montraient de nombreuses
failles verticales et de nombreux filons de calcite. Le calcaire dolomitisé est rougeatre et présente une
structure bréchique. Les calcaires et calcschistes du Dévonien supérieur contiennent de la rhodochrosite
et de la kutnahorite (Table 5.1). Ces minéraux primaires sont retrouvés dans le minerai qui était
exploité. La hausmannite et la parsettensite (silicate de Mn) sont également décrites dans le minerai,
dont la teneur en MnO atteignait jusqu’a 45 % (Lougnon, 1981).

Des « terres noires manganésiféres », selon 1’expression employée par Lougnon (1981), caractérisées
par des teneurs en Mn pouvant atteindre 40 %, sont présentes en différents points du secteur de Las

Cabesses. Ces gites d’oxydes de Mn non cristallins (ou "wads") sont observés sous deux états différents :

- (i) ils sont parfois interstratifiés dans les schistes et jaspes noirs ("lydiennes") du tournaiso-

viséen (Lougnon, 1981). Ces terres noires résultent de l'altération d’un schiste manganésifere
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du Carbonifere supérieur ;

- (ii) ils constituent a d’autres endroits des remplissages de poches karstiques formées dans les

calcaires dévoniens supérieurs (Fig. 5.11).

FIGURE 5.11: Affleurements de terres noires manganésiféres. A) Poche karstique formée dans les calcaires
dévoniens supérieurs. Les parois de la poche sont tapissées de terres noires manganésiféeres. Ces terres
noires sont retrouvées au pied de la cavité. B) Remplissage karstique de terres noires manganésiféres.
Ce matériel n’est pas propice aux datations *°Ar/39Ar en raison de sa trés faible cristallinité.
L’existence des terres noires manganésiferes permet néanmoins de montrer 'intervention d’une phase

d’altération affectant les roches du Dévonien supérieur et du Carbonifere inférieur. Cette altération est

superficielle et a été interprétée comme la marque d’un épisode d’altération récent (Lougnon, 1981).

5.3.2.2 Hautes-Pyrénées

Géologie du secteur des Hautes-Pyrénées

Le gite ici appelé des « Hautes-Pyrénées » regroupe en réalité un ensemble de gites situés dans la
Zone axiale des Pyrénées centrales, a la frontiére entre les départements des Hautes-Pyrénées et de la
Haute-Garonne. La Zone axiale des Pyrénées centrales est caractérisée par I’empilement de différentes
nappes de nature crustale a vergence sud mises en place au cours de la construction de I'orogene
pyrénéen (nappes de Gavarnie, de Milares, de Bielsa et de Guarga; Fig. 5.12 et 5.13). La majorité des
gites du secteur des Hautes-Pyrénées sont observés au sein des formations du Carbonifere inférieur
du Bassin de Vielle-Aure (Lougnon, 1981). L’ensemble des échantillons que nous avons collectés se
trouvent au sein des formations du Viséen (Fig. 5.12). Quelques gites sont également décrits dans les

formations du Dévonien supérieur. L’ensemble de ces formations appartient a I'unité de Gavarnie.
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-t Axial Zone -t North Pyrenean Zone
Ordiceto Montillet
Devonian klippes ~ Lake ‘I/nhpri{aq) folded zone S-N
‘anscan? .
sthrust g Triassic Barousse Baronnies zone
T thrust Soulan vielle-AureA{;;%zsa(n | Strata Areau massif B; A "
e B ohet | Basin % Cadéac | Basii _NPEz o2 . te; La Neste Arezag) = o
metamorphic T o . . - g
dome PR =
Millares 13
-2
3

X = 1& -
Gavarnie \‘

) o [ 1 Upper Jurassic
[ 7] Upper Olig.-Mio. molasse [] Middle Jurassic
Upper Eocene-lower Olig. [ Lower Jurassic
[] Eocene [1 Middle-upper Triassic
[T Paleocene B Permian-Anisian
[=771 Upper Santonian-Maast. I Carboniferous
[] Turonian-lower Santonian I Silurian-Devonian

E&S Berriasian-Ceno. (U: Urgonian) [ ] Cambrian-Ordovician

FIGURE 5.13: Coupe géologique du secteur des Hautes-Pyrénées (localisation en Fig. 5.12). Tirée de Espurt
et al. (2019).

Les unités paléozoiques du bassin de Vielle-Aure ont été déformées au cours de ’orogenese hercy-
nienne et présentent une direction de plissement générale ~ E-W. Tout comme ce que l'on a décrit
dans le secteur du gite de Las Cabesses (Section 5.3.2.1), le gite des Hautes-Pyrénées se trouve au
niveau d’un domaine qui a été étiré au cours du rifting pyrénéen. Les reconstructions récemment
publiées par Espurt et al. (2019) présentent 1'unité de Gavarnie, au niveau de la Vallée des Nestes,
comme un ancien bloc basculé de la marge ibérique. Cette unité a été enfouie sous une épaisseur non
contrainte de sédiments continentaux permo-triasiques, ses failles bordieres ont été réactivées au cours

de l'orogenese pyrénéenne (Fig. 5.14).



Minéralogie, pétrographie et datation “°Ar/%Ar

158

“(6107) e 90 andsi] op 911, *€T1°G "SI II0A : opUaS9rT *So[eIJULD SaUILJ sop oanbrusSoio-91d anbiuo)d9) UOIIN[OAY[ SP UOIIINIISU0IDY F]'C HUNDI]

oIssel |
a|ppiw-iamo (9)

wnjep ) iejens \ ybnoyy SNy} Jsniyj SnoJeyuOGIED-UBLINIS
Rﬁtto%,_ ! IUOGUED-UBLN|IS MMR any 0B8PED ugmog  ISMUI SSUEIIN ; uni w0l

PIY uelWIdd pUe }aq }sniy} ueasuep Buibiaa-yinog

oje|d ueadoing sjeld ueuaq|

alsselnr
Jaddn (q)
§ew§§..uao N H
wioge|d ueadoing LAdN @imny ZA4dN 2injny o_»ﬁaﬂuﬁwz .y wioged ueweq) wy of
- wa}sAs [eUOISUSIX JISSBINP-0ISSEL] SIPPIAL—~| wn| 96 =

UoISUd)Xa |e}o]

Y
(w) yydap

() a0zl DLy 5 o - 0

LN TE oo o T .. e
uuogeld ueedoing . i woyshs yry uesuaikg wuoeld ueaq) P By HEeIIES Jomen e
snoaosejaln “ (B G8 "Bd) uejuojueg 1(e)



5.3. DESCRIPTION DES GISEMENTS 159

Géomorphologie du secteur des Hautes-Pyrénées

Le secteur des Hautes-Pyrénées est caractérisé par la présence de nombreuses surfaces reliques
d’altitude. Celles situées aux alentours du Massif de Bordéres-Louron, localisé sur la bordure nord du
bassin d’Arreau (Fig. 5.14), ont été décrites dans le Chapitre 4 de ce manuscrit. De nombreuses surfaces

sont également préservées au sein des unités sédimentaires paléozoiques du bassin de Vielle-Aure (Fig.

5.15).
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FIGURE 5.15: Position des surfaces reliques d’altitude dans le secteur des Hautes-Pyrénées (sources du
fond de carte : cartes géologiques n°1071, 1072, 1083, 1084 a I’échelle du 1 : 50 000 du BRGM). 1 : Bosch
(2016).

Les points d’échantillonnage d’oxydes de Mn dans le gite des Hautes-Pyrénées se trouvent a des

altitudes comprises entre 1467 et 1956 m. De nombreuses reliques de surfaces sont observées a proximité

de ces points (Fig. 5.16).
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FIGURE 5.16: A) Localisation des échantillons sur le MNT Aster GDEM (résolution 30 m). 1 : Bosch (2016).
B) Profil topographique orthogonal a la Vallée du Louron (exagération verticale x 5). La position des
affleurements ou des oxydes de manganése ont été observés est donnée par les étoiles. HELRS : surfaces
reliques d’altitude selon Bosch (2016). L’altitude relative des échantillons par rapport a ces surfaces est

indiquée en rouge.
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Le gisement des Hautes-Pyrénées

L’ensemble des descriptions du gisement données ci-dessous sont tirées du rapport minier établi par
Lougnon. La majorité des concentrations de Mn dans les gisements du secteur des Hautes-Pyrénées
sont interstratifiées dans des jaspes gris-verts du Carbonifere inférieur ou se présentent sous la forme

de lentilles ou de filons dans les calcaires a silexites également du Carbonifére inférieur (Fig. 5.17).

NNO e ¢ SSE

Amas de minerai de Mn

- Roches éruptives basiques Z Dévonien supérieur (cakaires griottes)

= Z Carbonifére (a: lydiennes, 3 =
a b: calcaires silicifiés, c : schistes dinantiens) @ Devonien moyen (schistes)

FIGURE 5.17: Localisation du minerai de Mn au contact des formations du Dévonien supérieur et du
Carbonifére inférieur. Localisation de la coupe Fig. 5.12. Adapté de Lougnon (1981), d’apres Pelissonnier (1956).

La Table 5.2 ci-dessous synthétise les informations qui concernent les minéraux porteurs de Mn
décrits dans le gite des Hautes-Pyrénées.

TABLE 5.2: Gitologie du secteur Hautes-Pyrénées. Informations tirées de Lougnon (1981).

Minéraux contenant du Mn

ipti
Description (hors oxydes et hydroxydes)

Oxydes et hydroxydes de Mn | Teneur en MnO (maximum)

. . . Rhodochrosite, Rhodonite,
Lentilles de minerai

Friedélite
Ramsdellite, Groutite,
Minerai _ , amscett o 50 - 60 %
Rhodochrosite, Rhodonite, Birnessite, Manganite,
Filets de minerai Friedélite, Spessartine, Todorokite, Pyrolusite,
Alabandite, Hibnérite, Cryptomélane

Tephroite, Bustamite

Roche-héte Impvl'é.gnations dans les calcaires Friedélit.e, Rhodochrosite, 25-32%
supérieurs Rhodonite

5.3.3 Origine des oxydes de manganése pyrénéens

Dans le secteur de Las Cabesses comme dans le secteur des Hautes-Pyrénées, les formations du
Dévonien supérieur et du Carbonifére inférieur sont caractérisées par la présence de roches volcaniques

acides (filons de roches volcaniques dans le Dévonien du secteur Las Cabesses ; intercalations de couches



162 Minéralogie, pétrographie et datation “°Ar/%Ar

de kératophyres et de tufs dans les roches carbonatées et les jaspes noirs du Carbonifere inférieur du
secteur de Las Cabesses, intercalations de cinérites dans les jaspes du Carbonifere inférieur du secteur
des Hautes-Pyrénées ; Lougnon, 1981). Dans le secteur des Hautes-Pyrénées, les concentrations de Mn
se trouvent au voisinage immédiat des niveaux de cinérites. La localisation des gites de Mn dans les
séries du Dévonien supérieur - Carbonifere inférieur, qui abritent par ailleurs des roches volcaniques, est
observée dans la majeure partie des Pyrénées, mais également dans la Montagne Noire (Lougnon, 1981).
Ceci indique, selon toute vraisemblance, une forte implication des processus volcano-sédimentaires dans
la formation de ces gisements. L’intervention ultérieure de processus hydrothermaux a été proposée
dans le gite des Hautes-Pyrénées pour expliquer les minéralisations en filons (Lougnon, 1981). Enfin,
dans le secteur de Las Cabesses, la description d’'un "chapeau de Mn" oxydé au Clot d’Enderre,
I’observation de cavités de dissolution et la présence des terres noires manganésiféeres remplissant
les poches karstiques témoignent d’une remobilisation du manganese par des processus d’altération

post-Carbonifere inférieur (Lougnon, 1981).

5.4 Minéralogie, pétrographie et datation 4°Ar/3°Ar des oxydes de

Mn potassiques pyrénéens

5.4.1 Importance de la caractérisation des échantillons
5.4.1.1 Sélection des échantillons contenant des oxydes de Mn potassiques

Il n’est généralement pas possible d’identifier les oxydes de Mn & D'ceil nu. Afin de sélectionner
les échantillons contenant des oxydes de Mn potassiques, il est indispensable d’avoir recours a des
analyses de diffraction des rayons X (DRX) et a des analyses au microscope électronique a balayage

(MEB) couplé a une sonde d’énergie dispersive (EDS).

5.4.1.2 Vérification de la pureté des échantillons

La qualité des datations 4°Ar/3?Ar repose non seulement sur la présence d’une quantité suffisante
de K dans les échantillons, mais également sur la pureté des échantillons afin de s’assurer de I’absence
d’une contamination, qui pourrait biaiser les dges obtenus par la méthode *°Ar/39Ar. Les analyses
DRX assurent I'identification de différentes espéces minérales de 1’échantillon, notamment la présence
d’autres minéraux contenant du K (i.e. micas, feldspaths, ...), de minéraux formés de Ca ou de
minéraux phylliteux pouvant perturber la datation 4°Ar/3?Ar. A noter que la diffraction aux rayons
X est une méthode destructive. Des lors, la composition minéralogique des échantillons étudiés via la

DRX et la microscopie électronique se fait sur aliquote. Suite a I’analyse minéralogique, des grains
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d’oxydes de Mn sont isolés de 1’échantillon macroscopique. On étudie chacun de ces grains au MEB-
EDS pour confirmer les analyses DRX, vérifier la pureté et la cristallinité des phases minérales. Chaque
grain est préalablement nettoyé au bain a ultrason afin de retirer les impuretés liées a leur manipulation
et leur stockage. Chaque grain est posé sur un plot en Al lors de 'analyse au MEB, en évitant toute
résine ou colle qui pourrait pénaliser I'interprétation des ages par la méthode 4°Ar/3°Ar. A T'issue des
étapes (i) et (ii) présentées ci-dessus, les échantillons favorables sont identifiés. On sélectionne a partir

de ces échantillons des grains propices a la datation.

5.4.1.3 Minéralogie et pétrographie

Au sein des échantillons collectés, plusieurs espéces minérales manganésiferes peuvent étre identi-
fiées. Afin de comprendre le mode de genese des gisements de Mn, et de confirmer (ou infirmer) l'origine
supergene des oxydes de Mn potassiques des sites échantillonnés, il est nécessaire d’établir I’origine du
Mn ainsi que la séquence de cristallisation des oxydes de Mn au sein des différents échantillons. Ceci
passe (i) par I’'observation microscopique des relations texturales entre les différents minéraux présents
au sein des échantillons (microscope a lumiere réfléchie et MEB), ainsi que (ii) ’analyse chimique des
différents minéraux, qui ne sont pas toujours aisément identifiables en microscopie (MEB-EDS).

Les résultats de la caractérisation de I'ensemble de nos échantillons (14 échantillons pour le gite

de Las Cabesses, 15 échantillons pour le gite des Hautes-Pyrénées) sont présentés dans ce qui suit.

5.4.2 Matériel et méthodes
5.4.2.1 Pétrographie et minéralogie

A. Diffraction des rayons X (DRX)

Le principe de fonctionnement des analyses DRX est présenté en Annexe 1. L’analyse DRX des
échantillons d’oxyde de Mn pyrénéens a été réalisée par Augustin Dekoninck a I’Université de Namur.
L’ensemble des échantillons ont été broyés avec des billes en métal dans un broyeur RETSCH PM100,
ceci afin d’éviter une contamination, et analysés a ’aide d’un micro-diffractometre XPERT-PRO.
Les rayons X sont générés par un tube a radiation Cu fonctionnant a une tension de 40 kV et une
intensité de 30 mA. Les échantillons broyés sont placés sur un porte-échantillon en aluminium. La
base de données " Powder Diffraction File " (PDF data base 2009) a été utilisée pour 'identification
minéralogique des poudres analysées.

Dix échantillons provenant du site de Las Cabesses et quinze échantillons provenant du site des
Hautes-Pyrénées ont été caractérisés en DRX. Les informations relatives a ces échantillons sont pré-

sentées dans la Table 5.3.
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TABLE 5.3: Localisation et types d’analyses réalisées sur les échantillons d’oxydes de Mn pyrénéens.

Echantillon Latitude Longitude Altitude (m) DRX N_IEB-EDS_ MEB'ED? {sous- VeI
(sections polies) échantillons)

Las Cabesses
JUZE 175-001 N 42°57'12.78" E1°17'52.32" 846 X
JUZE 175-002 N 42°57'12.78" E1°17'52.32" 846 X
JUZE 176-001 N 42°57'17.94" E1°17'54.48" 898 X
JUZE 176-002 N 42°57'17.94" E1°17'54.48" 898 X X X X
JUZE 176-003 N 42°57'17.94" E1°17'54.48" 898 X
JUZE 177 N 42°57'17.76" E1°17'54.36" 899 X
JUZE 178 N42°57'11.10" E1°17'30.06" 766 X X X
JUZE 179 N 42°57'29.28" E1°16'14.94" 590 X
JUZE 180-001 N 42°57'29.76" E1°16'16.80" 618 X X X
JUZE 180-002 N 42°57'29.76" E1°16'16.80" 618 X X X
JUZE 180-003 N 42°57'29.76" E1°16'16.80" 618 X
Hautes-Pyrénées
JUZE 182 N 42°49'27.72" E0°27'33.60" 1956 X X X X
JUZE 183 N 42°49'18.42" EO0°27'52.86" 1797 X X X
JUZE 184 N 42°49'18.42" E0°28'2.22" 1699 X
RW 4118 N 42° 48'9.48" E0° 26'44.64" 1467 X X X
RW 4119 N 42°47'46.92" EO0°27'21.48" 1654 X X X X
RW 4120 A-001 N 42°47'42.84" E0°27'21.96" 1668 X X X X
RW 4120 A-002 N 42°47'42.84" E0°27'21.96" 1668 X X X X
RW 4120 B-001 N 42°47'42.84" EO0°27'21.96" 1678 X X X
RW 4120 B-002 N 42°47'42.84" E0°27'21.96" 1678 X X X X
RW 4120B-003 N 42°47'42.84" E0°27'21.96" 1678 X
RW 4121 N 42° 47'3624" E0°26'52.02" 1716 X X X X
JUZE 72-001 N 42° 48,259' E 0° 22,561' 1628 X X
JUZE 72-002 N 42° 48,259' E 0° 22,561" 1628 X X X
JUZE 72-003 N 42° 48,259' E 0° 22,561" 1628 X X X
JUZE 72-004 N 42° 48,259' E 0° 22,561" 1628 X X X

B. Microscopie électronique a balayage (MEB) et analyses semi-quantitatives par une
sonde d’énergie dispersive (EDS)

La technique MEB est basée sur le balayage d’une surface par un faisceau d’électrons, qui permet
d’obtenir une image. Les électrons interagissent avec la surface de I’échantillon et produisent différents
signaux qui peuvent étre utilisés pour imager la topographie de la surface de I’échantillon ou obtenir des
informations sur sa composition. La Figure 5.18 illustre le fonctionnement d’'un MEB. Les électrons
sont émis par un canon situé au sommet de la colonne et franchissent une succession de lentilles
électromagnétiques et de fenétres qui permettent d’accélérer le faisceau et de le focaliser sur la surface
de I’échantillon. L’échantillon est placé dans une chambre située dans le prolongement de la colonne
optique, connectée & un circuit de pompage qui permet d’obtenir le vide. Lorsqu’il arrive en surface de
I’échantillon, le faisceau interagit avec la matiere et produit - entre autres - des électrons secondaires,
des électrons rétrodiffusés et des rayons X qui sont percus par des détecteurs. Le signal collecté par

les détecteurs est utilisé pour former les images observables & 1’écran.
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FIGURE 5.18: Principe de fonctionnement d’un MEB (source : https ://www.nanoscience.com/techniques/scanning-
electron-microscopy/).

La quantité d’électrons secondaires produite par un échantillon est ainsi transcrite en une échelle
de gris : 'image est d’autant plus blanche (ou « brillante ») que le nombre d’électrons secondaires
produits est élevé. Ce nombre dépend notamment des propriétés de I’échantillon. Cette information
permet donc de mettre en évidence l'existence de différentes phases dans un échantillon, ainsi que
I’existence de variations chimiques au sein d’'une méme phase.

La présence d’une sonde EDS couplée aux MEB permet de préciser ces informations en fournissant
des analyses chimiques semi-quantitatives. L’EDS utilise le méme faisceau incident d’électrons que le
MEB, mais contrairement au MEB, le détecteur de ’'EDS analyse les photons X émis par la surface
dont I'énergie est caractéristique de chaque élément. Le traitement des signaux X permet d’obtenir
une analyse qualitative en attribuant chaque photon détecté a un élément chimique, et une analyse
semi-quantitative via un comptage des photons en fonction de leur énergie.

Les observations microscopiques et analyses EDS présentées dans ce chapitre ont été réalisées au
cours de plusieurs sessions analytiques, a I’Université de Namur sur un MEB JEOL JSM-7500F, I’Uni-
versité Catholique de Louvain sur un MEB JEOL JSM-7600F et a I’Université de Rennes sur un MEB
JEOL JSM-IT300, en collaboration avec Augustin Dekoninck (UNamur), Johan Yans (UNamur) et
Delphine Magnin (UCL). Les échantillons ont été métallisés au carbone afin de permettre des obser-

vations de qualité.

Trois sections polies ont été préparées a partir des échantillons du site de Las Cabesses, et sept a

partir des échantillons du site des Hautes-Pyrénées (Table 5.3).
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Sur la base des analyses DRX et MEB-EDS, quatre échantillons du site de Las Cabesses et dix
échantillons du site des Hautes-Pyrénées ont été sélectionnés pour le sub-échantillonnage du fait de
la présence potentielle de cryptomélane ou d’autres oxydes de Mn a structure en tunnel. Les grains
d’oxydes de Mn sont prélevés a la main sur la face découpée lors de la préparation de la section
polie dans les portions les plus favorables dans notre échantillon. Certains grains ont également été
prélevés a d’autres endroits des échantillons ou les oxydes semblaient bien cristallisés et homogenes
afin d’augmenter nos chances d’obtenir des sous-échantillons aux propriétés adéquates pour la datation
40Ar/39Ar. L’ensemble des sous-échantillons est observé sous la loupe binoculaire afin de vérifier leur

homogénéité. Au total, 38 grains ont été caractérisés au MEB-EDS.

5.4.2.2 Datation 4°Ar/3%Ar des oxydes de Mn potassiques

A. Principe et méthode pour les datations 4°Ar/3%Ar

La méthode °Ar/39Ar est une méthode de datation isotopique dérivée de la méthode 9K /49Ar. Ces
méthodes sont basées sur la désintégration radioactive du “°K, dont les éléments-fils sont 1'*°Ar et le
10Ca (e.g. Pereira, 2017). Seule la chaine de désintégration impliquant le “°Ar est utilisée comme géo-
chronometre. Comme tout élément radioactif, le “°K est caractérisé par une demi-vie, qui correspond
a la durée au bout de laquelle la moitié de la quantité initiale d’atomes de 4°K sont désintégrés dans
un systéme clos. Cette valeur étant connue, il est possible de déterminer le temps écoulé depuis la
fermeture du systéme isotopique en mesurant le rapport actuel entre la quantité d’élément-pere (*°K)
et d’élément-fils (“°Ar) dans les cristaux des échantillons. La loi de désintégration radioactive du 4°K

est classiquement exprimée par ’équation suivante :
N = Ngexp —At

(ot N est le nombre d’atomes de 4°K au temps t, Ng le nombre d’atomes de *°K au moment de la
fermeture du systeme isotopique et A la constante de désintégration, qui est proportionnelle a I'inverse

du temps de demi-vie).

Connaissant la proportion d#°Ar et de 4°Ca issus de la désintégration naturelle du “°K, ainsi que la
constante de désintégration associée a chacune des réactions de désintégration, il est possible de déter-
miner un age (Fig. 5.19.a, b). Cet age peut correspondre & celui de la fermeture du systéme isotopique
pour les minéraux potassiques formés dans les contextes hypogenes (magmatiques, métamorphiques
ou hydrothermaux) ou & celui de la précipitation d’une phase potassique dans les contextes supergenes.

Dans la méthode °Ar/39Ar, les échantillons sont soumis & un flux neutronique dans un réacteur

nucléaire (Merrihue and Turner, 1966). Au cours de cette irradiation le 3K, qui est un autre isotope
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FIGURE 5.19: Principe de la datation 4°Ar/3%Ar. a) Proportion des différents isotopes du potassium dans la
nature, désintégration naturelle du °K en 4°Ar et en “°Ca par radioactivité 3 et par capture électronique
(respectivement) et équation de la décroissance radioactive du 4°K en 4°Ar (Eq.1). b) Décroissance radio-
active du 4°K en %°Ar et équation d’Age correspondante (Egq.2). C) Schéma illustrant la transformation
du 39K en 39Ar sous l’effet de ’activation neutronique (irradiation) et équation d’age correspondant a

la méthode 4°Ar/3%Ar. Tiré de Pereira (2017).
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naturel (stable) du potassium, est transformé en 3°Ar (isotope artificiel). Les abondances relatives
dans la nature des différents isotopes du potassium sont constantes et bien connues (*°K : 93,2581 %,
40K : 0,01167 % et 4K : 6,7302 % ; Garner et al., 1975). La teneur en 3?Ar mesurée dans un échantillon
est donc proportionnelle & la quantité initiale d’?°K, et donc de “°K présente dans 1’échantillon. Le
rapport “°Ar/39Ar de I’échantillon est mesuré par un spectromeétre de masse. Ce rapport est direc-
tement proportionnel au rapport “°Ar/4°K, et permet donc de déterminer ’dge de I’échantillon (Fig.

5.19.c). Un principe plus détaillé de la méthode est fourni en Annexe 3.

Méthode du « Step heating » et présentation des résultats
La méthode du « Step heating » (chauffage par étapes) repose sur une augmentation réguliere de
la température de chauffe de ’échantillon jusqu’a sa fusion, qui permet d’extraire les gaz de fagon
progressive. A chaque étape de chauffe, les quantités d’isotopes de I'argon libérées (*°Ar, 3°Ar, 38Ar,
37TAr, 36Ar) sont mesurées par le spectrométre de masse, ce qui permet de calculer un 4ge apparent pour
chaque étape. Les données sont ensuite présentées sous forme d’un spectre d’age ou l'on représente les

ages apparents en fonction du % cumulé d’3°Ar libéré au cours du chauffage (Fig. 5.20.A).
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FIGURE 5.20: Exemple de résultat obtenu par la méthode 4°Ar/3°Ar. A) Spectre d’dge. B) Spectre du
rapport 37Arca/3°Ark. C) Diagramme isochrone inverse.
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Dans le cas idéal, les ages apparents sont concordants et définissent un plateau dont I’dge moyen
correspond a I’dge de ’échantillon (Fig. 5.21.a; Vasconcelos, 1999). Mais dans d’autres cas, les spectres
ne montrent pas un tel plateau car les ages apparents sont discordants. Ceci peut résulter d’'un exces,
d’une perte d’argon radiogénique, ou encore du recul (« recoil ») de I’*Ar (Fig. 5.21).

Il est alors plus difficile de calculer un age, un age plateau étant considéré comme valable lorsque
plus de 70 % de 1’*?Ar libéré démontre un age statistiquement homogene. Il est également possible
de calculer un age en utilisant un diagramme isochrone (ou isochrone inverse) afin de vérifier I'dge
plateau obtenu. Pour nos résultats, nous utilisons des diagrammes isochrones inverses, dans lesquels on
place le rapport 3°Ar/49Ar en abscisse et le rapport 6Ar/4°Ar en ordonnée (Fig. 5.20.C; Faure, 1986;
McDougall et al., 1999). La comparaison des ages estimés grace aux spectres d’ages et aux diagrammes
isochrones inverses permet d’évaluer la validité des analyses. Les dates ainsi déterminées correspondent
ou non a de véritables ages géologiques. Ces différentes approches constituent des manieres différentes

de visualiser le jeu de données.

Biais et solutions analytiques
Des incorporations d’Ar peuvent intervenir et constituer un probléme pour les datations “°Ar/39Ar.
Les diagrammes isochrones permettent de vérifier ce type de biais. En effet, I'intersection de la droite
isochrone avec ’axe des ordonnées correspond au rapport 36Ar/49Ar existant a la fermeture du systéme
isotopique. Une valeur inférieure a celle du rapport 26Ar/4°Ar atmosphérique démontre la présence
d’argon non radiogénique a la fermeture du systéme isotopique.

Des pertes d#°Ar par chauffage ou d’??Ar par le phénomene de recul peuvent intervenir au cours
de l'irradiation. Ces pertes sont alors & l'origine d’erreurs dans la détermination des ages “°Ar/39Ar.
Le recul correspond au déplacement d’3Ar lors de I'irradiation depuis son site original vers un autre
site situé a 0 - 0.5pum (McDougall et al., 1999). L’effet de ce déplacement sur la distribution d’ages
d’un cristal dépend de sa taille : il est négligeable pour les cristaux de grande taille (> 100 pm) mais
devient problématique lorsque I'on analyse des minéraux de petite taille, ce qui est fréquemment le
cas pour les oxydes de Mn supergeénes (Huneke and Smith, 1976; Vasconcelos, 1999). Plusieurs études
ont néanmoins montré que les pertes d’3°Ar par recul étaient suffisamment faibles pour permettre de

dater précisément les oxydes de Mn supergenes (Vasconcelos et al.; 1994, 1995; Ruffet et al., 1996).
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B. Matériel analysé
Les sous-échantillons étudiés au MEB-EDS (Table 5.3) ont été divisés en quatre catégories corres-
pondant a leur qualité pour les datations :

- Catégorie 1 : les grains analysés sont homogenes et contiennent des oxydes de Mn souvent
potassiques (cryptomélane et/ou ramsdellite montrant de faibles teneurs en K). Ces grains conviennent
a priori pour la datation. Il convient ici de noter qu’aucun cryptomélane pur n’est présent. Ce dernier
est souvent mélangé avec la ramsdellite.

- Catégorie 2 : les grains sont hétérogenes avec une large dominance d’oxydes de Mn mélangés
a du quartz. La composition chimique de ces oxydes ne permet pas de confirmer la présence de
cryptomélane. Au mieux, il s’agit de todorokite ou de ramsdellite, qui possedent toutes les deux une
structure en tunnel (Fig. 5.1). Ces grains non idéaux pourraient convenir a la datation.

- Catégorie 3 : les grains hétérogenes montrent des oxydes de Mn (minoritaires) mélangés avec
du quartz ou d’autres oxydes de manganese ayant une structure en feuillet (7.e. birnessite). Ces grains
ne sont a priori pas favorables pour une datation.

- Catégorie 4 : ces grains constituent un mélange trés hétérogene entre des éléments de diffé-
rentes natures (argiles, chlorite, carbonate, quartz), dans lequel les oxydes de Mn sont minoritaires.

Ces grains ne sont pas favorables a la datation.

L’ensemble des grains des catégories 1, 2 et 3 ont été utilisés pour la datation °Ar/39Ar des
oxydes de Mn. Ils ont été placés dans un bain & ultrasons durant 10 minutes afin d’éliminer les phases
cryptocristallines adsorbées a la surface et les poussieres éventuellement piégées dans des cavités
internes, puis séchés dans une étuve avant d’étre irradiés (McMaster Nuclear Reactor of Hamilton,
Ontario, Canada). Les analyses et calculs ont été réalisés par G. Ruffet au sein de 'unité de mesures

40Ar/39Ar de Géosciences Rennes (UMR CNRS 6118).

5.4.3 Résultats
5.4.3.1 Gite de Las Cabesses

A. Minéralogie et pétrographie

La majorité des échantillons, prélevés au sein des formations du Dévonien supérieur (Calcaires
griottes, Section 5.3.2.1), correspondent a des amas de minerai dans lesquels on observe des veines
de rhodochrosite (MnCO3) ou de quartz (Fig. 5.22.A, B). Les oxydes de Mn forment aussi parfois le
remplissage de cavités dissoutes au sein du protore (Fig. 5.22.C). Enfin, au niveau d’un affleurement

les oxydes de Mn forment les clastes de breches dont le ciment est quartzeux (Fig. 5.22.D).
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JUZE 180-002 JUZE 178

JUZE 180-00

FIGURE 5.22: Exemples représentatifs des échantillons provenant du gite de Las Cabesses. A) Amas
d’oxydes de Mn. B) Amas d’oxydes de Mn mélangés a de la rhodochrosite (en rose). C) Echantillon
formé de quartz et de chlorite montrant des marques de dissolution - remplissage par un oxyde de Mn.
D) Bréche formée de clastes d’oxydes de Mn dans un ciment quartzeux.

La combinaison des analyses DRX et MEB-EDS indique la présence de six oxydes ou hydroxydes
de Mn (appelés « oxydes de Mn » dans ce qui suit) différents au sein des échantillons du gite de Las
Cabesses (Table 5.4). Les oxydes de Mn dominants sont la birnessite, la hausmannite, la todorokite

et la ramsdellite. La pyrolusite ainsi que le cryptomélane sont difficilement identifiables et semblent

accessoires.

La birnessite ((Na,Ca)Mn7014 . 2,8H20) forme la matrice des échantillons dans lesquels on ’ob-
serve. Dans les échantillons JUZE 176-002 et JUZE 180-002, la birnessite présente des hétérogénéités
de compositions (Fig. 5.23.A). La teneur en cations des plages de birnessite analysées dans 1’échan-
tillon JUZE 176-002 est extrémement faible (Ca?* < 0,17 poids %, Nat = 0 poids %). La birnessite

se présente également sous la forme de minces filons dans I’échantillon JUZE 180-002 (Fig. 5.23.B).
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La hausmannite (Mn?TMny?t0Oy) est trées abondante dans les échantillons JUZE 176-002 et
JUZE 178, ou elle forme de grandes plages de cristaux subhédraux. Au sein de I’échantillon JUZFE
176-002, la birnessite pénétre la hausmannite suivant ses directions de clivage (Fig. 5.23.A). Dans
I'échantillon JUZE 178, la hausmannite est envahie par la spessartine (Fig. 5.23.C).

La présence de todorokite ((Ca,Na,K)x(Mn**t Mn?+)gO12 . 3,5H20) dans trois échantillons du
gite de Las Cabesses est montrée par les analyses DRX. Cet oxyde de Mn n’a pas été mis en évidence
par les analyses MEB-EDS.

La ramsdellite (MnO3) est mise en évidence dans les échantillons JUZE 176-002 et JUZE 180-
002 par les analyses DRX. Elle est, dans le cas de JUZE 176-002, difficile & distinguer de la birnessite
au MEB-EDS du fait de la faible teneur en cations dans cette derniere (Fig. 5.23.A). Dans I’échantillon
JUZE 180-002, on n’identifie pas la ramsdellite au MEB-EDS. Il est donc possible que certaines espéeces
que nous avons identifiées comme de la birnessite correspondent en réalité a de la ramsdellite ayant
intégré de faibles quantités de cations.

13500 -y

12000 — |

10500 -{ |

Mn-K
& 9000 -|
a4
& 7500 -
. 87500
abo(}ﬂ
5 “Mn-L
°
D 4500 —Mn-L
SiK
3000 Mn-K
ALK MnKese
1500 .
Rs (Bir ?)
0 T T T T T T
0.00 3.00 6.00 9.00 12.00 15.00 18.00 21.00 kev
12000 024
10500 ’
LK
9000 |
9 ‘ Mn-K
“ 7500 —
2
3
6000 |
a oL
3 4500 |
o MnK
3000 -Mn-L Ca-K MoK
ALK cak
1500 .
Bir
T T T T
9.00 12.00 15.00 18.00 2100 kev
Bir + Phyll
Bir + Phyll
T T T T
9.00 12.00 15.00 18.00 2100 kev

FIGURE 5.23: Observations pétrographiques des échantillons d’oxydes de Mn provenant de Las Cabesses
(la suite de la 1égende se trouve a la page suivante).
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Mako

Coups par sec

Pollution grains d'Ag

FIGURE 5.23: Observations pétrographiques des échantillons d’oxydes de Mn provenant de Las Cabesses
(suite). A) Image en électrons rétrodiffusés (BSE) montrant la présence de ramsdellite et birnessite
postérieures a la hausmannite. Les analyses EDS de la ramsdellite et de la birnessite sont montrées a
droite de l’image. Notez la trés faible teneur en cations de la birnessite. B) Image BSE montrant un
grain d’oxydes de Mn et de Fe recoupé par un filon de birnessite et phyllosilicates. L’analyse EDS du
filon est fournie & droite de ’image. C) Image BSE montrant le caractére bréchique de la hausmannite.
Les interstices situés entre les fragments de hausmannite sont constitués de spessartine. D) Image en
électrons secondaires montrant des aiguilles de cryptomélane croissant sur la ramsdellite. L’analyse EDS
correspondante est fournie au-dessus de ’image. Elle montre la présence d’une quantité faible de K. E)
Image BSE montrant les relations complexes pouvant exister entre les différents oxydes de Mn au sein des
échantillons. La spessartine apparait en gris sombre. Elle est partiellement remplacée par la birnessite,
de teinte grise plus claire, visible dans la moitié inférieure de 1’électronographie. Une veine d’oxydes
de Mn et de Fe trés brillante recoupe ces phases au centre de I’image. La pyrolusite (ramsdellite ?) est
observée au-dessus de cette veine, dans le quart supérieur gauche de ’électronographie. Elle est formée
de cristaux bien visible et semble associée & un mince filonnet relativement brillant. F) Image BSE
montrant la présence de phyllosilicates sur les bordures du filon d’oxydes de Fe et de Mn et au sein de
la matrice de birnessite. Notez la pollution de certaines images BSE par des grains d’argent (grains brillants de trés
petite taile) utilisés lors des manipulations. Bir : birnessite, Cry : cryptomélane, Hs : hausmannite, Mn-Fe ox : oxydes
de Mn et Fe, Phyll : phyllosilicate, Py : pyrolusite, Rs : ramsdellite, Spe : spessartine.
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Le cryptomélane (K, (Mn**,Mn3*)3O1¢) est identifié de maniere incertaine en DRX dans I’échan-
tillon JUZE 180-002. 11 n’y a pas été retrouvé au cours des analyses MEB-EDS. Des cristaux aciculaires
de cryptomélane ont par contre été observés dans 1’échantillon JUZE 176-002a (Fig. 5.23.D). Dans cet
échantillon, les aiguilles de cryptomélane ont cristallisé sur les cristaux de ramsdellite. La composition
du cryptomélane montre une relative pauvreté en K (Fig. 5.23.D).

La pyrolusite (MnO3) est également présente en faible quantité dans I’échantillon JUZE 180-002
ou elle forme de minces filons de minéraux sub-automorphes (Fig. 5.23.E). Bien que sa composition
chimique et sa structure cristallographique soient proches de la ramsdellite, la texture pallissadique
caractéristique de la pyrolusite est ici observable.

Les analyses des échantillons de Las Cabesses montrent, de plus, la présence de carbonates (rho-
dochrosite) et de silicates (spessartine) de manganese. La rhodochrosite est observée en abondance
dans six échantillons, généralement sous forme de veines (Fig. 5.22.B). La spessartine est associée a
la hausmannite dans I’échantillon JUZE 178 (Fig. 5.23.C). Elle constitue la matrice de 1’échantillon
JUZE 180-002, ou elle semble recoupée par la birnessite (Fig. 5.23.E). Nous signalons ici la présence
d’oxydes de Fe et Mn qui forment des filons ainsi que des fragments isolés dans ’échantillon JUZE
180-002 (Fig. 5.23.B, E, F). Hormis les minéraux manganésiféres, les échantillons du site de Las Ca-
besses contiennent du quartz (majoritaire), des carbonates (calcite et dolomite), de la chlorite et des

argiles (Table 5.4).

B. Datation %°Ar/3°Ar des oxydes de Mn potassiques

Cinqg grains issus de deux échantillons provenant du gite de Las Cabesses ont été analysés. Leurs
caractéristiques sont résumées dans la Table 5.5. On souligne la présence de cryptomélane dans trois
sous-échantillons issus d’'un méme échantillon du gite de Las Cabesses (JUZE 176-002a, c et d).
Compte-tenu de la rareté du cryptomélane dans nos échantillons, les sous-échantillons contenant des
oxydes de Mn présentant une bonne cristallinité et une bonne pureté ont également été utilisés pour
la datation *°Ar/39Ar (Table 5.5). La datation de ces oxydes ayant été trés peu (todorokite) ou jamais
(birnessite, ramsdellite) réalisée avec succes, nous séparons dans ce qui suit les résultats des analyses
40Ar/39Ar obtenus sur les grains formés de todorokite et/ou birnessite, avec éventuellement de la ram-

sdellite (Catégorie 3) des résultats obtenus sur les mélanges cryptomélane - ramsdellite (Catégorie 1).
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TABLE 5.5: Informations relatives aux sous-échantillons utilisés pour les datations “°Ar/3°Ar du gite de
Las Cabesses

Echantillon |Grain Catégorie Contenu minéralogique
JUZE 176-002

1 Cryptomélane et ramsdellite

L)

Cryptomélane et ramsdellite

Cryptomélane et ramsdellite

o Q o

Ramsdellite et birnessite/todorokite

JUZE 180-001 Birnessite/todorokite et quartz

1]

w wlw », e

o

Birnessite/todorokite

Analyses 4°Ar/39Ar réalisées sur des todorokite - birnessite
Les deux spectres d’dges montrent des ages apparents anormalement élevés dans les premieres étapes
de chauffe (Fig. 5.24). Le sous-échantillon JUZE 176-002e est moins affecté par ce phénomene. L’age
apparent diminue rapidement aprés 1 a 4 étapes de chauffe. Ces dges ne peuvent pas correspondre
a une réalité géologique et ne seront donc pas pris en compte dans la suite de ce chapitre. Une telle
perturbation est problématique puisqu’elle masque potentiellement des informations contenues dans
le domaine de basse température. Un exces d’#°Ar explique fréquemment les 4ges anciens aux basses
températures. Cette hypothese ne peut pas étre invoquée ici puisque les diagrammes isochrones in-
verses indiquent des valeurs de rapports 36Ar/4Ar proches du rapport atmosphérique. Des pertes
d??Ark liées au phénomene de recul au cours de l'irradiation pourraient également expliquer le déga-
zage aux basses températures de phases mal cristallisées ou de cristaux de trés petite taille. Bien que
I'implication de processus supergenes dans 1’évolution du gite de Las Cabesses ne soit pas encore dé-
montrée, on souligne ici que I'incorporation d’Ar en exces lors de processus supergenes est difficilement
envisageable. Enfin, il parait important de noter les valeurs tres élevées des taux de contamination
atmosphériques dans nos échantillons, qui dépassent fréquemment 99% du signal et qui, lorsqu’elles
sont combinées a des valeurs élevées des rapports 37Arc, /3?Arg (proportionnels au rapport Ca/K),

rendent les interprétations trés hasardeuses.

Les résultats obtenus a partir des grains JUZE 176-002¢ et JUZE 180-001b en sont une illustration :

- Le spectre d’age du grain JUZE 176-002e montre un plateau a 17,7 + 3,5 Ma, apparemment
confirmé par le diagramme isochrone inverse. La présence de Ca dans la birnessite et la todo-
rokite explique le rapport 37Arc, /3°Ark trés élevé, ainsi que les incertitudes trés fortes sur les

ages apparents (jusqu’a 35 Ma d’incertitude).

- Le spectre d’age du grain JUZE 180-001b montre un pseudo-plateau a 26,6 + 7,0 Ma, com-
patible avec ’age de 22,6 + 16,2 Ma fourni par le diagramme isochrone inverse. La encore, la

présence de Ca dans les oxydes formant le grain est responsable de la valeur tres forte du rap-
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port 37Arc, /??Ark ainsi que des incertitudes sur les dges apparents (jusqu’a 50 Ma au niveau

du pseudo-plateau).
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FIGURE 5.24: Spectres d’Ages 4CAr/3°Ar, rapports 37Arca/3°Ark et diagrammes isochrones inverses des
échantillons formés de todorokite, birnessite, ramsdellite du gite de Las Cabesses. Cf. texte pour le com-
mentaire des diagrammes

Analyses 49Ar/39Ar réalisées sur les cryptomélane et ramsdellite
Comme les spectres précédents (Fig. 5.24), les trois spectres d’dges obtenus a partir des grains de
cryptomélane - ramsdellite montrent des dge apparents anormalement élevés dans les premieres étapes
de chauffe (Fig. 5.25). L’age apparent diminue rapidement apres 3 a 5 étapes de chauffe. La encore,
les diagrammes isochrones inverses indiquent des valeurs de rapports 36Ar/4°Ar proches du rapport
atmosphérique qui excluent I’hypotheése d’un exces d™#°Ar. Les taux de contamination atmosphériques

de ces trois échantillons sont également tres élevés, mais les teneurs en Ca sont apparemment plus

faibles (3"Arc, /3°Arg < 0,1).

Les spectres d’ages obtenus a partir des grains JUZE 176-002a, c et d permettent de calculer des
ages pseudo-plateaux :
- Les sous-échantillons JUZE 176-002a et ¢ montrent des spectres d’ages tres similaires, ca-

ractérisés par des ages pseudo-plateaux centrés autour de ca. 1 Ma aux moyennes et hautes
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températures (Fig. 5.25). Les valeurs du rapport 37Arc,/3°Ark sont trés inférieures a celles
des sous-échantillons décrits dans le paragraphe précédent. Ceci s’explique par la composition
des grains, formés de cryptomélane et de ramsdellite. Les spectres 37Arc, /?9Ark montrent une
forme en selle aux intervalles de dégazage qui correspondent aux ages pseudo-plateaux. Ceci

suggere le dégazage d’une phase enrichie en potassium (le cryptomélane).

- Le grain JUZE 176-002d montre un spectre d’age irrégulier caractérisé par des dges apparents

« anciens » aux moyennes a basses températures (ca. 20 - 75 Ma), et des ages plus jeunes
aux moyennes a hautes températures. Ces derniers permettent de calculer un age pseudo-
plateau a 14,3 £ 5,9 Ma. Comme dans le cas des spectres d’ages obtenus a partir des sous-
échantillons formés de birnessite - todorokite, le grain JUZE 176-002d est caractérisé par un
rapport 37Arc, /39Ark relativement élevé. Cette valeur peut étre expliquée par la présence de
birnessite - todorokite ou d’une autre phase calcique au coeur du grain (e.g. la rhodochrosite,
qui est présente au sein de ’échantillon JUZE 176-002, Cf. Table 5.4). Le résultat fourni par

cet échantillon doit donc étre considéré avec précaution.
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FIGURE 5.25: Spectres d’ages 4CAr/3°Ar, rapports 37Arca./3°Ark et diagrammes isochrones inverses des

échantillons formés de cryptomélane et ramsdellite du gite de Las Cabesses. Cf. texte pour le commentaire
des diagrammes.

C. Discussion

Evidences de I'implication de processus d’altération supergénes

L’association minéralogique caractérisant le gite de Las Cabesses montre bien le caractere oxydé des

échantillons. La hausmannite est un oxyde de Mn typique de conditions hydrothermales ou métamor-
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phiques (Post, 1999). La birnessite est un oxyde qui peut se former dans différents environnements
géologiques (sédimentaire, hydrothermal, supergeéne), bien qu’elle soit plus fréquente dans les sols et
les profils d’altération. La todorokite, en revanche, compose le plus souvent les nodules polymétalliques
des fonds marins, et caractérise la zone oxydée des gisements de manganese (Post, 1999; Vasconcelos,
1999). L’association birnessite - todorokite est assez commune dans la littérature, et la todorokite y
est décrite comme le produit de transformation de la birnessite par les processus diagénétiques et en
conditions hydrothermales de basse température (Atkins et al., 2016). La ramsdellite et la pyrolusite
sont des polymorphes qui se forment dans les dépots hydrothermaux de basse température, ou par
remplacement d’autres minéraux porteurs de manganese lors de 'altération météorique (e.g. rhodo-
crosite, MnCO3). La pyrolusite correspond au terme le plus oxydé du remplacement des minéraux

primaires (Fig. 5.3).

Par conséquent, bien que plusieurs oxydes de Mn formant le gite de Las Cabesses soient fréquem-
ment décrits dans des profils d’altération, I'association minéralogique ne permet pas a elle seule de
démontrer formellement 'implication de processus d’altération supergene dans la formation du gite
de Las Cabesses. L’analyse pétrographique des échantillons n’a pas permis de mettre en évidence des
textures typiques des oxydes de Mn cristallisant dans les conditions supergenes (voir Section 5.4.3.2

pour des exemples de ces textures dans les échantillons du gite des Hautes-Pyrénées).

Cependant, plusieurs arguments sont en faveur de I'implication de processus d’altération supergene
au gite de Las Cabesses. Tout d’abord, I'observation fréquente de dissolutions de la roche-héte car-
bonatée a I’échelle des affleurements et des échantillons (Fig. 5.11 et 5.22) témoigne de U'intervention
de processus d’altération. De plus, la présence d’un nombre restreint d’éléments chimiques au sein des
échantillons provenant du gite de Las Cabesses et I’absence de carbonates préservés dans les amas de
minerai sont des caractéristiques plus fréquemment observées dans les contextes d’altération supergene
qu’en contexte hydrothermal. Finalement, les 4ges post-compressifs fournis par la datation “°Ar/3%Ar
des sous-échantillons provenant du gite de Las Cabesses démontrent une remobilisation récente du

matériel analysé (Section 5.4.3.1).

Séquence paragénétique
La séquence paragénétique déterminée par I’étude des échantillons du gite de Las Cabesses au MEB-
EDS est présentée sur la Figure 5.26. Le Mn est probablement initialement fourni par la rhodochrosite
(MnCO3), la hausmanite (Mn3O,4) et la spessartine (Mn2TAly(SiOy4)3) présentes dans la roche-mere
(ou « protore »). L’assemblage formant le protore est typique des hautes températures (Hewett, 1972;

Gutzmer et al., 1995). Deux phases de minéralisation peuvent étre distinguées. (1) La premiere est
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a lorigine de la cristallisation de la ramsdellite, qui est observée dans les clivages de la hausmannite
fracturée (Fig. 5.23.A), et suivie d’un remplacement partiel de la ramsdellite par la birnessite (Fig.
5.23.A). (2) La seconde phase de minéralisation est a 'origine de la cristallisation de la pyrolusite -
ramsdellite associée a des filonnets (Fig. 5.23.E). La cristallisation du cryptomélane, dont les aiguilles
croissent sur la ramsdellite peut étre intervenue au cours de la phase 1 ou 2 (Fig. 5.23.D). Les phases
au cours desquelles birnessite et cryptomélane cristallisent correspondent probablement a des phases

d’altération météorique.

On souligne que la todorokite n’a pas été formellement identifiée dans les sections polies qui ont
servi aux analyses MEB-EDS des échantillons du gite Las Cabesses. La présence de traces de K et de
Ca dans les analyses EDS d’oxydes de Mn d’échantillons dans lesquels les analyses DRX n’indiquaient
pas la présence de todorokite laisse un doute persister quand a la présence ou non de todorokite dans

ces échantillons.
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FIGURE 5.26: Tentative de séquence paragénétique pour le gite de Mn de Las Cabesses.
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Signification des ages 4°Ar/3°Ar
Deux poles d’dges ont pu étre distingués parmi les spectres d’dges des échantillons du gite de Las
Cabesses. Chacun de ces poles peut étre relié aux types d’oxydes de Mn qui ont été datés : les ages
les plus anciens (ca. 33 - 14 Ma) ont été obtenus & partir d’oxydes de Mn a teneur en K extrémement
faible (birnessite - todorokite), alors que les dges les plus récents (ca. 1 Ma) proviennent des grains
formés de cryptomélane - ramsdellite. Une confiance tres modérée doit étre accordée aux ages de ca. 33
- 14 Ma, qui ont été obtenus a partir de grains non favorables pour les datations 4°Ar/39Ar et dont les
incertitudes sont tres élevées. Ces dges pourraient correspondre & une premiére phase de minéralisation
au cours de laquelle ont cristallisé la birnessite et/ou la todorokite. Les spectres fournissant un age de
ca. 1 Ma sont, au contraire, beaucoup plus fiables. Ils sont caractérisés par des pseudo-plateaux bien
définis. La teneur en K dans ces échantillons est supérieure a celle du groupe d’échantillons précédent.
Elle reste néanmoins tres faible en comparaison des teneurs généralement présentes dans les oxydes
de Mn potassiques habituellement utilisés pour les datations “°Ar/3°Ar. Cette faible teneur résulte de
la présence de ramsdellite (MnO3) en grande quantité au sein des grains datés. L’age de ca. 1 Ma est
celui de la cristallisation du cryptomélane (seconde phase de minéralisation, Fig. 5.26).

La Figure 5.27 résume la succession des phases de cristallisation déduite de ’étude des oxydes de

Mn du gite de Las Cabesses.

Période Etage Age | GEODYNAMIQUE GEOCHRONOLOGIE SEQUENCE PARAGENETIQUE
(Ma)
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Supeérieur 00117
PLEISTOCENE —qopen—— 035 S —— Cryptomélane | Phase de
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Massi 5.333 ) . % Pyrolusite-
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) - Ramsdellite2 |
w Tortonien 1163 4
7 3 * I
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8 Langhien
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Aquitanien |, .| X 7 33-14Ma 7 L _ .
Chattien : Todorokite - Birnessite | & . Birnessite . F:ha§e d.e
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339 .
EOCENE Priabonien Collision R?é?esi‘:gl::‘ts 1 ]

FIGURE 5.27: Synthése des informations apportées par 1’étude des échantillons du gite de Las Cabesses.

5.4.3.2 Gite des Hautes-Pyrénées

A. Minéralogie et Pétrographie
L’ensemble des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées a été prélevé au sein des formations vi-

séennes de I’Unité de Gavarnie (Calcaires amygdalaires et jaspes noirs, Section 5.3.2.2). La majorité
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des échantillons correspondent & des amas de minerais mélangés a du quartz (Fig. 5.28.A). Dans
certains cas, les oxydes de Mn forment des crofites de faible épaisseur ou remplissent des fractures
traversant le quartz (Fig. 5.28.B, C). Des veines de quartz recoupant les amas d’oxydes de Mn ont

également été observées (Fig. 5.28.D).

RW 4118 JUZE 183

FIGURE 5.28: Exemples représentatifs des échantillons provenant du gite des Hautes-Pyrénées. A) Amas
d’oxydes de Mn mélangé a du quartz. B) Croiite d’oxydes de Mn d’épaisseur infra-millimétrique sur une
roche quartzeuse. C) Roche quartzeuse fracturée et/ou dissoute dont les vides ont été remplis par des
oxydes de Mn. D) Amas d’oxyde de Mn recoupé par des veines de quartz.

En comparaison du gite de Las Cabesses (Section 5.4.3.1), les échantillons du gite des Hautes-
Pyrénées montrent un nombre beaucoup plus restreint d’especes minérales : six especes minérales ont
été identifiées, parmi lesquelles cing sont manganésiferes (Table 5.6). Les oxydes de Mn dominants sont
la ramsdellite, la birnessite et la todorokite. La pyrolusite est abondante dans un échantillon (JUZE

182). Le cryptomélane est également présent en faibles quantités dans deux échantillons (JUZE 182
et RW 4121).
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TABLE 5.6: Synthése des phases identifiées en DRX et MEB-EDS dans les échantillons provenant du gite
des Hautes-Pyrénées. Les données DRX sont représentées par des « X » (le nombre de « X » représente ’abondance
relative des minéraux au sein des échantillons, ’ensemble des spectres DRX est fourni en Annexe 4), les données MEB-
EDS par des « * ». Voir texte pour une description détaillée.

Echantillon Contenu minéralogique
Qz Phyll Bir To Rs Py Cry
JUZE 182 XXXX *? *? XXX XXX X?
JUZE 183 XXXX X X X
JUZE 184 XX XXX XX
RW 4118 XXXX X
RW 4119 XXXX *
RW 4120 A-001 XXXX *? *?
RW 4120 A-002 XXXX
RW 4120 B-001 XXXX XX
RW 4120 B-002 XXX XXX *? *?
RW 4120 B-003 XXX X
RW 4121 XXX * * XX *
JUZE 72-001 X XX X
JUZE 72-002 X X
JUZE 72-003 X XXX X?
JUZE 72-004 XXX XXX

La ramsdellite (MnOz) est mise en évidence dans de nombreux échantillons du gite des Hautes-
Pyrénées (Table 5.6). Des cristaux automorphes de ramsdellite sont localement visibles, mais on 1’ob-
serve plus généralement sous forme cryptocristalline (Fig. 5.29). Les ramsdellites présentent parfois
des formes mamelonnées (Fig. 5.29.B). De nombreux cristaux rhomboédriques de ramsdellite sont
visibles dans les échantillons RW 4119 et RW 4120B-002 (Fig. 5.29.C, D, voir aussi Fig. 5.30.C).
Ces cristaux correspondent a des pseudomorphoses d’un minéral rhomboédrique, potentiellement un
carbonate. La ramsdellite tapisse également des géodes de petite taille (ca. 100 & 500 pm ; Fig. 5.30.B,
C, D) et remplit d’anciennes géodes de grande taille (> 1 mm; Fig. 5.30.E) Enfin, la ramsdellite est
observée sous la forme de minces filons recoupant la matrice quartzeuse de I’échantillon RW 4119. 11
est important de noter ici que de nombreuses analyses EDS de ramsdellites montrent la présence de
traces de K, parfois associées a des traces infimes de Ca qui indiquent des mélanges de phases.

La birnessite ((Na,Ca)Mn7014 . 2,8H20) est également identifiée dans de nombreux échantillons
(Fig. 5.30.A, B). Elle est toujours cryptocristalline. Les teneurs en cations des birnessites analysées
au MEB-EDS sont tres faibles (Fig. 5.30.C; Ca?* < 1,18 poids %, Nat = 0 poids %). La encore, les
images en électrons secondaires permettent de mettre en évidence des hétérogénéités de composition
au sein des plages de birnessite. Dans certains cas, ces hétérogénéités sont progressives et imagent la

percolation d’un fluide a l'origine de la cristallisation de la birnessite (Fig. 5.30.A, B).
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FIGURE 5.29: Observations pétrographiques des échantillons d’oxydes de Mn provenant des Hautes-
Pyrénées. A) Image en électrons secondaires montrant des cristaux automorphes de ramsdellite (moitié
inférieure droite de I’image), ainsi qu’un mélange ramsdellite - cryptomélane (parties gauche et supé-
rieure de l'image. Les cadres noirs montrent les zones analysées en EDS (spectres correspondants a
droite de ’image). B) Image en électrons secondaires de ramsdellite caractérisée par une texture mame-
lonnée. C) Image en électrons rétrodiffusés (BSE) montrant des cristaux rhomboédriques de ramsdellite
+ quartz (fleches rouges) et ’existence de ramsdellite diffuse (fleche jaune) au sein de la matrice quart-
zeuse. D) Image BSE centrée sur un rhomboédre de ramsdellite + quartz. Noter également la présence
de phyllosilicates en périphérie du cristal. Cry : cryptomélane, Phyll : phyllosilicate, Qz : quartz, Rs : ramsdellite.
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FIGURE 5.30: Observations pétrographiques des échantillons d’oxydes de Mn provenant des Hautes-
Pyrénées (suite) (la légende continue & la page suivante).
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FIGURE 5.30: (suite) A) Image en électrons rétrodiffusés (BSE) montrant le remplacement de la ramsdellite
par la birnessite. Les filons de birnessite et ramsdellite recoupent le quartz matriciel. Noter également
la présence de géodes tapissées de ramsdellite. Le rectangle blanc localise I'image B. B) Détail de E
montrant une texture de remplacement de la ramsdellite par la birnessite. C) Image BSE et analyses
EDS correspondantes montrant ’absence de ou la trés faible teneur en cations au sein des oxydes de
Mn identifiés comme des birnessites par les analyses DRX (Table 5.6). Ces analyses correspondent a
celles de ramsdellites ou pyrolusites. La texture est celle d’une ramsdellite. Noter également la présence
des cristaux rhomboédriques de ramsdellite + quartz (fleches rouges) et de deux géodes tapissées de
ramsdellite au centre de 1’électronographie. D) Image BSE d’une géode de grande taille (ca. 500 pm de
longueur) tapissée de ramsdellite. E) Image BSE d’une autre géode de grande taille (ca. 1,5 mm de
longueur) au sein d’une matrice de ramsdellite dont les parois sont tapissées de pyrolusite. Noter le
filon de quartz qui recoupe la géode dans la moitié inférieure droite de 1’électronographie. F) Image en
électrons secondaires de todorokite caractérisée par une texture mamelonnée. Le rectangle noir montre
la zone analysée en EDS (spectre correspondant & droite de I’image). Bir : birnessite, Cry : cryptomélane, Hs :
hausmannite, Mn-Fe ox : oxydes de Mn et Fe, Phyll : phyllosilicate, Qz : quartz, Rs : ramsdellite, Spe : spessartine, To :
todorokite.

La todorokite ((Ca,Na,K)y(Mn*" Mn3t)sO12 . 3,5H20) est mise en évidence dans quatre échan-
tillons par les analyses DRX. Elle est cryptocristalline et présente parfois des formes mamelonnées
(Fig. 5.30.F).

La pyrolusite (MnOz) est mise en évidence dans l’échantillon JUZE 182. Des cristaux auto-
morphes de pyrolusite tapissent les bordures de géodes (Fig. 5.30.E). Leur croissance a eu lieu entre
deux phases de mise en place de ramsdellite (- pyrolusite ?) cryptocristallin.

La présence de cryptomélane (K,(Mn**,Mn3+)3O6) est suggérée par les analyses DRX dans
I’échantillon JUZE 182. Aucune aiguille de cryptomélane n’y a été observée. Des oxydes de Mn pré-
sentant des traces de K ont par contre été identifiés dans des plages cryptocristallines situées a coté
de ramsdellites automorphes (Fig. 5.29.A). Il est donc probable que les analyses de ramsdellites qui
présentent des traces de K correspondent a des mélanges ramsdellite - cryptomélane.

Le quartz est présent dans ’ensemble des échantillons provenant du gite de Las Cabesses. Il y est
observé sous forme de filons ou constitue la gangue des échantillons. Les analyses MEB-EDS mettent
également en évidence la présence de phyllosilicates mélangés a la ramsdellite au sein de I’échantillon

RW 4119 (Fig. 5.29.D). La baryte a été identifiée dans un échantillon (JUZE 72-003).

Il est important de souligner ici ’existence d’apparentes contradictions entre les analyses DRX et
MEB-EDS dans certains échantillons. Ainsi, dans I’échantillon JUZE 182 un oxyde de Mn présentant
des traces de cations est mis en évidence par les analyses MEB-EDS, bien que ni la birnessite, ni la
todorokite n’aient été identifiées en DRX. De méme, dans les échantillons RW 4120B-002 et RW 4121,
pour lesquels les analyses DRX indiquent que la birnessite est le seul oxyde de Mn présent, les analyses
EDS des oxydes de Mn montrent souvent I’absence de cations, méme en traces. Il semble donc qu'un
oxyde de formule MnO, (ramsdellite, pyrolusite ou nsutite) y soit également présent. Cet oxyde de

Mn pur, cryptocristallin, tapisse généralement les parois de géodes de petite taille (Fig. 5.30.A, B, C).
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L’hypothese la plus probable pour expliquer ces contradictions est que le matériel utilisé pour
les analyses DRX et MEB-EDS était légerement différent. La fraction prélevée pour les analyses
DRX n’avait probablement pas strictement la méme composition que les fractions prélevées pour
la préparation des sections polies et le sous-échantillonnage, ce qui peut s’expliquer par 'existence

d’hétérogénéités au sein des échantillons.

B. Datation 4°Ar/39Ar des oxydes de Mn potassiques
21 grains issus de 9 échantillons provenant du gite des Hautes-Pyrénées ont été analysés. Leurs

caractéristiques sont résumées dans la Table 5.7.

TABLE 5.7: Informations relatives aux sous-échantillons utilisés pour les datations 4°Ar/3°Ar du gite des
Hautes-Pyrénées

Echantillon Grain Catégorie Contenu minéralogique
JUZE 182 b 1 Ramsdellite
c 1 Cryptomélane et ramsdellite
d 1 Ramsdellite
RW 4118 2 Todorokite et quartz
RW 4119 b 3 Ramsdellite et quartz
c 2 Ramsdellite et quartz
RW 4120 A-001 a 3 Ramsdellite et quartz
b 3 Birnessite/todorokite et quartz
RW 4120 A-002 a 3 Ramsdellite et quartz
b 3 Ramsdellite et quartz
RW 4120 B-001 a 3 Ramsdellite et quartz
b 3 Ramsdellite et quartz
RW 4120 B-002 a 2 Ramsdellite et quartz
RW 4121 b 3 Ramsdellite et quartz
d 2 Ramsdellite et quartz
e 1 Ramsdellite, muscovite et quartz
f 3 Cryptomélane et ramsdellite
g 2 Ramsdellite et quartz
JUZE 72-002 b 3 Birnessite/todorokite et quartz
JUZE 72-003 c 3 Birnessite/todorokite, baryte et quartz
JUZE 72-004 d 2 Todorokite et quartz

Le cryptomélane a été identifié dans deux sous-échantillons issus de deux échantillons différents,
ou il est mélangé a la ramsdellite. Tout comme pour le gite de Las Cabesses (Section 5.4.3.1), l'en-
semble des sous-échantillons contenant des oxydes de Mn présentant une bonne cristallinité et une

bonne pureté a été utilisé pour la datation “°Ar/39Ar (Table 5.7). Les résultats des analyses 4°Ar/39Ar
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présentés ci-apres sont classés selon la nature des sous-échantillons analysés.

Mesures réalisées sur todorokite et birnessite
Parmi les mesures réalisées sur todorokite et birnessite, trois spectres montrent des dges apparents
anormalement élevés durant les premiers paliers de dégazage (sous-échantillons JUZE 72-002b, JUZE
72-004d et RW 4120A-001b; Fig. 5.31.C, D, E), comme on I’a également observé dans les échantillons
du gite de Las Cabesses (Section 5.4.3.1). Ces ages ne peuvent pas correspondre & une réalité géo-
logique et ne seront donc pas pris en compte dans la suite de ce chapitre. Un exces d*Ar explique
fréquemment les dges anciens aux basses températures. Cette hypothése ne peut pas étre invoquée
ici, puisque les diagrammes isochrones inverses indiquent des valeurs de rapports 3¢Ar/4°Ar proches
du rapport atmosphérique. Des pertes d’3?Argk liées au phénomene de recul au cours de 'irradiation
pourraient également expliquer le dégazage aux basses températures de phases mal cristallisées ou de
cristaux de tres petite taille. Il parait important de noter les valeurs extrémement élevées des taux de

contamination atmosphérique dans nos échantillons.

- Le sous-échantillon JUZE 72-003¢ ne permet pas de calculer un age (Fig. 5.31.A). Il est caracté-
risé par des incertitudes élevées sur les dges apparents (jusqu’a 100 Ma), que l'on peut relier a la forte
teneur en Ca du grain indiquée par la valeur élevée du rapport 3"Arc, /??Ark. La tendance des adges

apparents indique un événement de cristallisation récent, situé entre 0 et 20 Ma.

- Le sous-échantillon RW 4118a permet de calculer un dge pseudo-plateau a 33,8 + 1,5 Ma, confirmé
par 1’age isochrone inverse a 33,4 + 6,6 Ma (Fig. 5.31.B). Le spectre d’age présente néanmoins une
forme tres irréguliere, caractérisée par des adges tres anciens (jusqu’a 650 Ma!) aux basses & moyennes
températures de dégazage. Cet adge ne peut donc pas étre tenu pour un age « vrai », rendant compte
d’un événement géologique. Le sous-échantillon RW 4120A-001b permet de calculer un age pseudo-
plateau a 3,7 + 0,6 Ma, confirmé par I’dge isochrone inverse (Fig. 5.31.C). Il est, comme le sous-
échantillon précédent, caractérisé par des dges plus anciens aux basses & moyennes températures (ca.

30 - 40 Ma) qui mettent en doute la valeur géologique de cet age.

- Les sous-échantillons JUZE 72-002b et JUZE 72-004d permettent de calculer des dges pseudo-
plateaux et sont caractérisés par des rapports 37Arc,/?°Ark relativement stables (Fig. 5.31.D, E).
Le diagramme isochrone inverse ne permet pas de calculer un age précis en raison de la tres forte

contamination atmosphérique qui existe dans ces échantillons. Le grain JUZE 72-002b montre un age
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de 16,6 + 3,4 Ma (Fig. 5.31.D). Il est caractérisé par des incertitudes élevées sur les ages apparents
(jusqu'a 40 Ma), que l'on peut relier a la faible teneur en K indiquée par la valeur élevée du rapport
3TArc, /?°Ark. Le grain JUZE 72-004d fournit un dge pseudo-plateau de 0,8 + 0,4 Ma (Fig. 5.31.E). Il
montre un rapport 37Arc, /2?Ark sensiblement inférieur a celui des échantillons décrits précédemment,
qui indique une teneur plus élevée en K. Cet age peut étre considéré comme un dge valide compte-tenu
de la stabilité du pseudo-plateau et de sa teneur en K sensiblement plus élevée. Contrairement a I’age
de 16,6 + 3,4 Ma fourni par le grain JUZE 72-002b, I'dge de 0,8 + 0,4 Ma est caractérisé par de faibles

marges d’erreur.

Les informations géochronologiques fournies par les spectres d’ages des grains formés de todorokite
- birnessite issus du gite des Hautes-Pyrénées sont comparables & celles obtenues dans le gite de
Las Cabesses (Section 5.4.3.1). Un sous-échantillon caractérisé par un rapport 37Arc,/3°Ark élevé
(JUZE 72-002b) fournit un dge mal contraint et donc incertain de 16,6 + 3,4 Ma. Un sous-échantillon
caractérisé par un rapport 37Arc, /3?Ark inférieur (d’un ordre de grandeur) fournit un age de 0,8 + 0,4

Ma. Les oxydes de Mn les plus potassiques semblent donc avoir, ici encore, cristallisé tres tardivement.
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FIGURE 5.31: Spectres d’Ages 4CAr/3°Ar, rapports 37Arca./3°Ark et diagrammes isochrones inverses des
échantillons formés de todorokite, birnessite, ramsdellite du gite des Hautes-Pyrénées. Cf. texte pour le

commentaire des diagrammes.

Mesures réalisées sur cryptomélane et ramsdellite

Ici encore, la plupart des spectres d’age sont caractérisés par des adges apparents anormalement élevés

durant les premiers paliers de dégazage (Fig.5.33 et 5.34). L’dge apparent diminue rapidement apres 1

a 4 étapes de chauffe. Les diagrammes isochrones inverses indiquent des valeurs de rapports 36Ar/4°Ar

proches du rapport atmosphérique qui excluent I’hypothése d’un exceés d’4°Ar. Les taux de contami-

nation atmosphériques de ces trois échantillons sont également tres élevés.
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Compte-tenu du nombre important de grains datés pour le gite des Hautes-Pyrénées et de la di-

versité des résultats, nous regroupons les spectres en trois groupes :

- Groupe 1 : ces spectres montrent un signal trés aléatoire lors du dégazage, qui ne permet pas
d’en tirer des informations géochronologiques (Fig. 5.32). La dispersion des dges apparents au sein de
I’ensemble de ces spectres ne permet jamais de délimiter un plateau ou un pseudo-plateau. La varia-
bilité du rapport 37Arc, /3°Ark au cours du dégazage montre que la cristallinité des échantillons n’est
pas constante et qu’il existe probablement différents sites cristallographiques dégazant de maniére hé-

térogene. Cette variation est probablement accentuée par la faible quantité de K dans les échantillons.
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FIGURE 5.32: Spectres d’ages “’Ar/*Ar, rapports ¥Ar_/*Ar, et diagrammes isochrones inverses des
échantillons formés de cryptomélane et / ou ramsdellite du gite des Hautes-Pyrénées (Groupe 1).
La figure continue a la page suivante.
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FIGURE 5.32: Spectres d’Ages 4CAr/3°Ar, rapports 37Arca./3°Ark et diagrammes isochrones inverses des

échantillons formés de cryptomélane et / ou ramsdellite du gite des Hautes-Pyrénées (Groupe 1). Cf.
texte pour le commentaire des diagrammes.

- Groupe 2 : on regroupe ici les spectres des sous-échantillons JUZE 182¢c, RW 4121d et RW
4120A-002a. 1ls montrent également une grande dispersion des ages apparents mais se distinguent du
groupe 1 par l’existence de pseudo-plateaux qui coincident avec une stabilité des rapports 3" Arc, /39 Arg
(Fig. 5.33). Le sous-échantillon JUZE 182c¢ permet de définir deux pseudo-plateaux, qui indiquent des
dges a 36,4 + 1,4 Ma et 8,2 + 1,0 Ma, confirmés par les ages isochrones (Fig. 5.33.A). Dans le cas

du sous-échantillon RW 4121d, on isole un age pseudo-plateau a 5,0 £ 1,3 Ma (Fig. 5.33.B). Cet age
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n’est pas confirmé par I’age isochrone qui est trés imprécis en raison de 'importante contamination at-
mosphérique (4,9 £ 17,4 Ma). Le sous-échantillon RW 4120A-002a montre un rapport 37Arc, /3?Ark
plus stable que les grains précédents. Dans ce cas, le spectre d’age permet de définir un pseudo-
plateau stable a 4,3 + 1,9 Ma (Fig. 5.33.C). L’importance de la contamination atmosphérique dans ce
sous-échantillon ne permet pas non plus de calculer un age isochrone fiable (5,6 + 7,8 Ma). Bien qu'ils
renferment des informations géochronologiques, la complexité du signal au sein de ces sous-échantillons

ne permet pas de parler d’ages valides.
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FIGURE 5.33: Spectres d’Ages 4CAr/3°Ar, rapports 37Arca/3°Ark et diagrammes isochrones inverses des

échantillons formés de cryptomélane et / ou ramsdellite du gite des Hautes-Pyrénées (Groupe 2). Cf.
texte pour le commentaire des diagrammes.

- Groupe 3 : les spectres d’ages des sous-échantillons RW/120B-001a et RW4120B-001b, issus du
méme échantillon, fournissent des 4ges pseudo-plateaux a 80,8 4+ 0,6 et 118,4 £ 0,4 Ma respectivement,
reproductibles et confirmés par les isochrones inverses (Fig. 5.34). Les rapports 3"Arc, /3° Ark montrent
une forme en selle dont la base (valeur minimale) coincide avec les pseudo-plateaux identifiés. Bien
que les deux sous-échantillons soient formés de ramsdellite et de quartz (Table 5.7), les valeurs des
rapports 3"Arc, /??Ark sont proches de celles obtenues & partir des grains dans lesquels la présence
de cryptomélane a été décelée (< 0,1; Fig. 5.32.1 et 5.33.A). On doit donc envisager I’existence d’une
phase potassique, non détectée au MEB-EDS, au sein de ces sous-échantillons. L’écart existant entre
ces deux ages est conséquent (ca. 40 Ma). Le sous-échantillon RW 4120A-002b, placé dans le Groupe
1 de sous-échantillons et également formé de ramsdellite et de quartz, a été prélevé 10 m au-dessus

de I’échantillon précédent. Le spectre d’age fourni par ce grain ne permet pas de calculer un age (Fig.
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5.32.G). On peut toutefois y estimer un age apparent moyen proche de 80 Ma (en excluant les ages tres
vieux observés aux trés basses et tres hautes températures), qui conforte 1’age pseudo-plateau fourni
par ’échantillon RW/120B-001a. Bien qu’aucun autre sous-échantillon ne montre un age autour de
118 Ma, la reproductibilité de I’age de ca. 118 Ma sur le grain RW 4120B-001b suggere que cet age
pourrait correspondre & un événement géologique. L’échantillon RW 4120B-001 a donc enregistré une
histoire complexe, qui a duré au moins 40 Ma. Notons ici également que les spectres d’ages des grains
RW4120B-001a et RW/120B-001b montrent des ages jeunes aux basses températures (apres les ages
trés anciens caractérisant les premieres étapes de chauffe). Ceci suggere I'existence d’une perturbation
des phases cristallisant au Crétacé par au moins un événement plus récent. Ceci est totalement en

accord avec les dges post-compressifs que ’on a décrits plus haut.
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FIGURE 5.34: Spectres d’Ages 4CAr/3°Ar, rapports 37Arca./3°Ark et diagrammes isochrones inverses des

échantillons formés de cryptomélane et / ou ramsdellite du gite des Hautes-Pyrénées (Groupe 3). Cf.
texte pour le commentaire des diagrammes.

Les mesures réalisées sur les grains formés de cryptomélane et de ramsdellite issus du gite des
Hautes-Pyrénées permettraient ainsi de mettre en évidence : (i) une période d’enregistrement crétacée

(ca. 118 - 80 Ma), et (ii) une série d’ages mal contraints et incertains entre et 2 et 9 Ma.

C. Discussion
Evidences de I'implication de processus d’altération supergénes
Tout comme les échantillons provenant du gite de Las Cabesses (Section 5.4.3.1), les associations

minéralogiques caractérisant les échantillons des Hautes-Pyrénées ne permettent pas de démontrer a
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elles seules la participation de processus d’altération supergene. La présence d’un nombre restreint
d’éléments chimiques au sein des échantillons et 'absence de carbonates préservés dans les amas de
minerai est un indice de 'intervention de processus d’altération supergenes. L’analyse pétrographique
des échantillons issus du gite des Hautes-Pyrénées fournit, de plus, des indices de 1'origine supergene

de certains oxydes de Mn :

- La ramsdellite, qui est présente dans la majorité des échantillons (Table 5.6), ainsi que la todo-
rokite montrent des formes mamelonnées fréquemment observées dans les contextes supergenes
(Fig. 5.29.B et 5.30.F ; Varentsov and Frakes, 1996; Hénocque et al., 1998; Vasconcelos, 1999;

Hautmann and Lippolt, 2000; Li et al., 2007; Decrée et al., 2010).

- L’observation de textures de remplacement est un second indice de 'intervention de processus
supergenes dans la formation de nos échantillons. Ainsi, dans I'un de nos échantillons on observe
un remplacement partiel de la ramsdellite par la birnessite (Fig. 5.30.E, F). De maniére similaire,
un échantillon montre la présence de ramsdellite diffuse au sein du quartz (Fig. 5.29.C). Enfin,
dans plusieurs échantillons on note la présence de rhomboedres de ramsdellite qui traduisent
un remplacement total d’'un minéral préexistant par cet oxyde (Fig. 5.29.C, D et Fig. 5.30.C).
Il est probable que ce minéral soit la rhodochrosite (MnCOs3), qui peut avoir fourni le Mn &
l'origine de la ramsdellite. La rhodochrosite n’est pas mise en évidence dans les échantillons du
gite des Hautes-Pyrénées. Elle a par ailleurs été mise en évidence par les analyses DRX des

échantillons provenant du gite de Las Cabesses.

Ces observations sont compatibles avec une origine supergene pour la ramsdellite et la birnessite

contenues dans les échantillons du gite des Hautes-Pyrénées.

Séquence paragénétique
La séquence paragénétique déterminée par 1’étude des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées au
MEB-EDS est présentée sur la Figure 5.35. La rhodochrosite a été décrite dans I’ensemble des roches
du gite des Hautes-Pyrénées par Lougnon (1981, Tab. 5.2). Elle n’est pas présente au sein de nos échan-
tillons (Table 5.6). On note cependant la présence de cristaux rhomboédriques dont la composition
est celle d'une ramsdellite (Fig. 5.29.C, D et Fig. 5.30.C). Ces rhomboedres témoignent du rempla-
cement pseudomorphique d’une phase carbonatée primaire - probablement la rhodochrosite - par un
oxyde de Mn. La présence d’inclusions de quartz dans les rhomboeédres de ramsdellite indique 1’origine
précoce du quartz. Les phyllosilicates observés en bordure des rhomboedres de ramsdellite pourraient
également appartenir a la paragenese du protore des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées (Fig.

5.29.D).
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La rhodochrosite (MnCOg) probablement présente dans le protore est un bon candidat pour la
source du Mn du gite des Hautes-Pyrénées. On peut distinguer trois phases de minéralisation succes-
sives dans les échantillons. (1) La premiére correspond au remplacement de la rhodochrosite par la
ramsdellite. (2) La seconde phase de minéralisation est caractérisée par le remplacement de la ramsdel-
lite par la birnessite. (3) La derniére phase de minéralisation correspond au remplissage de géodes par
la ramsdellite et la pyrolusite, qui témoigne de la percolation de fluides météoriques a l'origine d’une
dissolution et cimentation (partielle ou totale) de ces géodes. Cette derniére phase est suivie par la mise
en place de filons de quartz qui recoupent ’ensemble des éléments décrits ci-dessus. Le cryptomélane
n’a pas été observé directement au sein des échantillons des Hautes-Pyrénées. Sa présence en mélange
avec la ramsdellite a été déduite a partir d’analyses EDS de plages de ramsdellite cryptocristallines
montrant des traces de K (la dimension des tunnels de la ramsdellite ne permet pas l'intégration de K
contrairement au cryptomélane ; Feng et al., 1999). La position du cryptomélane dans la séquence pa-
ragénétique est donc difficile a établir. De méme, nous ne disposons pas d’arguments pour contraindre

la position des phyllosilicates dans la séquence paragénétique.
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FI1GURE 5.35: Tentative de séquence paragénétique pour le gite de Mn des Hautes-Pyrénées.

On souligne que la todorokite n’a pas été formellement identifiée en DRX dans les sections polies
qui ont servi aux analyses MEB-EDS des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées. L’observation de
traces de K et de Ca dans les analyses EDS d’oxydes de Mn d’échantillons dans lesquels les analyses
DRX n’indiquaient pas la présence de todorokite laisse un doute persister quant a la présence ou non

de todorokite dans ces échantillons.
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Signification des ages 4°Ar/3°Ar

L’étude des nombreuses analyses °Ar/39Ar des échantillons provenant du gite des Hautes-Pyrénées a
permis de montrer ’existence de deux phases de cristallisation principales.

(1) La phase datée entre ca. 118 et 80 Ma a été mise en évidence a partir de grains formés uniquement
d’un mélange de ramsdellite et de quartz (a leur surface) et pour lesquels aucune trace de K n’avait été
décelée au MEB-EDS (sous-échantillons RW 4120B-001a et RW 4120A-002a). La phase potassique
qui a cristallisé durant cet intervalle reste donc inconnue. L’analyse minéralogique et pétrographique
des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées a montré des mélanges de ramsdellite - birnessite (ou
todorokite) et de ramsdellite - cryptomélane (Fig. 5.29 et 5.30). La birnessite, la todorokite ou le
cryptomélane ont donc pu fournir le K présent dans les sous-échantillons RW 4120B-001a, b et RW
4120A-002a. Néanmoins, le cryptomélane cristallisant plutot tardivement dans la séquence paragéné-
tique, il est plus probable que cet dge ancien soit celui de la cristallisation de la ramsdellite au cours
de la phase 1 de remobilisation, ou de la cristallisation de la birnessite (Fig. 5.35).

(2) L’age de ca. 0,8 Ma a été obtenu a partir de 'analyse du grain JUZE 72-004d, formé de todorokite
et de quartz. On date donc I'dge de la cristallisation de la todorokite. Toutefois, cette phase tardive

n’a pas été observée dans les échantillons.

La Figure 5.36 résume la succession des phases de cristallisation déduite de I’étude des oxydes de

Mn du gite des Hautes-Pyrénées.

5.5 Discussion : nouvelles contraintes sur 1’évolution de la chaine

Les travaux de datation des oxydes de Mn potassiques pyrénéens, combinés a une analyse minéra-
logique et pétrologique détaillée, ont permis de mettre en évidence deux événements de cristallisation :
I'un entre ca. 118 et 80 Ma et 'autre a ca. 1 Ma. La phase datée entre ca. 118 et 80 Ma a été mise en
évidence uniquement a partir des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées, alors que I'dge de ca. 1 Ma
est observé a la fois dans les échantillons provenant des gites des Hautes-Pyrénées et de Las Cabesses.
La précision de 1’ensemble des analyses “°Ar/3%Ar a été pénalisée par la teneur extrémement faible en
potassium des échantillons, ou les oxydes de Mn potassiques étaient tres souvent mélangés a un oxyde
de Mn pur (ramsdellite, MnO;), ainsi que par des contaminations atmosphériques inhabituellement

élevées et fréquemment supérieures a 99 %.
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FIGURE 5.36: Synthése des informations apportées par 1’étude des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées.
On peut supposer que la phase qui a cristallisé a ca. 80 Ma correspond a la remobilisation du Mn de la premiére génération
de ramsdellite, & origine de la cristallisation de la birnessite (phase 1 de la séquence paragénétique). La todorokite
formant le sous-échantillon JUZE 72-004d n’a pas été observée au sein de la séquence paragénétique.

La phase a ca. 118 - 80 Ma (Albien-Campanien) mise en évidence au gite des Hautes-Pyrénées
est inattendue. En effet, 'analyse pétrologique des échantillons du gite des Hautes-Pyrénées a per-
mis de mettre en évidence de nombreux indices de I'intervention de processus d’altération supergene
(Section 5.4.3.2). Or, durant U'intervalle Albien-Campanien, la roche-héte du gite des Hautes-Pyrénées
se trouvait au sommet d’un ancien bloc basculé de la marge ibérique du rift pyrénéen, enfouie sous
une épaisseur importante de sédiments triasico-crétacés (possiblement d’ordre kilométrique, Fig. 5.14;
Espurt et al.; 2019). Deux hypotheses peuvent permettre d’expliquer la cristallisation d’oxydes de Mn

potassiques entre ca. 118 et 80 Ma.

Hypothése 1. C’est bien un processus d’altération supergene qui est a l'origine de la cristallisation
de ces oxydes de Mn potassiques. Cette premiére hypothese implique une émersion de la roche-hote du
gite des Hautes-Pyrénées. Une telle émersion a pu intervenir sur le toit du bloc basculé correspondant

a l’actuelle Unité de Gavarnie. En effet, la présence passée d’une couverture sédimentaire mésozoique
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a cet endroit de la chaine est incertaine (Cf. les points d’interrogation portés par Espurt et al. sur
la Fig. 5.14). La formation d’oxydes de Mn supergeénes sur le toit d’un bloc basculé du rift pyrénéen
exige : (i) un climat propice, en particulier une pluviométrie non négligeable, (ii) des pentes suffi-
samment faibles pour autoriser U'infiltration des eaux météoriques, (iii) une surrection suffisamment
lente pour favoriser le fonctionnement et la préservation d’un profil d’altération (Cf. Section 4.2.2.3
dans le Chapitre 4). Ces conditions ont pu étre réunies durant l'intervalle Albien-Campanien, qui
correspond & une période de Greenhouse (Huber et al.; 2002) au cours de laquelle un raccourcissement
crustal lent a commencé dans les Pyrénées (Garrido-Megias, 1972; Olivet, 1996; Sibuet et al., 2004).
L’hypothese 1 suppose la préservation des oxydes de Mn potassiques formés par ’altération depuis 80
Ma au coeur de l'orogéne pyrénéen. Cela parait peu probable au vu des taux d’exhumation déduits
de la thermochronologie basse température a d’autres endroits de la Zone axiale de la chaine (e.g.
Fitzgerald et al., 1999). Néanmoins, cette hypothese est vraisemblable dans le secteur qui correspond
au gite des Hautes-Pyrénées puisque c¢’est un endroit particulier de la chaine, ol les taux d’exhumation

sont extrémement faibles depuis le crétacé supérieur (Fillon et al., pers. com.).

Hypothése 2. Les oxydes de Mn potassiques ayant fourni un age de ca. 118 - 80 Ma n’ont pas
cristallisé au cours d’un épisode d’altération supergene. Cette hypothese doit étre envisagée puisque
les évidences d’une origine supergene des oxydes de Mn du gite des Hautes-Pyrénées n’ont pas été
observées au sein méme des échantillons qui ont été datés a ca. 118 - 80 Ma (mais au sein d’échan-
tillons collectés & une distance faible, inférieure & 1 km). Ces oxydes de Mn pourraient donc avoir une
origine hydrothermale. Un tragage isotopique des fluides ayant circulé dans nos échantillons pourrait
permettre de trancher entre ces deux hypotheéses. A I’heure actuelle, nous considérons ’hypothese 1
comme la plus probable, puisqu’'un tel épisode d’émersion et d’altération sur le toit de blocs basculés
a déja été mis en évidence pour la marge européenne du rift pyrénéen durant l'intervalle Hauterivien

- Cénomanien (140 - 100 Ma Combes and Peybernes, 1991; Vacherat et al., 2016).

L’age de ca. 1 Ma, obtenu a partir des échantillons provenant des deux gites étudiés, refléte claire-
ment une phase d’altération supergene. Cette phase se manifeste par la cristallisation de cryptomélane
dans le gite de Las Cabesses, et par la cristallisation de todorokite dans le gite des Hautes-Pyrénées.
Cet age est également inattendu, puisqu’a cette période I’englacement des Pyrénées a déja débuté
(Crest, 2017). Bien que la température ne soit pas un facteur limitant pour les processus d’altération
supergene, et donc pour la cristallisation des oxydes de Mn potassiques, la disponibilité en eau est un

facteur essentiel (e.g. Bird and Chivas, 1993; Pope, 2013). Cette phase d’altération est donc nécessai-
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rement intervenue durant un stade interglaciaire. Elle a manifestement été favorisée par la présence
des surfaces de faible relief décrites en altitude dans les secteurs des gites de Las Cabesses et des

Hautes-Pyrénées (Sections 5.3.2.2 et 5.3.2.1).

Il existe une lacune tres importante d’enregistrement de I'information par les oxydes de Mn entre
80 et 1 Ma. Cette lacune peut étre interprétée de deux manieres : (i) a aucun moment les conditions
ne se sont prétées a la cristallisation d’oxydes de Mn potassiques, ou (ii) les oxydes de Mn potassiques
qui ont cristallisé au cours de cette période n’ont pas été préservés (érosion des profils d’altération ou
remobilisations du potassium). La faible teneur en potassium de la roche-héte des gites de Mn pyré-
néens peut en partie expliquer ’absence de cristallisation des oxydes de Mn potassiques. Néanmoins,
la datation de certains oxydes a ca. 1 Ma, en particulier le cryptomélane qui correspond au péle pur
potassique des hollandites s.l., indique que du K était disponible & ce moment. Il parait peu probable
qu’aucun oxyde de Mn potassique ne se soit formé durant 80 Ma. On comprend aisément que !’in-
tervalle durant lequel s’est construit 'orogene pyrénéen (Crétacé supérieur - Oligocéne) n’ait pas été
propice a I’établissement de profils d’altération. Cependant, au cours du Miocene toutes les conditions
étaient a priori réunies pour autoriser la formation d’un profil d’altération soustractive (existence
probable d’une surface d’aplanissement en altitude, climat propice et souléevement en I’absence de rac-
courcissement crustal, Cf. chapitres 2 et 4). Le scenario dans lequel des profils d’altération supergene
développés au cours de l'intervalle Miocéne ont été soumis a des érosions - réactivations successives
jusqu’a 1 Ma paralt donc plus probable. Les oxydes de Mn que l'on collecte actuellement auraient
alors uniquement conservé la mémoire de la derniere phase d’altération, intervenue a ca. 1 Ma. Ce
scenario implique 'intervention de plusieurs phases de soulevement (ou d’un soulévement continu) au
cours de I’histoire post-compressive de la chalne des Pyrénées. Les indices de ce soulévement seront

discutés dans les chapitres 6 et 7 suivants.
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Chapitre 6

Analyse de la dégradation des reliefs
pyrénéens durant la période

post-compressive

Les reliques de la surface d’aplanissement pyrénéenne constituent des marqueurs de I’évolution
morphologique post-compressive des Pyrénées. La formation de cette surface, intervenue au début de
la période post-compressive, a été suivie de sa dégradation, ne laissant que des surfaces reliques plus ou
moins étendues sur les points hauts de la chaine (Chapitre 2). Des publications récentes ont montré que
la dégradation de la surface pyrénéenne est la conséquence de deux processus principaux : (i) I’érosion
fluviale, et (ii) le fonctionnement de failles normales (Section 6.2 ci-dessous). Le(s) moteurs de ces
processus ont été jusqu’a ce jour trés peu discutés. Apres une bréve revue de littérature, ce chapitre
présente une analyse de I’étagement des surfaces dans un massif des Pyrénées centrales (Massif de
Bordéres-Louron, Section 6.3), ainsi qu'une analyse de la dissection de la surface d’aplanissement &
I’échelle d’une vallée des Pyrénées occidentales (Vallée d’Aspe, Section 6.4). Ces études sont complétées
par ’analyse d’un nouveau jeu de données InSAR acquises dans les Pyrénées occidentales, qui met en

évidence lexistence actuelle de soulevements différentiels au sein de 'orogene pyrénéen.
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6.1 Résumé

Ce chapitre présente les résultats de trois études portant sur ’analyse de 1’évolution du relief py-
rénéen postérieurement a la formation de la surface d’aplanissement sommitale. Cette évolution, a
l’origine de la préservation lacunaire de cette surface, est la conséquence de trois mécanismes princi-
paux : les processus de versants, le jeu de failles normales et I'incision fluviale dont le moteur principal

est le soulevement de la chaine.

La premiéere étude (Section 6.3) revient sur ’hypothése d'un décalage tectonique des surfaces re-
liques d’altitude portant un profil d’altération soustractive dans le Massif de Borderes-Louron émise
au terme du Chapitre 4 (Section 4.4.2.2, Hypothese 1B). L’étude des affleurements de saprolite dans
ce massif plutonique pyrénéen a montré ’existence de plans de friction tapissés d’argiles et portant des
stries. Ces plans, qui peuvent étre suivis sur plusieurs décametres, semblent équivalents a des plans
de failles ou des plans de glissement. Une analyse de la déformation dans la saprolite du Massif de
Bordéres-Louron a donc été réalisée afin de mettre en évidence l'origine de ces plans (tectonique ou
gravitaire) et de tester ainsi ’hypothése 1B d’'un décalage des surfaces reliques par des failles nor-
males. Les résultats de cette analyse ne permettent pas de confirmer ou infirmer 'hypothése d’un
décalage tectonique en raison de la grande diversité d’orientation des plans et des stries mesurés. La
similitude des altitudes auxquelles ont trouve les surfaces étagées de part et d’autre de la Vallée du
Louron, ainsi que I'observation de replats a une méme altitude en aval de cette vallée nous conduisent
a proposer la nouvelle hypotheése d’une origine fluviale pour ces replats étagés. La deuxiéme étude
présentée dans ce chapitre est centrée sur une publication soumise a la revue Terra Nova et en cours
de révisions. Ces travaux portent sur 'analyse des modalités de la dissection de la surface d’aplanisse-
ment pyrénéenne dans un bassin versant des Pyrénées occidentales (bassin versant d’Aspe, Pyrénées
Atlantiques; Section 6.4). Ce secteur des Pyrénées est caractérisé par une préservation faible des
surfaces reliques d’altitude. L’analyse de la dissection de la surface est basée sur la réalisation de
compilations de profils topographiques orthogonaux au Gave d’Aspe dans (i) la Zone axiale et (ii)
la Zone nord-pyrénenne, ainsi que sur la description de facettes triangulaires d’érosion fluviale bor-
dant le Gave est ses tributaires. Nous mettons en évidence une incision fluviale réalisée en plusieurs
étapes, caractérisée par l'alternance de phases d’incision et de phases d’élargissement de la vallée. Un
niveau supplémentaire d’incision est observé dans la Zone axiale. Nous interprétons cette observation
comme le résultat d’un soulevement différentiel de la chaine intervenu au cours de la période post-
compressive et accommodé au niveau de 'escarpement de Bedous (Lacan, 2008; Lacan and Ortuno,
2012). La corrélation des incisions avec les formations continentales déposées dans I’avant-pays et le

bassin d’Aquitaine occidental permet d’attribuer un d4ge Langhien (ca. 15 Ma) probable au début de la
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dissection de la surface d’aplanissement dans les Pyrénées occidentales. Le début du creusement de la
paléovallée d’Aspe est suivi d’une incision majeure affectant uniquement la Zone axiale engendrée par
le soulévement différentiel de la Zone axiale par rapport & la Zone nord-pyrénéenne. Le Gave d’Aspe
a ensuite atteint un nouveau profil d’équilibre, dont les reliques sont retrouvées dans le paysage. Nous
reconstituons cette étape intermédiaire de dissection de la surface d’aplanissement pyrénéenne par
une interpolation de ces reliques. Cette phase, caractérisée par 'existence d’une paléovallée large, est
suivie d’'une nouvelle phase d’incision majeure débutant au Tortonien (10,6 Ma) et affectant cette
fois-ci ’ensemble du bassin versant ainsi que ’avant-pays pyrénéen et caractérisée par une amplitude
maximale dans la Zone axiale. Cette incision résulte vraisemblablement d’un soulevement de grande
longueur d’onde. Enfin, la troisieme étude présentée dans ce chapitre montre les résultats de ’analyse
d’un nouveau jeu de données InSAR acquises dans les Pyrénées occidentales. La réalisation de trois
transects nord-sud sur lesquels sont projetées les données InSAR, permet de mettre en évidence les
mouvements verticaux relatifs existant actuellement entre la Zone axiale, la Zone nord-pyrénéenne et
I’avant-pays pyrénéen. Les trois profils montrent des résultats relativement semblables et permettent
de mettre en évidence : (i) un soulévement des reliefs par rapport a Pavant-pays nord-pyrénéen, et
(ii) un soulévement différentiel de la Zone axiale par rapport a la Zone nord-pyrénéenne accommodé
au niveau des escarpements de Bedous, Laruns et Pierrefitte (Lacan, 2008; Lacan and Ortuno, 2012).
L’analyse des données InNSAR des mouvements verticaux confirme donc 'existence d’un soulévement

différentiel de la Zone axiale par rapport a la Zone nord-pyrénéenne jusqu’a ’actuel.

6.2 Introduction

6.2.1 Quelques définitions

Quand on traite de morphogenése, on utilise communément les termes de " taux de dénudation ",
" tauzx d’incision " et " tauz d’érosion ". Cependant, ces termes sont parfois confondus, alors qu’ils sont
reliés a des processus différents. C’est donc dans un souci de clarté que nous rappelons ici leurs défi-
nitions respectives. La dénudation désigne la somme des processus (non tectoniques) qui conduisent
a l'abaissement d’une surface au cours du temps. Le taux de dénudation quantifie donc la vitesse
d’abaissement de la surface au cours du temps (exprimé en mm.ant; Gunn, 2013). L’incision désigne
de maniére plus spécifique le creusement du relief qui intervient au niveau des vallées; le taux d’inci-
sion est également exprimé en mm.an™! (Gunn, 2013). L’érosion correspond au retrait de matériel qui
intervient en surface et sub-surface (e.g. dissolution dans les réseaux karstiques). Le taux d’érosion

s’exprime en m3.km?.an?t (Gunn, 2013).
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La localisation des zones d’études évoquées dans ce chapitre est donnée sur la Figure 6.1.

¢ Lannemezan 1t
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1= = =y Secteurs évoqués dans le
1 L. .1 chapitre

FIGURE 6.1: Localisation des zones d’études correspondant aux travaux présentés dans le Chapitre 6. A :
Vallée d’Aspe. B : Karst du 5 Agosto. C : Massif d’Arbas. D : Karst de Llenes. E : Vallée de I’Ariege. F : Vallée de la
Tét. 1 : Faille de Bedous. 2 : Faille de Laruns. 3 : Faille de Pierrefitte. 4 : Faille du Pic du Midi de Bigorre. 5 : Faille
Nord Maladeta. Modifié d’aprés Ortuiio and Viaplana-Muzas (2018).

6.2.2 Les incisions fluviales post-compressives dans les Pyrénées

L’importance de I'incision intervenue dans les Pyrénées postérieurement a la formation de la sur-
face d’aplanissement peut étre estimée en mesurant le différentiel d’altitude existante entre le fond
des vallées et les surfaces reliques présentes sur les sommets des versants. L’érosion intervenue depuis
I’abandon de la surface d’aplanissement pyrénéenne peut étre datée et quantifiée par différentes mé-
thodes, parmi lesquelles : (i) la datation de I'exposition des versants par les cosmonucléides (e.g. Valla
et al., 2010), (ii) la détermination des taux d’incision karstique basée sur la production in situ des
isotopes cosmogéniques dans les alluvions piégés dans les réseaux karstiques étagés (e.g. Granger et al.,
2001). (iii) L’utilisation des cosmonucléides permet également d’estimer des taux d’érosion moyens des
bassins versants a partir de I’échantillonnage des sédiments de riviéere, ce qui apporte des informations

sur la dynamique d’incision dans une chaine (e.g. Brown et al.; 1995).

6.2.2.1 Quantification des incisions post-compressives

Dans les Pyrénées, les isotopes cosmogéniques ont été utilisés pour dater 'abandon des terrasses
fluviales des zones nord et sud-pyrénéennes et du bassin d’Aquitaine (e.g. Stange et al., 2014; Delmas,

2015; Niviere et al., 2016; Mouchené et al., 2017; Stange et al., 2018). Ces études ont apporté des
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informations sur I'incision tardive intervenue dans la chaine, mineure (< 100 m) a c6té de Pampleur

totale de I’incision post-compressive.

La détermination des taux d’incision des rivieres par les cosmonucléides produits in situ dans les ré-
seaux karstiques a été appliquée aux Pyrénées orientales, centrales (Zone axiale, Zone nord-pyrénéenne
et Zone sud-pyrénéenne ; Genti, 2015; Calvet et al.; 2015a; Sartégou et al., 2018a) et au Pays Basque
frangais (Zone nord-pyrénéenne ; Audra, 2017). Cette méthode est basée sur la mesure de la quantité
d’isotopes cosmogéniques produits in situ au sein des sédiments piégés dans les différents étages d’un
réseau endokarstique. Au fur et a mesure de I’encaissement d’une vallée, différentes générations de
galeries horizontales se mettent en place dans un endokarst, les réseaux plus récents se formant en-
dessous des générations précédentes. Ainsi, les différentes galeries étagées enregistrent les altitudes de
paléo-niveaux de base locaux. La datation des alluvions piégés dans les galeries permet donc d’accéder
a des taux d’incision karstiques qui sont équivalents aux taux d’incision des rivieres (e.g. Huggett,

2011).

Les travaux de Sartégou et al. (2018a) couplant les résultats des datations 26A1/1°Be et °Be/?!Ne
ont ainsi permis d’accéder a I’histoire de I'incision de la Vallée de la Tét, sur le versant nord de la Zone
axiale des Pyrénées orientales, depuis environ 16 Ma (Fig. 6.2). Ce creusement s’est fait en plusieurs
étapes, avec une période d’incision majeure entre le Tortonien et le Messinien (ca. 80 - 160 m.Ma™! entre
11 et 6 Ma, Fig. 6.2.A; Sartégou et al., 2018a). La profondeur de l'incision réalisée sur cette période
de temps est de 550 - 600 m. L’histoire d’incision de la Vallée de 1’Ariege (Zone nord-pyrénéenne)
depuis le Serravallien (ca. 13 Ma) a également pu étre reconstruite par cette méthode. L’histoire de la
Vallée de I’Ariege est moins bien contrainte que la précédente, mais elle semble montrer une incision
continue entre le Serravallien et 'actuel (ca. 40 m/Ma entre 14 Ma et l'actuel, Fig. 6.2.B; Sartégou,

2017).

Le creusement des vallées du versant nord des Pyrénées orientales était donc effectif des le Burdi-
galien - Serravallien (ca. 16 Ma). Cet 4ge est un dge minimal, puisqu’aucun échantillon plus ancien n’a
pu étre daté par cette méthode (on peut au mieux remonter & 20 Ma en utilisant le couple d’isotopes
cosmogéniques °Be/?!Ne; Genti, 2015). Le Tableau 6.1 regroupe les taux d’incision karstiques déter-
minés dans les Pyrénées centrales et occidentales (zones Nord et Sud-pyrénéennes et Zone axiale) par
Genti (2015) et (Audra, 2017) pour l'intervalle Pliocéne - actuel (datations par le couple 26A1/19Be).
Ces taux atteignent des valeurs trés élevées pour 'intervalle Pléistocene - actuel dans les Pyrénées

centrales.
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FIGURE 6.2:

A) Reconstruction de I’histoire d’incision de la Tét depuis le Burdigalien (Sartégou et al.,

2018a). B) Reconstruction de I’histoire d’incision de I’Ariége depuis le Serravallien (Sartégou, 2017).

TABLE 6.1: Quelques taux d’incision karstique obtenus dans les Pyrénées centrales et occidentales pour
I’intervalle Pliocéne - actuel (datations par le couple 26Al1/1°Be)

Localisation Massif Période Taux d'incision (m.Ma™) Publication
Pyrénées centrales |ZNP [Massif d'Arbas 3,7 Ma - actuel 85 - 165
ZA Karst du 5 Agosto 1,24 £ 0,22 Ma - actuel (860,1 +381,0 Genti (2015)
ZSP  |Karst de Llenes 1,12 + 0,16 Ma - actuel [269,2 +175,6
Pyrénées occidentales|[ZNP  |Karst d’Isturitz-Oxocelhaya|5,33 - 2,6 Ma 5-25 Audra et al. (2017)
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6.2.2.2 Quantification de la dénudation récente

Les travaux de Genti (2015) ont également permis 'estimation des taux de dénudation moyens de
bassins versants des Pyrénées centrales. Cette méthode repose sur la mesure des concentrations en
cosmonucléides des sables siliceux ou calciques collectés a I’exutoire d’un bassin versant. Les sédiments
formant ces sables sont issus de I’érosion des pentes situées en différents points du bassin versant.
Avant leur érosion, les grains ont été exposés aux rayonnements cosmiques et leur concentration en
cosmonucléides reflete donc leur durée d’exposition a la surface. Il a été montré que, sous certaines
conditions, la concentration en cosmonucléides reflete le taux de dénudation moyen du bassin versant
(e.g. Brown et al., 1995; Granger et al.; 1996). Le calcul de la moyenne des concentrations de 1’ensemble
des grains permet ainsi d’accéder a un taux de dénudation moyen pour une échelle de temps de 103 a

10% ans (Siame et al., 2011).

450000 500000 550000 600000

*Taux d’incision A

O  Paleotauxde E
dénudation g

Taux de
dénudation !
v !.w
oy

=
e

6200000
6200000

6100000

450000 500000 550000 600000

FIGURE 6.3: Synthése des taux d’incision et de dénudation obtenus dans les Pyrénées centrales par Genti
(2015). Les taux de dénudation moyens des bassins versants qui nous intéressent dans ce paragraphe correspondent aux
chiffres noirs inscrits au centre des bassins versants. La couleur de remplissage des bassins versants reflete les taux de
dénudation moyens.



212 Analyse de la dégradation des reliefs pyrénéens

Dans les Pyrénées centrales, Genti (2015) a obtenu des taux de dénudation moyens compris entre
42,1 et 484 m.Ma™l, résumés sur la Figure 6.3. Les taux de dénudation élevés (> 200 m.Ma) sont
obtenus dans les bassins versants situés aujourd’hui a une altitude moyenne d’environ 2000 m et qui se
trouvaient dans les secteurs englacés au cours du dernier maximum glaciaire (Genti, 2015). L’érosion
glaciaire pourrait donc étre a 'origine de ces taux de dénudation élevés. Néanmoins, certains auteurs
mettent en garde sur la possibilité d’introduction d’un biais méthodologique pour les échantillons
prélevés sur des terrains glaciaires, dont la concentration en isotopes cosmogéniques a pu étre perturbée
par 'érosion glaciaire (Glotzbach et al., 2014). Les valeurs de dénudation obtenues par la concentration
en 9Be des sables de bassins versants qui ont subi de la dénudation glaciaire pourrait par conséquent
étre surestimées. Les travaux de Genti (2015) montrent donc une variabilité spatiale des taux de

dénudation dans les Pyrénées centrales. Les taux les plus élevés caractérisent les bassins versants de

la Zone axiale. Ces taux sont comparables dans les zones nord et sud pyrénéennes (Fig. 6.3).

6.2.3 Le décalage tectonique des surfaces reliques pyrénéennes
6.2.3.1 Des surfaces décalées par des failles de grande dimension (25 - 80 km)

L’existence de failles normales actives durant la période post-compressive dans les Pyrénées a été
suggérée par de nombreux auteurs, principalement sur la base d’observations géomorphologiques (Fig.
6.1; e.g. Ortunio et al., 2013; Lacan and Ortuio, 2012; Genti et al., 2016; Ortufio and Viaplana-
Muzas, 2018). Cette interprétation a été appuyée par I'analyse du tenseur des moments sismiques des
Pyrénées, qui révele la prédominance de mécanismes en faille normale dans les Pyrénées centrales et
occidentales selon une direction parallele a celle de la chaine (Stich et al., 2018). Plusieurs processus
ont été proposés pour expliquer ces déformations, parmi lesquels : (i) effondrement post-orogénique
(compatible avec les mesures GPS continues dans les Pyrénées occidentales, qui montrent une extension
selon une direction NNE-SSW; Asensio et al.; 2012; Rigo et al., 2015; Nguyen et al., 2016), et (ii)
le rebond isostatique résultant de I’érosion de la chaine et de la déglaciation (Babault et al.; 2005a;
Vernant et al., 2013; Genti et al., 2016).

Les travaux récents de Ortuno et al. (2013) et Ortuno and Viaplana-Muzas (2018) ont fait le lien
entre les failles normales évoquées ci-dessus et des décalages verticaux des surfaces reliques d’altitude
dans les Pyrénées centrales et occidentales (Fig. 6.4). Ces décalages sont caractérisés par une amplitude
verticale de l'ordre de plusieurs centaines de m de part et d’autre des failles (de 100 & 700 m pour la
Faille Nord Maladeta et la faille du Pic du Midi de Bigorre ; Ortuno et al.;, 2013; Ortunio and Viaplana-
Muzas, 2018). La présence de facettes triangulaires le long du tracé de la Faille Nord Maladeta appuie

I'idée d’un jeu en faille normale (Fig. 6.4).
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FIGURE 6.4: Décalage des surfaces reliques d’altitude par des failles normales dans les Pyrénées centrales.
A) Modéle numérique de terrain des Pyrénées centrales dans la région de Vielha. Les surfaces reliques
sont représentées par les patchs, dont la couleur correspond a leur altitude. Notez le saut d’altitude net
de part et d’autre de la Faille Nord Maladeta. B) Profil topographique nord-sud des Pyrénées centrales
montrant I’altitude des surfaces reliques (donnée par I’enveloppe des altitudes - double trait noir - ou par
I’enveloppe supérieure des altitudes - lignes pointillées bleue et verte) et la position des failles normales
majeures. Notez le décalage de I’enveloppe des altitudes des surfaces reliques de part et d’autre des deux

failles normales. Le jeu des failles est estimé & partir du décalage des surfaces reliques. Modifié d’apres
Ortufio and Viaplana-Muzas (2018).

6.2.3.2 Des surfaces décalées par des failles de moyenne dimension (2 - 10 km)

Les travaux de Monod et al. (2016) montrent également un décalage vertical des surfaces reliques
du Plateau de Beille et du profil d’altération qui leur est associé (Massif de I’Aston ; Fig. 6.5). L’écart
d’altitude entre les reliques est de l'ordre de 200 m minimum. Monod et al. (2016) attribuent ce
décalage au jeu de failles normales d’orientation semblable a celle de la Faille nord-pyrénéenne (Fig.

6.5.B). Il est néanmoins nécessaire de souligner qu’a ce jour, aucun miroir de faille orientée ca. N110

n’a été décrit a cet endroit.
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FIGURE 6.5: Décalage des surfaces reliques d’altitude par des failles normales dans les Pyrénées orientales.
A) Carte géologique simplifiée de la région du massif de 1’Aston. Les surfaces reliques sont représentées
par les patchs, dont la teinte de gris représente 1’altitude. Notez le réseau de failles d’orientation N110
dans le Massif de 1’Aston. Cette orientation est celle de la FNP. B) Coupe N-S des flancs de la vallée
de I’Ariége a l'ouest de Luzenac (la position de la coupe est donnée en A)). Les surfaces reliques sont
représentées en rouge. Notez les failles normales qui bordent les surfaces reliques étagées. Tiré de Monod
et al. (2016).

La bréeve syntheése des travaux présentée ci-dessus révele une dégradation importante du relief

pyrénéen depuis le début de la période post-compressive. Cette dégradation est la conséquence :

- (i) du fonctionnement de failles normales localisées dans la Zone axiale et la Zone nord-

pyrénéenne ;

- (ii) d’une érosion marquée qui a débuté deés le Langhien - Serravalien (16 - 13 Ma) dans les
Pyrénées orientales et centrales et qui semble avoir connu des pics d’intensité a 1’échelle locale au
tortono-messinien (ca. 11 - 6 Ma) et a une échelle plus régionale au Quaternaire. Les processus de
versants, également responsables de la dégradation du relief pyrénéen mais dans une moindre
mesure, n’ont pas été évoqués dans cette partie. Ils seront abordés succinctement dans les

sections 6.3 et 6.5.
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6.3 Les surfaces étagées de la Vallée du Louron : surfaces décalées

tectoniquement ou surfaces polyphasées ?

L’étagement des surfaces existant dans la moitié nord du Massif granitique de Borderes-Louron et
ses relations avec les affleurements de saprolite ont été décrits dans le Chapitre 4 (Section 4.4.2.2). La
complexité de ces relations nous a conduite a envisager plusieurs hypotheses génétiques (Fig. 4.21).
L’hypothese 1B envisageant (i) le développement du profil d’altération sur la surface d’aplanissement
pyrénéenne au cours de la période post-compressive, suivi (ii) d’un décalage de ce profil a été favorisée.
Un tel décalage peut étre la conséquence du fonctionnement de failles normales ou de processus de
versants.

Nous testons dans ce chapitre cette hypotheése en nous basant sur une analyse de la déformation

dans les affleurements de saprolite du Massif de Bordéres-Louron.

6.3.1 Analyse des indices de déformation dans la saprolite
6.3.1.1 Analyse de la déformation affectant la saprolite

Méthodologie

L’étude des affleurements de saprolite dans le Massif de Borderes-Louron a montré I'existence de
plans tapissés d’argiles et que l'on peut facilement dégager (Fig. 6.6.A, B). Ces plans peuvent généra-
lement étre suivis sur plusieurs décametres de hauteur et de profondeur et semblent donc équivalents a
des plans de failles ou des plans de glissements. Les argiles portent fréquemment des stries. Un second
type de plans, cette fois indurés et non argileux, a été observé dans les affleurements de saprolite. Ils
sont toujours caractérisés par la présence de taches noires, formées d’un minéral oxydé qui n’a pas été
analysé (Fig. 6.6.C). Des stries et/ou des cannelures ont été observées sur ces plans. Enfin, des stries

ont également été identifiées sur des filons de quartz préservés au sein de la saprolite.

L’analyse structurale qui suit présente les mesures effectuées sur ’ensemble des plans dégagés dans
les affleurements de saprolite du Massif de Bordeéres-Louron. Les affleurements dans lesquels des plans
argileux sont identifiés affectent toujours une saprolite fortement argileuse, et donc relativement cohé-
rente. Ces plans sont dégagés a l'aide de la lame d’un couteau, utilisée comme levier pour détacher la
saprolite les recouvrant. Pour chaque mesure de strie, nous vérifions que ’angle selon lequel le « bloc »
de saprolite recouvrant le plan a été détaché ne correspond pas & la direction de la strie afin de nous

assurer que la strie n’est pas générée par nos manipulations.
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FIGURE 6.6: Photos des plans argileux et plans indurés observés au sein des affleurements de saprolite
(localisation de I’AF 49 : voir Fig. 6.7). A) Vue de I’AF 49 montrant trois plans argileux qui ont été
dégagés (fleches rouges). B) Vue rapprochée d’un plan argileux ou ’on observe des stries orientées dans
la ligne de plus grande pente (les pointillés rouges soulignent la direction des stries). C) Vue rapprochée
d’un plan induré, tapissé d’un oxyde noir. Des cannelures d’angle de pitch faible sont observées (les
pointillés rouges soulignent la direction des cannelures).

Les mesures structurales (direction, plongement des plans de failles et des stries éventuelles) sont

reportées sur des stéréogrammes a l'aide du logiciel Stereonet (v.10.2.9; Allmendinger et al., 2011;




6.3. LES SURFACES ETAGEES DE LA VALLEE DU LOURON 217

Cardozo and Allmendinger, 2013). Les mesures effectuées dans des plans argileux sont distinguées des
mesures correspondant aux plans indurés (respectivement représentées en noir et en rouge, Fig. 6.7).
Afin de faciliter la lecture des stéréogrammes, des rosaces directionnelles ' des directions des plans ont

également été générées.

Résultats

Sur les 22 affleurements de saprolite observés dans le massif, des plans ont pu étre dégagés et des
mesures ont été réalisées au niveau de 14 affleurements. L’observation de stries n’est pas systéma-
tique. Lorsque des stries sont présentes, I'identification de critéres de sens des mouvements de chaque
compartiment est généralement impossible ou tres discutable. L’ensemble des mesures est fourni dans
I’Annexe 5. Les stéréogrammes correspondants ont été replacés sur la carte des pentes du Massif de

Borderes-Louron (Fig. 6.7).

On note, au premier abord, une grande diversité d’orientation des plans mesurés.

- Sur le versant est de la Vallée du Louron, les affleurements AF 243, AF 47, AF 14 et AF 15
montrent des groupements de directions préferentielles des plans. Ainsi, ’AF 243 montre une
direction ca. N145 dominante (mais trois plans seulement ont été mesurés). L’AF 47 est, lui,
caractérisé par des directions ca. N125 et NO85 majoritaires (portées chacune par trois plans
sur le total de 9 plans). L’AF 14 montre une direction N115 majoritaire (portée par 4 plans
sur le total de 6 plans) et une direction ca. N150 (portée par deux plans). Enfin, 'AF 15 est
caractérisé par une direction NO majoritaire, et également par une direction ca. N130. Toujours
sur le versant est de la vallée, PAF 58 montre une grande diversité d’orientation des plans.
La direction ca. NO80 apparait plus nettement que les autres. ’AF 13 montre des plans dans
de nombreuses directions, sans aucune direction majoritaire. Enfin, un seul plan, de direction
N030, a été mesuré a ’AF 62. En 'absence d’autres mesures, nous ne pouvons pas savoir si
cette direction est représentative de I’état de la déformation au sein de cet affleurement ou non.
Notons que la grande diversité des orientations ne semble pas résulter de la combinaison des
directions des plans argileux et des plans indurés dans les stéréogrammes.

- Sur le versant ouest de la Vallée du Louron, on retrouve une grande diversité des orientations des
plans mesurés. A 'AF 73, les plans argileux mesurés dans la saprolite montrent des directions
NO015-N045 et N115-145 majoritaires. Les plans indurés montrent des directions ca. N0O35 et

N140 majoritaires. La encore, les directions mesurées dans les plans argileux et les plans indurés

1. Les rosaces directionnelles représentent les histogrammes de fréquence des directions de structures planaires.
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ne semblent donc pas significativement différentes. ’AF 75 est caractérisé par de nombreuses
directions d’orientation des plans, dont une direction ca. NOO5 majoritaire. De méme, I'orienta-
tion des plans est variable & ’AF 64, avec une direction majoritaire ca. N130. L’AF 50 montre,
lui aussi, une grande diversité d’orientation des plans, avec une direction majoritaire ca. N135.
L’AF 49 montre une moins grande diversité d’orientation des plans et est caractérisé par une

direction ca. N155 majoritaire.

A Déchelle des deux versants, I'orientation des plans est donc variable. Des plans ont été observés
dans toutes les directions de l'espace, et avec des pendages trés variables. Seule une direction située

dans la fourchette large N115 - N150 semble pouvoir étre isolée.

Si l'on s’intéresse maintenant aux stries portées par les plans que ’on vient de décrire, on remarque
également une grande diversité d’orientations (Fig. 6.7). Aucune tendance ne se dégage au sein du
versant est de la vallée, ou 'on observe des stries orientées dans une grande gamme de directions
(voir notamment les AF 58 et 15). A ’échelle du versant ouest de la vallée, les stries sont quasi-
systématiquement portées par des plans a pendages vers le SW et sont majoritairement orientées dans

la ligne de plus grande pente de ces plans.

6.3.1.2 Analyse de la déformation dans la roche-meére et I’horizon fissuré

La question de l'origine des plans indurés striés au sein des affleurements de saprolite doit étre
posée. On peut envisager qu’ils correspondent a des plans de failles striés hérités de la roche-meére saine
et préservés au cours de I'altération. Les stries portées par les plans argileux sont, elles, nécessairement
postérieures a ’altération. Cependant, 'orientation des plans argileux pourrait étre héritée ou forte-
ment guidée par I’état de déformation de la roche-mere des altérites. Afin de vérifier cette possibilité,
nous avons donc également effectué une analyse de la déformation au sein des affleurements de roche
saine et d’horizon fissuré (Fig. 6.8). Les affleurements étudiés se trouvent tous sur le versant est de la
Vallée du Louron. Deux affleurements de roche saine (AF 88 et 89) ont permis de mesurer un nombre
de plans suffisant pour permettre une analyse structurale (N = 12 et 20 respectivement). Les plans
mesurés a ’AF 88 montrent une direction N055 majoritaire et des stries d’orientations variables, mon-
trant systématiquement des criteres en failles inverses. L’AF 89 est caractérisé par une plus grande
diversité d’orientation des plans, avec une direction ca. N175 majoritaire. Aucun critére de sens de

mouvement n’a été observé et les stries ont des orientations ici encore variables.
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FIGURE 6.7: Stéréogrammes (diagramme de Wulf, hémisphére inférieure, A) et rosaces directionnelles (B)
des données microtectoniques mesurées dans les affleurements de saprolite du Massif de Bordéres-Louron.
A) Les mesures correspondant aux plans argileux (données en noir) et aux plans indurés (données en
rouge) sont représentées. Les cercles jaunes dans les stéréogrammes correspondent aux stries mesurées
sur ces plans. B) Les rosaces des directions des plans ont été construites & partir de ’ensemble des
données mesurées (plans argileux et plans indurés). Le nombre de données utilisé pour la construction
des rosaces est donné en marge pour chaque affleurement.
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FIGURE 6.8: Stéréogrammes (A) et rosaces directionnelles (B) des données mesurées dans les affleurements
de roche saine et d’horizon fissuré du Massif de Bordéres-Louron. Le nombre de données utilisé pour la
construction des rosaces est donné en marge pour chaque affleurement.
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Discussion et conclusion

Les données présentées ci-dessus montrent une grande variabilité d’orientation des plans affectant
les altérites. L’orientation de ces plans semble indépendante de ’'orientation des plans mesurés dans
la roche saine. Les critéres de sens de mouvement indiquent une tendance plutét en failles normales
ou en décrochement des plans qui affectent les altérites. Les plans de failles décrits dans la roche-
mere des altérites correspondent & des failles inverses. La trop grande disparité des directions des
stries et des orientations des plans affectant les altérites ne permet d’aboutir a aucune conclusion. En
effet, ’ensemble des mesures peut étre compatible avec : (i) des accidents antérieurs a la formation
des altérites, (ii) des failles normales affectant les altérites déja formées, et/ou (iii) des processus de
versants affectant les flancs de la vallée. Notons que les processus de versants ont pu se surimposer a
I'une des deux premiéres hypothéses envisagées.

L’étagement des replats observé au sein du Massif de Borderes-Louron montre une bonne corres-
pondance des altitudes de part et d’autre de la Vallée du Louron (Fig. 4.20, Chapitre 4). De plus,
le niveau de replats situé a une altitude de ca. 1020 - 1050 m est également observé a ’extérieur du
massif, sur les versants de la Neste d’Aure a hauteur d’Arreau. Une analyse géomorphologique sem-
blable & celle menée en Vallée d’Aspe (Cf. Section 6.4 ci-dessous) serait ici nécessaire afin de vérifier
si 'on peut suivre le niveau de replats situé a 1020 - 1050 m tout le long de la Vallée des Nestes,
en amont et en aval d’Arreau. Si cela était le cas, I’étagement des surfaces observé dans le Massif de
Borderes-Louron pourrait étre expliqué par des processus d’incision fluviale.

Les travaux publiés qui concernent la caractérisation et la datation de l'incision fluviale pour
la période ante-quaternaire sont restreints aux Pyrénées orientales et centrales (Section 6.2). Nous
présentons dans la Section qui suit une étude de l'incision fluviale dans les Pyrénées occidentales et

de ses relations avec les surfaces reliques d’altitude.

6.4 Dissection de la surface d’aplanissement sommitale pyrénéenne :
analyse et interprétation a 1’échelle locale (Vallée d’Aspe, Pyré-

nées occidentales)

6.4.1 Introduction a l’article (Fluvial incisions in the North-Western Pyrenees
(Aspe Valley) : dissection of a former planation surface and some tectonic

implications) publié & Terra Nova par J.Uzel, B. Niviére et Y. Lagabrielle

A partir du Mioceéne (23 Ma), le taux de convergence entre les plaques Ibérie et Eurasie devient

tres faible (< 0.2 mm.an™; Macchiavelli et al.; 2017) et la chaine des Pyrénées est alors considérée
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comme une limite de plaques fossile (Chapitre 2, Section 2.1). Pour 'intervalle Burdigalien - actuel (20
- 0 Ma), les travaux de Calvet et al. (2015a) et Sartégou et al. (2018a) ont montré des taux d’incision
élevés dans les Pyrénées orientales, en particulier entre le Tortonien et le Messinien (11 - 6 Ma; Cf.

Section 6.2.2.1).

Les taux d’incision fluviale ou karstique anté-quaternaires ne sont pas connus a ce jour dans les
Pyrénées occidentales. Néanmoins, les Pyrénées occidentales correspondent a la portion de la chaine
au niveau de laquelle la préservation de reliques de la surface d’aplanissement pyrénéenne est minimale
(Cf. Fig. 2.28 dans le Chapitre 2). L’érosion a, par conséquent, dii étre particuliéerement importante
dans ce secteur de la chalne durant la période post-compressive. Une observation rapide des paysages
dans les Pyrénées occidentales montre 1’existence de nombreuses gorges et vallées fortement encaissées

au sein de la Zone axiale comme de la Zone nord-pyrénéenne (Fig. 6.9).

Google Earth

Google Earth

FIGURE 6.9: Vallées étroites et gorges dans les Pyrénées occidentales. A) Image Google Earth de la partie
haute de la Vallée de I’Ouzom (Hautes-Pyrénées). B) Photographie des gorges d’Holzarté (Pyrénées-
Atlantiques; crédit photo Jean-Louis Belhartz). C) Image Google Earth de la Vallée d’Aspe au niveau
des Chainons Béarnais (Pyrénées-Atlantiques). D) Image Google Earth montrant trois gorges (fleches
rouges) aux pieds de la surface relique de La-Pierre-Saint-Martin (LPSM, Hautes-Pyrénées). NB : Aucune
exagération verticale n’a été ajoutée sur les images Google Earth.

Des surfaces reliques d’aire généralement réduite sont observées au-dessus de ces gorges dans la

Zone nord-pyrénéenne et dans la Zone axiale. Il faut noter ici 'existence d’une surface relique d’al-
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titude de grande extension au niveau de La-Pierre-Saint-Martin (Fig. 6.10). Cette surface présente
une forte rugosité et est surmontée par le pic d’Anie, qui témoigne de 'existence de reliques d’un
relief ante-miocéne au-dessus de la surface d’aplanissement pyrénéenne. La surface de La-Pierre-Saint-
Martin fournit donc une bonne image de ce qu’était la surface d’aplanissement pyrénéenne avant sa
dissection. Signalons tout de méme que cette surface a été retravaillée par ’érosion glaciaire au cours
du quaternaire (e.g. Calvet, 2004). Les rivieres qui ont creusé les gorges de Kakuetta (Fig. 6.9.D)
forment des knickpoints sur la bordure sud de la surface de La-Pierre-Saint-Martin. La dissection de

la surface d’aplanissement pyrénéenne est donc toujours en cours dans les Pyrénées occidentales.
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FIGURE 6.10: La surface relique d’altitude de La-Pierre-Saint-Martin. A) Schéma structural simplifié de
la chaine des Pyrénées montrant la localisation de 1’image B. 1 : Massifs nord pyrénéens. 2 : Socle
paléozoique de la Zone axiale. 3 : Formations sédimentaires mésozoiques et cénozoiques. B) Modéle
numérique de terrain du bassin versant d’Aspe (MNT RGE ALTI® 5m IGN). HELRS : surfaces reliques
d’altitude d’aprés 1 : Bosch (2016). 2 : Ternet et al. (2004). C) Vue Google Earth de la Vallée d’Aspe
en direction du NE. Les surfaces reliques ont été soulignées en rose. Noter la surface de La-Pierre-Saint-
Martin de grande étendue, qui présente une forte rugosité.

6.4.2 Résumé étendu de ’article

L’objectif de l'article présenté Section 6.4.3 est de préciser les modalités de la dissection de la

surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées et d’identifier le(s) moteur(s) de cette dissection.
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En particulier, la question de I'intervention d’un souléevement de la chaine, déja proposée par divers
auteurs dans les Pyrénées orientales (e.g. Suc and Fauquette, 2012; Calvet et al., 2015a; Sartégou
et al., 2018a), centrales (Ortuno et al., 2013) et occidentales (Vanara et al., 1997), y est étudiée. La
Vallée d’Aspe (Pyrénées Atlantiques; Fig. 6.10) a été choisie pour cette étude car : (i) des surfaces

reliques d’altitude ont été identifiées sur ses flancs, et (ii) la part de lincision glaciaire peut y étre

évaluée.

AJ~  GavedAspe

" surface relique d'altitude ",
S— ] Crétesdefaiblepente < |Facettes d’érosion fluviale  ~  Tributaires

au sommet des facettes {\,y Dépéts glaciaires

FIGURE 6.11: Analyse des paysages en Vallée d’Aspe. A) Vue Google Earth de la Zone nord-pyrénéenne
depuis le sud-ouest. B) Dessin de A indiquant la localisation de (de haut en bas) : surfaces reliques
d’altitude, crétes faiblement pentées, et facettes triangulaires bordant le Gave d’Aspe. C) Vue Google
Earth de la Zone axiale depuis le nord-est. D) Dessin de C indiquant la localisation de surfaces reliques
d’altitude, surplombant deux niveaux de facettes triangulaires superposés. L’apex de chaque facette
triangulaire est connecté a des crétes de faible pente.

L’analyse du paysage couplée & une analyse morphométrique des versants du Gave d’Aspe révele
la présence de facettes triangulaires surmontées de zones de faible pente au sein des versants. Ces
facettes triangulaires sont observées le long du Gave d’Aspe et de ses tributaires. Elles suivent les
courbures des rivieres et ne coincident a aucun moment avec des failles. Les facettes triangulaires sont
observées au-dela des derniers dépots glaciaires de la vallée. Ce sont donc des objets d’origine fluviale,

faconnés au cours de l'incision par le réseau quasi-orthogonal des rivieres du bassin versant d’Aspe
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(Paliaga, 2015). La morphologie des flancs de la Vallée d’Aspe différe entre la Zone axiale et la Zone
nord-pyrénéenne (Fig. 6.11.A, B). Dans la Zone axiale, deux niveaux superposés de facettes, chacun
surmonté de zones caractérisées par de faibles pentes, ont été observés. Dans la Zone nord-pyrénéenne,
un seul niveau de facettes, dont la base se situe en moyenne 90 m au dessus du Gave d’Aspe, est présent.
Il est également surmonté d’un niveau caractérisé par des pentes tres faibles. Ces observations sont
renforcées par 'analyse de compilations de profils topographiques construits perpendiculairement a
I’axe du Gave d’Aspe dans la Zone axiale et la Zone nord-pyrénéenne, qui montrent I'existence d’un

niveau supplémentaire d’incision dans la Zone axiale.

Les portions des flancs de la vallée caractérisées par des pentes modérées sont interprétées comme
les reliques de paléovallées larges, caractérisant des périodes durant lesquelles le Gave d’Aspe était
proche de I’équilibre. La dissection de la surface d’aplanissement dans le bassin versant d’Aspe s’est
donc faite en plusieurs étapes, caractérisées par un pouvoir d’érosion des rivieres variable : des périodes
d’incision rapide, soulignées par les facettes triangulaires, ont alterné avec des périodes d’incision plus
lente, a l'origine des pentes faibles a flanc de versants. Deux niveaux de paléovallées larges sont
préservés dans la Zone axiale alors qu’'un seul a été identifié dans la Zone nord-pyrénéenne. Il existe
donc deux maniéres de connecter ces paléovallées (Fig. 6.12). On peut, tout d’abord (Hypothese 1),
penser que la paléovallée haute de la Zone axiale était connectée a l'unique paléovallée de la Zone
nord-pyrénéenne. Dans ce cas, un knickpoint haut d’environ 350 m existait au niveau de la zone de
transition entre ces deux secteurs. Les couches géologiques qui forment la transition entre le socle de
la Zone axiale et sa couverture mésozoique ont été verticalisées durant la compression pyrénéenne et
forment aujourd’hui l'escarpement de Bedous (Lacan, 2008). Le contraste de lithologie entre la Zone
axiale et sa bordure nord a donc été le méme tout au long de la période post-compressive. Pourtant, le
knickpoint formé aujourd’hui par le gave d’Aspe au niveau de I'escarpement de Bedous est inférieur a
50 m. Il est donc peu probable qu’'un knickpoint haut de 350 m aie pu exister a cet endroit par le passé,
ce qui affaiblit I’hypothese 1. De plus, il n’existe pas de reliques d’une paléovallée qui représenterait la
continuité de la paléovallée basse de la Zone axiale, formée durant un stade d’incision postérieur (Fig.
6.12a). Une seconde hypothese (Hypothese 2) peut étre envisagée. Il est possible que la paléovallée
haute de la Zone axiale était initialement connectée a la paléovallée de la Zone nord-pyrénéenne, puis
qu'un soulévement différentiel de ces deux zones ait été a l'origine de l'incision par le Gave d’Aspe
dans la Zone axiale alors que 'incision est restée modérée dans la Zone nord-pyrénéenne (Fig. 6.12b).
Un tel soulévement différentiel de la Zone axiale par rapport a la Zone nord-pyrénéenne a pu étre
accommodé au niveau d’une faille aveugle (normale ou inverse) située sous l'escarpement de Bedous.

Notons qu’aujourd’hui la sismicité indique la présence probable d’une faille normale & ce niveau (Lacan,
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2008; Lacan and Ortuno, 2012). Le nombre limité de surfaces reliques dans la Vallée d’Aspe ainsi que la
tres forte rugosité de la surface d’aplanissement pyrénéenne (Fig. 2.28, Chapitre 2) rendent impossible

I'utilisation des surfaces reliques pour confirmer ou infirmer ce soulévement différentiel.

Foothills NPZ Axial Zone
Transverse valley profile HELRS
a) HYPOTHESIS 1 B N
- Lithological knickpoint between the AZ and the NPZ, NPZ palacovalley \\..... Lower palacovalley
- Unidentified remnants of a lower palaeovalley in the NPZ \\/ I \/ T
Fluvio-glacial incision Fluvio-glacial incision
Long profile
Lithological
o volley
knickpoint '\\,,/WO
Burdigalian - Lower Tortonian (20- 11 Ma) / 0\,0\\6\1 /

fluvial deposits 300m /r : LOWer paloe

Upper Tortonian - Messinian (8 - 5.3 Ma)

fluvial deposits _ ey
_____ //P‘ese“(-dw
70m e caipiys
'?
Transverse valley profile HELRS
b) HYPOTHESIS 2 HELRS| ~~_Upper palaeovalley/_
- Differential uplift between the AZ and the NPZ ~ NPz palaeovalley .- Lower palacovalley

%viwglacial incision \Auvio-glacial incision
4
L
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800m /_/""' . Lower P“‘“eow“ei/
e

e
< AspeRiver
270 m J
Reactivation of
the Bedous Scarp

7' Differential uplift

within the range

FIGURE 6.12: Schématisation des deux hypothéses envisagées pour expliquer le motif d’incision différen-
tielle observée entre la Zone axiale et la Zone nord-pyrénéenne. Explications dans le texte. NPZ : Zone
nord-pyrénéenne, AZ : Zone axiale, HELRS : Surfaces reliques d’altitude, MAT : Chevauchement du Mail Arrouy.

Peu d’éléments de datation de ces incisions sont disponibles. Elles sont nécessairement postérieures
a la formation de la surface d’aplanissement, qu’elles dissequent. Or I'dge de cette surface est mal
contraint (Oligocéne - Miocene supérieur, Cf. Chapitre 2, Section 2.2.2). Deux formations sédimentaires
fluviatiles affleurent au nord de 'exutoire du bassin versant d’Aspe : les Poudingues de Jurangon (d’age
éoceéne a Tortonien inférieur; Hourdebaigt et al., 1986; Goguel, 1963) et les Argiles & Galets (d’age

Tortonien supérieur & Messinien ; Goguel, 1963). La formation des Poudingues de Jurangon regroupe
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probablement une unité syn-compressive, équivalente du Poudingue de Palassou (Hourdebaigt et al.,
1986), et une unité post-compressive puisque les dges éocénes et miocénes ont été attribués sur la
base d’arguments paléontologiques. Nous nous intéressons donc ici & la portion post-compressive des
Poudingues de Jurangon. Il est possible que la premiére incision (soulignée par les facettes hautes dans
la Zone axiale), qui a mené a I’établissement de la paléovallée haute, soit & l'origine des dépots de cette
portion des Poudingues de Jurangon. La seconde incision (soulignée par les facettes basses), qui a mené
a l’établissement de la vallée existant avant la période glaciaire (ca. 90 m au dessus du niveau actuel
du Gave d’Aspe), serait alors a l'origine des dépdts de la Formation des Argiles & Galets. La dissection
de la surface d’aplanissement dans le bassin versant d’Aspe aurait donc majoritairement eu lieu au
cours du Miocene. Nous ne disposons pas d’autres preuves pour aller plus loin dans cette interprétation
(d’autres éléments de datation, non présentés dans 'article, sont évoqués Section 6.4.4.3).

Cette étude, qui présente pour la premiere fois des facettes triangulaires d’érosion fluviale dans
les Pyrénées, permet donc de mettre en évidence I'intervention probable d’un soulévement différentiel
de la Zone axiale par rapport a la Zone nord-pyrénéenne au cours de la période post-compressive. Ce
soulevement, compatible avec les conclusions de I’étude du karst de La-Pierre-Saint-Martin de Vanara
et al. (1997), a probablement été le moteur principal de la dissection de la surface d’aplanissement
dans les Pyrénées occidentales. Cela signifie que - contrairement au modele proposé par Babault et al.
(2005a,b) et Bosch (2016) - la surface d’aplanissement pyrénéenne n’a, en tout cas dans ce secteur,

pas été formée a son altitude actuelle.
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6.4.3 Fluvial incisions in the North-Western Pyrenees (Aspe Valley) : dissection

of a former planation surface and some tectonic implications

Ce manuscript est paru en Janvier 2020 dans la revue Terra Nova sous le titre "Fluvial incisions
in the North-Western Pyrenees (Aspe Valley) : dissection of a former planation surface

and some tectonic implications' Uzel, J. ! ; Niviére, B. ? ; Lagabrielle, Y. 1 DOI :10.1111 /ter.12431

1. Univ Rennes, CNRS, Géosciences Rennes - UMR 6118, F-35000 Rennes, France

2. UMR UPPA CNRS Total 5150, Laboratoire des fluides complexes et de leurs réservoirs, IPRA,
BP 1155, 64013 Pau cedex, France

6.4.3.1 Abstract

Dissected remnants of a high elevation low relief surface (HELRS) are encountered all along the
Pyrenean range. All authors agree that the HELRS was shaped during the post-shortening evolution
of the belt, but doubt remains on its original elevation. Notably, whether a post-shortening uplift
event occurred after the generation of the Pyrenean planation surface is still debated. Based on a
geomorphological study of the entrenchment of the Aspe River in the North-Western Pyrenees, we
describe a post-Oligocene multi-stage dissection of the HELRS in the North-Western Pyrenees linked
to a regional post-shortening uplift. Each incision stage is recorded by erosional triangular facets and
associated stepped remnants of former smooth topographies. Compared analysis of patterns of incision
in the Axial Zone and its northern border allows to evidence differential vertical motions. We discuss

the forcing mechanism(s) that controlled this morphological evolution.

6.4.3.2 Introduction

In the Pyrenees, maximum uplift rates occurred during the convergence of the Iberian and Eurasian
plates (Fitzgerald et al.; 1999; Mouthereau et al., 2014). However, and as reported from other orogenic
ranges (e.g. Appalachian Mountains : Miller et al.,; 2013) and (Sierra Nevada range : Hammond et al.,
2012), many authors have pointed out evidence of substantial post-shortening vertical motion in the
Pyrenees (e.g. Vanara et al., 1997; Calvet et al., 2015a). Seismicity is moderate with a few “major”
events of M > 5 registered mainly in the Western Pyrenees (e.g. Souriau and Pauchet, 1998). Normal
faulting mechanisms with strike parallel to the mountain range predominate (Stich et al., 2018). High
elevation low relief surface (HELRS) remnants encountered all along the range represent significant
morphologic markers which relate to late to post-convergence evolution (De Sitter, 1952; Penck, 1953;
Babault et al., 2005a; Ortuno et al., 2013; Calvet et al., 2014; Bosch, 2016; Monod et al., 2016; Ortuno

and Viaplana-Muzas, 2018). Doubt remains on the original elevation of the HELRS and its remnants
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thus provide poor information to quantify post-shortening uplift (Bosch et al., 2016a; Ortuno and
Viaplana-Muzas, 2018). This study brings new geomorphological data to constrain the post-shortening
evolution of the Western Pyrenean topography. We recognize in the Aspe Valley stepped remnants
of palaeovalleys associated with erosional triangular facets marking significant incisions. We discuss
the significance of these features, their timing and the processes able to cause such high amount of

localized erosion.

6.4.3.3 Geological setting

Resulting from the collision between the Iberian and Eurasian plates since the Santonian (Olivet,
19965 Rosenbaum et al., 2002; Handy et al., 2010), the double-verging Pyrenean prism is divided into
three structural domains bounded by the southern Ebro and the northern Aquitaine foreland basins
(Fig. 6.13a). The antiformal Axial Zone (AZ) exposes Paleozoic basement rocks. The North Pyrenean
Zone (NPZ) is made of inverted extensional Mesozoic basins (e.g. Canérot, 2017b). The South Pyrenean
Zone is composed of thrust sheets involving Paleozoic basement overlain by Mesozoic and Cenozoic
flysch and molasse sediments (Teixell, 1996; Labaume et al., 2016b). Iberia has shown no relevant
motion with respect to Eurasia since Lower Miocene times (Srivastava et al., 1990; Macchiavelli et al.,
2017). Therefore, the Pyrenees can no longer be considered as an active plate boundary from Miocene

onwards.

We focus hereafter on the Aspe River catchment which encompasses terrains of the AZ and the
NPZ. The AZ is made of folded Paleozoic rocks (Fig. 6.13, 6.14a). Northwards, the unconformity
between the AZ and its Triassic-Upper Cretaceous marine sedimentary cover coincides with a remar-
kable escarpment dominating the Bedous depression (Bedous scarp ; Fig.6.13b). North of the Bedous
depression in the NPZ, the Chainons Béarnais display E-W trending thrust-folds of Mesozoic terrains
(Fig.6.13c,6.14a). Albian and Cenomanian flyschs outcrop between the Chainons Béarnais. According
to Lacan (2008), the Bedous scarp results from tectonic displacements along one or few normal faults.
Indeed, seismic records document the presence of an active, north-dipping blind fault (Bedous normal
fault ; Fig.6.14b). Such topographic offset might as well result from displacements along a north-verging
reverse fault.

The Aspe River runs N160 in the AZ and then roughly follows a south-north direction before
its confluence with the Ossau River (Fig.6.13b). The river deeply entrenched the bedrock all along
the valley except in the 2 km-wide Bedous depression. Glacial cirques and hanging valleys are clear
imprints of the Plio-Pleistocene glacial erosion on the morphology in the AZ (Fig.6.13b) (Debourle and

Deloffre, 1976; Ternet et al., 2004). The Aspe glacier probably did not overpass the Bedous depression
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(Barrere, 1963; Mardones and Jalut, 1983; Ternet et al., 2004).

6.4.3.4 Methods

Field analysis of landforms was performed based on topographic maps analysis (1 :25 000 IGN
maps) and was completed by Google Earth images. A 5m Digital Elevation Model (DEM ; RGE ALTI®
5m IGN) was used in ArcGIS v.10.6 software to quantify observations. We use a set of topographic
profiles perpendicular to the river, generated at 500 m intervals, to study the morphology of the valley
walls (Fig. 6.15, 6.16). We exclude the Bedous depression of the analysis given the poor preservation
of the valley walls. We also eliminate parts of profiles when they cross tributary valleys walls in order
to obtain an image strictly reflecting the morphology of the Aspe Valley walls. We identify a complex
landscape with low relief surface remnants and steep faceted spurs along the Aspe Valley (Fig. 6.13b,
6.17). Facet height is defined as the local relief between the base and the apex of the triangle. Facet
slope is the mean slope of the facet surface. Landslides impact the morphology of two facets (n°22
and 23 in Fig.6.13b; Fabre et al., 2002; Lebourg et al., 2014). They induce lower slope values (~30°)

that will consequently not be considered in the following.

6.4.3.5 Morphology of the Aspe Valley

Morphology of the valley flanks

In the NPZ, the stack profile of the valley flanks can be subdivided into two or three segments (A, B,
C in Fig.6.15a) separated by inflexion points (red arrows). Slopes in the Albian flysch form low areas
in the topography whereas below 600 m above the riverbed, steep slopes outline valley entrenchment
in regions dominated by carbonates (A in Fig.6.15a, see also Fig.6.16). This points to a lithological
control of the topography in the NPZ. Above 600 m, profiles are concave-up with more gentle slopes
over ~2 km-width regardless of the lithology (B in Fig.6.15a). Slopes get steeper again above 750 m
(C in Fig.6.15a). In the AZ, the valley walls are rather convex-up and present three distinct segments
(Fig.6.15b) characterized by slope values decreasing towards the top.

Landscape analysis reveals the presence of triangular facets aligned along the Aspe River in the
whole study zone. Facets are distributed along two stepped levels between the Aspe riverbed and
HELRS remnants in the AZ but along only one level in the NPZ (Fig.6.17a,b). They correspond to
fluvial erosion facets (Brancucci and Marini, 1990; Paliaga, 2015). Indeed : (i) they follow the curves
of the river (they are not tectonic-related), and (ii) they are observed downstream the Aspe glacier
frontal deposits (non-glacial features; Fig.1b,c). Table 6.2 yields the geomorphic attributes of the

facets. In the AZ, heights of lower level facets are between 574 m and 744 m-high with mean slope
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values ranging from 34° to 40°. In the NPZ, facets heights vary from 87 m to 711 m and slope values
from 22° to 42°. Diagram in Figure 6.18 displays a correlation between facets slope and height values,
the highest and steepest facets being carved in the most resistant lithologies.

In Figure 6.15, we represent the elevation ranges of facets apexes by coloured swathes. Interestingly,
the transitions between segments A and B in the NPZ and A to C in the AZ roughly coincide with
the position of facets apexes. The concave-up slopes of the valley flanks are remnants of former
topographies characterized by gentle slopes and wide palaeovalleys. Within the study zone, the basal
portion of the valley flanks (<100 m above the riverbed) is locally characterized by steep slopes that

record a recent incision stage (Fig.6.17c,d).

Longitudinal profile and morphological remnants

Figure 6.19 is a projection of the incision markers (inflexion points, facets and palaeovalley remnants)
along the Aspe River. Markers recording the basal incision and gentle slopes above the low level of
facets show a good continuity between the AZ and the NPZ (blue and orange swathes in Fig.7). Note
that the starred red level in Figure 6.19 was mapped as HELRS remnant by Bosch (2016). Facets
n°15 and 16 apexes, carved in Triassic material (Table 6.2), are too low to be related to the NPZ
palaeovalley and too high with respect to the basal incision. We suggest that a lithological control
is responsible for this lower altitude, the high erodibility of the Triassic material allowing a higher
decrease in elevation of the facets than in the stronger limestones (e.g. Petit et al., 2009a). Hence, the
apex of those facets should be connected to the NPZ palaecovalley. At km 10 of the profile, facets n°2
to 6 in the Albian flysch are also very small (~140 m) and illustrate the lithological control on the

topography in the NPZ (Fig.6.18 and Section 6.4.3.5).

6.4.3.6 Discussion

The morphological analysis illustrates a multi-stage dissection of the North-Western Pyrenean
topography. Initiation of valley entrenchment necessarily postdated the Oligocene-Upper Miocene
HELRS formation (e.g. Calvet, 1996; Babault et al., 2005a; Ortuno et al., 2013). The youngest en-
trenchment stage (<100 m) affects both the chain and the foreland, as demonstrated by Nivicre et al.
(2016) in their study of the foothills near Gurmengon (Fig.6.13b). There, the Aspe River entrench-
ment reaches 30 m in the 18 + 2 Ka terrace. Similarly, west of Arudy the Ossau River entrenchment
reaches 80 m in the late Pleistocene moraines (Castéras et al., 1970b). Accordingly, the basal incision
is post-glacial. Additional dating information comes from correlation of palaeovalley remnants in the
chain with foothills fluvial deposits infill. In the foothills, Upper Tortonian to Messinian fluvial depo-

sits (Goguel, 1963) unconformably overly : (i) Mesozoic marine formations near Oloron-Sainte-Marie
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(Castéras et al., 1970b), and (ii) Lutetian-Bartonian (Hourdebaigt et al.; 1986) to Burdigalian-Lower
Tortonian fluvial deposits further north (Goguel, 1963,; Fig. 6.20). Late Miocene stratas are folded
over the Lasseube and Rébénacq blind thrusts, thus evidencing post-5.3 Ma contractional deformation
(Fig. 6.20). The southward prolongation of the late Miocene deposits reaches ~525 m in elevation at
the outlet of the valley, that is ~275 m below the NPZ palaeovalley floor (Fig. 6.20).

A key point of our study is the identification of two stepped palaeovalley levels in the AZ (upper
and lower palaeovalleys). By contrast, only one perched palaeovalley is identified in the NPZ. This

leads to two possible interpretations :

- Hypothesis 1 : we infer that no differential motion occurred between the AZ and the NPZ.
Assuming that the upper palaeovalley of the AZ used to be connected to the upper NPZ
palaeovalley, then a ~350 m-high knickpoint existed above the Bedous scarp (Fig.6.20a) and
the subsequent AZ lower palaeovalley (lying 350 m below the upper one) had to be in continuity
with unidentified valley remnants in the NPZ. In Hyp.1, late Miocene fluvial deposits may have
transited through the lower palacovalley, as suggested in Figure 8a. Whatever the case, currently
the outlet of the NPZ palaeovalley is ~275 m higher than the southward prolongation of the
late Miocene fluvial deposits, which suggests either important erosion in the foothills and/or
differential tectonic motion at the NPZ and foothills boundary. In addition, Hyp.1 implies
that the 350 m-high knickpoint corresponding to the current Bedous scarp should be only
lithologically-controlled. We do not favour such control because the Upper Palaeozoic sediments
of the AZ (shales, sandstones and carbonates) do not display stronger erosional resistance than
the Mesozoic sediments of the NPZ (Albian schists and carbonates). Presently, the Aspe River
crosses the subvertical Cretaceous carbonate beds of the AZ cover at the Bedous scarp and the
resulting knickpoint is < 50 m-high (Fig. 6.19). In homogeneous lithologies without any tectonic
differential motion, only climatic variation could explain a transition from a 350 to 50 m-high
knickpoint during the post-shortening period. We know that a transition from a subtropical
climate during Lower-Middle Miocene times to a cooling and humidification occurred during the
Upper Miocene (Jiménez-Moreno et al., 2010). Even if this transition triggered some erosional

effects, we stress that its impact has never been reported at a regional scale.

- Hypothesis 2 : we envision a differential uplift between the AZ and the NPZ, and we assume
that the AZ upper and lower palaeovalleys were successively connected to the NPZ palaeovalley
(Fig. 6.20b). We thus infer that the Bedous scarp marks the presence of a blind fault which
accommodated the AZ upper palaeovalley uplift. Hyp.2 rules out the hypothesis of the 350 m-

high Bedous knickpoint as a strictly lithological morphology. It implies that differential vertical
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motions occurred between the AZ and its northern border, in agreement with works by Lacan

and Ortutio (2012) and Ortuno and Viaplana-Muzas (2018).

Finally, we favour Hyp.2 pointing to differential motion within the chain, but we do not solve the
question of recent vertical displacement at the transition between the chain and the foothills. Tectonic
quiescence of this transition is generally inferred, but the deformation of the base of the late Miocene
deposits above the Lasseube and Rébénacq thrusts, with a magnitude of ~150 m, reveals a post-
Messinian activity of the mountain front (Lacan, 2008). In addition, the morphology of the triangular
facets supports Hyp.2. Indeed, Petit et al. (2009a) numerical modelling showed that the morphology
of tectonic facets does not depend on the dip angle of the normal fault but rather on its throw rate.
Their results are transposable to our situation, considering that base-level drops due to the incision
of a river and to the activity of a steep normal fault are comparable at a local scale. Incision rate
values calculated from the difference in elevation between the base of the late Miocene deposits and
the bottom of the present-day rivers fall in the range of values used in Petit et al. (2009a). In the
Aspe Valley, the highest facets are the steepest and are preferentially located in the AZ (Fig. 6.18).
This suggests that the amount of incision was greater in the AZ than in the NPZ during the incision
stage leading to the entrenchment of the river. Such a differential incision is most likely explained by
differential uplift.

Our contribution corroborates recent publications concerning post-shortening deformation in the
Pyrenees. Indeed, the occurrence of generalized or differential uplift is evidenced or suspected elsew-
here in the Pyrenees for Middle Miocene to present-day times by various methods : low temperature
thermochronology (Western and Central Pyrenees : Metcalf et al., 2009; Bosch et al., 2016b) ; kars-
tology (Western, Central and Eastern Pyrenees : Vanara et al., 1997; Genti, 2015; Calvet et al.,
2015a; Sartégou et al., 2018a) ; palynology (Central and Eastern Pyrenees : Suc and Fauquette, 2012;
Ortuno et al., 2013). Whether this uplift is the consequence of isostatic rebound and uplift following
denudation and deglaciation (Babault et al., 2005a; Vernant et al., 2013; Genti et al., 2016) or of
dynamic mantle processes locally accommodated by faults is beyond the scope of this paper and will

be discussed in a subsequent study.
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after Fabre et al. (2002), 3 Glacial deposits from Ternet et al. (2004), 4 Morphological scarp redrawn
after Lacan (2008). c¢) Geological map of the Aspe catchment, simplified from Castéras et al. (1970b)
and Ternet et al. (2004). The location of the geological cross-sections presented in Figure 2 is given in

black. 1

: Lherzolite. 2 : Permian volcanism. 3 : Ophites. 4 : Cretaceous volcanism. 5 : Devonian. 6 :

Carboniferous. 7 : Permian. 8 : Triassic. 9 : Jurassic to Barremian. 10 : Aptian-Albian (Urgonian facies

limestones). 11 :

Aptian-Maastrichtian (flysch and conglomerates). 12

terraces. MAT : Mail Arrouy Thrust.

: Glacial deposits. 13 : Alluvial
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FIGURE 6.14: a) NNE-SSW geological cross-section of the study zone (modified after Labaume in Laga-
brielle et al., 2010). b) N-S geological cross-section of the study zone showing the location of the blind
Bedous Fault in the Axial Zone (Lacan, 2008). Instrumental seismicity for the 1997-2007 interval projec-
ted on the cross-section also after Lacan (2008) ; dataset source : Observatoire Midi-Pyrénées, Réseau de
surveillance sismique des Pyrénées). 1 : Lherzolite. 2 : Palaeozoic basement. 3 : Triassic. 4 : Jurassic to
Barremian. 5 : Albian-Maastrichtian (a, Urgonian facies limestones ; b, flysch and conglomerates). 6 : Pa-
leogene deposits. 7 : Miocene Poudingues de Jurancon and Argiles 4 galets formations. 8 : Instrumental
seismicity (1997-2007).
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FIGURE 6.15: Stacking of sequential topographic profiles orthogonal to the Aspe Valley in the North
Pyrenean Zone (a) and in the Axial Zone (b). The location of the profiles is given in Figure 6.16.
Topographic profiles are projected on a same reference level corresponding to the river bottom. Red
arrows indicate the position of the inflexion points, which delineate segments with similar morphologies
(labelled by capital letters on each valley flank). The relative elevation ranges of HELRS remnants and
facets apexes are given by coloured swathes for comparison. Our interpretation of the image of the mean
morphology of the valley walls derived from both stacks is given in insets 1 and 2. * Riverbed elevation.
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FIGURE 6.16: Location of the profiles presented in Figure 3 on the DEM (a) and on the geological map
(b) of the Aspe catchment. See legends of Figures 1la and 1b. The scale is the same for both maps. Parts
of the topographic profiles which were eliminated in Figure 6.15 since they do not intersect the Aspe
Valley walls are shaded here. MAT : Mail Arrouy Thrust.
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FIGURE 6.17: Google Earth views of markers of vertical incision in the Aspe Valley. a) Triangular facets
in the Axial Zone (white dotted lines), aligned on two stepped levels. The apexes of both facet levels
are connected to gently sloping ridges (red lines). HELRS remnants are observed above the facets, at
~2000 m a.s.l. (pink lines and arrow). Landslides on facets n° 22 and 23 are located by shaded polygons.
b) Triangular facets in the North Pyrenean Zone (white dotted lines), aligned on a single level and
connected to very well-defined gently sloping ridges interpreted as relicts of a smooth landscape (red
lines). A HELRS remnant is observed above the facets, at ~ 1550 m (pink arrow). c) Close-up view of
a facet showing steeper slopes in its basal portion, indicative of a recent incision stage. White arrows
indicate the location of the corresponding break-in-slopes. d) Steep slopes observed in the Axial Zone
valley bottom, irrespective of triangular facets, indicative of the same recent incision stage as steep slopes
described on c). White arrows indicate the location of the corresponding break-in-slopes.
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FIGURE 6.18: Facet height as a function of mean slope (based on data from Table 6.2). The colour of
the circles refers to the position of the facet along the Aspe Valley. The white shapes inside the circles
represent the dominant lithology of the facet. Average height values are higher in the Axial Zone (650 m)
than in the North Pyrenean Zone (403 m). A lithological control in the North Pyrenean Zone is clearly
shown by this diagram, the facets being generally higher and steeper in carbonates than in the Albian
flysch.
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FIGURE 6.19: Longitudinal profile of the Aspe River (modified from Lacan, 2008) and projection of
the vertical incision markers. HELRS remnants elevation values are from Bosch (2016). The elevation
ranges of each marker are given by coloured swathes. The basal incision amount was corrected from
the morphology of the valley flanks due to the overestimation of incision values when valley flanks are
steep (see Supporting Information for further detail). Note the lack of upper palaeovalley remnants
north of the Bedous scarp. The Axial Zone lower palaeovalley remnants and the North Pyrenean Zone
palaeovalley remnants show a good continuity, so do the basal incision remnants found all the valley long.
Both features allow the reconstruction of former river profiles roughly parallel to the present-day profile.
* Mapped as HELRS by Bosch (2016).
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FIGURE 6.20: Synthetic sketches showing two possible hypotheses to explain the multi-stage entrenchment
of the Aspe River (not to scale). a) Hypothesis 1 : the upper palaeovalley of the Axial Zone was first
in continuity with the North Pyrenean Zone palaeovalley, forming the upper palaeovalley represented in
black on this sketch. A ~350 m lithological knickpoint separated the Axial Zone and the North Pyrenean
Zone. Due to a relative base-level drop, the river profile readjusted to form the lower palaeovalley in the
Axial Zone (represented in orange), for which no remnants are found in the North Pyrenean Zone (dotted
orange line). The lower palaeovalley is located ~350 m below the upper palaeovalley in the Axial Zone. At
the outlet of the Aspe Valley, the projection of the late Miocene deposits (Argiles a galets Fm) is located
~300 m below the upper palaeovalley and may thus be connected to the lower palaeovalley. A subsequent
~250 m entrenchment of the Aspe River led to the present-day river long profile. b) Hypothesis 2 : the
lower palaeovalley of the Axial Zone used to be in continuity with the North Pyrenean Zone palaeovalley,
forming the lower palaeovalley represented in orange on this sketch. The lower palaeovalley outlet lies
275 m above the southward prolongation of the late Miocene fluvial deposits. The upper palaeovalley of
the Axial Zone used to be in continuity with the North Pyrenean Zone but is presently disconnected
from any remnants in the North Pyrenean Zone due to an uplift of the Axial Zone with respect to the
North Pyrenean Zone. This differential uplift within the range is interpreted as the consequence of a
reactivation of the Bedous scarp. It was followed by : (i) a ~500 m entrenchment which occurred in
both the Axial Zone and the North Pyrenean Zone, and (ii) : a ~90 m entrenchment corresponding to
fluvio-glacial incision. M AT : Mail Arrouy Thrust. Black numbers indicate elevations a.s.l. Blue numbers
indicate incision values. Thin black dotted line : southward projection of the late Miocene deposits using
their average dip. Red vertical arrows indicate suspected or evidenced uplift.
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H: Difference in elevation between the inflexion point and the riverbed
I: Real amount of incision

H.tana

J=H- tanp

FIGURE 6.21: Supporting information : Determination of the amount of the incision (I) from the geometry
of the valley flanks. The difference in elevation measured between the inflexion point and the riverbed
(H) is higher than or equal to the real amount of incision due to subsequent erosion. The difference
between H and I depends on the steepness of the valley flanks.

6.4.4 Données complémentaires a P’article

6.4.4.1 Utilisation des facettes triangulaires comme marqueurs d’une chute du niveau

de base

Les facettes triangulaires sont des objets géomorphologiques de forme triangulaire dont le sommet
correspond généralement a une créte d’interfluve. Elles sont générées par I'incision fluviale et par les
processus de versants. On distingue les facettes triangulaires d’origine tectonique, observées le long
des failles normales (e.g. Briais et al., 1990; Petit et al., 2009b) et les facettes érosives observées le long
des rivieres en 'absence de failles (Brancucci and Marini, 1990; Paliaga, 2015). La différence majeure
entre ces deux types de facettes est le moteur de 'incision fluviale : il est nécessairement tectonique
dans le premier cas alors que les causes peuvent étre nombreuses dans le cas des facettes érosives (Cf.
1).

Les facettes triangulaires décrites en Vallée d’Aspe (Cf. Article, Section 6.4.3 ci-dessus) sont des
objets d’origine érosive. Leur formation résulte de I’érosion fluviale des versants suivant deux directions
approximativement orthogonales. La formation des facettes d’érosion en Vallée d’Aspe est donc la
conséquence d’une chute du niveau de base des rivieres du bassin versant (Paliaga, 2015). L’observation
d’un étagement des facettes sur deux niveaux dans la Zone axiale témoigne de la succession de plusieurs
épisodes d’incision (Fig. 6.22). Le schéma tres simplifié dessiné par Paliaga (2015) suggere que la
hauteur de la facette peut étre directement reliée a la valeur de la chute du niveau de base (quelle
qu’en soit sa cause). Néanmoins, les versants évoluent de maniére continue sous I'influence des processus
gravitaires, en particulier lorsque les pentes sont fortes (e.g. Niviére et al., 1998). On peut donc

s’'interroger sur la signification de la hauteur des facettes érosives, en particulier lorsqu’elles sont
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anciennes (donc perchées par rapport au fond des rivieres).

u (a)

$ 4+ 4+ 4+ + Hierarchical structure of erosional triangular facets
in a catchment due to base level lowering - theoretical scheme

\ /\1 st order facet 1

Main channel longitudinal profile Base level phase 1

1st order facet
~ ‘
~ - _ 2
2nd order facet

Base level phase 3

FIGURE 6.22: A) Schéma théorique montrant la formation de facettes d’érosion par l’incision fluviale liée
a4 une chute du niveau de base. B) Schéma interprétatif reliant 1’étagement des facettes aux chutes
successives du niveau de base. Redessiné d’apres Paliaga (2015).

L’évolution morphologique des facettes triangulaires a été étudiée par des travaux de modélisation
numérique (Petit et al., 2009b; Petit and Mouthereau, 2012) et analogique (Strak et al., 2011). Les
travaux de Petit et al. (2009a) et Petit et al. (2009b) montrent que, dans les systémes topographiques
a I'équilibre, la forme des facettes dépend de trois parametres principaux : la tectonique (vitesse et
amplitude), U'incision fluviale et la diffusion in situ. Dans le cas des facettes associées a des failles
normales, les résultats des modélisations numériques montrent des corrélations directes entre (i) la
pente des facettes, et leur hauteur moyenne, et (ii) la quantité de mouvement sur les failles a condition
que le déplacement ne soit pas trop rapide. La pente des facettes est par contre indépendante du
pendage de la faille qui les génére (Fig. 6.23). Les modélisations analogiques de Strak et al. (2011)
arrivent aux mémes conclusions. Ces relations ont été confirmées par des données naturelles (Faille de
Wasatch, USA ; failles du Rift Nord Baikal, Russie). Les facettes triangulaires sont donc des marqueurs
tectoniques importants. Leur formation est modulée par les parameétres climatiques, qui influent sur
la dynamique d’érosion des rivieres (Introduction 1), et par la nature des terrains érodés. Leur pré-
servation est également conditionnée par la nature des terrains (lithologie et structure) qui forment
la facette (Petit and Mouthereau, 2012). 11 est ainsi possible de préserver la morphologie des facettes

sur des temps longs (supérieurs au Ma).
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FIGURE 6.23: A) Evolution morphologique des facettes triangulaires situées au niveau d’un plan de faille
normale actif (résultats de la modélisation numérique de Petit et al. (2009b)). Noter I’augmentation de
la hauteur des facettes au cours du temps qui démontre la relation existant entre la hauteur des facettes
et le déplacement cumulé sur la faille qui les génére. B) (bas) Coupe réalisée au travers d’une facette
triangulaire tectonique montrant 1’absence de corrélation entre la pente de la facette et le pendage de la
faille qui la génére. La localisation de la coupe est montrée sur le bloc diagramme en haut de I’image.
Hf : Hauteur de facette. Le profil en pointillés gris est un profil topographique théorique représentant la
morphologie d’un plan de faille normale actif en I’absence d’érosion (Strak et al., 2011).

Signalons ici tout de méme que les travaux cités ci-dessus ne modélisent pas la formation des fa-

cettes étagées dont il est question dans I'article présenté Section 6.4.3.

Bien que I’ensemble de ces travaux de modélisation concerne des facettes triangulaires d’origine
tectonique, un paralléle peut étre tiré avec I’évolution des facettes érosives en Vallée d’Aspe. Dans les
deux cas de figure, le moteur de I’incision fluviale est une diminution du niveau de base des riviéres,
liée a l'abaissement du toit de la faille dans le cas des facettes tectoniques et liée a la recherche du
profil d’équilibre aprés un soulévement pour les rivieres de la Vallée d’Aspe. De plus, la corrélation
observée entre la hauteur des facettes et leur pente moyenne par Petit et al. (2009b) semble étre
également observée en Vallée d’Aspe pour les facettes situées a basse altitude (Cf. Fig. 6 de I’Article

présenté Section 6.4.3 ci-dessus). La hauteur de ces facettes doit donc refléter 'ampleur de la chute du
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niveau de base liée au soulevement, et permettre d’accéder a une valeur de soulévement de la chaine.
Dans ce cas précis, la hauteur des facettes ne correspond probablement pas directement & la valeur du
soulévement car l’incision semble étre toujours active aujourd’hui, ce qui laisse supposer que les rivieres
n’ont jamais atteint leur niveau d’équilibre. La hauteur des facettes indique donc vraisemblablement
une valeur minimale de soulevement. On ne peut pas appliquer ce raisonnement aux facettes situées
a haute altitude dans la Zone axiale puisque seulement deux facettes ont été identifiées. Néanmoins,
la compilation des profils topographiques réalisée dans la Zone axiale montre bien 'existence de ce
niveau d’incision supplémentaire par rapport a la Zone nord-pyrénéenne (Cf. Fig. 3 de I’article présenté
Section 6.4.3 ci-dessus). La hauteur de l'incision mesurée sur la compilation peut donc étre utilisée
pour quantifier le soulévement minimal de la Zone axiale par rapport a la Zone nord-pyrénéenne. Ainsi,
on peut avancer : (i) une valeur minimale de soulévement de la Zone axiale de 350 m par rapport a la
Zone nord-pyrénéenne, et (ii) un soulévement ultérieur de I’ensemble de la chaine d’au moins 500 m

(hauteur des facettes - hauteur de l'incision fluvio-glaciaire).

6.4.4.2 Reconstruction d’une paléotopographie du Gave d’Aspe

Cette partie présente une reconstruction de la topographie du bassin versant du Gave d’Aspe
lorsque la riviére principale s’écoulait dans la seconde paléovallée (« lower palaeovalley » dans I’Article
présenté Section 6.4.3 ci-dessus), apres U'intervention du soulevement différentiel de la Zone axiale et
de la Zone nord-pyrénéenne. Les reliques de cette ancienne topographie correspondent : (i) aux crétes
de faible pente situées au sommet des facettes de basse altitude décrites le long du Gave d’Aspe dans
I’Article, et (ii) aux mémes crétes de faible pente observées au sommet de facettes au niveau des

tributaires du gave actuel, dans la Zone nord-pyrénéenne.

Méthode de reconstruction

Les reliques de la paléotopographie ont été échantillonnées tous les 100 m a partir du MNT au pas
de 5m de 'IGN (RGE ALTI®; Fig. 6.24). L’interpolation par krigeage des données échantillonnées
permet de reconstituer la paléotopographie du bassin versant du Gave d’Aspe. Elle est réalisée a
l'aide du logiciel GDM 2018 (développé par le BRGM). L’extension N - S de la surface interpolée est
contrainte par les données a disposition (Fig. 6.25.A). La surface a été extrapolée en E - W au-dela des
zones comportant les données afin de donner une image parlante de la paléotopographie (Fig. 6.25.C).

Ces figures sont commentées dans le paragraphe qui suit.
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Present-day topography

Interpolated surface

Extracted low-relief relics

FIGURE 6.24: Schéma conceptuel montrant I’approche de pointé des reliques de la paléotopographie en vue
de son interpolation
Description de la paléotopographie reconstruite

La topographie reconstruite est caractérisée par une morphologie transverse concave et par une
inclinaison moyenne de 2° vers le NNW (Fig. 6.25.A, B). La pente est relativement constante dans
le coeur de la Zone axiale jusqu’a la hauteur d’Etsaut, ou elle forme une dépression. La bande cor-
respondant a ’actuel escarpement de Bedous forme un haut dans la paléotopographie reconstituée. Il
borde la zone qui correspond a 'actuelle dépression de Bedous, et qui montre également un creusement
marqué de la paléotopographie reconstituée. On retrouve une pente relativement constante au niveau
des Chalnons du Layens et de Sarrance, puis un nouveau creusement a hauteur d’Escot et du Chainon
du Mail Arrouy.

Le creusement imagé a hauteur de Bedous n’est probablement pas représentatif de la paléoto-
pographie reconstruite puisqu’un surcreusement glaciaire semble étre intervenu dans ce secteur qui
correspond & la terminaison nord de la langue glaciaire d’Aspe au Wiirm (Ternet et al., 2004). Le
contraste de lithologie qui existe entre la Zone axiale et la dépression de Bedous (Cf. Fig. 1 de I’Article
présenté Section 6.4.3 ci-dessus) a également pu influencer I’évolution des versants de la dépression
de Bedous. De méme, le creusement imagé a hauteur d’Escot est trés probablement influencé par la
lithologie des terrains situés entre les Chainons Béarnais (Flysch albien, Cf. Article présenté Section
6.4.3 pour plus de détails). La cause de I'existence d’un creusement a hauteur d’Etsaut est plus diffi-
cile & comprendre car I’hypothese lithologique ne semble pas pouvoir étre invoquée ici. Nous faisons
remarquer ici que ce dernier creusement est beaucoup moins marqué que les deux précédents. Le haut
topographique qui le borde vers le sud peut étre expliqué par la nature des terrains qui le forment

(calcaires du Dévonien supérieur).
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FIGURE 6.25: Différentes vues de la paléotopographie du bassin versant d’Aspe reconstituée. Vues oblique
(A) et latérale (B) de la surface interpolée. L’échelle de couleur code I’altitude de la surface. Les points
échantillonnés sur le MNT sont représentés par les cubes blancs. C). Vue oblique de la surface interpolée
replacée dans le MNT de la topographie actuelle au pas de 5m (RGE ALTI®). BS : Escarpement de
Bedous, HELRS : surfaces reliques d’altitude redessinées d’aprés Bosch (2016). Le tracé actuel du Gave
d’Aspe dans la chaine est représenté en pointillés gris.
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Discussion

La morphologie concave de la paléotopographie reconstituée, bien visible au niveau de I'axe de la
vallée, nous renforce dans I'idée que ’on image un paléoréseau de drainage. Ce paléoréseau était formé
d’une paléovallée large d’orientation globalement S - N et de tributaires qui lui étaient orthogonaux.
La largeur de la paléovallée principale montre que le Gave d’Aspe était a cette période proche de
I’équilibre.

La Figure 6.25.C montre la position de la surface reconstituée par rapport a la topographie actuelle.
Cette surface se trouve sous les surfaces reliques d’altitude. On obtient ainsi une image compléte de
la paléotopographie, qui était formée (de haut en bas) : (i) de surfaces reliques d’altitude, et (ii)
de versants connectés au (iii) paléoréseau de drainage. Cette vue permet donc d’illustrer une étape
intermédiaire de dissection de la surface d’aplanissement pyrénéenne. Cette étape est ensuite suivie
d’une phase d’incision majeure (ca. 500 m) a l'origine du fagonnement des facettes triangulaires de
basse altitude dans la Zone axiale et dans la Zone nord-pyrénéenne. Une derniere phase d’incision est
active depuis le Pléistocene.

L’une des difficultés de ’étude des incisions en Vallée d’Aspe est de déterminer I'dge des différentes
étapes d’incision que nous avons décrites. La paléotopographie reconstituée pourrait étre extrapolée a
I’avant-pays pour corréler la « lower palaeovalley » aux dépdts sédimentaires fluviatiles dans I'avant-
pays. Cependant, une telle corrélation géométrique nous parait peu informative puisque I’on soupc¢onne
I'intervention de mouvements différentiels entre la chaine pyrénéenne et son avant-pays (Cf. Article

présenté Section 6.4.3 ci-dessus).

6.4.4.3 Informations apportées par I’étude du remplissage du bassin d’Aquitaine

L’étude du remplissage post-compressif du bassin d’Aquitaine et de ses incisions tardives peut
néanmoins apporter quelques éléments de contrainte dans la réflexion menée ci-dessus. Les travaux
menés au cours de la thése d’Alexandre Ortiz (Projet Source-to-Sink, Université de Rennes), basés
sur une synthése des données disponibles et sur la ré-interprétation de données sismiques, ont per-
mis (i) des mettre en relation les dépdts sédimentaires du piémont pyrénéen, du triangle landais et du
Golfe de Gascogne, et ainsi (ii) de préciser les intervalles de remplissage - érosion - export dans le bas-
sin d’Aquitaine. Ces travaux montrent notamment que la sédimentation détritique post-compressive
débute au Langhien (16,2 Ma), apres une période de non-dépot au Chattien (27,1 - 23 Ma ) et une
période de sédimentation treés limitée (essentiellement carbonatée et localisée au Nord du fleuve Adour
au droit des Pyrénées occidentales) durant I’Aquitanien - Burdigalien (23 - 16,2 Ma ; Ortiz et al., sou-

mis a la revue Marine and Petroleum Geology). Un événement majeur est identifié au Tortonien (10,6
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Ma) et se traduit par : (i) une surface sédimentaire remarquable sur la marge Aquitaine, (ii) 'incision
locale de dépots antérieurs, et (iii) un by-pass des sédiments en provenance des Pyrénées, déposés dans
le Golfe de Gascogne (Crouzel, 1957 ; Ortiz et al., soumis a la revue Marine and Petroleum Geology).
A partir de ces informations, on peut proposer les dges suivants pour les différentes étapes d’évolution

morphologique de la chaine dans le bassin versant d’Aspe (Fig. 6.26) :

- Au Chattien - Burdigalien (27,1 - 16,2 Ma), la surface d’aplanissement est formée (probablement
a une altitude moindre en comparaison de son altitude actuelle) et I’érosion est tres limitée dans

la chailne;

- A partir du Langhien (16,2 Ma), la dissection de la surface d’aplanissement démarre et les
produits de son érosion sont retrouvés dans le bassin d’Aquitaine. L’intervalle Langhien - Ser-
ravallien (16,2 - 10,6 Ma) englobe probablement la période de creusement des paléovallées haute

et basse dans la Vallée d’Aspe;

- A partir du Tortonien (plus précisément a partir de 10,6 Ma), un événement majeur intervient.
Il est a lorigine d’'un non-dépdt (voire d’incisions locales) dans le bassin d’Aquitaine et de
I’export des sédiments en direction du Golfe de Gascogne. Cet événement pourrait étre corrélé
a l'incision majeure dans la Vallée d’Aspe (ca. 500 m), a Porigine du fagonnement des facettes

de basse altitude dans la Zone axiale comme dans la Zone nord-pyrénéenne.
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6.5 Etude InSAR des mouvements verticaux actuels dans les Pyré-

nées occidentales

6.5.1 Avant-propos

L’étude portant sur I’évolution morphologique de la Vallée d’Aspe présentée dans la partie précé-
dente a permis de mettre en évidence I'intervention d’un soulevement différentiel entre la Zone axiale
et la Zone nord-pyrénéenne durant la période post-compressive. Ce soulévement a probablement dé-
buté durant 'intervalle Langhien - Serravallien et a pu se poursuivre jusqu’a 'actuel. Au niveau de la
Vallée d’Aspe, il a pu étre accommodé au niveau de la faille profonde de Bedous, dont ’escarpement
de Bedous serait I'expression morphologique. Les travaux de Lacan (2008) ont permis de mettre en
évidence l'existence de quatre escarpements disposés en échelon sur la bordure nord de la Zone axiale,
appelés (d’ouest en est) les escarpements de Bedous, de Laruns, de Pierrefitte et du Pic du Midi de
Bigorre (Fig. 6.4). Chacun de ces escarpements est associé en profondeur & une microsismicité sans
qu’il y ait émergence de rupture en surface (Lacan and Ortuno, 2012). Il s’agirait, par conséquent, de
failles normales aveugles. L’age et 'ampleur de la déformation associée a ces failles est peu contrainte,

mais elles semblent avoir été actives au Quaternaire (Lacan and Ortuno, 2012).

Alors que les mesures GPS a composante horizontale en continu ont démontré ’existence d’une
contrainte extensive approximativement orientée NNE-SSO dans les Pyrénées occidentales (Asensio
et al., 2012; Rigo et al., 2015; Nguyen et al., 2016), le nombre de données GPS en continu & composante
verticale fiable est tres faible dans les Pyrénées (Serpelloni et al., 2013). Jusqu’ici, aucun jeu de
données InSAR des mouvements verticaux actuels des Pyrénées n’était disponible. La société CLS
TRE-ALTAMIRA a récemment réalisé un traitement InSAR des Pyrénées occidentales et centrales,
réalisé a partir d’images obtenues grace aux satellites Sentinel-1. Le traitement et I'interprétation de ces
données ont fait 'objet d’une étude spécifique réalisée par Josselin Berthelon (Post-doctorant UPPA),
Charlotte Fillon et Sylvain Calassou (Ingénieurs Total). Cette étude est en cours de publication. La
partie qui suit présente un extrait des données InSAR, représentées sous la forme de profils nord-sud
qui recoupent les escarpements de Bedous, Laruns et Pierrefitte. Nous avons choisi la localisation de
ces profils afin de rechercher I'existence de potentiels mouvements différentiels actuels au sein de la
chaine, qui pourraient étre mis en paralléle avec les mouvements différentiels mis en évidence dans la

partie qui précede.
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6.5.2 Méthode et données a disposition
6.5.2.1 La technique InSAR

L’interférométrie radar (ou InSAR, pour Interferometric Synthetic Aperture Radar) est une
technique de mesure de la déformation de surface qui repose sur 'utilisation d’images acquises suc-
cessivement par un radar embarqué a bord d’un satellite. La comparaison de deux images radar
successives d’une méme zone, acquises au cours d’une période de temps identique avec un angle d’in-
cidence légerement différent permet d’accéder aux mouvements horizontaux et verticaux de la surface
du sol. Contrairement aux mesures GPS qui fournissent des mesures discretes, la méthode InSAR per-
met d’obtenir des cartes relativement uniformes de la déformation de surface. Cette technique permet
également une mesure submillimétrique des vitesses verticales, sur plusieurs milliers voire centaines
de milliers de points. Une telle densité de données et une telle précision ne sont pas accessibles par les
campagnes GPS.

L’InSAR est largement utilisé pour étudier ou surveiller les effets & court terme de phénomeénes
naturels, tels que I'inflation liée au volcanisme, les séismes, les glissements de terrains, les cycles de
chargement hydraulique, ou les phénomenes anthropiques (altération environnementale, déplétion des
réservoirs, effondrement des mines; Massonnet and Feigl, 1998; Cavalié, 2007; Lagios et al., 2013;
Herrera et al., 2013; Hu et al., 2013; Fernandez et al., 2018). L'InSAR a également été utilisé pour
détecter des phénomenes naturels intervenant a plus long terme, tels que la déformation intersismique

(e.g. Cavalié, 2007; Berthelon et al., 2017; Maurin et al., 2018b,a; Elias and Briole, 2018).

6.5.2.2 Acquisition des données InSAR Pyrénées

Les déformations de surface sont établies a ’aide d’un radar embarqué a bord d’un satellite. Le ra-
dar émet un signal tres haute fréquence en direction du sol et regoit ’écho réfléchi sur différents objets
terrestres (e.g. terre, batiment, glace, riviere, océan). Par une simple multiplication avec la vitesse de
propagation des ondes émises, la mesure du temps de trajet aller-retour du signal permet de calculer
la distance entre le satellite et I'objet qui a réfléchi le signal radar. La technique InSAR repose sur la
comparaison des phases des images SAR acquises successivement. La différence de phase entre deux
images SAR renseigne sur le déplacement de I'objet repére selon la direction de la ligne de visée du
satellite (ligne of sight, LOS) durant I'intervalle de temps correspondant (Fig. 6.27; Massonnet and

Feigl, 1998; Hu et al., 2013).
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FIGURE 6.27: Schéma de principe de la technique InSAR (©0TRE ALTAMIRA)

Les satellites Sentinel-1 ayant permis l'acquisition de nos données décrivent une orbite quasi-
polaire, avec une période de revisite de 12 jours entre octobre 2014 et aott 2017, puis 6 jours depuis
septembre 2017 dans les Pyrénées. Les acquisitions sur une zone sont possibles durant le trajet nord-
sud (mode descendant) et le trajet sud-nord (mode ascendant) du satellite (Fig. 6.28). On obtient
donc dans le cas de notre jeu de données un point de mesure tous les 12 puis 6 jours pour un objet

repere donné.

S S

FIGURE 6.28: Acquisition des données en modes ascendant et descendant (OQTRE ALTAMIRA)

Bien que des déformations de surface centimétriques a millimétriques soient théoriquement dé-
tectées par 'InSAR, la précision est en pratique contrainte par le bruit lié a la décorrélation spatio-
temporelle et a des artefacts atmosphériques (e.g. Zebker and Villasenor, 1992; Hu et al., 2013).
Plusieurs méthodes basées sur des approches multi-images ont été développées dans le but de minimi-
ser ces effets et de fournir I’histoire de la déformation sur des intervalles de temps successifs (e.g. Hu
et al.,, 2013). La technique des Permanent Scatterers (Ferretti et al.; 2001), commercialisée par CLS
TRE-ALTAMIRA sous le nom de PSInSAR™ est un exemple de ces techniques. Elle repose sur I’iden-

tification d’objets reperes (Permanent Scatterers, PS) montrant un comportement de phase cohérent
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sur 'ensemble des images SAR obtenues par de nombreux passages successifs du satellite au-dessus de
la méme zone. Les PS utilisés dans cette technique sont des cibles généralement ponctuelles telles que
des batiments, des antennes, des viaducs, des conduites ou encore des roches affleurantes. Le nombre
de données est ainsi trés important dans les régions urbanisées, mais bien moindre hors des villes.

Ltalgorithme SqueeSAR™ développé en 2011 par Ferretti et al. permet d’exploiter d’autres objets
reperes appelés « Distributed Scatterers » (DS). Les DS correspondent a des surfaces caractérisées
par une signature radar tres homogene telles que des terres non cultivées, des zones désertiques ou
encore des coulées de débris. La technique SqueeSAR™ permet ainsi d’augmenter le nombre de points
de mesure, en fournissant des informations sur les zones homogenes a réflectivité réduite telles que les
zones montagneuses, qui nous intéressent tout particulierement dans le cadre de cette étude.

Les points de mesure (PS et DS) permettent d’accéder : (i) a la vitesse moyenne annuelle de
déplacement du point de mesure par rapport & la LOS (exprimée en mm.an?) et (ii) aux séries
temporelles de déplacement. Le déplacement vertical pour chaque point de mesure correspond a la

projection du vecteur déplacement 3D associé a 'objet repere (Fig. 6.29).

* 4

FIGURE 6.29: Principe de détermination du mouvement vertical a partir des mesures réalisées dans la ligne
de visée du satellite (OTRE ALTAMIRA). Le vecteur déplacement (Dical) est reconstitué & partir des mesures en
mode ascendant (Dasc) et descendant (Dgesc). Dreal €st ensuite décomposé en mouvement vertical (D) et horizontal
(Dew).

Les vitesses moyennes des mouvements verticaux dont nous disposons ont été calculées a partir
de mesures effectuées sur une période d’environ 4 ans (Octobre 2014 — Aotit 2018), ce qui correspond

a 315 images en orbites ascendantes et descendantes. On note qu’un traitement des données a été

réalisé en amont par la société CLS TRE-ALTAMIRA afin de filtrer les signaux saisonniers, et que
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la technique SqueeSAR™ utilisée repose sur des algorithmes qui permettent de filtrer les artefacts
atmosphériques lorsque ceux-ci ne sont pas trop complexes, comme c’est le cas pour le jeu de données
pyrénéen. L’ensemble des mesures de vitesses des mouvements verticaux sont relatives & un point de
repere stable situé au sein de la zone d’étude, sélectionné pour ses faibles valeurs de mouvements
verticaux et horizontaux mesurées par 'InSAR. Dans notre cas, le point de repere est situé dans la

ville de Pau (Fig. 6.30).

oo'w 1200'W ors00"W o'o'0* 0°40'0°E 17200

43°300°N

43"300°N

E
b
8
4
XN
<

Mean displacement rate
[mm/yr]

427300°N

FIGURE 6.30: Extension du jeu de données et localisation du point repére a Pau (mode ascendant; ©TRE
ALTAMIRA).

La précision des mesures est fournie par la valeur de déviation standard des taux de déplacement
annuel. Cette derniére dépend de : (i) la qualité de la base de donnée acquise, (ii) la qualité de
I'estimation du bruit atmosphérique, (iii) la qualité des objets repéres, et (iv) la distance au point de
référence. Sur la zone d’étude pyrénéenne, la précision d’une valeur de déplacement fournie par une
mesure unique est d’environ 5 mm. Etant donné le grand nombre d’images, on obtient une déviation
standard sur la vitesse moyenne allant de 0,1 mm.an! & 0,4 mm.an!, suivant le point de mesure. Pour

plus de détails sur la précision et la justesse de ce type de mesures, se référer a Ferretti (2014).

6.5.2.3 Traitement du jeu de données

Distribution des données
La base de données des mouvements verticaux annuels moyens montre une tres claire hétérogénéité

dans la répartition des points de mesure (Fig. 6.30 et Fig. 6.31).
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Ascending mode

FIGURE 6.31: Répartition des points de mesure dans les Pyrénées. A. Mode ascendant. B. Mode descendant.
Les PS sont représentés en rose, les DS en jaune (Cf. section 6.5.2.2 pour les définitions).

La majorité des points se trouvent dans le bassin d’Aquitaine et dans la Zone sud-pyrénéenne. Les
points du bassin d’Aquitaine sont majoritairement des PS et refletent la trés forte urbanisation de ce
domaine. La majorité des points de mesure dans la Zone sud-pyrénéenne sont des DS, probablement du
fait de I'existence d’une couverture végétale treés réduite dans ce domaine, qui rend possible la détection
de surfaces homogenes. Le nombre de points est plus restreint dans la Zone axiale ; ils correspondent
généralement a des PS dans les fonds de vallées qui sont les seules zones urbanisées. Des DS sont
également observés. Il est important de garder a 'esprit cette hétérogénéité de répartition des points
de mesure afin d’apporter un regard critique sur les données des profils qui seront présentés par la

suite.

Nettoyage de la base de données
Pour les besoins de I’étude, certains points de mesure correspondant a des glissements de terrain
et a des carriéres en exploitation ont été retirés. Cette suppression vise a focaliser nos observations

sur les mouvements post-compressifs, en nous affranchissant des mouvements liés a des processus
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plus superficiels. Nous avons choisi d’observer la régle objective suivante : ne sont retirés que les
mouvements subsidents locaux anormalement forts (vitesse de subsidence > 2 mm.an™!) et corrélés
a (i) des carriéres en exploitation, ou (ii) des observations claires de glissements sur images satellites,

et/ou (iii) des informations tirées de la littérature (e.g. Fabre et al., 2000; Lebourg et al., 2014).

2019 DigitaiGlobe
2018 Google

Image
T2

FIGURE 6.32: Procédure appliquée pour le nettoyage de la base de données : exemples issus des données de
la Vallée d’Aspe (images Google Earth). Les cercles indiquent la localisation des points de mesure. La couleur de
remplissage des cercles renseigne sur le type de mouvement vertical moyen : le rouge indique un soulévement, le bleu une
subsidence. A) Données indiquant un mouvement subsident au niveau du glissement de terrain du Layens, retirées de la
base de données. B) Données indiquant un mouvement subsident associées & un glissement de terrain suspecté (fleche
rouge), conservées dans la base de données.

La Figure 6.32.A fournit un exemple de mesures indiquant des mouvements moyens subsidents qui
ont été retirées de la base de données initiale, puisqu’elles sont clairement localisées sur un glissement
de terrain (glissement de terrain du Layens, décrit par Fabre et al. (2000)). Au contraire, les points

de mesure subsidents indiqués sur la Figure 6.32.B n’ont pas été retirés car ils ne correspondent pas
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a un glissement de terrain déja décrit dans la littérature, et ne montrent pas d’indications claires de
glissement sur les images satellites. Ces données semblent pourtant étre associées a des processus de
versants et seront donc & considérer avec précaution lors de I’étude des profils longitudinaux présentés

ci-apres (cf. Section 6.5.3).

Production des profils de vitesses verticales moyennes

Les résultats de cette étude InSAR sont présentés sous la forme de profils de vitesses moyennes des
mouvements verticaux, réalisés perpendiculairement & 1’axe de la chaine. Ces profils sont construits
par projection des données InSAR sur un axe centré sur un rectangle de 20 km de largeur environ
(Fig. 6.33). A notre échelle d’étude, les données sont fortement bruitées par de fortes variations locales.
Afin de mettre en évidence les tendances d’évolution des mouvements verticaux le long des profils, les
vitesses sont filtrées en appliquant la méthode de Savitzky and Golay (1964), basée sur une régression
polynomiale locale. Le résultat de ce filtre est représenté par les points bleus sur la Figure 6.34. Les
courbes noires et rouges sont lissées par une méthode d’interpolation par fonction spline, a partir

respectivement des données brutes et des données filtrées par la méthode de Savitzky and Golay

(1964) (Fig. 6.34).

FIGURE 6.33: Localisation des profils de vitesses moyennes des mouvements verticaux des Pyrénées occi-
dentales. Les axes rouges correspondent au tracé des profils. Les rectangles noirs délimitent la localisation des données
projetées sur chacun des profils. NPFT : Chevauchement Frontal Nord-Pyrénéen ; NPF : Faille Nord Pyrénéenne ; SPF :
Faille Sud Pyrénéenne.

Des profils topographiques sont également produits en utilisant la méthode proposée par Pérez-

Pena et al. (2017) et sont alignés sur les profils de vitesses verticales pour comparaison (Fig. 6.34).
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FIGURE 6.34: Exemple-type de profil. A) Swath topographique montrant les altitudes minimale, moyenne,
et maximale projetées du profil. B) Profil des vitesses moyennes des mouvements verticaux produit a
partir des données InSAR. Voir texte pour une description des méthodes d’obtention des différentes courbes.

6.5.3 Résultats

Profil des vitesses verticales moyennes - Vallée d’Aspe

Le profil Vallée d’Aspe est présenté Fig. 6.35. Si I'on se focalise sur la courbe des vitesses verticales
brutes interpolées (courbe noire sur la Figure 6.35.B), le bassin d’Aquitaine est en subsidence entre les
km 0 et 28 du profil (repere 1). Il est ensuite stable jusqu’au Chevauchement Frontal Nord Pyrénéen
(repére 2). Dans la Zone nord-pyrénéenne, les données indiquent une région stable jusqu’au km 44
(repere 3). Au dela de ce secteur, vers le sud, la zone des Chainons Béarnais est caractérisée par des
vitesses moyennes annuelles en soulévement (0 & 0,75 mm.an™!). Deux zones tres localisées de la Zone
nord-pyrénéenne montrent des mouvements subsidents (km 50 et 68 indiqués par des fleches rouges
sur la Figure 6.35.B). Les données subsidentes du km 50 sont liées a I’existence d’une zone fortement
subsidente centrée sur le massif péridotitique d’Urdach. Au km 68, les données subsidentes corres-
pondent au glissement de terrain suspecté que nous présentons sur la Figure 6.35.B. Ces tendances
subsidentes disparaissent par ailleurs lorsque 'on applique le filtre de Savitzky and Golay (1964) aux
données avant de les interpoler (courbe rouge sur la Figure 6.35.B). Elles ne reflétent pas une tendance
générale. La Zone axiale est caractérisée par les vitesses verticales les plus importantes du profil (0,6

a 1,4 mm.an!) et par les altitudes les plus élevées de la topographie.

On met donc ici en évidence un soulévement différentiel entre la Zone axiale et sa bordure nord.
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La zone de transition qui sépare ces deux secteurs est située environ 3 km au sud de I’escarpement de
Bedous (repére 4), & aplomb de la position de la Faille de Bedous donnée par Lacan (2008) sur sa

coupe géologique (Fig. 6.35.C).
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FIGURE 6.35: A) Swath topographique montrant les altitudes minimale, moyenne et maximale du profil
Vallée d’Aspe. B) Profil des vitesses moyennes des mouvements verticaux. C) Coupe géologique N-S de
la Vallée d’Aspe (localisation Fig. 6.33). Les points rouges indiquent la sismicité instrumentale pour l’in-
tervalle 1997-2007 (Source : Observatoire Midi-Pyrénées, Réseau de surveillance sismique des Pyrénées).
Coupe redessinée d’aprés Lacan (2008). 1 : Socle paléozoique. 2 : Trias. 3 : Jurassique a4 Barrémien.
4 : Albien-Maastrichtien (a, Calcaires urgoniens; flysch et conglomérats). 5 : Sismicité instrumentale
(1997-2007). Les bandes grises ajoutées sur les profils A) et B) indiquent les zones de contrastes de vitesses. NPFT :
Chevauchement Frontal Nord Pyrénéen; SPF : Faille Sud Pyrénéenne; CDBA : Couloir de Décrochement de Bielle-
Accous.

Sur le versant sud de la chaine, les données sont plus difficiles & interpréter car la gamme des
vitesses est tres étendue, sans évidences de glissements de terrain (Fig. 6.36). La grande tendance

fournie par 'interpolation des données montre un léger soulévement de la Zone sud-pyrénéenne (< 0,5

mm.ant).
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Date dos images sateliite : 8/9/2017  42°39'64:26°N . 0*34'53.11"

FIGURE 6.36: Type de données observées sur le versant sud de la chaine (image Google Earth). Des données
en subsidence (cercles bleus, valeur minimale : -1,9 mm.an!) coexistent avec des données en soulévement (cercles rouges,
valeur maximale : + 2,4 mm.an!) en 'absence d’indices de processus de surface.

Profil Vallée d’Ossau

Le profil Vallée d’Ossau est présenté Fig. 6.37. La courbe des vitesses verticales brutes interpolées
montre I'existence de mouvements tres légerement subsidents dans le bassin d’Aquitaine jusqu’au km
43 du profil (repere 1). Au-dela, le bassin d’Aquitaine puis la Zone nord-pyrénéenne montrent un
faible soulévement jusqu’au km 56 (repeére 2). Le soulévement devient ensuite significatif (0,25 - 1,25
mm.an!) jusqu’au km 87 du profil (repére 3). Cette zone de soulévement important englobe la moitié
sud de la Zone nord-pyrénéenne, ainsi qu’'une grande partie de la Zone axiale. Une accélération du
soulévement est observée au km 69 du profil, dans la Zone axiale (fleche rouge sur la Figure 6.37).
Comme dans le profil « Vallée d’Aspe », les données sont fortement bruitées sur le versant sud de la
chaine. Si l'on se fie aux grandes tendances, la Zone sud-pyrénéenne montre un léger soulévement (<
0,5 mm.an).

Le profil Vallée d’Ossau semble ainsi montrer, comme pour le profil d’Aspe, un soulévement diffé-
rentiel du coeur de la Zone axiale par rapport a sa bordure nord et a la Zone nord-pyrénéenne, dont
la zone de contraste serait située a proximité de I’escarpement de Laruns. Si cette accélération semble
tres localisée au sud de I'escarpement de Laruns, on note cependant qu’'un nombre tres réduit de points
de mesure est disponible sur ce profil entre les km 70 et 87, ce qui rend la vitesse moyenne calculée
sur ce troncon discutable. On ne peut donc pas, a partir de ce profil Vallée d’Ossau seul, conclure avec

certitude a 'existence de ce soulevement différentiel.
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FIGURE 6.37: A) Swath topographique montrant les altitudes minimale, moyenne, et maximale projetées
du profil Vallée d’Ossau. B) Profil des vitesses moyennes des mouvements verticaux. Les bandes grises
ajoutées sur les profils indiquent les zones de contrastes de vitesses. NPFT : Chevauchement Frontal Nord-Pyrénéen;
NPF : Faille Nord Pyrénéenne; SPF : Faille Sud Pyrénéenne.

Profil Vallée de Lourdes

Le profil Vallée de Lourdes est présenté Fig. 6.38. La courbe des vitesses verticales interpolées
montre I’existence de mouvements en tres léger soulévement dans le bassin d’Aquitaine entre les km
0,9 et 24 du profil (reperes 1 et 2). Au-dela, en direction du sud, les données n’indiquent pas de
mouvements verticaux significatifs jusqu’au km 51 du profil (repere 3). Les premiers mouvements
verticaux conséquents (0,15 - 0,70 mm.an!) sont enregistrés entre les km 51 et 65 (repeéres 3 et 4),
i.e. 3 km au sud des premiers reliefs rencontrés le long du profil. Au-dela du km 65 et jusqu’au km 96
(repére 5), les données indiquent un soulévement plus important (0,2 - 1,25 mm.an™). La encore, il
faut noter le nombre restreint de points de mesure sur cette portion du profil. Cependant, ces données
montrent une bonne cohérence, ce qui nous autorise & conclure & un soulévement différentiel du coeur
de la Zone axiale par rapport a sa bordure nord dans la Vallée d’Ossau. La zone de transition entre
ces deux portions de la Zone axiale se trouve a 1 km au sud de 'escarpement de Pierrefitte. Au sud
du km 96, sur le versant espagnol de la chaine, les données sont légérement moins bruitées que dans
les deux profils précédents et semblent indiquer une stabilité des terrains, hormis entre les km 109 et

116 ou les données indiquent une zone en subsidence (fleche rouge sur la Figure 6.38.B).
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FIGURE 6.38: A) Swath topographique montrant les altitudes minimale, moyenne, et maximale projetées
du profil Vallée de Lourdes. B) Profil des vitesses moyennes des mouvements verticaux. Les bandes grises
ajoutées sur les profils A) et B) indiquent les zones de contrastes de vitesses. NPFT : Chevauchement Frontal Nord-
Pyrénéen ; NPF : Faille Nord Pyrénéenne; SPF : Faille Sud Pyrénéenne.

6.5.4 Discussion

L’analyse des trois profils de vitesses verticales moyennes réalisés dans les Pyrénées occidentales
montre des résultats relativement similaires. La portion sud de la Zone nord-pyrénéenne ainsi que la
Zone axiale montrent systématiquement un soulévement différentiel par rapport a ’avant-pays nord
pyrénéen. Les données observées dans la Zone sud-pyrénéenne sont extrémement bruitées et ne per-
mettent pas de déduire des mouvements verticaux. L’hypothése d’'un soulévement différentiel de la
chaine par rapport & son avant-pays au cours de l'intervalle Miocéne-actuel a été proposée au terme
de notre analyse morphométrique des incisions en Vallée d’Aspe (Section 6.4.3). Les seules données
présentées dans cette étude n’ont pas permis de démontrer formellement ce soulévement. Le souléve-
ment actuel de la chaine par rapport a 'avant-pays démontré par le jeu de données InSAR dans les
Pyrénées occidentales vient appuyer cette hypothese. Il serait, par conséquent, intéressant d’étendre
I’analyse morphométrique des incisions a I’ensemble des Pyrénées occidentales afin de vérifier si ’'on
retrouve systématiquement le méme schéma d’incision différentielle entre les reliefs de la chaine (Zone

axiale et partie méridionale de la Zone nord-pyrénéenne) et ’avant-pays.

L’étude des profils de vitesses verticales réalisés en vallées d’Aspe, d’Ossau et de Lourdes permet

également de mettre en évidence un soulevement différentiel de la Zone axiale par rapport a sa bordure
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nord. La zone de transition entre la zone qui montre un soulévement rapide (jusqu’a 1,4 mm.an!) et
celle qui montre un soulévement modéré (0 & 0,75 mm.an™!) se trouve toujours dans la partie sep-
tentrionale de la Zone axiale, quelques km au sud des escarpements de Bedous, Laruns et Pierrefitte.
Les failles associées a ses escarpements semblent donc bien accommoder un soulévement différentiel
actuel de la Zone axiale par rapport a sa bordure nord, conformément a (i) 'idée proposée par Lacan
and Ortuno (2012) pour I’époque quaternaire, et (ii) aux conclusions de I’analyse morphométrique
menée en Vallée d’Aspe pour 'intervalle Miocéne-actuel (Section 6.4.3). Ici encore, il parait pertinent
d’étendre I'analyse morphométrique aux vallées voisines des Pyrénées occidentales afin de vérifier si

I’on y retrouve le méme schéma d’incision différentielle entre la Zone axiale et sa bordure nord.

L’existence de soulevements différentiels au sein de la chaine des Pyrénées pendant la période post-
compressive a déja été suggérée par différents auteurs, en différents endroits de la chaine (Cf. Chapitre
7 pour une synthése de ces publications). Au vu des données InSAR présentées dans ce chapitre,
le soulévement est toujours effectif actuellement, au moins dans les Pyrénées occidentales. Bien que
la chaine des Pyrénées montre aujourd’hui des taux de convergence tres limités (Macchiavelli et al.,
2017), voire de l'extension (Asensio et al., 2012; Rigo et al., 2015; Nguyen et al.; 2016), les valeurs
de soulevement observées dans la Zone axiale correspondent aux valeurs observées dans les orogenes
modernes (e.g. Finisterre Range, Papouasie Nouvelle-guinée ; Abbott et al., 1997). La longueur d’onde

du soulevement des Pyrénées ainsi que le ou les processus qui le controlent restent a élucider.

6.6 Confrontation des données présentées dans les chapitres 5 et 6

Les données présentées dans les chapitres 5 et 6 ont, de maniere indépendante, permis d’aboutir
a la conclusion d’un (de phases de) souléevement des Pyrénées durant la période post-compressive.
En effet, 'absence de préservation de l'information géochronologique par les oxydes de manganese
potassiques pendant 'intervalle Crétacé supérieur - Quaternaire est le plus simplement expliquée par
la réactivation des profils d’altération, qui est en partie contrélée par le soulevement des surfaces. Ce
soulévement a du étre suffisamment lent pour autoriser la réactivation des profils tout en permettant
leur préservation. Les travaux de géomorphologie quantitative menés dans le Chapitre 6 ont égale-
ment permis d’aboutir & la conclusion d’un soulévement affectant la Zone axiale (et possiblement la
portion méridionale de la Zone nord-pyrénéenne). Ce soulévement a probablement débuté au cours
du Miocene (Langhien, ca. 16 Ma), s’est intensifié au Tortonien (ca. 11 Ma) et a continué jusqu’a
I’actuel. Enfin, I’étude des données InSAR a révélé I'existence d’un soulevement actuel de la chaine

dans les Pyrénées occidentales. Ici encore, un soulevement différentiel de la Zone axiale par rapport a
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sa bordure septentrionale a été mis en évidence.

Dans le Chapitre 7, nous présentons une synthese des indices de mouvements verticaux & I’échelle de
I’Europe de I’Ouest durant la période post-compressive. Cette synthese permet de confirmer ’existence
d’un soulévement post-compressif dans les Pyrénées et d’en estimer ’amplitude et la longueur d’onde.
Nous discutons les moteurs possibles du soulévement post-compressif des Pyrénées en nous appuyant

sur les informations fournies par cette synthese.
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Les chapitres 5 et 6 ont, de maniére indépendante, permis de conclure a un probable soulévement
de la chalne des Pyrénées durant la période post-compressive. Un tel soulevement a déja été suggéré a
I’échelle locale dans les Pyrénées (e.g. Calvet, 1996; Ortuno et al., 2013; Calvet et al., 2015a; Suc and
Fauquette, 2012; Vanara et al.,, 1997), mais les différents indices n’ont jamais été intégrés a I’échelle
de la chaine. Différents moteurs ont été proposés pour expliquer cette surrection, parmi lesquels :
(i) le fonctionnement de failles normales dii & un effondrement post-compressif de la chaine ou a une
réponse flexurale liée a la dénudation de la chaine et /ou a la déglaciation (Briais et al., 1990; Lacan and
Ortufio, 2012; Ortuno et al., 2013; Vernant et al., 2013; Genti et al., 2016; Ortuno and Viaplana-Muzas,
2018), (ii) un effet thermique résultant d’un amincissement de la racine lithosphérique des Pyrénées
orientales (Gunnell et al., 2008). Les modeles (i) et (ii) sont majoritairement basés sur des observations
de terrain localisées et ne rendent pas compte de ’ensemble des indices de soulevement dans la chaine.
De plus, 'amplitude verticale maximale du soulevement lié & une réponse flexurale a été estimée a
400 m (Babault et al., 2005a), ce qui est largement en dessous des valeurs de soulévement proposées a
I'échelle locale dans la chaine (e.g. ca. 1000 m dans les Pyrénées orientales (Suc and Fauquette, 2012),
centrales (Ortuno et al.; 2013) et occidentales (Vanara et al., 1997). Dans ce chapitre, nous présentons
la synthése des indices de mouvements verticaux a 1’échelle des Pyrénées et de ’Europe de I’Ouest
durant l'intervalle Miocene - actuel. Cette synthese permet de confirmer ’existence d’un soulevement
post-compressif dans les Pyrénées et d’en estimer I’amplitude et la longueur d’onde. Nous discutons
les moteurs possibles du soulévement post-compressif des Pyrénées dans le cadre de la géodynamique
a I’échelle de 'Europe de I’Ouest en nous appuyant sur les informations fournies par cette synthese.

Le travail présenté dans ce chapitre fera prochainement ’objet d’une publication et est donc pré-

senté en anglais. Un résumé en francais est fourni dans la section qui suit.

7.1 Résumé étendu

La mise en évidence d’épisodes de soulevement intervenus par le passé est généralement difficile
car la majorité des marqueurs géologiques du soulevement sont également sous controle des variations
climatiques et eustatiques (Molnar and England, 1990). Le meilleur moyen de s’affranchir de ce pro-
bleme est de croiser un maximum d’informations, issues de différentes disciplines de la géologie. Cette
étude présente le résultat d’une compilation des marqueurs du soulevement a 1’échelle de I’Europe de
I'ouest pour la période Miocene - actuel. La confrontation des données de la géomorphologie (terrasses
marines et dépots cotiers soulevés, terrasses fluviales et vallées incisées, incisions karstiques), de la
palynochronologie et de la thermochronologie basse température permet de confirmer I’existence d’un

souléevement des Pyrénées durant la période post-compressive et de replacer cet événement dans le
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cadre plus large des plaques Afrique et Eurasie (Fig. 7.1).

Les premiers indices de soulévement apparaissent au Langhien - Serravallien (16-11 Ma, Fig. 7.2),
principalement au niveau des limites actives des plaques Afrique et Eurasie (Arc bético-rifain et Alpes).
A partir du Tortonien (11 Ma, Fig. 7.3), les indices de soulévement se multiplient au niveau de ces
chaines de montagnes. Des indications de soulévement commencent également a apparaitre dans les
domaines intraplaques (Systéme Central Ibérique, Pyrénées et Massif central). Au cours du Pliocéne
et du Quaternaire, ces indices deviennent de plus en plus nombreux et sont observés a des distances de
plus en plus grandes des limites de plaques actives vers le nord (Fig. 7.4 et 7.5). L’amplitude verticale

du soulévement apparait maximale dans les chaines de collision actives et au niveau des Pyrénées.

La corrélation temporelle existant entre l'accélération du soulevement au niveau des limites de
plaques actives et l'initiation d’un soulévement au sein des domaines intraplaques a partir du Tor-
tonien suggere un transfert de la déformation depuis les limites en convergence vers les domaines
intraplaques (effet '"far-field"). La propagation de la déformation vers le nord entre le Tortonien et
le Quaternaire renforce cette hypotheése. Certains auteurs ont déja proposé 'existence d’un tel effet
far-field a ’échelle de la micro-plaque Ibérie pour expliquer les déformations que ’on observe jusqu’a la
Chalne cantabrique (Cloetingh et al., 2002; De Bruijne and Andriessen, 2002; Quintana et al., 2015).
Du fait de 'existence d’indices de soulévement au dela de I'Ibérie et de la synchronicité des événements
dans les Alpes et I’Arc bético-rifain, nous proposons d’expliquer la déformation Néogeéne en Europe
de l'ouest par un effet far-field lié & la convergence en cours au niveau des deux limites de plaques.
La présence d’une crotite épaissie dans les Pyrénées pourrait expliquer ’amplitude trés importante du

souléevement dans les Pyrénées, en comparaison des autres domaines intraplaques.

Il est important de noter que le Tortonien ne correspond pas a la phase orogénique majeure au
niveau des limites de plaques actives, ces phases ayant été datées a ’Eocéne dans I'arc bético-rifain
et a ’Oligo-Mioceéne dans les Alpes (Michard et al.; 2002; Garzanti and Malusa, 2008). La reprise du
soulevement dans ces secteurs peut étre mise en relation avec une modification de la direction générale
de convergence Afrique - Eurasie (e.g. Rodriguez-Fernandez et al.; 2011). En effet, le mouvement de
la plaque Afrique par rapport a ’Eurasie est passé de nord-nord-est & nord-ouest au Miocéne moyen -
supérieur (Dewey et al., 1989; Mazzoli and Helman, 1994; Macchiavelli et al., 2017). Cette réorientation
pourrait étre mise en parallele avec la découverte d’une réorganisation majeure des directions et taux
d’accrétion en Atlantique au cours du Pliocéne (Cloetingh et al., 1990). Une telle réorientation pourrait
également expliquer le soulévement intervenu au Banc de Gorringe durant 'intervalle Tortonien -
Messinien (Sallares et al.; 2013). D’autres interprétations ont été données pour expliquer les différents

indices de soulévement en Europe de I'ouest au cours du Néogene, a partir d’études a des échelles
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plus locales. Ainsi, certains auteurs ont proposé d’expliquer le soulévement par un bombement lié &
lactivité des points chauds du Massif central (Granet et al., 1995), du Massif rhénan (Ritter et al.,
2001), de la marge est-ibérique (Cloetingh et al., 2005), et méme du point chaud islandais (Japsen
and Chalmers, 2000). D’autres auteurs ont proposé d’expliquer le soulévement tardi-cénozoique des
Alpes et de I’Arc bético-rifain par la rupture des panneaux plongeants sous-jacents (e.g. Zeck et al.,
1992; Fox et al., 2015). Nous préférons ’hypotheése d’'un effet "far-field" puisque lactivité des points
chauds ou les ruptures de slab ne permettent pas d’expliquer I'extension géographique des indices de
soulévement ainsi que la propagation vers le nord de la déformation. D’autres mécanismes ont bien
stir pu se superposer a cet effet far-field, en particulier une réponse flexurale liée a 1’érosion dans les

Pyrénées.

7.2 Introduction

Inferring past uplifts from present-day geological records requires many precautions. Indeed, the
relative effects of tectonic forcing and of variations in climate and eustasy on relief production, and
on erosion or exhumation rates are generally difficult to discriminate (e.g. Molnar and England, 1990;
Wobus et al., 2010; Whittaker, 2012). In that framework, the occurrence of a late Cenozoic tectonic
uplift in many orogenic domains worldwide has been the subject of an active debate over the past
three decades (e.g. Raymo et al., 1988; Herman et al., 2013; Bridgland and Westaway, 2014). In the
pioneering article of this debate, Molnar and England (1990) showed that many datasets which were

initially interpreted as demonstrative of tectonic uplift could be explained by a climatic effect alone.

With those warnings in mind, determining whether uplift occurred during the middle Miocene to
present-day period near the fossilized boundary of the Iberian and Eurasian plates is not straight-
forward. In particular, in the Pyrenean range, the occurrence of a tectonic post-shortening uplift is
a matter of some debate (e.g. Calvet, 1996; Coney et al., 1996; Babault et al., 2007; Calvet et al.,
2015a; Ortuno and Viaplana-Muzas, 2018). The Pyrenean range post-shortening evolution has been
the focus of many recent studies, using various analytical methods (among them low temperature
thermochronology, karstochronology and palynochronology) which independently suggest but hardly
succeed in demonstrating the occurrence of post-shortening uplift. We thus believe that only crossing
the information given by each analytical method will allow to discriminate the main forcing mechanism
between climate, eustasy and tectonics accounting for the local increases in exhumation, incision and

erosion rates.
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7.3 European-scale synthesis of vertical motion evidence from Mio-

cene to present-day

7.3.1 Methods
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FIGURE 7.1: Schematic diagrams of the geomorphological evolution of the five geologic data sources used
in this study. See text for further explanation. Based on Niemi et al. (2008) and Fauquette (2017).
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The maximum number of evidence of vertical motion was collected from published papers and
grouped in a database. These pieces of evidence are based on seven principal geologic data sources,
namely : marine terraces and uplifted shoreline markers, incised river terraces and valley entrench-
ment, palynochronology, karstochronology, thermochronology. We briefly present each type of data

source in the following in order to discuss the information they provide and their possible limitations.

- Marine terraces and uplifted shoreline deposits
Marine terraces correspond to emerged marine platforms (Cf. Chapter 1, Section 1.2.2.3). They de-
velop as a consequence of drops in relative sea level, either due to eustasy or uplift. When sea level
is well-constrained, marine terraces thus allow to infer precise absolute vertical motion (e.g. Bloom
et al., 1974; Pedoja et al., 2018). Relative uplift is easily calculated by substracting the terrace eleva-
tion measured near its inland back-edge (“shoreline angle”) to the modern shoreline angle elevation
(Niemi et al., 2008). Absolute uplift is calculated by correcting the relative uplift amount from the
highstand elevation of the corresponding sea-level stage (Fig. 7.1.A; Niemi et al., 2008). This is only
possible when the terrace age is well-constrained. Uplifted shoreline deposits provide equivalent infor-

mation to that of marine terraces.

- Incised river terraces and valley entrenchment
Like marine terraces and uplifted shoreline deposits, river terraces are formed when a portion of a
riverbed is isolated from inundation (Fig. 7.1.B; Niemi et al., 2008). Two classes of river terraces are
typically distinguished : aggradational and erosional terraces. The former result from downcutting in
aggraded alluvium along a river’s course, which leaves the previous aggradational surface abandoned
as a terrace (Burbank and Anderson, 2011). The latter can form either by : (i) incision into alluvium
until the river reaches an equilibrium during which incision ceases and the river bevels sideways into
the valley fill, or (ii) incision into bedrock until the river reaches an equilibrium during which a broad
and flat bedrock surface is created and subsequently incised. The signal can become more complex if
the river switches its course back and forth during incision (Burbank and Anderson, 2011). Tectonic
uplift may be inferred provided that the climatic and eustatic controls can be ruled out. In such cases,
the age of the terraces must be known in order to infer tectonic uplift rates. Inferring uplift from
abandoned terraces implies the simplifying assumption that one terrace along a river represents an
isochronous surface. This is not always true due to the complexity of a river response to changes in

controlling parameters (Burbank and Anderson, 2011).

Valley entrenchment in the absence of fluvial terraces can also allow to bring to light uplift events
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in some particular cases. Like incision into river terraces, valley entrenchment can be demonstrated
to be the consequence of uplift if climatic, eustatic and lithological parameters can be ruled out.
Providing that the incision can be dated (e.g. some geomorphological markers can be dated on the
valley flanks, ideally on top of the incisions; the incision can be correlated with well-dated continental
deposits, etc. .. ), uplift rates may be inferred. The simplifying assumption of synchronicity of incision

along valley is also made here.

- Karstochronology
This method was presented in Chapter 6 (Section 6.2.2.1). It is based on the cosmogenic radionu-
clide dating of successive endokarst levels. Given that these levels correspond to river palaeo-base
levels, incision rates can be calculated by measuring the elevation difference between two karst levels
and dividing it by the elapsed time (Fig. 7.1.C; Granger et al., 2001). Incision rates in karsts are
thus equivalent to river incision rates. They can be attributed to uplift if climatic and eustatic for-
cings can be ruled out. Methodological biases come from the type of material which is dated. Indeed,
measured radionuclide concentrations in river sediments might be influenced by the pre-burial his-
tory of these sediments (Sartégou et al., 2018a). The karstochronological record also depends on the

number of preserved palaeo-base levels preserved, which depends on the incision rate (Sartégou, 2017).

- Palynochronology
Palynochronology is a very good tool to retrace palaeoaltitudes in mountain ranges. All palynochro-
nological data presented in this synthesis were obtained in the Pyrenees and are based on the method
developed by S. Fauquette and J-P Suc. This method relies upon the identification and dating of pollen
grains deposited in detrital sedimentary formations of intermontane basins. For low-lying sedimentary
basins, minimal elevations of upstream reliefs are deduced after : (i) reconstruction of the past climate
for the considered time period, based on pollen data; (ii) identification of the species which represent
the highest belt of vegetation ; (iii) comparison with modern vegetation belts of areas characterized by
a climate equivalent to the reconstructed past climate (Troll, 1973; Fauquette et al., 1998a,b, 1999).
In the particular case of intermontane basins, since the initial elevation is unknown, comparison is
systematically made with a contemporaneous site located near the sea level (Suc and Fauquette, 2012).
Providing that the difference in latitude between the two sites is known, it is possible to deduce the
hypothetical palacotemperature of the intermontane site if it were at the sea level. The difference
between this latter palaeotemperature and the reconstructed palaeotemperature from pollen data in

the intermontane basin allows to infer the palaeoaltitude of the continental site (Fig. 7.1.D). Uplift
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rates can be calculated from the difference between several palaeoaltitudes since their timing are ne-
cessarily well-constrained. It can also be calculated from the difference between a single palaeoaltitude
and the present-day elevation of the intermontane basin. The main simplifying assumption of this
method is the hypothesis of actualism. Palynochronology might be irrelevant for very ancient pollen
data. Biases might also be introduced due to the influence of local parameters such as the nature of
the soil and slope orientation on altitudinal distribution on the vegetation. This can be overcome by
large-scale studies (Fauquette, 2017). A main limitation of this method is its dependency on the preser-
vation of pollen grains in continental basins, which is difficult due to the sensitivity of pollen grains to

oxidation (Fauquette, 2017). Hence, the palynochronological record is very incomplete in the Pyrenees.

- Thermochronology
Low temperature thermochronology allows to infer erosion histories based on two different dating
systems, namely : (U-Th)/He and fission-track systems. Both systems can be applied to apatite and
zircon minerals. Thermochronometers are characterized by a temperature window over which the
daughter product (*He or damage tracks for (U-Th)/He and fission-track dating respectively) starts
to be retained in the system. The amount of both parent nuclide and daughter product within a
crystal allows to infer the cooling age, which represents the time when the crystal passed through this
temperature window (Peyton and Carrapa, 2013). Closure temperature ranges of low temperature
thermochronometers are given in Table 7.1. Each closure temperature is a proxy for depth assuming a
geothermal gradient (ca. 30°C.km™). Accurate time-Temperature paths can be reconstructed through
a combination of various thermochronological systems. Cooling of rocks may result from exhumation or
from thermal processes at depth (e.g. cold fluid flow ; Ehlers, 2005). Exhumation, which is of particular
interest here, is defined as the upward displacement of rock with respect to the surface (England and
Molnar, 1990). It may result either from erosion or tectonic exhumation (e.g. footwall exhumation
due to normal faulting). Hence, erosion rates can be deduced from low temperature thermochronology

datasets.

Since uplift is an important driver of erosion (e.g. Champagnac et al., 2014), cooling of rocks
indicated by low temperature thermochronology may be interpreted as a consequence of uplift (Fig.
7.1.E), providing that the geological constraints allow to discard a climatically-induced exhumation.
Given the complexity of erosional systems, it is not straightforward to deduce vertical motion rates
from erosion rates. We thus look at contrasts in the rates of cooling through time rather than at
absolute values. The main bias of this method is the assumption of a geothermal gradient, whereas

the gradient is almost never reliably defined at the local scale (Burbank and Anderson, 2011). Moreo-
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ver, assuming a geothermal gradient of ca. 30°C.km™!, reset of low temperature thermochronological
systems requires at least more than 1,3 km of exhumation. Low temperature thermochronology thus

only provides information on high vertical amplitude phenomena.

TABLE 7.1: Radiometric dating systems and closure temperatures for zircon and apatite. Based on Peyton
and Carrapa (2013).

Mineral Dating system Closure temperature (°C)
Zircon Fission track 180 - 350
Apatite Fission track 60-120
Zircon (U-Th)/He 130- 190
Apatite (U-Th)/He 40-70

We synthesize the evidence of vertical motion on four maps corresponding to four successive time
intervals. The type of data source is given by the colour of the symbols. The shape of the symbols
indicates the information provided by the data source (uplift or erosion). Simple symbols correspond
to unquantified data, whereas duplicated symbols indicate quantified data. Finally, we also show in
shaded areas the regions for which the absence of significant vertical motion was demonstrated (uplift

or erosion rates < 0.05 mm.yr1).

7.3.2 European-scale vertical motion synthesis maps for the Langhian - present-

day interval

Since vertical motion indications are very scarce in the Aquitanian - Burdigalian interval, the first

map we provide starts in Langhian times (16 Ma).

7.3.2.1 Langhian - Serravallian interval (16 - 11 Ma)

During this time interval, few pieces of evidence of vertical motion are recorded at the Western
Europe-scale (Fig. 7.2). These pieces of evidence are mainly located in and around the Alps, which
correspond to an active boundary between the Eurasia - Africa plates. In the Rif - Betics arc, which
also represents an active plate boundary, only one indication of uplift was found in the literature.
The southern part of the French Massif Central, which corresponds to an intracontinental area, also
registered uplift. In the Pyrenees and its foreland, while low temperature thermochronology data
mainly indicate no uplift for this time interval, whereas valley entrenchment in the Aspe Valley is

demonstrative of limited uplift.
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7.3.2.2 Tortonian - Messinian interval (11 - 5 Ma)

From Tortonian onwards, pieces of evidence of vertical motion become more numerous (Fig. 7.3).
Here again, active plate boundaries (Alps and Rif - Betics arc) and their surrounding areas are sub-
ject to uplift. A representative example of such event is the uplifted Dachstein palaeosurface, at the
northern border of the Eastern Alps (Frisch et al.; 2001). The Azores-Gibraltar fracture zone also
records uplift at the Gorringe Bank. Interestingly, indications of uplift become more numerous in the
intracontinental areas during the Tortonian - Messinian interval. In that respect, in the French Massif
Central, uplift continues in the south and starts propagating to the north. In the Central System of
Iberia, low temperature thermochronology also indicates significant amount of uplift. Finally, in the
Pyrenees, a very large number of geologic data sources register uplift in the Tortonian - Messinian
interval. These indications of uplift are encountered in the eastern, the central and the western parts
of the chain. It is worth noting that low temperature thermochronology also registers a lack of uplift in
the eastern and northern central Pyrenees. The apparent mismatch between the information given by
low temperature thermochronology and other geologic data sources can be explained by the difference
in sensitivity of the methods (low temperature thermochronology does not detect exhumations of less

than 1.3 km, Section 7.3.1).
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7.3.2.3 Pliocene (5 - 2,5 Ma)

During the Pliocene, the image given by the synthetic map of uplift pieces of evidence at the
Western Europe-scale is very similar to what was described during the Tortonian - Messinian inter-
val. Uplift is generalized at the northern hinterland of the Eastern Alps whilst thrusting continues
in the Jura fold-and-thrust belt. Pieces of evidence of uplift are multiplied in the Rif - Betics arc. In
the central Betic Cordillera, the record of uplift by uplifted marine deposits is not in line with low
temperature thermochronology which do not show any peak of exhumation for this time interval. In-
dications of uplift are also more numerous within intracontinental areas. In the French Massif Central,
uplift is documented mainly in the north-eastern part of the massif. Karstochronology also documents
continued incision in the Causses-Cévennes area (southern part of the massif). Uplift is still ongoing
in the Central System of Iberia and is suspected in the Iberian Chain. Indications of uplift appear
near the Valencia Trough as well as in the Balearic Islands, and are suspected in the Catalan Coastal
Range. In the Pyrenees, uplift is documented all along the range and propagates westwards. Finally,

the southern part of England starts to be uplifted.
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7.3.2.4 Quaternary - present-day interval (2,5 - 0 Ma)

During the last 2,5 Ma, indications of uplift are still very numerous in Western Europe. Some
of them coincide with active structures. In that respect, uplift is observed in the Apennines and in
the Jura fold-and-thrust belt and its northern hinterland. The number of areas experiencing uplift
among intracontinental areas is even higher than in the previously considered time intervals. All the
southern-eastern part of the French Massif Central is being uplifted. Iberia shows numerous indications
of uplift, mainly at its fossilized boundaries (i.e. Pyrenees and Rif - Betics arc). Uplift is still ongoing
in the Central System and in the Iberian Chain. Moreover, uplift starts at the northern and western
coasts of Iberia. The vertical motion documented by uplifted marine terraces at the northern coast
of Iberia is not in line with low temperature thermochronological data which indicate no significant
exhumation for the whole western half of the coast (Fillon et al., 2016, and references therein). Rapid
uplift also starts in the western and northern Armorican Massif, as well as in the central and northern
parts of England. Finally, uplift is also documented in the Ardennes area.

Coastal apparent uplift data from Pedoja et al. (2014) are also shown on the map. Indications are
widespread around the Mediterranean Sea, in particular along the northern African and Italian coasts.
Note that these data were not corrected from sea-level variations and thus need to be considered with

caution (Section 7.3.1).
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7.3.3 Discussion

The general image given by these four maps shows that the timing of uplift in the Pyrenees is
similar to the timing of late Neogene - Quaternary intraplate uplift in Western Europe. After a period
during which uplift was restricted to the active plate borders and their close neighbours (Langhian -
Serravallian), many pieces of evidence of intraplate uplift start to appear. The number of these uplift
indications increases with time until present-day. The information given by localized evidence of in-
traplate uplift in the former Iberian microplate is supplemented by the abnormally high present-day
mean elevation of the peninsula with respect to its crustal thickness, which may be the consequence of
a recent stage of uplift (Casas-Sainz and De Vicente, 2009). The four synthesis maps of uplift evidence
also show an apparent propagation of the intraplate deformation toward the north from Tortonian
onwards at the Western Europe-scale. It is worth noting here that the number of indications of uplift

at the active plate boundaries also increases from Tortonian onwards.

The vertical amplitude of uplift estimated in orogenic domains (Betic-Rif arc, Alps and Pyrenees)
is significantly higher than in intraplate areas. For instance, in the Pyrenees, estimated amounts of
uplift are comprised between 500 and 2 km for the Tortonian - present-day interval. In intraplate areas,
the following examples indicate an uplift at least two times lower : ca. 300 m since late Miocene in the
French Massif Central (Sartégou et al., 2018b; Malcles et al.; 2018), 30 to 200 m on the Asturian coast
since Pliocene (4 Ma; Alvarez-Marron et al.; 2008), 140 m in the Ardennes since middle Pleistocene
(Demoulin and Hallot, 2009). Note that high exhumation rates are, nevertheless, inferred from low
temperature thermochronology in the Central System of Iberia and can be explained by uplift due to

tectonic shortening (De Bruijne and Andriessen, 2002).

As regards the horizontal wavelength of the deformation, at the Pyrenean-scale we observe contrasts
of exhumation rates. Indeed, low temperature thermochronological studies show that some massifs
record an acceleration of exhumation rates during late Miocene whereas others do not (e.g. Balaitous-
Panticosa or Néouvielle vs. Borderes-Louron Massif : Bosch et al., 2016b, and Fillon, pers. com.).
Those massifs are sometimes located very close to each other (ca. 25 km for the above-mentioned mas-
sifs). The occurrence of such discrepancy of exhumation signals may result from the non-cylindrical
structure of the Pyrenees (Chevrot et al., 2018). At the Western Europe-scale, it is more difficult to
assess the wavelength of the deformation since we do not have any marker of vertical motion in many
areas. The synthesis map of Pliocene times suggests a large wavelength style of deformation, with

motion as far as England whereas no significant vertical motion is recorded in the Armorican Massif.
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It is important to point out here that the Armorican Massif does show uplift pieces of evidence for the
late Serravallian - Quaternary time interval, but the corresponding uplift rates are quite low (below

0.05 mm.yr!; Guillocheau et al., 2003; Bessin et al., 2017).

Different driving mechanisms may explain the large amount of uplift evidence in Western Europe
during the Langhian - present-day time interval. First, the good synchronicity of the demultiplica-
tion of indications of uplift in (i) the Alps and in the Betic-Rif arc, and (ii) in the intracontinental
areas from Tortonian onwards may indicate that far-field deformation due to the Eurasia - Africa
convergence was responsible for the European Neogene uplift. Such transfer of the deformation from
the active plate boundaries toward the intraplate areas was already proposed by several authors to
explain uplift pieces of evidence within the Iberian microplate (Ribeiro et al., 1990; Cloetingh et al.,
2002; De Bruijne and Andriessen, 2002; Quintana et al.; 2015). These works focused on the Iberian
microplate and thus mainly contemplated the convergence occurring in the Betic-Rif arc as the driving
force of a far-field deformation which may have affected areas as far as the Cantabrian Belt (Quintana
et al., 2015). Since many uplift indications are also evidenced in other intraplate areas of Eurasia,
and since the timing of events is quite similar in the Alps, we propose to explain the Western Europe
intraplate deformation as a far-field effect of the convergence occurring at both plate boundaries. The
transfer of deformation probably occurred through both crustal and lithospheric structures in the
Iberian plate, possibly as far as the Pyrenees (e.g. Cloetingh et al., 2002; Quintana et al., 2015). The
deformation observed in the Armorican Massif, in Southern England and in the Ardennes Massif is
better explained by lithospheric buckling (e.g. Guillocheau et al., 2003; Demoulin and Hallot, 2009).
In that framework, the higher amount of uplift existing in the Pyrenees may be the consequence of

the presence of a thick crust.

We highlight here the fact that the main orogenic phases in the Alps and in the Betic-Rif arc
started long before the Tortonian (Eocene in the Betic-Rif arc, Michard et al. (2002) ; Oligo-Miocene
in the Western Alps, Garzanti and Malusa (2008)). Renewed uplift during the late Miocene to present-
day might be a consequence of plate tectonics, as proposed for the Betics by Rodriguez-Fernandez
et al. (2011). Indeed, Africa - Eurasia plate reconstructions show evidence of shifts in relative motion
during middle to late Miocene times (Dewey et al., 1989; Mazzoli and Helman, 1994; Macchiavelli
et al., 2017). After a nearly north-north-east general motion with respect to Eurasia, the African plate
started to move toward the north-west. Such shift may be compared with a major reorganization of

spreading direction and rate which occurred during the Pliocene along the whole Atlantic spreading
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system (Cloetingh et al.; 1990). Accordingly, the numerous indications of uplift existing in Western
FEurope during the middle Miocene to present-day period may be linked to a plate reorganization
event. However, this interpretation must be tempered by the well-known influence of deep processes
on surface processes during the Miocene to present-day period in Western Furope. Indeed, late Ceno-
zoic increase in erosion rates in the Betic-Rif arc and in the Alps have been attributed to slab break-off
by various authors (e.g. Zeck et al., 1992; Fox et al., 2015). Uplift pieces of evidence could also be
explained by the doming effects of mantle plumes beneath the French Massif Central (Granet et al.,
1995), the Rhenish Massif (Ritter et al., 2001), the eastern margin of Iberia (Cloetingh et al., 2005),
and even the Iceland plume (Japsen and Chalmers, 2000). We favour the far-field hypothesis due to
the observation of indications of uplift as far as Southern England, as well as the apparent propagation
of deformation toward the north from Tortonian to Quaternary. Finally, recent uplift in the Alps was
also explained by a flexural response to intensified erosion due to an increase in precipitation rates
during the Pliocene and the onset of major Alpine glaciations around 1 Ma (Glotzbach et al., 2011;
Valla et al., 2011, 2012; Chery et al., 2016). Such a climatic control does not allow to explain the

spatial and temporal distribution of pieces of evidence of uplift at the Western Europe-scale.

In conclusion, the scenario in which the uplift occurring in the intraplate areas of Eurasia is mainly
due to a propagation of the deformation from the active Eurasia - Africa plate boundaries seems most
likely due to : (i) the good timing coincidence between the increase in the number of pieces of evidence
of uplift at the active plate borders and in the intraplate areas, (ii) the propagation of the deformation
toward the north from Tortonian to present-day, and (iii) the evidence of a plate reorganization event
occurring during middle Miocene to Pliocene times. We obviously do not preclude a superposition of
several forcing mechanisms. For instance, the uplift in the Pyrenees may result from a combination of

far-field effects of the Alps and the Betic-Rif compression and a flexural response to erosion.

We acknowledge that some biases might have been introduced in this study. Besides the biases
inherent to the methods we have already described in Section 7.3.1 (mainly detection limits of vertical
motions and restricted conditions allowing application of the methods), the main limitation of our
study is that some areas still need to be better investigated, in particular subsiding areas. A more
comprehensive compilation will help to better characterize the wavelength of the deformation and thus

discuss the forcing mechanism(s) of the Western European Neogene uplift in more detail.
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Alors que la convergence a quasiment cessé entre I’Eurasie et I'Ibérie a la limite Oligocéne - Miocéne
(ca. 23 Ma), I’évolution morphogénique de la chaine des Pyrénées a été caractérisée par la succession
de différentes étapes jusqu’a acquérir sa forme actuelle. La premieére de ces étapes, qui a pu débuter dés
la période tardi-compressive alors que la chaine se soulevait encore (Oligocéne), a abouti au Miocéne
a la formation d’une surface d’aplanissement en altitude (Babault et al., 2005a,b). D’autres surfaces,
d’extension plus modérée, ont pu se développer postérieurement (Calvet, 1996; Calvet and Gunnell,

2008; Gunnell et al., 2008).

Description des altérites et tentative de datation des surfaces reliques d’altitude
Les reliques actuellement préservées de cette paléosurface sommitale des Pyrénées ont déja été dé-
crites par de nombreux auteurs (e.g. Goron, 1931; Birot, 1937; Calvet, 1996; Babault et al.; 2005a;
Bosch et al.; 2016a; Ortuno and Viaplana-Muzas, 2018). Ces derniers se sont principalement focali-
sés sur la caractérisation morphologique des surfaces reliques d’altitude. La nouveauté de cette these
est la description de profils d’altération soustractive préservés au niveau de nombreuses surfaces re-
liques. L’existence de ces profils d’altération, bien développés au niveau de certains massifs pluto-
niques pyrénéens, avait déja été rapportée par Monod et al. (2016) et Crest (2017) pour les massifs
de Borderes-Louron, de Mont-Louis, de I’Aston et de Bassies. La cartographie des profils d’altération
soustractive a ici été réalisée a 1’échelle de la chaine et comparée avec la cartographie des surfaces re-
liques d’altitude de Bosch (2016). Ce travail met en évidence Iexistence d’une bonne correspondance
entre les profils d’altération soustractive développés sur les plutons et la préservation des surfaces a
I’échelle de la chaine. Cette correspondance nous incite a penser que ces altérites se sont développées
au sein de profils établis sur la surface d’aplanissement au cours de l'intervalle Oligocene - Miocene.
Cette période, caractérisée par l'existence de pentes modérées et d’un climat subtropical était en effet
propice au fonctionnement de profils d’altération soustractive. Néanmoins, l’existence d’altérites anté-
orogéniques préservées dans les Pyrénées pose la question du synchronisme des indices d’altération
que nous avons décrits au sein des massifs plutoniques des Pyrénées. Ainsi, on ne peut pas exclure
que certaines altérites soient plus anciennes que la surface d’aplanissement. Il faut signaler, de plus,
que I’adge des altérations affectant des roches métasédimentaires que nous avons décrites dans la Zone

nord-pyrénéenne n’est pas contraint.

Les travaux de datation *°Ar/3%Ar des oxydes de manganése potassiques d’échantillons provenant
des Pyrénées centrales ont mis en évidence deux phases de remobilisation du manganese dans la Zone
axiale (gite des Hautes-Pyrénées), et d’une phase dans la Zone nord-pyrénéenne (gite de Las Cabesses).

La premiére phase, datée a l'intervalle Aptien - Campanien (ca. 118 - 80 Ma) pourrait correspondre a
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la période d’altération crétacée bien connue dans les Pyrénées et sur les cratons européen et ibérique.
Néanmoins, cette phase de remobilisation pourrait également résulter d’une phase d’hydrothermalisme
intervenue au cours du rifting pyrénéen. Des travaux de tragage isotopique des fluides ayant circulé
dans les échantillons du gite des Hautes-Pyrénées pourraient permettre de vérifier cette possibilité. La
seconde phase de remobilisation, datée a ca. 1 Ma résulte d’une réactivation des profils d’altération qui
a pu masquer le signal correspondant aux potentielles phases d’altération antérieures. Les travaux de
datation *°Ar/3°Ar des oxydes de manganése potassiques ne nous ont donc pas permis de confirmer ou
infirmer ’hypothése d’une altération développée sur la surface d’aplanissement pyrénéenne au cours
de l'intervalle Oligocéne supérieur - Miocene. Il serait intéressant de réaliser de nouvelles datations
des altérites pyrénéennes en utilisant des méthodes qui n’ont pas été tentées ici, comme par exemple
la méthode (U-Th)/He appliquée & des goethites (e.g. Vasconcelos et al., 2013) ou la datation par

résonance paramagnétique électronique (RPE) appliquée a des kaolinites (e.g. Mathian et al.; 2019).

Démantéelement de la surface d’aplanissement pyrénéenne
La préservation extrémement lacunaire de la surface d’aplanissement sommitale des Pyrénées sous
forme de reliques généralement peu étendues témoigne de 'importance de 1’érosion qui a eu lieu
au cours de la période post-compressive. Cette érosion a été en grande partie réalisée par les rivieres.
Dans les Pyrénées occidentales, I'incision fluviatile a débuté au Langhien (ca. 16 Ma). Elle s’est faite en
plusieurs étapes, dont une étape majeure qui s’est probablement initiée au Tortonien (plus précisément
a 10,6 Ma). Les travaux de Sartégou (2017) ont abouti a des conclusions trés similaires pour les
Pyrénées orientales, ou l'incision fluviale aurait commencé au Miocene inférieur et se serait intensifiée
durant l'intervalle Tortonien - Messinien. Cette accélération des vitesses d’incision peut étre reliée
a un soulévement de la chaine. En effet, une synthése des publications concernant 1’évolution post-
compressive de la chalne des Pyrénées a permis de mettre en évidence I’existence de nombreux indices
de soulevement a partir du Tortonien et jusqu’a la période actuelle. Ces indices de soulévement sont
retrouvés en majorité dans la Zone axiale de la chaine, mais concernent également la Zone nord-
pyrénéenne. Un tel soulevement peut permettre d’expliquer la lacune d’enregistrement de I'information
géochronologique mise en évidence par les oxydes de manganeése potassiques datés par la méthode
10Ar/39Ar. L’amplitude du soulévement a probablement été maximale dans les Pyrénées occidentales
et centrales, ou la thermochronologie de basse température signe une exhumation d’au moins 1,3 km
d’épaisseur alors qu’aucun pic d’exhumation n’a été enregistré dans les Pyrénées orientales pour la
période post-compressive. Cette observation est en accord avec la préservation d’un nombre de surfaces

reliques beaucoup plus important dans les Pyrénées orientales par rapport au reste de la chaine.
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Enfin, la période post-compressive pyrénéenne est caractérisée par l'intervention de mouvements
différentiels au sein de la chaine des Pyrénées. Ces mouvements ont été mis en évidence par ’existence
d’une incision différentielle entre la Zone axiale et la Zone nord-pyrénéenne, intervenue probablement
deés le Miocéne moyen, dans une vallée des Pyrénées occidentales (Vallée d’Aspe). Un soulévement
différentiel de la Zone axiale par rapport a sa bordure nord a également été mis en évidence, cette
fois & 1’échelle des Pyrénées occidentales et pour la période actuelle, par I’analyse d’'un nouveau jeu de
données InSAR. Ces mouvements différentiels ont participé au démantelement de la surface d’aplanis-
sement pyrénéenne, qui est décalée de part et d’autre des escarpements au niveau desquels ils ont été

accommodés.

Dans le modele proposé par Babault et al. (2005a, 2007) et Bosch et al. (2016a), la surface d’apla-
nissement pyrénéenne s’est formée a une altitude proche de son altitude actuelle du fait de la remontée
du niveau de base des rivieres résultant de ’accumulation des produits d’érosion de la chaine dans
les bassins d’avant-pays. Bien que nous ne disposions pas de contraintes sur l'altitude initiale de cette
surface, nos travaux ont permis de montrer qu’elle s’est formée a une altitude inférieure a son altitude

actuelle et que ce soulevement ne peut pas étre expliqué par un seul réajustement isostatique.

Synthése des soulévements intervenus entre le Miocéne et ’actuel en Europe de 1’ouest
Le soulévement qui est intervenu dans les Pyrénées a partir du Tortonien doit étre intégré a 1’échelle
plus large de I’'Europe de 'ouest. En effet, de nombreux indices de soulévement ont également été mis
en évidence dans les domaines intraplaques de ’Eurasie et de I'Ibérie a partir du Tortonien. Ces indices
ne sont pas répartis uniformément a 1’échelle de ces plaques et le soulévement semble se propager vers le
nord entre le Miocene supérieur et I’actuel. Plusieurs hypotheses permettent d’expliquer ce soulevement
dans le contexte géodynamique complexe ot se trouve 'Europe de 'ouest durant 'intervalle Miocene
- actuel, parmi lesquelles : (i) des bombements dus a la présence de points chauds localisés sous le
Massif central, le Massif rhénan et la bordure orientale de la microplaque ibérique, voire un effet di a
I'influence du point chaud islandais, (ii) un rebond occasionné par la rupture de panneaux plongeants
en subduction sous les Alpes et sous I’Arc Bético-Rifain, et (iii) une propagation de la déformation
(effet « far-field ») depuis les frontieres de plaques en convergence (les Alpes et I’Arc bético-rifain)
vers les domaines intraplaques. L’hypothése qui permet le mieux d’expliquer la répartition spatio-
temporelle des indices de soulévement a 1’échelle de I’Europe de 'ouest est celle d’un effet far-field.
L’intervention d’'un événement de réorganisation des plaques tectoniques, a 1’origine d’un changement
de la direction de convergence Afrique - Eurasie & partir du Miocéne moyen pourrait expliquer la

multiplication des indices de soulevement en Europe de 'ouest a partir de cette période.
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Une synthese plus précise des évidences de mouvements verticaux a 1’échelle de I’Europe de 'ouest,
ainsi qu’un travail approfondi concernant la dynamique de convergence Afrique - Eurasie pour 'inter-

valle Miocéne - actuel devrait permettre de préciser la discussion menée ci-dessus.
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CARACTERISATION DES MATERIAUX CRISTALLINS PAR DIFFRACTION DES RAYONS X (DRX)

La Diffraction des Rayons X (DRX) est une technique de caractérisation des matériaux cristallisés. Elle
repose sur I’interaction des rayons X avec les réseaux cristallins. Dans ce manuscrit, les échantillons
analysés sont toujours des poudres formées d’un ensemble de cristaux, obtenues a partir du broyage des

échantillons.

L’échantillon est soumis a un rayonnement X caractérisé par un angle d’incidence 6 (angle de Bragg).
Le rayonnement X diffusé élastiquement par I’échantillon cristallin présente des interférences
constructives dans un nombre limité de directions. Ce phénomene de diffraction est modélisé par la loi
de Bragg :

2d.sinb = A

ou d désigne la distance interréticulaire des plans atomiques, 6 I’angle d’incidence mesuré a partir de la
direction des plans atomiques et A la longueur d’onde des photons diffusés. Lorsqu’une famille de plans
réticulaires est en condition de diffraction, les faisceaux de rayons X incident et diffractés se trouvent

dans une géométrie de réflexion sur ces plans (Fig. 1).

Rayons

Rayons émergents

\_incidents

‘ol
o O o o

: \)2 o O
@ O 0 ©

Figure 1 : Réflexion des rayons X par une famille de plans réticulaires espacés d’une distance d.

La loi de Bragg exprime le fait que la diffraction a lieu lorsque la différence de marche entre les rayons réfléchis
par deux plans consécutifs est égale a A. (source : http://culturesciencesphysique.ens-lyon.fr/ressource/Diffraction-

rayons-X-techniques-determination-structure.xml)

Afin de mettre en évidence la structure d’un composé, on cherche a déterminer I’ensemble des distances
interréticulaires d pour en déduire la métrique de la maille cristallographique. Lors d’une expérience de
diffraction sur poudre, chaque famille de plans génere un céne de diffraction d’angle 26. Les anneaux

de diffraction sont enregistrés a I’aide d’un détecteur ponctuel balayant I’angle 26. Un diagramme de



diffraction donnant I’intensité diffractée pour chaque valeur de d en fonction de 26 est ainsi obtenu. Les
positions et intensités des pics observés sont comparées avec ceux de la base de données standard PDF
(Powder Diffraction File) de I’'ICDD (International Centre for Diffraction Data). Cette comparaison
permet, dans la majorité des cas, I’identification des phases présentes dans I’échantillon de poudre (Fig.
2).

1 1 | A i L
: Nﬁwﬂw-—-«f" !"P\T&W H:-?AJ‘:‘ b vt L

-

X2 Theta (deg;'é)

Figure 2 : Diffractogramme sur poudre d’un mélange de phases. En noir la mesure et en couleur I'association de
plusieurs diagrammes de référence (rouge : quartz ; violet : Muscovite ; bleu : lllite ; marron : albite ; vert : lizardite)
(source : http://culturesciencesphysique.ens-lyon.fr/ressource/Diffraction-rayons-X-techniques-determination-
structure.xml)

Sources consultées (sur le web) :

Aronica, C. & Jeanneau, E. 28/10/2009. Diffraction des rayons X. Techniques et études des structures
cristallline. http://culturesciencesphysique.ens-lyon.fr/ressource/Diffraction-rayons-X-technigues-
determination-structure.xml

Haziza, S. & Deleporte, E. Septembre 2014. Introduction a la Diffraction des Rayons X. ENS Cachan.
phytem.ens-paris-saclay.fr > com.univ.collaboratif.utils.LectureFichiergw
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1. Nature de I’essai :

La fraction cristallisée de chaque échantillon est déterminée par diffractométrie des rayons X
a partir de leur diffractogramme de poudre. Le seuil de détection est de I'ordre de quelques
pourcents, mais peut largement varier en fonction de la nature des différentes phases.

La fraction phylliteuse de(s) I'échantillon(s) est déterminée par diffractométrie des rayons X a
partir de lames orientées normales, glycolées pendant 12 heures en tension de vapeur puis
chauffées a 490°C pendant 4 heures.

Une phase dite « amorphe aux rayons X » peut étre : une phase non cristallisée ou une phase
cryptocristalline.

2. Appareillage et conditions expérimentales :

» Conditions expérimentales — Analyses des poudres

Appareillage : X Diffractométre BRUKER D8 ADVANCE

Balayage de 4 a 90°26

Vitesse de balayage de 0,03°26/seconde
Temps de comptage : 480 secondes par pas
Echantillon tournant

Tube au Cuivre (A Kal = 1.54 A)

» Conditions expérimentales — Analyses sur lame orientée (fraction < 2um) :

Appareillage : X Diffractométre BRUKER D8 ADVANCE

Balayage de 2.5 a 35°20

Vitesse de balayage de 0,02°26/seconde
Temps de comptage : 130.5 secondes par pas
Echantillon fixe

Tube au Cuivre (A Ka1 = 1.540 A)

Traitement des diagrammes : Logiciel DIFFRAC Suite

Analyse quantitative :

Elle a été réalisée a I'aide du logiciel SiroQuant V.4. La quantification est réalisée par un
affinement basée sur la méthode Rietveld. Cette méthode consiste a simuler un
diffractogramme a partir des modeles cristallographiques des phases présentes dans
I’échantillon considéré, puis d’ajuster les parameétres de ces modéles afin que le
diffractogramme simulé soit le plus proche possible du diffractogramme mesuré.
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Pour chaque échantillon :

e Le diffractogramme interprété avec les références internationales J.C.P.D.S. (mise
a jour de la base 2013)

e Le diffractogramme brut

e Le diffractogramme avec les valeurs (en A) attribuées a chaque pic

e Le diffractogramme obtenu a partir de la lame normale (indexé N), de la lame
glycolée pendant 12 heures en tension de vapeur (indexé G), de la lame chauffée
a 490°C pendant 4 heures (indexé C)

e Le diffractogramme calculé par affinement Rietveld comparé au diffractogramme

expéerimental
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LA METHODE AR/ AR APPLIQUEE A L’ETUDE GEOCHRONOLOGIQUE DES OXYDES DE
MANGANESE RICHES EN POTASSIUM.

1. Les bases de la méthode “°Ar/*Ar.
a. Notion de fermeture d'un minéral et principes généraux.

La notion de fermeture isotopique d'un minéral est a lI'origine des principes de datation basés sur la
désintégration nucléaire d'un "atome pére" instable en un (ou plusieurs) "atome(s) fils". Les processus de
désintégration nucléaire ne dépendent que du temps, ils suivent une loi statistique stricte selon laquelle, a
chague unité de temps, une proportion fixe d'atomes péres s'est désintégrée en produisant une quantité
équivalente d'atomes fils (Fig. 1). De fait, une réaction nucléaire se définit par la production d'un ou plusieurs
éléments fils a partir d'un pére instable et, a toute réaction est associée une période (demi-vie propre a cette
réaction) qui est le temps nécessaire a la désintégration de la moitié du stock initial d'atomes peéres et que I'on
note T.

Ainsi, il existe une équation générale de calcul de I'dge, utilisée par toutes les méthodes
radiométriques, déduite de la loi de décroissance exponentielle d'un nucléide radioactif au cours du temps :

dN = -AN.dt
Dans cette expression, N représente le nombre d'atomes du nucléide radioactif, dN/dt est le taux
instantané de transformation et A est la constante radioactive. Le signe négatif de I'équation représente la
décroissance. La constante radioactive a une dimension inverse du temps et est spécifique de I'élément
considéré. Elle est inversement proportionnelle a la période (A = In2/T).

L'équation de décroissance radioactive s'exprime également par N; = No.e*"
(ou N; et Nq représentent respectivement les nombres d'atomes du nucléide radioactif a I'instant t et a I'origine).

100

A AN

O
AN
>

50 — A

(les quantités sont exprimées en %)

Quantité d'atomes péres restant
Quantité d'atomes fils produits

0 2 4 6 8 10
Périodes

Fig. 1 : lllustration de la loi de désintégration d'un atome pére avec production d'un atome fils

Pour appliquer cette équation, il est nécessaire :

> que les rapports des isotopes du chronometre soient homogenes dans I'échantillon analysé,

> et qu'il n'y ait eu aucun apport, ni aucune perte, tant de I'atome pére que du fils, par d'autres
processus que ceux de désintégration naturelle. On parle alors de systéme isotopique clos vis a vis d'un
couple pere-fils (chronométre isotopique).



Ceci impligue que l'atome pere radioactif soit inclus dans la structure cristalline du minéral et que
I'atome fils conserve cette position sans possibilité de diffusion hors du minéral. Cependant, les sources
d'ouverture d'un systeme sont nombreuses. Il s'agit principalement des changements de conditions de
pression et de température, de conditions redox,... qui peuvent étre a I'origine de phénomenes de diffusion,
de modifications cristallochimiques, avec ou sans recristallisation, ou d'une destruction de la structure.

Dans le cas du systeme K-Ar, c'est principalement la diffusion de I'argon qui est contraignante. Elle
est généralement contr6lée par la diffusion volumique mais les défauts dans la structure des minéraux sont
aussi responsables de diffusions non volumiques. Dans les milieux endogénes, la diffusion s'interrompt
théoriguement en dessous d'une température (Dodson, 1973 ; Jager, 1973) appelée température de fermeture
isotopique. Dans les milieux supergénes, ce sont principalement les reprises par l'altération des phases
néoformées qui induiront la diffusion de l'argon.

b. La méthode K-Ar.

Le “°K est connu pour étre radioactif depuis le début du vingtiéme siécle (1900-1910), mais ce n’est
qu'en 1948 que Aldrich & Nier ont montré que I’argon, extrait de minéraux riches en potassium, était
significativement enrichi en “°Ar par rapport & I'argon atmosphérique (*’Ar/*Ar = 298.56). La méthode de
datation K-Ar était née.

« La décroissance radioactive du “°K.

Tres abondant sur Terre (huitieme élément de la croQte continentale, avec un clarke de I’ordre de
25000 g./ t.), le potassium est un élément tres réactif qui n’existe pas a I’état non combiné. 1l est produit lors
de la nucléosynthése (Burdrige et al., 1957) et posséde trois isotopes de masses 41, 40 et 39, avec des
abondances relatives respectives de 6.730 £ 0.003 %, 0.01167 + 0.00004 % et 93.2581 + 0.0003 %. Les
variations de la composition isotopique générale du potassium ne seraient pas supérieures a 1%. Pour les
échantillons terrestres, il semble qu’elles soient inférieures & 0.15 %. Seul le “°K est radioactif bien que tous
ses isotopes aient un nombre de neutrons supérieur au nombre de protons (Z=19 et N=20, 21 ou 22). Les
deux isobares du “°K, “°Ar et °Ca, sont stables.

La décroissance du “°K se fait selon plusieurs mécanismes (Fig. 2) :

X “OK — “Ar par capture d’un électron orbital et dégagement d’une énergie totale de
1.51 MeV. Cette capture se fait par un proton du noyau qui se transforme alors en neutron avec
émission d’un neutrino. L’élément fils isobarique produit (**;sAr) se trouve a I’état excité. Il atteint
I’état de repos par émission d’un rayonnement y (~11% de I'ensemble des réactions). Cette voie de
production d**°Ar est la principale.

23 K — “OAr par capture d’un électron et production directe d**°’Ar & I’état de repos.
(~0.16% de I'ensemble des réactions).

23 K — °Ar par émission d’un positron (B+), ayant un point d’énergie de 0.49 MeV,
avec I’annihilation du positron et dégagement d’une énergie complémentaire de 1.02 MeV.
(~0.001% de I'ensemble des réactions). La réaction par émission d'un positron est donc négligeable.

RS K — *°Ca par émission d’un électron et perte de 1.33 MeV. (~88.8% de I'ensemble
des réactions). C'est la voie principale de désintégration du “°K. Elle ne pourrait étre utilisée en
géochronologie que dans des échantillons qui seraient initialement dépourvus de calcium.
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Fig. 2 : Schéma de désintégration naturelle du 40K d’apres Dalrymple & Lanphere (1969).

La constante de désintégration A du “°K dépend des constantes partielles A; qui sont déterminées a
partir des activités spécifiques de ces différentes réactions (Tab.1 et 2).

Activités Désintégrations . s. g~
dng./dt 28.27 + 0.05
dn,/dt 3.26 + 0.02
dng./dt 0.000325 + 0.000037
dnec/dt 0.05+0.01

Tab. 1 : Activités spécifiques du potassium naturel, d’aprés Beckinsale & Gale (1969).

Les constantes partielles de désintégration (A;) sont calculées par I’équation suivante :

Ai = (dni/dt).(AY/fN,) (ou dni/dt est I’activité spécifique en désintégrations par seconde par gramme
de potassium naturel, A est la masse atomique du potassium (39.0983), f représente I’abondance atomique
du K naturel (0.0001167), N, est le nombre d’Avogadro, Y est le nombre d’atomes.)

Quantités Valeurs
Ap- 4.962 (£ 0.009) .10 a*
Le 0.572 (£ 0.004) .10 a*
Ae’ 0.0088 (+ 0.0017) .10 a*
A = Ag-+hethe’ 5.543 (+ 0.010) .10 a*
Aethe’ . 0.117 (+ 0.001)
Mhethe’ 9.544
T = In2/A 1.250 (0.002) .10° a

Tab. 2 : Constantes de radioactivité du ““K
d’aprés Beckinsale & Gale (1969), Garner et al. (1975) et Steiger & Jager (1977).
Rmq : les constantes utilisées dans nos calculs sont celles de Renne et al. (2010, 2011)

« L’équation de calcul de I’age utilisée par la méthode K-Ar.

Des différentes réactions décrites précédemment, il est possible de déduire I’équation de I’age en
considérant I’équation de radioactivité du potassium :

40Kt — 40K0.e-7ut
ol “°K; représente le nombre d'atomes de “°K présents dans I'échantillon a l'instant t et *’K, le nombre
d'atomes de “°K présents dans I'échantillon & l'origine.

et en considérant que K, = “Ar* + “Ca* + K, (ou “°Ar* et “°Ca* représentent respectivement
I'argon 40 et le calcium 40 radiogéniques), on a :



40Ar* + 40Ca* - 40Ktl(e},t_1)

En ne considérant que les deux mécanismes principaux de désintégration du “°K (capture
électronique et émission B-), on pose: A = Ap + A (OU Ag et A sont les constantes partielles de
désintégration par émission - et capture électronique).

On en déduit :

OAr* + OAr* (Ap/he) = “OK.(ePP T A1) (1)
et donc, I’équation de calcul de I’age est :
t = 1/0 In[1+((*°Ar*/*°K).( Ap/Le))].
Pour gue cet age soit valide, les conditions suivantes doivent étre respectées :
% les termes A et A doivent étre véritablement des constantes ;
+» le potassium ne doit pas avoir subi de fractionnement isotopique ;

+ le minéral daté doit s’étre comporté en systeme clos vis a vis de I’argon et du
potassium ;

«» l’argon contenu dans le minéral ne peut étre que d’origine radiogénique ou
atmosphérique, ce qui implique qu’au moment de la fermeture du minéral, tout I’argon
de composition différente de celle de I’argon atmosphérique (“°Ar/**Ar = 298.56) aura
été dégazé.

Si les deux premieres conditions sont toujours vérifiées, les deux autres ne le sont pas
nécessairement. Les minéraux peuvent subir des pertes d’argon ou au contraire, incorporer de l'argon en
exceés. Alors que les pertes d“°Ar entrainent une sous-évaluation de I’age, les excés et héritages d**’Ar
engendrent alors une surévaluation de I’age. Ces perturbations ne sont pas discernables avec la méthode K-
Ar.

2. La méthode “’Ar/*Ar

La méthode “°Ar/**Ar, dont le principe a été défini par Sigurgeirsson (1962) et qui a été développée
ensuite par Merrihue (1965) et Merrihue et Turner (1966), est issue de la méthode K-Ar. Elle s'appuie sur
I'irradiation de I’échantillon & dater qui permet de transformer une partie du **K en **Ar sous I’action d’un
flux de neutrons rapides. Placé ensuite dans un systéeme sous ultravide, I’échantillon est chauffé par paliers
de température, jusqu'a la fusion. Les gaz extraits sont purifiés et I’argon analysé a I’aide d’un spectrometre
de masse. On mesure les abondances relatives des différents isotopes de I’argon (“°Ar, *Ar, *Ar, Ar, *Ar).
L’age de I’échantillon n’est plus déterminé & partir de la mesure du rapport “Ar*/**K mais & partir de celle
du rapport ““Ar</**Arx (ot *Ark est I’argon produit lors de Iirradiation du *K). Ces deux rapports sont
proportionnels du fait de la constance du rapport *K/*°K dans la nature et de la relation directe entre la
quantité d***Ark produit dans I’échantillon et la quantité de **K présent a I’origine.

a. Les réactions nucléaires et les isotopes de I’argon produits lors de I’irradiation.

La réaction nucléaire principale utilisée par la méthode “°Ar/**Ar réside dans la production d***Ar par
interaction entre un neutron et un noyau de *K :

K + fon =¥pAr +HH + Q
(ou Q représente I’énergie cinétique dispersée ou absorbée en cours de réaction.)

Ce qui s’exprime également par :



¥K(n, p)*Ar.

Une réaction nucléaire conserve le nombre de nucléons, la charge, le moment et I’énergie. Q est
positif quand I’énergie est dégagée et négatif quand elle est absorbée. Sa valeur est calculée par noyau
transformé, et obtenue par comparaison des masses atomiques des réactifs et des produits.

Exemple : Dans *K(n, p)*Ar, la somme des masses des réactifs (*’K + n) est de 39.972373 uma
(unité de masse atomique), celle des produits (**Ar + p) est de 39.972140 uma, la différence est de 0.000233
uma ce qui correspond a une énergie dégagée de 0.22 MeV (d’apres la théorie de la relativité générale
exposée par Einstein en 1916, 1 uma = 931.5 MeV).

Théoriquement on pourrait penser qu’un neutron d’énergie quasiment nulle peut produire la réaction,
en particulier tant qu’il n’y a pas de barriére d’énergie de Coulomb pour inhiber I’entrée du neutron dans le
noyau. En pratique, I’énergie requise est supérieure a 1 MeV.

%K (n, p)*Ar n’est pas la seule réaction intervenant pour la production d’argon lors de I’irradiation.
D’autres réactions ont lieu a partir de différents isotopes du potassium, du calcium, de I’argon et du chlore.
Ces réactions et leurs produits sont reportés dans le tableau 3.

Atomes et réactions Produits Etats et productions secondaires
“ca(n, na) *Ar stable
®ClI(n, y) ; *Ar(n, p) ; *KM, o) *cl instable ; — *Ar (T = 3.10° ans)
“ca(n, o) YAr instable ; — *CI (T = 35.1 jours)
3CI(n, v) ; BAr(n, p) ; *K(n, a) *cl instable ; — *®Ar (T = 37.5 minutes)
*¥K(n, d) BAr stable
®K(n, p) ; **Ca(n, o) *Ar instable ; — **K (T = 265 ans)
K (n, p) ; ®ca(n, a) “Ar stable
“Ar(n, y) ; “K(n, p) ; “Ca(n, o) 41Ar instable ; — “*K (T = 1.82 heures)

Tab. 3 : Réactions associées a la production d’isotopes de I’argon lors de I’irradiation.
(Ou les symboles n, p, B-, d, o et y représentent respectivement le neutron, le proton, I’électron, le
deutérium, la particule a et le rayonnement y)

On constate dans ce tableau que pour les différents isotopes produits, il existe généralement plusieurs
"sources”. Ainsi I"*’Ar qui est mesuré lors des analyses comprend, en plus de I’*°Ar d'origine atmosphérique
et radiogénique, I”*°Ar produit par interaction du “°K avec le flux de neutrons rapides et celui produit par
Iinteraction du *Ca avec des particules o. Comme 1’’Ar n’est produit que par le *°Ca, la mesure de cette
masse (corrigée de sa décroissance radioactive) permet d’effectuer les corrections sur les autres isotopes et
de déterminer ainsi la valeur du rapport ““Ar*/*Ar.

b. Le facteur d’irradiation et I’équation de calcul de I’age utilisée par la méthode “Ar*/*Ary.

La réaction *K(n, p)*Ar, produite au sein du réacteur nucléaire lors de l'irradiation de I'échantillon,
peut étre quantifiée de la maniére suivante :

¥Arg = 39K.ATI<D(E)0'(E)dE (2)
(ot **Ark représente le nombre d’atomes d’**Ar produits par interaction entre le *K et le flux de neutrons du
réacteur, *°K représente le nombre d’atomes de **K présents initialement dans I’échantillon, AT représente la

durée de I’irradiation, ®(E) est le flux de neutrons d’énergie E et o(E) représente la section de capture de la
réaction *K(n, p)*°Ar a I’énergie E)

En reprenant I’équation (1) : ““Ar* + “Ar* (Ag/he) = “°K.(e"? * 1), on obtient avec (2) une expression du
rapport “Ar</**Ary .

(“°Ar*/*%Arg) = (*°K/ 39K).(xe/k).(llATf®(E)c(E)d E).(e*-1) (3)



On définit alors le facteur d’irradiation J tel que 1/J = (“°K/ *K).(Ae/A).(L/AT[ ®(E)o(E)dE). J caractérise le
rendement de production de I’**Ark durant I’irradiation. L’expression (3) devient :

(“°Ar*/*°Arg) = (1/13).(e*-1)
et donc :
J = (e*-1)/("°Ar*/*°Ary) (4)
et
t=1/A . In(1 + IJ(*°Ar*/*°Ary)) (5)

Le parametre J est déterminé pour chaque irradiation a I’aide d’échantillons standards (ou moniteurs)
d’age connu, irradiés en méme temps que les échantillons a analyser, en appliquant I’équation (4). Cette
valeur spécifique est alors introduite dans I’équation (5) pour le calcul des &ges des autres échantillons.

Le choix du moniteur est motivé par les critéres suivants :

X son rapport “’Ar*/*°K doit étre uniforme afin de minimiser Ierreur sur 1’age apparent mesuré
de I’échantillon.

X L’age doit étre aussi proche que possible de ceux des échantillons a dater.

X Le minéral choisi comme moniteur doit avoir une trés grande pureté (>>99%) et étre

disponible en quantité suffisante pour permettre son utilisation sur une longue période.

Ainsi, on définit comme étant un bon moniteur tout échantillon qui présente une grande
reproductibilité. Le choix de cet échantillon moniteur est également motivé par I’étendue de son utilisation.

Lors d’une irradiation, plusieurs échantillons standards (ou moniteurs) sont intercalés régulierement
avec les échantillons a analyser (Fig. 4). L'ensemble forme une colonne et est introduit dans un tube en
aluminium pour étre irradié. La disposition des moniteurs dans le tube d'irradiation permet de connaitre les
hétérogénéités du flux de neutrons sur I'ensemble de la colonne d'échantillons. Ces hétérogénéités sont liées
au positionnement du tube par rapport a la source de neutrons et aux effets d'écran successifs induits par les
échantillons eux-mémes. Elles entrainent des variations dans les taux de production d*°Ar, en fonction de la
position dans la colonne, dont il faut tenir compte pour la détermination de la valeur de J spécifique a
I'échantillon & analyser. Les rapports (“’Ar*/**Ar) des échantillons standards sont mesurés par fusion
directe. Dans le cas de la présente étude, le moniteur d'irradiation est la sanidine TCR-2 dont I'age est 28.608
+0.034 Ma (Renne et al., 1998, 2010 and 2011)
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Fig. 4 : position des échantillons moniteurs dans le tube d’irradiation.

C. La détermination du rapport ““Ar*/**Ary ..

Il existe plusieurs sources de production des différents isotopes de I’argon lors de I’irradiation
(Tableau 3). Si les réactions d’interférence entre des neutrons et des isotopes de I’argon peuvent étre
négligées, ce n’est pas le cas des réactions associées aux différents isotopes du potassium et du calcium.
Dans un souci de simplification, nous ne prendrons pas en considération les réactions associées au chlore.
Les masses mesurées lors des analyses peuvent alors étre décomposées de la maniere suivante :

4°Arm = 4OA x4 40Aratm + 40ArK



B¥Arm = ¥Arg + ¥Arc,
(*°Arg = ®Arg + *°Arg))
SArm = ¥Arc,
36Arm = 36Aratm + 36ArCa (+ 36ArCI)
(m = mesuré ; atm = atmosphérique ; K = produit par le potassium ;
Ca = produit par le calcium ; Cl = produit par le Chlore).

En exprimant le rapport (**Ar</**Ar) de la maniére suivante :
(“°Ar*1*°Ark) = [*°Arm- (*°Aram + ‘°Ar)]/ *°Arg

En ne tenant pas compte, afin de simplifier la présentation, des réactions liées au chlore on démontre
I’équation (6) :

) = G Gaw) (o in)
(39Ar) 3ear Jy \3AT (36Ar) Atn(37Ar AT 207

40 r* A )
39ArK 37nr T \3r

39Ar
1 - (37Ar) (39Ar m

dans laquelle tous les termes se réferent a des grandeurs connues ou mesurées. Les indices m, Atm,
Ca et K se rapportent respectivement aux rapports mesures, atmosphériques, issus du Calcium et du
Potassium. Les rapports (“Ar/*°Ar), (°Ar*’Ar)c, et (°Ar/*’Ar)c, sont des paramétres qui ne dépendent pas
de I’échantillon mais du réacteur. lls traduisent les rendements de production des différentes masses de
I’argon a partir de I’irradiation du potassium et du calcium. lls sont déterminés en irradiant, dans les mémes
conditions que les échantillons, des sels de calcium (CaCOj3; ou CaF,) et de potassium (K,SO,).

Ces rapports, pour le réacteur McMaster (Hamilton, Canada), au sein duquel les échantillons
analysés durant ce travail de thése ont été irradiés, sont actuellement les suivant :

< (“Ar/PAr) = 8.5 10" (+ 3%),

* (PArP AN, = 3.22 10 (+ 3%),
@ (PArf"Anc, = 7.88 10 (+ 4%).

Les corrections liées aux productions des isotopes *Ar et *®Ar par désintégration des isotopes du
chlore produits en cours d’irradiation ne sont prises en compte que partiellement. Pour mémoire, les
réactions sont les suivantes :

Réactions de production durant Réactions de désintégration des isotopes Périodes
I’irradiation artificiels
BCl+n - *Cl +y %Cl - *Ar 3.10° ans
¥Cl+n— *®Cl +y %cl - *®Ar 37.5 minutes

Il apparait clairement que, au moment de I’analyse, I’ensemble du **Cl s’est transformé en **Ar et
que la production d’*°Ar par la désintégration du **Cl n’est pas suffisante pour induire, dans le cas
d’échantillons normaux (c'est a dire ne présentant pas de fortes teneurs en chlore), une erreur sur la mesure
du rapport “Ar/*Ar atmosphérique.

L'age de I'échantillon est donc déduit, connaissant la valeur de J, & partir du rapport “Ar*/*Arg
calculé et de I'équation (5).



3. Processus expérimental.
a. le matériel étudié.

Les cryptomélanes sont des oxydes de manganése riches en potassium appartenant au groupe de la
Hollandite. Les oxydes de ce groupe ont une formule générale de type A;,BgO16, NH,O (avec A = K, Ba®,
Na’, Pb¥,... et B = Mn*, Mn%*, Fe**, AI**,...). Ils cristallisent dans le systéme quadratique avec une
structure en tunnel T(2,2) (Bystrém et Bystrém, 1950 ; Burns et Burns, 1979 ; Turner et Buseck, 1979 et
1981). Les tunnels sont constitues par des doubles chaines d'octaedres MnOg accolées par leurs arétes. Cette
disposition, du fait des différents états d'oxydation du manganese, crée un déficit de charges. Les cations A
sont intégrés a l'intérieur des tunnels pour équilibrer ce déficit. Dans la nature, ces oxydes appartiennent a
des solutions solides entre différents poles et leurs noms refletent le cation le plus abondant. Ainsi, la
manjiroite correspond au pdle sodique, la coronadite au p6le plombifére, la hollandite s.s. au péle barytique
et le cryptomélane au péle potassique. La grande diversité chimique de ces oxydes, méme dominés par un
méme podle, nous améne a utiliser le pluriel et a parler généralement de "cryptomélanes”. Le potassium
occupe donc dans ces oxydes une position structurale qui laisse supposer un comportement en systeme clos
vis a vis du potassium et de I'argon. D’autres oxydes présentant des structures analogues existent et peuvent
s’exprimer sous la forme d’intercroissances au sein des cryptomélanes. Dans la classification des oxydes de
manganese a structure en tunnel (Turner & Buseck, 1979 et 1981 ; Veblen, 1991), chaque groupe d’oxyde
est caractérisé par deux dimensions (Tab. 5) : I’une fixe (m) et I’autre variable (n). La notation générale pour
un oxyde a structure en tunnel est T(m, n). Les termes T(m, ) correspondent aux phyllomanganates (i.e. la
birnessite et la busérite).

T(m, n) n=1 n=2 n=3 n=... n=7 n=.. n=o
m=1 Pyrolusite Ramsdellite

notation T(1,1) T(1,2) T(1,n)
m=2 - Hollandite Romanéchite RUB-7* Birnessite (7 A)

notation - T(2,2) T(2,3) T(2,7) T(2,n)
m=3 - - Todorokite Busérite (10 A)

notation - - T(3,3) . T(3,n)

Tab. 5 : Classification des oxydes de manganese a structure en tunnel d’apres Veblen (1991).
*: RUB-7 est un minéral synthétique obtenu par traitement hydrothermal de birnessites alcalines, contenant
du potassium, du sodium ou du rubidium par Rziha et al. (1996).

Les premiéres applications de la méthode K-Ar sur ce type de matériel, bien que prometteuses,
mirent en évidence les difficultés de séparer les cryptomélanes des minéraux de gangue, des minéraux
hérités, ainsi que d'en différencier les différentes générations (Chukhrov et al., 1966 ; Yashvili et Gukasyan,
1974 ; Varentsov et Golovin, 1987 ; Segev et Steinitz, 1986 ; Segev et al., 1991a et 1991b). L'utilisation de la
méthode K-Ar, qui nécessite de grandes quantités de matériel, ne permet généralement pas de résoudre ces
probléemes de contamination des échantillons. En effet, les cryptomélanes, minéraux principalement
supergenes ou hydrothermaux, apparaissent sous des habitus variés (plasmas cryptocristallins, veines et
veinules, concrétions) en générations simples ou multiples, associés a des minéraux hérités (feldspathoides,
guartz), a des parageneses argileuses en milieu supergéne, et a des minéraux de gangue (en milieux
hydrothermaux ou volcaniques). Les premiéres applications de la méthode “Ar/**Ar ont confirmé le
comportement en systéme clos vis a vis du couple “°K-*°Ar de ce type de minéraux (Vasconcelos et al., 1992,
1994a, 1994b et 1995 ; Hénocque, 1995 ; Lippolt et Hautman, 1995 ; Ruffet et al., 1996 ; Hénocque et al.,
1998). La méthode “’Ar/*°Ar nécessitant beaucoup moins de matériau que la méthode K-Ar, ces problémes
de contamination des échantillons s'en trouvent amoindris, sans étre toutefois entierement résolus (Ruffet et
al., 1996).




b. Protocole d'échantillonnage et préparation des échantillons.

L'extraction des cryptomélanes pour l'analyse “°Ar/*°Ar doit étre la plus précise possible afin de
limiter tant que possible, I'échantillon a dater & une seule génération et une seule phase. Par ailleurs, il a été
montré que I'échantillonnage doit étre couplé a une étude pétrographique précise permettant de lever toute
ambiguité lors de l'interprétation des résultats (Hénocque et al., 1998). Pour respecter cette contrainte, nous
avons di développer un protocole rigoureux d'échantillonnage permettant d'obtenir une lame mince (ou un
plot) en vis-a-vis d'une plaque fine (d'une épaisseur maximum de 0.5 mm) de laquelle sont extrait les
fragments a analyser (Fig. 5). On utilise pour découper ces plagues fines, une scie de précision équipée d'une
lame diamantée de 150 um d'épaisseur. Les fragments sont extraits de la plaque sous loupe binoculaire a
l'aide d'une pointe d'acier, apres polissage succinct et rincage de la plaque. Cette manceuvre de polissage
facilite l'identification des plages de cryptomélane. Un rincage de la plaque est effectué a I'eau distillée. Lors
de cette opération, la plaque est plongée dans un petit Becher que I'on place deux minutes dans une cuve a
ultrasons. Ce nettoyage a pour effet d'éliminer les dépbts associés au sciage et au polissage ainsi que de
faciliter la solubilisation des phases argileuses qui pourraient contaminer les échantillons.

Fig. 5 : protocole d'extraction des échantillons pour I'analyse “Ar/*°Atr.
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Les fragments extraits des plaques correspondent a autant de sous-échantillons. Ils sont
soigneusement emballés dans une feuille d'aluminium et empilés pour former une colonne. Un pagquet
d'échantillons moniteur est intercalé tous les dix échantillons (voir figure 4). L'ensemble est orienté et intégré
dans un tube en aluminium (container d'irradiation), puis expédié a un réacteur nucléaire pour irradiation.

Le réacteur utilisé pour cette étude est le réacteur McMaster (Hamilton, Canada). Le container
d'irradiation est placé en position 8E a proximité du ceur du réacteur. La durée d'irradiation dépend des
caractéristiques du réacteur et de I'dge supposé des échantillons. Elle sera courte pour les échantillons d'ages
jeunes (relativement pauvres en “°Ar radiogénique) et longue pour les échantillons anciens (relativement
enrichis en “°Ar*). Ceci permet de conserver un rapport “’Ar*/**Ar ni trop bas ni trop élevé.



C. Dispositif de mesure et d’acquisition d'un spectre d'ages.

Le dispositif décrit ici concerne les analyses “°Ar/**Ar par chauffage au laser qui se compose
succinctement d'un dispositif d'extraction des gaz associés a une ligne de purification et d'un spectrométre de
masse (Fig. 6). Le dispositif d'extraction se compose du laser, d'un porte-échantillons en cuivre placé dans
une chambre en acier inoxidable, sous une fenétre en pyrex. L'ensemble de la chambre est maintenu sous
ultravide (~10° Torr) et relié a la ligne de purification. Le laser utilisé est un laser CO,.

s
<

électro-aimant

soutien informatique

détection

Exraction et purification du gaz Mesure desmasses 40, 39, 38, 37 et 36
Fig. 6 : Schéma du dispositif d'analyse et d'acquisition des mesures.

Le porte-échantillons se compose de deux plaques en cuivre vissées l'une a l'autre. La plaque
supérieure est percée de trous de dimensions variables (de 2 a 6 mm de diamétre) dans lesquels sont disposés
les échantillons (Fig. 7). L'ensemble est placé dans la chambre d'extraction, sous la fenétre en ZnSe. Le
faisceau est focalisé a travers un jeu de lentilles optiques et dirigé sur I'échantillon analysé a l'aide d'un
miroir. Sa dimension est de I'ordre de 2.5 fois celle de I'échantillon afin d'obtenir une température homogene
pour I'ensemble du grain.

©00 0000 000°
000000000
e 00000000

1 I

1 Plaque supérieure C—IPlaque inférieure
Fig. 7 : schéma du porte-échantillons

Le chauffage des échantillons se fait en montant graduellement la puissance du laser. A chaque
palier de température I'extraction dure 3 minutes dans la ligne statique.

La purification des gaz extraits se fait par l'intermédiaire d'un piége froid et d'un getter (piege chaud
constitué d'une résistance en alliage Zn-Al) fonctionnant a 400°C. Les gaz sont alors introduits dans le
spectrometre de masse (MAP215) et analysés sur 11 cycles de mesure pour les masses 40, 39, 38, 37 et 36.

Le bruit de fond du spectrometre est mesuré au début de chaque cycle aux masses 40.5 et 39.5. Le
bruit de fond de la ligne (ou blank) est mesuré toutes les 3/4 étapes de température et soustrait aux résultats
des 3/4 analyses suivantes. On procéde de la méme maniére que pour une analyse classique en introduisant
dans le spectrométre le signal produit aprés avoir laissé la ligne en statique durant trois minutes sans
chauffage. L'analyse compléte d'un échantillons comprend toute les étapes de chauffage progressif jusqu’a la
fusion. Un age apparent est calculé pour chaque étape (ou pallier) de température. Le résultat d’une analyse



©Ar/PAr se présente alors sous la forme d’un diagramme (encore appelé spectre d’age) présentant I’age en
fonction de la proportion cumulée d’**Ar dégazé. La forme du spectre d’age est une source d’informations
importantes pour I’analyse et I’interprétation des résultats. Cette particularité de la méthode s'ajoute a
l'intérét qu'elle offre, en comparaison a la méthode K-Ar, de mesurer une valeur relative sur une seule phase
gazeuse. En effet, le spectre d'age renseigne en premier lieu sur I'‘évolution du rapport “°Ar/**Ar en fonction
de la température. 11 donne ainsi une image de la répartition de I“’Ar et du K (& travers la répartition de
I*°Ar) au sein du minéral. Une répartition inhomogéne peut en effet traduire I'existence de pertes ou d'excés
d'argon, ou méme de déplacements de I°°Ar lors de I'irradiation. Le deuxiéme intérét de la représentation en
spectre d'age est qu'elle permet, a chaque étape de séparer les composantes atmosphériques et radiogéniques
ou méme, sur lI'ensemble du spectre, de séparer les composantes radiogéniques issues de phases distinctes
(mélange de phases ou héritage). En troisieme lieu, elle permet un suivi de I'évolution du rapport Ca/K en
fonction de la température, ce qui peut intervenir dans la détection de phases annexes ou de phases
d'altération.

Des analyses régulieres de microvolumes d’air permettent de déterminer la discrimination de masse
du spectrométre de masse en comparant le rapport “>Ar/**Ar mesuré au rapport atmosphérique vrai qui est de
298.56. La valeur mesurée du rapport “°Ar/**Ar atmosphérique est utilisée lors des corrections pour la mesure
du rapport “’Ar*/**Ar intervenant dans le calcul de I'age.



Annexe 4 : Analyses DRX des oxydes
de manganese présentés dans le

Chapitre 4
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Annexe 5 : Données microtectoniques

présentées dans le Chapitre 5
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Evolution morphotectonique post-compressive de la chaine des Pyrénées : altération et
démantélement d'une surface d'aplanissement en cours de soulévement.

Mots clés : Surface d’aplanissement, altération soustractive, datation “©CArAr, géomorphologie tectonique,

INSAR, Pyrénées

Résumé : L’histoire tardi- a post-compressive des
Pyrénées est caractérisée par la formation d’'une surface
d’aplanissement dont les reliques sont aujourd’hui
retrouvées au sommet de la chaine. Cette surface a fait
'objet d’une littérature abondante dans laquelle les
auteurs se sont appliqués a en caractériser la géométrie,
'extension ainsi que le mécanisme et I'dge de sa
formation. Les études les plus récentes ont montré que
la surface d’aplanissement s’était probablement formée
en altitude au cours de l'intervalle Oligocéne - Miocéne
supérieur. Cependant, cette altitude reste indéterminée.
Ces travaux de thése apportent un nouvel élément de
caractérisation des reliques de la  surface
d’aplanissement en décrivant des profils d’altération
soustractive préservés au niveau de ces surfaces.
L‘altération d’échantillons collectés sous les surfaces
reliques d’altitude a été datée par la méthode “OArP°Ar
appliquée a des oxydes de manganése potassiques. Un
age crétacé, cohérent avec I'age du rifting pyrénéen au
cours duquel les sommets de blocs basculés ont été
émergeés, ainsi qu’un age quaternaire ont été obtenus.

La lacune d’enregistrement de [linformation
géochronologique entre ces deux périodes est
interprétée comme le résultat de la réactivation des
profils d’altération liée au soulévement de la chaine au
cours de la période post-compressive. Ces résultats
montrent que l'altération a continué dans les Pyrénées
jusqu’au Quaternaire.

L’analyse géomorphologique du démantélement de la
surface, basée sur I'étude morphométrique des
incisions fluviales miocénes a actuelles des Pyrénées
occidentales révele I'implication d’'un soulévement de la
chaine, intervenu a partir du Miocéne moyen. Ce
soulévement est confirmé pour la période actuelle par
'analyse d’un jeu de données InSAR. L’origine de ce
soulevement est discutée a I'échelle des plaques
Afrique et Eurasie. Le soulévement Miocéne moyen a
actuel des Pyrénées a l'origine du démantélement de la
surface d’aplanissement peut étre expliqué par une
propagation de la déformation engendrée au niveau
des limites de plagues actives suite a une modification
de la direction de convergence Afrique - Eurasie.

Morphotectonic evolution of the Pyrenan range during the post-compressive period: weathering

and dismantling of an uplifting planation surface

Keywords: Planation surface, subtractive weathering, ©Ar°Ar dating, tectonic geomorphology, InSAR,

Pyrenees

Abstract: The late to post-compressive evolution of the
Pyrenees is characterized by the formation of a planation
surface whose relics are observed today on top of the
range. This surface is the subject of an abundant
literature, where authors focused on the characterization
of its geometry, extent and on the age and mechanism of
its formation. The most recent studies showed that the
planation surface probably formed at high elevation
during the Oligocene - upper Miocene interval. However,
this elevation remains unconstrained.

Our work brings a new qualifying element of the relics
of the pyrenean planation surface, which is the
description of subtractive weathering profiles developed
on these surfaces. Weathering in samples collected
below surface remnants was dated by the ©OArAr
method applied to potassic manganese oxides. A
Cretaceous age, consistent with the timing of the
Pyrenean rifting during which the top of tilted blocks
surfaced, and a Quaternary age were obtained. The lack
of geochronological information between those two ages

is interpreted as a result of the reactivation of
weathering profiles due to uplift during the post-
compressive period. These results show that
weathering continued until Quaternary times in the
Pyrenees.

The geomorphological analysis of the dismantling of
the planation surface, based on Miocene to present-day
fluvial incisions analysis in the Western Pyrenees
reveals the occurrence of an uplift of the range, which
started during middle Miocene times. This uplift is
confirmed for present-day by the analysis of a new
INSAR dataset. The forcing mechanism of this uplift is
discussed at the African and Eurasian plates-scale. The
middle Miocene to present-day uplift of the Pyrenees
which provokes the dismantling of the planation surface
may be explained by a propagation of the deformation
from active plates boundaries toward intraplate areas
caused by a reorganization of African - Eurasian plate
motion.
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