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Résumé

L'étude géologique et géophysique de la croûte terrestre a révélé, au cours des
dernières décennies, un comportement rhéologique et sismologique complexe. La surveil-
lance géophysique des frontières de plaques tectoniques a en e�et mis en évidence des
phénomènes de glissements lents (SSE,Slow Slip Events) survenant à la base de la zone
sismogène, et qui correspondent à la succession intermittente d'événements sismiques tran-
sitoires de "basse fréquence" (LFE,Low-Frequency Earthquakes), dont l'accumulation sur
plusieurs jours/semaines permet des relâchements de contraintes équivalents à ceux de
grands séismes. Toutefois, les processus physiques à l'origine des glissements lents restent
mal contraints, car notre connaissance de leurs enregistrements géologiques est encore
lacunaire.

Notre étude consiste en une analyse pétrologique des zones de cisaillement, qui
sont les structures majeures de localisation de la déformation dans la croûte moyenne
à inférieure. Il est donc essentiel d'étudier les processus impliqués dans leur développe-
ment, et en particulier dans leur initiation, a�n de déterminer si les SSE peuvent en être
l'expression géophysique ; mais également d'améliorer notre capacité à les cartographier
grâce aux méthodes d'imagerie géophysique passive, en quanti�ant leur anisotropie sis-
mique. Nous étudions pour cela des zones de cisaillement naturelles, fossilisées à divers
stades de développement au sein de domaines peu déformés.

L'étude pétrologique, microstructurale et la modélisation thermodynamique menée
sur des zones de cisaillement centimétriques et sur leurs précurseurs fragiles montre que
la déformation fragile et les interactions �uides-roche impliquées dans la formation des
précurseurs fragiles surviennent sous les mêmes conditions pression-température que la
localisation de la déformation ductile (0.5-1 GPa, 450-550°C). La nucléation des zones de
cisaillement sur ces précurseurs fragiles traduisent donc une concomitance des déforma-
tions fragile et ductile, ainsi que d'intenses interactions �uides-roche, sous des conditions
P-T correspondant aux conditions d'occurrence des SSE. Nous proposons donc que le
développement court-terme des zones de cisaillement dans les domaines faiblement dé-
formés de la croûte moyenne constituent un enregistrement géologique des SSE et, plus
particulièrement, que les LFE sont la signature sismologique de la fracturation et des
interactions �uides-roche liées à leur nucléation. Cela suggère que les SSE ne sont pas
limités aux contextes de subduction et de frontière décrochante, mais peuvent également
survenir en contexte orogénique.

La quanti�cation expérimentale et la modélisation EBSD de l'anisotropie sis-
mique de zones de cisaillement métriques montre que l'anisotropie augmente sous l'e�et
de la déformation ductile jusqu'à� 10%, mais ne suit pas une évolution linéaire du fait de
la compétition entre la contribution des phyllosilicates et celle du quartz. La symétrie de
la fabrique anisotrope évolue sous l'e�et de la déformation, depuis une symétrie orthorom-
bique vers une symétrie hexagonale, où la foliation constitue le plan de propagation rapide
des ondes P et S, et de biréfringence maximale des ondes S. Nous proposons un nouveau
modèle de zone de cisaillement tricouche, qui prend en compte la contribution majeure
de la zone de déformation intermédiaire dans l'anisotropie des zones de cisaillement.
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Abstract

Geological and geophysical study of the Earth crust revealed, over the last decades,
a complex rheological and seismological behavior. The geophysical monitoring of tectonic
plates boundaries highlighted slow slip events (SSEs) occurring below the seismogenic
zone, consisting in the intermittent succession of transient "low-frequency" seismic events
(LFEs, Low-Frequency Earthquakes), whose accumulation over days/weeks allows stress
releases comparable to those of big earthquakes. However, physical processes behind slow
slips remain poorly constrained, since our knowledge of their geological record is still in-
complete.

Out study consists in a petrological analysis of shear zones, which are the main
strain localization structures in the middle and lower crust. It is therefore crucial to
study the processes involved in their development, and particularly in their nucleation,
to determine whether SSEs are their geophysical expression ; and to increase our ability
to map them with passive methods of geophysical imaging, by quantifying their seismic
anisotropy. In this goal, we study natural shear zones, fossilized at various stages of de-
velopment within low strain domains.

The petrological, microstructural study and thermodynamic modelling carried on
centimeter-scale shear zones and on their brittle precursors show that brittle deformation
and �uid-rock interactions involved in precursor forming occur at the same pressure-
temperature conditions than ductile strain localization (0.5-1 GPa, 450-550°C). Shear
zones nucleation on brittle precursors therefore traduce the concomitance of brittle and
ductile strain, and �uid-rock interactions, at P-T conditions similar to SSEs occurrence
conditions. We suggest that the short-term development of shear zones in low-strain do-
mains in the middle crust are a geological record of SSEs, and more particularly that
LFEs are the seismological signature of fracturing and �uid-rock interactions involved in
their nucleation. This suggests that SSEs are not restricted to subduction and strike-slip
settings, but can also occur in orogenic settings.

Quanti�cation meter-scale shear zones seismic anisotropy by laboratory exper-
iments and EBSD-modelling shows that anisotropy increases with ductile strain, until
� 10%, but does not follow a linear evolution due to the competition between phyllosili-
cates and quartz. Symmetry of anisotropic fabrics evolves with strain from orthorombic to
hexagonal symmetry, where the foliation is the fast propagation plane for P and S waves,
and the plane of maximal shear wave splitting. We propose a new three-layered model for
shear zones, which takes into account the major contribution of the intermediate strain
zone in the seismic anisotropy of the whole shear zone.
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CHAPITRE I. INTRODUCTION

I.1 Complexité rhéologique et sismologique de la croûte

terrestre

Un des enjeux majeurs de la tectonique consiste en la compréhension des processus de

déformation de la lithosphère. Ils ont en e�et un fort impact sur le comportement

général de la Terre solide, mais également sur les populations, par le biais de manifestations

à plus ou moins long terme, telles que les séismes, l'activité volcanique ou encore le modelé

des paysages. Ce sont les failles et les zones de cisaillement qui accommodent une partie

importante de cette déformation, et qui contrôlent donc le comportement de la lithosphère

à grande échelle. En particulier, la croûte terrestre a longtemps été subdivisée en deux

parties distinctes, en fonction du style de déformation dominant, dont les failles et les zones

de cisaillement sont les manifestations majeures : une partie super�cielle se déformant de

façon fragile, où la déformation se localise au niveau de failles frictionnelles sismogènes ;

et une partie inférieure, se déformant par �uage, où la déformation se localise au sein de

zones de cisaillement ductiles non sismogènes (e.g. Sibson, 1977 ; Zoback et al., 1985). Les

importantes innovations, autant instrumentales que méthodologiques, réalisées au cours

des dernières décennies ont mis en évidence une structure crustale plus complexe que cette

vision bicouche. Elle est caractérisée par un comportement rhéologique et sismologique

mixte sur une large portion de la croûte terrestre (Figure I.1a), et par la présence de

nombreux événements de déformation transitoires (Figure I.1b).
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CHAPITRE I. INTRODUCTION

Figure I.1. Complexité du comportement rhéologique et sismologique des discontinuités

lithosphériques. (a) Représentation schématique des transitions fragile-ductile et sismique-

asismique dans la lithosphère. Les lignes pointillées indiquent les transitions fragiles-

ductiles du quartz et du plagioclase. Les bandes rouge, jaune et bleue indiquent les régions

d'occurrence des glissements cosismiques, des glissements lents et du �uage asismique, res-

pectivement. (b) Variabilité des échelles temporelles des événements de déformation dans

la lithosphère (d'après Huntington et al., 2018).
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CHAPITRE I. INTRODUCTION

I.1.1 Complexité rhéologique : interactions fragile-ductile

La rhéologie crustale est contrôlée par de multiples facteurs, intrinsèques au maté-

riau déformé (minéralogie, présence et composition de �uides...) mais également externes

(température, profondeur, taux de déformation...). Cela implique une fortevariabilité

verticale de la rhéologie des discontinuités crustales, liée aux variations spatiales de ces

facteurs (Figure I.2). Dans la croûte continentale, le passage à un style de déformation

majoritairement ductile est en grande partie conditionné par la rhéologie du quartz et

du feldspath, qui adoptent un comportement ductile à� 300 °C et � 450 °C, respective-

ment : c'est entre ces deux seuils que s'opère latransition fragile-ductile de la rhéologie

crustale, qui se traduit par des feldspaths fracturés compris dans une matrice de quartz

recristallisé (e.g. Cooper et al., 2017 ; Fagereng& Sibson, 2010 ; Viegas et al., 2016). Cette

rhéologie mixte implique donc des mécanismes opérant à des échelles de temps très di�é-

rentes, et induit vraisemblablement une évolution temporelle complexe de la déformation

crustale.
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Figure I.2. (a) Schéma simpli�é illustrant les variations verticales du comportement

rhéologique des zones de cisaillement. Les transitions fragiles-ductiles du quartz et du

feldspath, ainsi que les principaux mécanismes de recristallisation (bourgeonnement, ro-

tation de sous-grains et migration des joints de grains), dépendent de la température, du

taux de déformation et de la quantité de �uides. (b-d) Illustration des micro-fabriques

caractéristiques dans les trois régimes : (b) fracturation fragile ; (c) plastique (quartz re-

cristallisé par �uage dislocation) et fragile (feldspath fracturé) ; (d) recristallisation haute

température, comportement plastique du quartz et du feldspath (Fossen& Cavalcante,

2017).

I.1.2 Complexité sismologique : les glissements lents

La mise en place de réseaux sismologiques et géodésiques très denses et de haute

sensibilité au niveau des zones de subductions majeures (Japon, Mexique) ou encore de la

frontière de plaque décrochante de San Andreas, a permis de mettre en évidence un com-

portement sismique complexe dans la croûte moyenne. La surveillance géodésique de ces

frontières de plaques a en e�et enregistré des épisodes de glissement lents (SSE,Slow Slip

Events) survenant à la base de la partie sismogène du plan de faille (� 25-40 km ; Avouac,

2015 ; Rousset et al., 2019 ; Schwartz& Rokosky, 2007). Ils se prolongent sur plusieurs

mois et permettent le relâchement progressif d'une partie de l'énergie accumulée pendant

les périodes de couplage, un relâchement d'énergie comparable à celui d'un séisme de

magnitude Mw � 7,5 (Figure I.3 ; Cotte et al., 2009 ; Dragert et al., 2001 ; Franco et al.,

2005 ; Hirose et al., 1999 ; Kostoglodov et al., 2003, 2010 ; Larson et al., 2007 ; Nishimura,

2014 ; Ozawa et al., 2002 ; Radiguet et al., 2016 ; Rogers& Dragert, 2003 ; Rousset et al.,

2017 ; Schwartz& Rokosky, 2007). Cependant, les périodes inter-SSE ne sont pas uni-

quement des périodes de chargement monotone : on y détecte des SSE plus courts et de

moindre magnitude (Mw� 6), comme l'illustre la Figure I.3 (Frank, 2016, Radiguet, 2016).
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Figure I.3. Déplacements enregistrés par GPS pour di�érentes échelles temporelles de

SSE dans la zone de subduction de Guerrero (Mexique). La bande bleue indique un SSE

majeur actif pendant environ 6 mois, et d'une magnitude équivalant à� 7,5. Les bandes

vertes indiquent les petits SSE enregistrés dans les périodes séparant les grands SSE

(Frank, 2016).
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S'ils étaient initialement considérés comme des gissements asismiques (e.g. Dra-

gert et al., 2001), le suivi sismologique de ces événements a révélé que les SSE, quelle que

soit leur ampleur, montrent une signature sismologique consistant en des tremblements

de haute fréquence (0,5 - 10 Hz) et de faible amplitude, ne montrant pas de structure par-

ticulière, et se prolongeant sur une durée variant de quelques minutes à plusieurs jours,

appelés tremors non volcaniques (NVT,Non Volcanic Tremors; Obara, 2002 ; Obara,

2004 ; Rogers& Dragert, 2003 ; Schwartz& Rokosky, 2007). Ces signaux correspondent

en réalité à l'accumulation de multiples événements sismiques transitoires, assimilés à

des arrivées d'ondes S avec une fréquence dominante de 0,5 Hz, mais qui ne contiennent

pas la plus haute gamme de fréquence des grands séismes, et sont donc nommés séismes

de "basse fréquence" (LFE,Low-Frequency Earthquakes; Figure I.4a) (Frank & Shapiro,

2014 ; Ide et al., 2007 ; Ito et al., 2007 ; Shelly et al., 2006, 2007).

La combinaison des observations géodésiques et sismologiques a démontré que

les SSE consistent en l'accumulation intermittente d'événements sismiques transitoires,

correspondant à des pics d'activité de LFE. Le relâchement de contrainte pendant les

SSE n'est donc pas progressif et continu sur toute la durée du SSE, mais résulte bel et

bien d'une activité saccadée de LFE, concentrée en salves durant plusieurs jours, alter-

nant avec des périodes de chargement (Figure I.4b ; Frank et al., 2018 ; Rousset et al.,

2019). Ce comportement cyclique est vraisemblablement lié à de épisodes successifs de

déformation ductile et frictionnelle, ainsi qu'à des conditions de forte pression de �uides,

comme le suggèrent les anomalies positives du ratioVP / VS (e.g. Audet et al., 2009 ; Obara,

2002 ; Shelly et al., 2006). Les SSE n'ont pas d'impact direct sur les populations, mais

peuvent perturber le champ de contrainte dans la zone verrouillée de la zone de faille, et

déclencher des séismes de grande ampleur (Figure I.5 ; Radiguet et al., 2016). Les grands

séismes ressentis à la surface ne sont donc vraisemblablement que la manifestation ma-

jeure d'un cycle complexe constellé de multiples événements transitoires, sur des échelles

temporelles très variées. De récentes études montrent en outre que les SSE sont régis par

des lois d'échelles similaires à celles des grands séismes, et contrôlés par des dynamiques

similaires (Michel et al., 2019).
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Figure I.4. (a) Tremors non volcaniques (NVT) enregistrée sur di�érentes stations sis-

miques de la région de Guerrero. Le diagramme du bas représente la réponse du réseau,

i.e. somme de l'enveloppe des traces enregistrées aux di�érentes stations. Les pics d'éner-

gie instantanés signalés par les lignes rouges correspondent aux LFE (Frank& Shapiro,

2014). (b) Périodes intermittentes de forte activité de LFE (bandes bleues), pendant le

SSE majeur de six mois en 2006, pour di�érentes stations sismiques (Frank et al., 2018).
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Figure I.5. Représentation schématique des propriétés frictionnelles de la zone de sub-

duction mexicaine dans la région de Guerrero. Les contours rouges montrent les surfaces

de rupture des séismes majeurs les plus récents (postérieurs à 1940), comprenant le séisme

de Papanoa de 2014 (contours épais). L'étoile noire indique la localisation de l'hypocentre.

Les contours bleus montrent la localisation des SSE : cette zone montre un fort couplage

sur le court terme, et la majeure partie du dé�cit de glissement est relâché par les SSE.

Les zones violettes montrent un plus faible couplage. La ligne bleue continue correspond

au SSE de 2014, les lignes pointillées correspondent aux SSE antérieurs (2001-2002, 2006

et 2009-2010). Radiguet et al. (2016).
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! L'objectif majeur est donc de comprendre le lien entre ces comportements

sismologique et rhéologique de la croûte. Seule uneapproche pluridisciplinaire peut

permettre d'appréhender toute la complexité de ces relations rhéologie-sismologie : avec

la nécessité d'une contribution géologique (études de terrain, pétrologiques, expérimen-

tales, modélisations numériques) pour interpréter les observations géophysiques. Il est

également primordial de considérer deséchelles spatiales et temporelles très va-

riées, a�n de discuter des événements transitoires a�ectant la croûte, et de leur relations

avec la déformation plus long terme. Mais il subsiste encore de nombreuses lacunes dans

la connaissance des enregistrements géologiques de l'activité sismique, en particulier des

phénomènes transitoires tels que les glissements lents enregistrés dans la croûte moyenne.

Il est donc primordial d'étudier les structures permettant la localisation de la déformation

dans cette partie de la croûte : les zones de cisaillement.

I.2 Propriétés intrinsèques et évolution des zones de

cisaillement

I.2.1 Propriétés structurales, mécaniques et chimiques des zones

de cisaillement

L'observation des zones de cisaillement remonte à la �n duXIX è siècle et à

l'étude des grands chevauchements (e.g. Bertrand, 1884 ; Geikie, 1884 ; Peach et al., 1907).

Toutefois, ce n'est que bien plus récemment qu'ont été menées les premières descriptions

quantitatives de leurs propriétés intrinsèques (Berthé et al., 1979 ; Cobbold, 1977a,b ; Cob-

bold & Quinquis, 1980 ; Coward, 1976 ; Lister& Snoke, 1984 ; Lister& Williams, 1979 ;

Mandl et al., 1977 ; Ramberg, 1975 ; Ramsay, 1980 ; Ramsay& Graham, 1970 ; Sibson,

1977). Les zones de cisaillement peuvent être dé�nies au premier ordre comme des zones

d'intense déformation séparant des régions peu/pas déformées de la lithosphère, et dont

les épontes sont dé�nies par un fort contraste de déformation vis-à-vis de l'encaissant,

matérialisé par l'apparition d'une nouvelle fabrique et la rotation de certains marqueurs

préexistants (Fossen& Cavalcante, 2017). Au-delà de cette vision structurale très simple,

les zones de cisaillement sont également le siège d'interactions complexes entre de nom-

breux processus chimiques et mécaniques, qui contrôlent leurs propriétés intrinsèques et

induisent un grande variabilité de leur géométrie et de leur rhéologie.
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Propriétés structurales

La géométrie des zones de cisaillement peut en e�et évoluer depuis des struc-

tures tabulaires très simples jusqu'à des systèmes anastomosés extrêmement complexes à

toutes les échelles. Le modèle idéal d'une zone de cisaillement simple (Figure I.6 ; Ram-

say, 1980) correspond à une zone tabulaire aux épontes planes et parallèles, caractérisée

par une intensi�cation graduelle de la déformation depuis les marges jusqu'à la partie

médiane. La déformation au sein de ces zones montre en e�et une relation très claire avec

la fabrique : au niveau des épontes, là où la déformation est la plus faible, la foliation

présente un angle d'� 40° par rapport au plan cisaillant, et cet angle diminue progressive-

ment, au fur et à mesure que la déformation s'intensi�e à l'approche du c÷ur de la zone

de cisaillement (Figure I.6, e.g. Fossen& Cavalcante, 2017). Bien que correspondant au

modèle géométrique le plus simple, cesgradients de déformation présentent déjà une

certaine complexité, correspondant à la variation spatiale de leurs propriétés intrinsèques.

Cette évolution structurale entre les bordures et le c÷ur des zones de cisaillements simples

s'accompagne en e�et d'une évolution des paramètres mécaniques et chimiques.

Figure I.6. Modèle géométrique idéal d'une zone de cisaillement simple. (a) Illustration

schématique d'une zone de cisaillement simple, montrant les ellipses de déformation, une

foliation néoformée, et deux marqueurs planaires (1 et 2). (b) Pro�l de déformation à

travers la zone de cisaillement (d'après Fossen& Cavalcante, 2017).
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Propriétés texturales et mécaniques

Le gradient de déformation des zones de cisaillement simples se caractérise par

uneréduction très e�cace de la taille de grain , qui est de l'ordre du millimètre dans

le protolithe et atteint quelques dizaines de micromètres dans la zone déformée (e.g. Ber-

covici & Ricard, 2012 ; Johanesen& Platt, 2015 ; Kilian et al., 2011 ; Oliot et al., 2014 ;

Warren & Hirth, 2006). La Figure I.7a illustre les comportements di�érents du quartz

(et du feldspath potassique) et du plagioclase : la taille des grains de quartz diminue

progressivement entre la protomylonite (orthogneiss) et l'ultramylonite, du fait de la re-

cristallisation progressive des grains magmatiques. La diminution du GSS (dispersion des

tailles granulaires) du quartz montre la disparition progressive des gros grains, et donc

leur recristallsation de plus en plus e�cace. Le plagioclase, en revanche, montre des tailles

de grains assez stables dans la zone déformée : la réduction de la taille de grains se produit

essentiellement lors de la déstabilisation du protolithe métastable, et donc du plagioclase,

qui recristallise massivement dès le stade protomylonitique.

Cela traduit un comportement mécanique di�érent : Oliot et al. (2014) ont en e�et

montré que, dans la majeure partie du gradient de déformation, le quartz et le feldspath

potassique se déforment parglissement de dislocations , selon un des trois modes évo-

qués plus haut (Figure I.2 ; bourgeonnement, rotation de sous-grains, migration des joints

de grains), voire grâce à une coopération de plusieurs mécanismes. Cette recristallisation

dynamique s'accompagne de l'acquisition d'une forte CPO (orientation cristallogra-

phique préférentielle) jusque dans la mylonite. Dans le c÷ur de la zone de cisaillement,

les mécanismes de déformation évoluent vers desprocessus de di�usion (glissement

granulaire), ce qui induit une destruction de la CPO dans l'ultramylonite . Cela

s'accompagne d'unmélange de phases : le quartz se mélange au plagioclase, qui n'aura

jamais développé de fabrique très prononcée, son comportement mécanique étant plutôt

régi par du glissement granulaire (Figure I.7b ; e.g. Bestmann& Prior, 2003 ; Jiang et al.,

2000 ; Oliot et al., 2014).
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Figure I.7. Evolution mécanique (a) Evolution de la taille de grains le long d'une zone de

cisaillement développée sous des conditions de faciès amphibolite dans le métagranite de

Fibbia (massif du Gotthard, Alpes Centrales). Diagrammes en boîte montrant les statis-

tiques de la taille des grains de quartz, feldspath potassique, albite et oligoclase. Chaque

boîte montre les valeurs de la médiane, du premier et du troisième quartiles. La di�érence

entre les premier et troisième quartiles correspond à la dispersion des tailles granulaires

(GSS,grain size spread). Le diamètre de Feret (axe vertical) correspond au diamètre du

disque d'aire égale à celle du grain. (b) Evolution des mécanismes de déformation et des

microstructures le long sous l'e�et de la déformation ductile (zone de cisaillement amphi-

bolitique dans le métagranite de Fibbia). CPO : orientation cristallographique préféren-

tielle, BLG : recristallisation par bourgeonnement, SGR : recristallisation pas rotation de

sous-grains, GBM : recristallisation par migration des joints de grains, GBS : glissement

aux joints de grains (Oliot et al., 2014).
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Propriétés chimiques et minéralogiques

Les zones de cisaillement peuvent être le siège d'importantes transformations

minéralogiques, principalement liées à larééquilibration du protolithe métastable

et à la potentielle évolution des conditions pression-température au cours de la

déformation. On observe couramment uneforte production de phyllosilicates , en

particulier dans le faciès métamorphique des schistes verts, au détriment des feldspaths

(Figure I.8a). Ces réactions sont associées à d'intensesinteractions �uides-roche , qui

permettent de rééquilibrer les assemblages métastables. Ces réactions peuvent à leur tour

libérer des �uides, dont la circulation s'e�ectue donc en système fermé dans les premiers

stades de déformation. L'intensi�cation de la déformation s'accompagne de la mise en

réseau des niveaux rhéologiquement faibles (phyllosilicates, matrice d'albite), pouvant in-

duire l'entrée de �uides externes et provoquant uneouverture du système chimique

dans l'ultramylonite (e.g. Goncalves et al., 2012 ; Oliot et al., 2010). Cela se traduit par

d'importants transferts de matière : la Figure I.8b illustre par exemple un gain signi�-

catif de MgO au cours de la déformation, cohérent avec la cristallisation de nombreux

phyllosilicates ; et une forte perte de CaO dans l'ultramylonite à chlorite. Cette entrée

massive de �uides peut être mise en relation avec les mécanismes de di�usion dominant

le comportement mécanique des ultramylonites.
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Figure I.8. Evolution minéralogique et chimique à travers une zone de cisaillement déve-

loppée sous des conditions de faciès schiste vert au sein de la métagranodiorite de Grimsel

(massif de l'Aar, Alpes Centrales). (a) Evolution de l'assemblage minéralogique en fonc-

tion de la déformation, prédite à 0,65 GPa et 450°C. ab : albite, bt : biotite, chl : chlorite,

ep : épidote, gt : grenat, kf : feldspath potassique, mu : muscovite, pl : plagioclase, q :

quartz.(b) Section � CaO-� MgO calculée à 0,65 GPa et 450°C (� : potentiel chimique)

à partir de la composition de la métagranodiorite de Grimsel. Les étoiles blanches in-

diquent la valeur du potentiel chimique pour le protolithe (p) et l'ultramylonite à chorite

(chl-um). Les étoiles noires indiquent celles de l'orthogneiss (o), de la mylonite (m), et de

l'ultramylonite (um) (Goncalves et al., 2012).

33



CHAPITRE I. INTRODUCTION

I.2.2 Modèle de développement des zones de cisaillement

La géométrie des zones de cisaillement implique, au niveau de la transition fragile-

ductile, une complexité rhéologique se traduisant par une coopération de mécanismes de

déformation fragiles et ductiles (e.g. Berthé et al. 1979 ; Debat et al. 1978 ; Fossen& Ca-

valcante, 2017 ; Fusseis& Handy, 2008 ; Gibson& Gray, 1985 ; Segall& Simpson, 1986 ;

Simpson, 1985, 1986 ; Tremblay& Malo, 1991 ; Tullis et al., 1990 ; Viegas et al., 2016 ;

Watts & Williams 1979 ; White et al. 1980). Cette complexité correspond en e�et à un

comportement semi-fragile (Figure I.9 ; e.g. Hayman& Lavier, 2014 ; Lavier et al., 2013 ;

Reber et al., 2015 ; Tremblay& Malo, 1991), caractérisé par la présence de domaines

résistants compris dans une matrice rhéologiquement plus faible, se déformant par �uage

(e.g. Barnhoorn et al., 2005 ; Bloom�eld& Covey-Crump, 1993 ; Handy, 1990 ; Ji et al.,

2003 ; Kamawoto& Shimamoto, 1998 ; Raimbourg et al., 2005).

Un tel milieu se déforme tout d'abord par fracturation de la phase résistante.

Ce premier stade fragile implique la contribution majeure des �uides : une importante

pression de �uides permet la diminution de la contrainte e�ective et facilite la rupture

dynamique des domaines compétents. L'ouverture de ces fractures permet l'entrée mas-

sive de �uides, qui aura un double rôle sur la rhéologie du milieu, en permettant (1) la

réaugmentation de la pression de �uides, diminuée suite à la fracturation, induisant de

nouvelles ruptures et la mise en réseau des fractures ; et (2) la cristallisation de nouveaux

minéraux hydratés peu résistants, tels que les phyllosilicates. La diminution de la taille de

grains liée aux événements fragiles successifs et la production de matériel peu compétent

liée au métasomatisme permettent la transition vers un régime de déformation plastique,

via un adoucissement général de la rhéologie (e.g. Gueydan et al., 2003 ; Oliot et al., 2010 ;

Passchier& Trouw, 2005 ; Rutter et al., 2001 ; Ste�en et al., 2001). Celle-ci permet à son

tour de réduire la taille de grains, grâce à des mécanismes de �uage dislocation, ainsi

que la formation de rubans de phyllosilicates. Ces derniers constituent des zones préféren-

tielles de circulation de �uides, ce qui auto-entretient l'adoucissement rhéologique, mais

peut également faire réaugmenter la pression de �uide, et mener à une nouvelle fractura-

tion. Les zones de cisaillement peuvent ainsi montrer une cyclicité entre des régimes de

déformation fragiles et ductiles (e.g. Fusseis& Handy, 2008 ; Poulet et al., 2014).
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Figure I.9. Formation d'une zone de cisaillement à la transition fragile-ductile, consistant

en des minéraux se déformant par des mécanismes fragiles (gris) et ductiles (bleu). u0 et u2

correspondent aux vitesses appliquées aux limites supérieure et inférieure, respectivement

(Lavier et al., 2013).
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Les mécanismes de déformation fragiles sont ainsi impliqués dans les stades d'ini-

tiation mais également de propagation des zones de cisaillement. En ce qui concerne

l'étape d'initiation, cela rejoint le modèle proposé par de nombreuses études qui, d'après

des observations de terrain, ont montré que les zones de cisaillement peuvent s'initier

sur des fractures fragiles (Austrheim, 1987 ; Goncalves et al., 2016 ; Guermani& Pen-

nacchioni, 1998 ; Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni

& Mancktelow, 2007 ; Pennacchioni& Zucchi, 2013). Toutefois, la chronologie relative

entre l'événement fragile à l'origine de ces fractures et leur réactivation ductile fait encore

débat :ces fractures peuvent être (1) héritées d'une déformation antérieure, totalement

déconnectée de la réactivation ductile qui exploite ce contraste de viscosité pour se locali-

ser (e.g. Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; Segall& Simpson, 1986) ; ou (2) formées au

cours d'un stade précoce du développement de la zone de cisaillement, et liées au même

événement de déformation (e.g. Austrheim, 1987 ; Fusseis& Handy, 2008). Ces précur-

seurs fragiles des zones de cisaillement sont rarement préservés, car rapidement oblitérées

par la réactivation ductile, c'est pourquoi la caractérisation de ces événements fragiles

transitoires est encore lacunaire.

La Figure I.10 présente un modèle de formation des zones de cisaillement au sein

d'un protolithe granitique, établi par Oliot et al. (2014). Ce modèle souligne le rôle primor-

dial des interactions �uides-roche dans le développement des zones de cisaillement, et ce

dès les stades d'initiation, au cours desquels les �uides permettent un adoucissement très

localisé au sein du protolithe isotrope. L'interconnexion de ces zones de faiblesse permet

le développement de la zone de cisaillement, grâce à la formation d'un réseau rhéologi-

quement faible permettant l'ouverture localisée du système chimique grâce à l'entrée de

�uides externes. Les percolations de �uides localisées sur les épontes de la zone déformée

permettent sa propagation latérale. Le stade le plus mature correspond à une structure

anastomosée caractérisée par un réseau anastomosé de zones rhéologiquement faibles, qui

permet une ouverture plus prononcée du système chimique et délimite des zones épar-

gnées par cette déformation intense et par le métasomatisme. La fracturation des épontes

de la zone de cisaillement, du fait de la forte pression de �uides, permet son élargissement.
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Figure I.10. Modèle conceptuel de formation d'une zone de cisaillement dans un gra-

nitoïde, depuis la nucléation (t1) jusqu'à la propagation de la zone de cisaillement par

métasomatisme (t3), construit à partir d'observations structurales, microtexturales et mé-

tamorphiques. A : protolithe peu déformé, B : orthogneiss, C : mylonite, D : ultramylonite

(Oliot et al., 2014).
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Développement d'une structure anastomosée à toutes les échelles

La maturation des zones de cisaillements s'accompagne d'une complexi�cation

de ce système initial. A l'instar des failles, elles croissent principalement grâce à la mise

en réseau de di�érents segments, qui accumulent du déplacement et se connectent pour

développer des structures anastomosées très complexes (Figure I.11 ; e.g. Pennacchioni,

2005). Elles se caractérisent par un partitionnement de la déformation, avec des zones de

haute déformation pouvant montrer les caractéristiques évoquées ci-dessus et délimitant

des domaines préservés, au sein desquels la déformation se manifeste de façon beaucoup

plus localisée. Cette morphologie anastomosée est constatée à toutes les échelles d'ob-

servation, depuis l'échelle du minéral, avec par exemple l'interconnexion de rubans de

phyllosilicates enveloppant des domaines minéralogiques plus résistants tels que les feld-

spaths par exemple ; jusqu'à celle de la lithosphère, où des régions de faible déformation

s'étendant sur plusieurs centaines de kilomètres sont délimitées par des zones montrant

une mylonitisation pervasive. Cette auto-similarité est une caractéristique majeure des

zones de cisaillement : la reproductibilité de leur structure à toutes les échelles permet de

discuter du comportement des discontinuités lithosphériques à partir de l'étude d'objets

de taille bien plus modeste (échelle de l'a�eurement), ou même d'observations à l'échelle

micrométrique.
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Figure I.11. Systèmes anastomosés caractéristiques des zones de cisaillement matures.

haut : zone de cisaillement anastomosée plurimétrique (Cap de Creus, Fusseis et al., 2006) ;

bas : système de zone de cisaillement anastomosé de plusieurs centaines de kilomètres

(zone de cisaillement de Borborema, Brésil). Les deux systèmes montrent des zones de

cisaillement majeures connectées par des zones obliques mineures formant une géométrie

S-C (d'après Fossen& Cavalcante, 2017).
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I.2.3 Modèles géologique et géophysique d'une zone de cisaille-

ment

Les zones de cisaillement, principales structures localisantes dans la croûte moyenne

à inférieure, présentent donc une forte complexité géométrique et rhéologique, caractérisée

par des hétérogénéités à toutes les échelles d'observation et l'action de processus fragiles

transitoires au sein d'événements ductiles à long terme. L'étude de ces objets apparaît

donc comme primordiale dans la compréhension du comportement complexe de la croûte

profonde, en terme de rhéologie et de sismologie. C'est pourquoi il est nécessaire de pou-

voir combiner les observations géophysiques avec la connaissance géologique des zones de

cisaillement.

Les visions géophysique et géologique de ces structures sont cependant très dif-

férentes : les études géologiques menées sur les zones de cisaillement ont mené à une

vision très complexe, comme cela a été en partie démontré dans les paragraphes précé-

dents. Même en considérant le cas le plus simple d'une zone de cisaillement tabulaire,

les études structurales, pétrologiques, expérimentales ou encore numériques ont montré

que le gradient de déformation depuis le protolithe non déformé jusqu'à l'ultramylonite

implique une évolution complexe de la minéralogie, de la taille de grains, mais également

des propriétés rhéologiques. La vision géophysique des zones de cisaillement consiste au

contraire en une zone tabulaire aux propriétés homogènes, que ce soit l'orientation de la

foliation (parallèle aux épontes), ou l'anisotropie (e.g. Schulte-Pelkum& Mahan, 2014 ;

Figures I.12 et I.13). Ce modèle semble donc assimiler les zones de cisaillement à la partie

ultramylonitique, ce qui est justi�é étant donné qu'il s'agit du stade le plus déformé. Dans

le but de pouvoir combiner les approches géophysique et géologique, il est primordial de

trouver un modèle d'une complexité intermédiaire entre celle du modèle géologique et

celle du modèle géophysique, un nouveau modèle prenant en considération le caractère

hétérogène des zones de cisaillement.
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Figure I.12. Modèle simpli�é considéré pour l'application de la technique des fonctions

récepteur à la zone de cisaillement de Badcall, Ecosse. (a) Carte et (b) coupe simpli�ées

de la zone de cisaillement de Badcall (Schulte-Pelkum& Mahan, 2014).

Figure I.13. Comparaison des modèles géométriques des zones de cisaillement, corres-

pondant (a) à la vision géologique, qui prend en compte la grande complexité liée au

gradient de déformation entre le protolithe et l'ultramylonite ; et (b) à la vision géophy-

sique d'une couche homogène foliée et anisotrope (schématisée d'après les modèles utilisés

dans l'étude de Schulte-Pelkum& Mahan, 2014).
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! Notre étude se positionne dans cette démarche visant à apporter une contri-

bution géologique aux concepts et observations géophysiques. Cette approche permettra

une meilleure compréhension du comportement complexe des zones de cisaillement, et

par extension de la croûte profonde. Cette avancée passe (1) par la caractérisation des

processus impliqués dans leur fonctionnement, et en particulier les événements fragiles

transitoires ; ainsi que (2) par l'imagerie géophysique des zones de cisaillement, dont la

signature géophysique pourra être mieux contrainte grâce à leur étude géologique.

I.3 Les zones de cisaillement : des enregistrements

géologiques des glissements lents dans la croûte

moyenne ?

Les séismes lents, quel que soit le contexte tectonique dans lequel ils sont ob-

servés, présentent des caractéristiques communes (e.g. Ito et al., 2007), à savoir (1) leur

localisation à la transition à la base de la partie verrouillée de la zone de faille (entre 20

et 40 km de profondeur) ; (2) une forte pression de �uides, comme en témoignent les forts

ratios VP / VS), possiblement à l'origine d'une hydrofracturation en profondeur à l'origine

de la sismicité basse fréquence (Audet et al., 2009 ; Obara, 2002 ; Shelly et al., 2006) ;

(3) une coopération, voire une cyclicité, entre des mécanismes fragiles et ductiles pouvant

expliquer l'alternance d'événements sismiques et asismiques ; et (4) un contexte de faible

contrainte déviatorique. La plupart de ces caractéristiques se retrouvent dans le fonction-

nement des zones de cisaillement qui, dans la croûte moyenne, présentent une rhéologie

mixte caractérisée par une étroite collaboration entre des processus transitoires fragiles et

des événements ductiles plus prolongés, et sont également le siège d'intenses circulations

de �uides. Le premier objectif de cette étude consiste donc à déterminer si les zones de

cisaillement peuvent constituer un enregistrement géologique des SSE.
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I.4 Comment l'évolution des propriétés intrinsèques

des zones de cisaillement in�uence-t-elle leur si-

gnature géophysique ?

L'étude des zones de cisaillement est essentielle pour une meilleure compréhension

du comportement rhéologique et sismologique de la lithosphère, et passe par la caracté-

risation des processus qui y opèrent, mais également par notre capacité à cartographier

ces structures. Si la forte sismicité des zones de faille de la croûte supérieure permet leur

détection par les méthodes d'imagerie géophysique, ce n'est pas le cas des zones de cisaille-

ment. Une méthode permettant l'imagerie de ces objets consiste en l'analyse des ondes

télésismiques : cette méthode présente un double avantage, à savoir (1) l'omniprésence

des ondes télésismiques au sein de la lithosphère, contrairement aux ondes issues de la

sismicité locale, et (2) un bon compromis entre les résolutions latérale et verticale. Les

ondes sismiques étant sensibles aux contrastes de vitesse, elles peuvent nous renseigner

sur l'anisotropie des milieux au travers desquels elles se propagent.

L'anisotropie sismique d'un milieu se manifeste par la variation de la vitesse des

ondes sismiques en fonction de leur direction de propagation. Dans cette étude, l'aniso-

tropie sismique sera décrite par la quanti�cation :

ˆ de l'anisotropie de vitesse de propagation des ondes P ( AVP ) : elle corres-

pond à l'anisotropie azimutale des ondes P, c'est-à-dire à la variation de vitesse des

ondes compressives en fonction de leur direction de propagation ;

ˆ du déphasage des ondes S ( AVS, Figure I.14) : lorsqu'une onde incidente S

se propage à travers un milieu anisotrope, elle se partage en deux ondes, notées

S1 et S2, qui se propagent dans la même direction, mais montrent un déphasage

angulaire et temporel. Les deux ondes présentent en e�et des mouvements de par-

ticules perpendiculaires, et ne se propagent pas à la même vitesse (e.g. Bamford

& Crampin, 1977 ; Christensen, 1966 ; Crampin et al.,1984). L'anisotropie liée à ce

dédoublement des ondes S peut être caractérisée grâce à deux paramètres : l'écart

temporel accumulé entre l'onde lente et l'onde rapide, proportionnel à l'épaisseur de

la couche anisotrope et à la magnitude de l'anisotropie (e.g. Silver& Chan, 1991)

et la direction du plan de polarisation de l'onde rapide.
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Figure I.14. Représentation schématique du phénomène de déphasage des ondes ci-

saillantes. L'onde incidente S est partagée en deux composantes polarisées perpendicu-

lairement l'une à l'autre, et de vitesses di�érentes, lorsqu'elle se propage dans un milieu

anisotrope. Ces deux composantes accumulent un déphasage angulaire (' ) et temporel

(� t) (Wüestefeld et al., 2008).

Certaines méthodes géophysiques, telles que les fonctions récepteur, permettent

de caractériser la structure et l'anisotropie d'un milieu à partir de l'analyse de la conver-

sion des ondes aux di�érentes interfaces rencontrées (REF). En particulier, l'étude des

ondes PS (onde incidente P convertie en S) permet de déterminer la profondeur et le

pendage de l'interface sur laquelle elles ont été générées (e.g. Burdick& Langston, 1977 ;

Phinney, 1964 ; Schulte-Pelkum& Mahan, 2014 ; Vinnik, 1977). En e�et, au cours du tra-

jet entre l'interface de conversion et la station sismique, une onde convertie P convertie en

onde S se propagera, par dé�nition, à la vitesse d'une onde S, et sou�rira donc d'un retard

vis-à-vis d'une onde PP. La profondeur de l'interface peut donc être directement déduite

du retard entre ces deux arrivées, sous réserve de connaître les vitesses de propagation

des ondes P et S entre l'interface et la station. La technique des fonctions récepteur per-

met également de déterminer le pendage de l'interface : l'amplitude des ondes converties

dépend de l'angle entre l'onde incidente et l'interface de conversion, c'est pourquoi le pen-

dage de la structure à imager peut être déduite des variations azimutales de l'amplitude,

et en particulier des inversions de polarité (Figure I.15). Cette technique est essentiel-
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lement utilisée pour la détection d'interfaces subhorizontales ou pentées, mais pas pour

celle des interfaces sub-verticales, car les rais sont alors subparallèles à l'interface et ne

permettent pas sa détection (e.g. Schulte-Pelkum& Mahan, 2014). Il est donc essentiel de

caractériser les propriétés élastiques des structures crustales non sismogènes (vitesse de

propagation des ondes sismiques et anisotropie sismique) a�n de pouvoir les cartographier

par les méthodes d'imagerie passive.

Figure I.15. (a) Représentation conceptuelle d'une discontinuité crustale avec une zone

de faille dans la croûte supérieure (lignes noires parallèles) et deux géométries possibles

de son enracinement profond (élargissement en une zone de cisaillement pentée en vert,

branchement sur un détachement subhorizontal en rouge). Le triangle jaune représente la

station sismique, recevant les ondes S issues de la conversion des ondes télésismiques P au

niveau de la zone de faille. (b-c) Schémas illustrant la géométrie du rai et du mouvement

de particule lors de la conversion P-S au niveau d'une interface (b) horizontale ou (c)

pentée. Le triangle jaune indique la station sismique, le plan gris correspond au plan

source-récepteur. Le cercle et la �èche verts indiquent le point de réfraction de l'onde P

et le mouvement de particule de l'onde ré�échie, le cercle et la �èche rouge indiquent le

point de conversion P-S et le mouvement de particule de l'onde convertie (Schulte-Pelkum

& Mahan, 2014).
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Figure I.16. Sismogrammes synthétiques des composantes radiale (gauche) et tangen-

tielle (droite), calculés pour le modèle simpli�é de la zone de cisaillement de Badcall,

Ecosse. L'inversion de polarité sur la composante tangentielle est alignée avec la direc-

tion de pendage (updip, downdip), tandis que les amplitudes minimales sur la composante

radiale sont alignées avec l'azimut de l'interface (strike) (Schulte-Pelkum& Mahan, 2014).

Dans la croûte profonde, les principales sources d'anisotropie sont :

ˆ le développement d'orientations préférentielles cristallographiques et de forme

(CPO, Crystallographic Preferred Orientationet SPO Shape Preferred Orientation,

respectivement ; e.g. Baker& Carter, 1972 ; Barruol& Kern, 1996 ; Crosson& Lin,

1971 ; Mainprice, 2007 ; Mainprice& Humbert, 1994 ; Mainprice& Nicolas, 1989 ;

Owens, 1974 ; Owens& Rutter, 1978 ; Wenk, 2002) ;
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ˆ l'acquisition d'une structure litée , dont le contraste de vitesse entre les di�érents

niveaux et leur épaisseur conditionnent la force de l'anisotropie (e.g. Backus, 1962) ;

ˆ la présence dephases anisotropes (Figure I.17), en particulier les phyllosilicates,

les amphiboles, mais également les feldspaths (Burlini& Fountain, 1993 ; Dempsey

et al., 2011 ; Mahan, 2006 ; Tatham et al., 2008 ; Ward et al., 2012 ; Weiss et al.,

1999).

Figure I.17. Structure cristalline et anisotropie de vitesse de propagation des ondes P

de la muscovite (Rothbauer, 1971 ; Vaughan& Guggenheim, 1986), et de l'albite (Brown

et al., 2016), montrant respectivement une symétrie hexagonale et orthorhombique. Sur

les formes cristallines (gauche), les axes indiqués en bleu, noir et rouge correspondent aux

directions de propagation rapide, intermédiaire et lente, respectivement. (droite) Projec-

tions stéréographiques, hémisphère supérieur. L'échelle de couleur évolue du rouge (vi-

tesses lentes) au bleu (vitesses rapides).
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La combinaison de ces di�érentes sources d'anisotropie résultent en des systèmes

à symétrie orthorhombique, voire hexagonale. En e�et, les propriétés élastiques d'un mi-

lieu sont décrites par un tenseur de quatrième ordre, appelé tenseur élastique et noté C,

qui permet d'établir une relation linéaire entre la contrainte appliquée et la déformation :

il s'agit de la loi de Hooke. Une description détaillée de cette loi ainsi que des di�é-

rentes équations permettant de dé�nir ces tenseurs est présentée dans la thèse de Bonnin

(2012). Ce tenseur élastique peut présenter une certaine complexité, car sa description

peut nécessiter jusqu'à 21 paramètres indépendants. Toutefois, les milieux anisotropes

présentent généralement des relations de symétrie qui permettent de réduire ce nombre

de paramètres. Les deux symétries les plus courantes sont la symétrie orthorhombique

(9 paramètres), qui comporte trois axes de symétrie de vitesses sismiques ; et la symétrie

hexagonale, qui correspond quant à elle à un plan isotrope de vitesses sismiques, et un

axe de symétrie perpendiculaire à ce plan (Figure I.17). Cette dernière symétrie est sou-

vent quali�ée d'isotropie transverse (verticale, horizontale ou pentée, selon l'orientation

de l'axe de symétrie).

Ces di�érentes sources d'anisotropie sismique se manifestent dans les zones de

cisaillement, qui présentent une structure foliée, un développement d'orientations cristal-

lographiques préférentielles et une forte production de phyllosilicates anisotropes (voir

section I.2). Les méthodes d'imagerie géophysique passives sont donc particulièrement

adaptées à l'étude de ces objets géologiques fortement anisotropes. Entre autres, Schulte-

Pelkum & Mahan (2014) et Schulte-Pelkum et al. (2005) ont appliqué la technique des

fonctions récepteur sur des zones de cisaillement actuelles et fossiles, en considérant le

modèle simpli�é d'une couche anisotrope homogène, avec une direction principale d'ani-

sotropie constante et parallèle aux épontes (Figure I.12). Or, Schulte-Pelkum et al. (2005)

ont imagé une interface anisotrope correspondant approximativement au Chevauchement

Principal Himalayen, et donc la fabrique anisotrope est orientée à� 40° du pendage sup-

posé de cette structure, suggérant que l'anisotropie des zones de cisaillement n'est pas

uniquement contrôlée par la foliation de la zone ultramylonitique, parallèle aux épontes

(Figure I.18 ; Schulte-Pelkum et al. (2011).
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Figure I.18 Interprétation de l'analyse des fonctions récepteur appliquée à l'orogène

himalayen. (a). Topographie (b)Cumul des fonctions récepteur azimutales le long du même

pro�l qu'en (a). L'échelle de couleur correspond à l'amplitude de la fonction récepteur

exprimée en pourcentage de l'arrivée de l'onde directe P. (c) Interprétation de (b) grâce

au pro�l de sismique ré�exion INDEPTH. (d) Modèle montrant l'orientation du plan

rapide (foliation) au sein de la couche anisotrope interprétée comme le chevauchement

principal himalayen. Modi�é d'après Schulte-Pelkum et al. (2005).
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Les variations transversales des propriétés intrinsèques des zones de cisaillement

implique vraisemblablement une variation de l'anisotropie. A�n d'optimiser l'identi�cation

des zones de cisaillement sur les imageries géophysiques, il est donc primordial d'établir

des modèles plus réalistes et représentatifs de leurs complexité. Notre objectif est de déter-

miner l'impact des évolutions minéralogiques et texturales sur l'évolution de l'anisotropie

sismique à travers les zones de cisaillement crustales. Si la grande complexité géométrique

des zones mylonitiques anastomosées pourra à terme être prise en considération dans les

modèles géophysiques, la première étape consiste à caractériser les propriétés anisotropes

de gradients de déformation simples, correspondant au modèle idéal tabulaire des zones

de cisaillement.

I.5 Approche et objets d'étude

Notre travail consiste en une étude pétrologique de zones de cisaillement déve-

loppées dans la croûte moyenne, et pourra permettre de :

1. mieux comprendre les processus complexes observés grâce aux mesures géodésiques

et sismologiques, en particulier les glissements lents ;

2. cartographier plus précisément les structures localisantes de la déformation dans la

croûte moyenne à inférieure grâce aux méthodes d'imagerie géophysique basées sur

l'anisotropie sismique.

Notre approche repose sur l'étude d'échantillons naturels provenant de zones de

cisaillement fossiles, portées à l'a�eurement par les processus orogéniques. Les échan-

tillons servant de support à notre étude proviennent de deux localités principales : la zone

de Neves (Fenêtre des Tauern, Alpes Orientales) et le massif de Monte Mucrone (Zone

de Sesia-Lanzo, Alpes Occidentales). Ces deux zones d'étude sont décrites en détail dans

le Chapitre II. Elles résultent d'histoires géodynamiques di�érentes : la déformation al-

pine enregistrée dans la zone de Neves correspond à un contexte de collision continentale,

sous des conditions de faciès amphibolite ; tandis que celle enregistrée dans le Massif de

Monte Mucrone est liée à un contexte de subduction continentale, en conditions éclogi-

tiques. L'étude combinée d'échantillons provenant de ces deux localités permet donc de

comparer di�érents contextes géodynamiques. Les zones de Neves et de Monte Mucrone
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montrent à l'échelle plurikilométrique une morphologie anastomosée similaire à celle obser-

vée dans les zones de cisaillement à l'échelle de l'a�eurement. Cette morphologie consiste

en un réseau de zones mylonitiques d'épaisseur plurikilométrique enveloppant des régions

plutoniques faiblement déformées. La déformation s'y localise en de multiples zones de

cisaillement d'épaisseur centimétrique à décamétrique, et fossilisées à des degrés de déve-

loppement très variés, depuis des objets très immatures préservant les structures fragiles

liées à l'initiation des zones de cisaillement ; jusqu'à des zones de cisaillement métriques

à décamétriques montrant des gradients de déformation matures. Ces di�érents degrés de

maturation permettent à la fois :

1. la recherche d'enregistrements géologiques des glissements lents, qui requiert l'étude

des structures liées à des épisodes de déformation transitoires ;

2. la quanti�cation de l'évolution de l'anisotropie sismique à travers les zones de ci-

saillement, qui nécessite quant à elle l'étude de gradients de déformation matures.

Notre étude s'articulera donc selon deux axes majeurs, reposant respectivement

sur la caractérisation de zones de cisaillement fossilisées à un stade de développement

très précoce, dans lequel sont préservées les structures fragiles liées aux stades d'initia-

tion des zones de cisaillement ; et à un stade de développement plus mature, permettant

l'observation de gradients de déformation bien développés :

1. le premier volet de cette thèse a pour objectif d'identi�er les enregistrements géo-

logiques des glissements lents. Pour cela, nous présentons tout d'abord une étude

pétrologique menée sur un précurseur fragile de zone de cisaillement provenant de la

zone de Neves, a�n de préciser la chronologie relative de cette fracturation vis-à-vis

de la déformation ductile (Chapitre III). Cette partie a fait l'objet d'un article, paru

en 2019 dansJournal of Metamorphic Geology. Les conclusions de cette étude sont

ensuite mises en relation avec d'autres observations menées sur des précurseurs fra-

giles de zones de cisaillement, provenant notamment de la nappe de Suretta (Dôme

Lépontin, Alpes Centrales), a�n de discuter du rôle potentiel de ces structures fra-

giles dans l'enregistrement des LFE (Chapitre IV). Ce chapitre fera l'objet d'un

deuxième article, dont une première version non soumise est présentée ici ;

2. le second volet a pour objectif d'améliorer notre capacité à cartographier les zones

de cisaillement par les méthodes d'imagerie géophysique passives, grâce à une quan-
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ti�cation de l'anisotropie sismique et de son évolution en fonction des changements

minéralogiques et texturaux à travers deux zones de cisaillement, provenant respec-

tivement des zones de Neves et Monte Mucrone. L'anisotropie est ici estimée grâce

à deux méthodes, appliquées sur les mêmes échantillons naturels : une méthode ex-

périmentale, consistant en une mesure directe des vitesses de propagation d'ondes

élastiques à travers des échantillons déformés et une estimation numérique, basée sur

le calcul des propriétés élastiques d'après les orientations cristallographiques préfé-

rentielles mesurées par EBSD (Electron Back-Scaterred Di�raction). Ces méthodes

sont décrites en détail dans le Chapitre V. Nous présentons dans un premier temps

l'étude pétrologique des deux gradients de déformation métriques de Neves et Monte

Mucrone (Chapitre VI). Dans un second temps, nous présentons les résultats de la

quanti�cation de l'anisotropie, qui passe par l'estimation de l'anisotropie de vitesse

des ondes sismiques P,AVP (Chapitre VII), ainsi que par celle du déphasage des

ondes sismiques S,AVS (Chapitre VIII).
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Chapitre II

Contexte géologique et géophysique
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Les échantillons qui seront utilisés dans cette étude proviennent de deux zones dis-

tinctes : la zone de Neves, située dans la fenêtre des Tauern (Alpes Occidentales),

et le massif de Monte Mucrone, situé dans la zone de Sesia (Alpes Orientales). Ces deux

zones comportent des intrusions magmatiques tardi-varisques constituant des domaines

de faible déformation, épargnés par la mylonitisation liée à l'orogenèse alpine, et au sein

desquels la déformation ductile se manifeste de façon très localisée.

Ces domaines faiblement déformés présentent à la fois les stades initiaux du dé-

veloppement des zones de cisaillement, préservés au sein du protolithe, et des gradients

de déformation métriques. L'étude de ces domaines permettra donc (1) de caractériser

les interactions fragiles-ductiles associées à l'initiation des zones de cisaillement et leur

rôle dans l'enregistrement géologique de la microsismicité profonde ; mais également (2)

de quanti�er l'anisotropie sismique liée à la localisation de la déformation alpine dans la

croûte, et de la comparer avec la contribution de la structure magmatique préservée dans

le protolithe.

Ces deux zones résultent toutefois d'histoires géodynamiques di�érentes : la zone

de Neves correspond à un contexte de collision continentale et montre une déformation

ductile en faciès amphibolite, tandis que le massif de Monte Mucrone a subi une sub-

duction continentale, et est a�ecté par une déformation ductile en faciès éclogite-schiste

bleu. Leur étude combinée permettra ainsi de comparer deux contextes géodynamiques

di�érents, associés à des gammes de pression-température di�érentes, et de replacer nos

observations dans le contexte plus large d'une croûte continentale enfouie en profondeur.
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Figure II.1. Unités paléographiques majeures des Alpes européennes. Les deux zones en

pointillés marquent la localisation des Figures II.2 (Fenêtre des Tauern, Alpes Orientales)

et II.17 (zone de Sesia, Alpes Occidentales) (modi�é d'après Bousquet et al., 2012).
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II.1 Zone de Neves (Fenêtre des Tauern, Alpes Orien-

tales) : collision continentale et déformation en

faciès amphibolite

II.1.1 La fenêtre des Tauern

Les Alpes Orientales sont majoritairement composées de nappes austro-alpines,

dérivées du microcontinent austro-alpin constituant la partie distale de la marge adria-

tique. La fenêtre tectonique des Tauern porte à l'a�eurement des unités penniques et

subpenniques au sein de cet ensemble de nappes austro-alpines (Figures II.1 et II.2 ;

Frisch et al., 1993 ; Kurz et al., 1996 ; Kurz et al., 1998 ; Rosenberg et al., 2007 ; Schmid

et al., 2004 ; Schmid et al., 2013). Schmid et al. (2013) ont établi une nouvelle nomencla-

ture des di�érentes unités qui composent la fenêtre des Tauern, et la présente synthèse du

contexte géologique se base largement sur leurs descriptions et nomenclatures. Les nappes

subpenniques sont dérivées de la marge européenne distale (Milnes, 1974 ; Schmid et al.,

2004, 2013). Elles consistent en un socle varisque a�ecté par des intrusions magmatiques

Permo-Carbonifères, et de sa couverture sédimentaire tardi-varisque (Figure II.2). Le socle

varisque est composé de trois ensembles :

ˆ les nappes de Zillertal-Ri�, Sonnblick-Romate et Mureck-Storz ;

ˆ les nappes de Tux-Granatspitz et Hochalm ;

ˆ les nappes d'Ahorn et Göss.

En fonction de l'unité varisque a�ectée, le batholithe Permo-Carbonifère se divise en trois

corps intrusifs principaux, appelés par la suite les massifs d'Ahorn, Tux et Zillertal. Ces

trois massifs intrusifs sont séparés les uns des autres par de larges zones mylonitiques

plurikilométriques : les zones de cisaillement d'Ahorn, de Greiner et d'Ahrntal (Figure

II.2 et II.3).
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Figure II.2. Carte tectonique de la fenêtre des Tauern (Alpes Orientales). La zone d'étude

est indiquée par le rond blanc. Les marques noires indiquent les extrémités de la coupe

de la Figure II.3. AH Zone de cisaillement d'Ahorn, AHR Zone de cisaillement d'Ahrntal,

BNT Faille de la Bordure Nord des Tauern, FG Faille de Gailtal, FI Faille d'Inntal, FM

Faille de Mölltal, FNB Faille Normale de Brenner, FNK Faille Normale de Katschberg, FP

Faille Périadratique, FPA Faille de Passeier, FS Faille de Silltal, GR Zone de cisaillement

de Greiner LG Ligne de Giudicarie, MM Faille de Meran-Mauls, SEMP Faille de Salzach-

Ennstal-Mariazell-Puchberg, SMA Faille de la bordure Sud du Métamorphisme Alpin,

ZCK Zone de Cisaillement de Katschberg (modi�é d'après Schmid et al., 2013).

Figure II.3. Coupe illustrant la structure crustale actuelle de la partie ouest de la fenêtre

des Tauern. Le code couleur reprend celui de la Figure II.2. Les lignes noires pointillées

représentent les zones mylonitiques plurikilométriques séparant les domaines intrusifs peu

déformés. A Nappe d'Ahorn, T Nappe de Tux, Z Nappe de Zillertal (modi�é d'après

Schmid et al., 2013).

59



CHAPITRE II. CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET GÉOPHYSIQUE

Cette architecture résulte d'une histoire géodynamique complexe. La fermeture

des océans Valaisan et Liguro-Piémontais, il y a environ 45 Ma, a conduit à l'enfouissement

et à l'accrétion de la partie distale de la marge continentale européenne, soumettant cette

dernière à un métamorphisme alpin de type Barrovien au cours de l'Oligocène (Figure

II.4). La partie sud-ouest de la fenêtre des Tauern a ainsi atteint, il y a 28-30 Ma, un pic

thermique de 550-600°C, à des pressions de 0.5-0.7 GPa (e.g. Christensen et al., 1994).

Au cours de cet évènement collisionnel, les unités subpenniques ont également acquis une

architecture en duplexe, appelée le duplexe de Venediger (Figure II.4d ; Kurz et al., 1998 ;

Lammerer& Weger, 1998 ; Schmid et al., 2013).

La formation de ce duplexe s'accompagne d'une déformation ductile pervasive des

nappes métasédimentaires. Si la bordure des intrusions magmatiques Permo-Carbonifères

a également été fortement mylonitisée, la majeure partie de ces plutons n'a été que faible-

ment a�ectée par la déformation alpine. Ils constituent des domaines préservés, au sein

desquels la déformation ductile se localise en de multiples zones de cisaillement mesurant

de quelques dizaines de millimètres à plusieurs mètres de large (De Vecchi& Mezzacasa,

1986 ; Glodny et al., 2008 ; Morteani, 1974 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007 ; Ste�en&

Selverstone, 2006). Du fait de cette hétérogénéité rhéologique, la fenêtre des Tauern pré-

sente une géométrie anastomosée caractéristique de la réactivation ductile des domaines

granitiques (Chourkoune& Gapais, 1983 ; Gapais, 1989 ; Mitra, 1979) : elle comprend des

zones mylonitiques plurikilométriques, correspondant aux unités fortement déformées, dé-

limitant des domaines peu a�ectés par la déformation, où celle-ci se manifeste de façon

très localisée (Figure II.3). L'ensemble de ces corps plutoniques peu déformés est regroupé

sous l'appellation "Zentralgneise" (Morteani, 1974).
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Figure II.4. Evolution tectonique de la fenêtre des Tauern. Le rond blanc indique la

position de la zone de Neves. AA Domaine Austro-Alpin, CSA Chevauchements Sud-

Alpins, EU Plaque Europe, FP Faille Périadriatique, GÖ Nappe de Göss, HA Nappe

d'Hochalm, MO Nappe de Modereck (toît du duplexe de Venediger), OLP Océan Liguro-

Piémontais, OV Océan Valaisan, SEMP Faille de Salzach-Ennstal-Mariazell-Puchberg, SR

Nappe de Sonnblick-Romate, ZCK Zone de cisaillement de Katschberg (modi�é d'après

Schmid et al., 2013).
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La rupture puis le retrait vers l'est du slab européen, suite à son entrée dans l'as-

thénosphère à la �n de l'Oligocène, provoquent l'extension du bassin Pannonien, à l'est.

Ceci entraîne l'extrusion latérale vers l'est des Alpes Orientales, il y a� 17 Ma, impliquant

l'activation de la faille sénestre SEMP au nord, des zones de cisaillement dextres SMA

(bordure Sud du Métamorphisme Alpin) et de la ligne périadriatique au sud. La faille de

Giudicarie fonctionne quant à elle en cisaillement sénestre, permettant l'indentation vers

le nord de la partie orientale des Alpes du Sud. En�n, le fonctionnement extensif de la

faille de Brenner permet le soulèvement de la fenêtre des Tauern, exhumant le duplexe

de Venediger et les unités penniques adjacentes (Figures II.4e et II.5 ; Behrmann, 1988 ;

Bertrand et al., 2015 ; Frisch et al., 2000 ; Frisch et al., 1998 ; Fügenschuh et al., 1997 ;

Neubauer et al., 1999 ; Ratschbacher et al., 1991 ; Rosenberg et al., 2007 ; Scharf et al.,&

Bertrand, 2013 ; Schmid et al., 2013 ; Selverstone, 1988).

Figure II.5. Soulèvement de la fenêtre des Tauern (modi�é d'après Fügenshuh et al.,

1997).
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II.1.2 Propriétés géophysiques de la lithosphère dans les Alpes

Orientales

La fenêtre des Tauern est la plus grande fenêtre tectonique des Alpes Orientales,

c'est pourquoi elle a fait l'objet d'importantes campagnes géophysiques. C'est le cas du

projet TRANSALP (TRANSALP Working Group, 2001, 2002), programme de recherche

international et multidisciplinaire visant à imager la structure profonde des Alpes Orien-

tales. Ce programme repose essentiellement sur un pro�l de sismique ré�exion profonde

mesurant 340 km de long, et dont le tracé orienté nord-sud relie Munich à Venise, en

recoupant la partie occidentale de la fenêtre des Tauern (voir localisation Figure II.1). Il

a permis la mise en évidence d'une structure crustale asymétrique (Moho subhorizontal

sous le domaine adriatique et penté sous le domaine européen), ainsi que de structures

trans-crustales telles que laSub-Tauern Ramp, rampe tectonique à vergence sud corres-

pondant au niveau de la fenêtre des Tauern à une zone de cisaillement majeure située

entre 12 et 20 km de profondeur (Figure II.6 ; Kummerow et al., 2003 ; Lueschen et al.,

2003).

Figure II.6. Pro�l de sismique ré�exion profonde TRANSALP, et unités géologiques

connues en surface (Lueschen et al., 2003).
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Le pro�l TRANSALP est complété par des pro�ls transversaux et par des enregis-

trements passifs d'ondes télésismiques, permettant d'appliquer la méthode des fonctions

récepteur (Kummerow et al., 2003). Cette méthode corrobore les résultats fournis par la

sismique ré�exion, mettant en évidence l'asymétrie du Moho, penté sous le domaine eu-

ropéen et subhorizontal sous le domaine adriatique (Figure II.7a). En association avec la

sismique ré�exion, les fonctions récepteur ont également permis de détecter une interface

pentée vers le nord, à l'aplomb du Moho adriatique. Kummerow et al. (2003) ont fait

l'hypothèse d'une zone de cisaillement majeure présente dans le rétro-prisme de l'orogène

alpin. Toutefois, l'identi�cation de zones de cisaillement intra-crustales par ce type de mé-

thodes reste soumise à de grandes incertitudes, et requiert une meilleure connaissance de

leur signature géophysique. A partir d'une étude de tomographie haute résolution en ondes

P, Schmid et al. (2004) proposent une morphologie di�érente pour le Moho adriatique, et

réfutent l'hypothèse d'une indentation adriatique dans la croûte européenne (Figure II.5).

L'enregistrement d'ondes télésismiques le long de pro�ls transversaux a également

permis d'estimer de l'anisotropie sismique des ondes P ainsi que le déphasage des ondes

cisaillantes dans la lithosphère subalpine (Kummerow& Kind, 2006 ; Millahn et al., 2006).

Les ondes P montrent des valeurs de vitesse plus importantes sur ces pro�ls est-ouest que

sur le pro�l principal nord-sud, correspondant à une anisotropie d'environ 10% (Millahn

et al., 2006). Les ondes télésismiques de type SKS montrent quant à elles un déphasage

dont l'amplitude varie le long du transect, entre 0,2 et 2 s (Figure II.7b ; Kummerow&

Kind, 2006). La contribution crustale ne pouvant excéder un déphasage de 0,5 s (Barruol

& Mainprice, 1993), les interprétations se sont donc concentrées sur la contribution man-

tellique. Au niveau de la fenêtre des Tauern, la direction de polarisation rapide des ondes

SKS présente en revanche un azimut constant, entre N60 et N70°E, subparallèle à l'axe de

l'orogène. Cette orientation est proche de celle des structures majeures observées au sein

de la fenêtre des Tauern, telles que les zones de cisaillement plurikilométriques a�ectant

le Zentralgneise. L'orientation de l'anisotropie des ondes P et S, caractérisée par un axe

rapide est-ouest, traduit ainsi un �uage du manteau supérieur parallèle à l'orogène. Cette

interprétation est cohérente avec les arguments structuraux de Ratschbaher et al. (1991)

en faveur d'une extension est-ouest de la région des Tauern, liée à l'indentation des Alpes

du Sud, et ayant provoqué son extrusion vers le bassin Pannonien (e.g. Meissner et al.,

2002).
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Les campagnes géophysiques menées sur la fenêtre des Tauern ont donc princi-

palement permis de caractériser l'anisotropie sismique du manteau et la morphologie du

Moho. La détection et l'identi�cation de structures intra-crustales grâce aux méthodes

télésismiques restent encore incertaines, et requièrent une meilleure connaissance de la

signature géophysique des zones de cisaillement crustales.

Figure II.7. Caractérisation de la structure lithosphérique basée sur l'enregistrement

d'ondes télésismiques le long du pro�l TRANSALP. (a) Imagerie du Moho européen et

adriatique par la méthode des fonctions récepteur (programme TRANSALP). Topogra-

phie dans la partie haute de la �gure. L'échelle verticale correspond à la di�érence entre

la première arrivée d'onde P et les arrivées d'ondes converties P-S (Kummerow et al.,

2003). (b) Paramètres du déphasage des ondes SKS et SKKS, déphasage et azimut de

la direction de polarisation rapide, calculés le long du pro�l TRANSALP (Kummerow&

Kind, 2006).
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II.1.3 La zone de Neves

Les a�eurements de la zone de Neves ont fait l'objet d'une description et d'une

analyse structurale extrêmement détaillées par Neil Mancktelow et Giorgio Pennacchioni

(Mancktelow & Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni& Mankctelow, 2007). Cette section

présente les éléments principaux de leurs travaux, qui justi�ent le choix de la zone de

Neves dans le cadre de notre étude.

Complexe magmatique tardi-varisque

La zone de Neves fait partie de l'unité de Zillertal, et se situe à l'extrémité sud-

ouest du Zentralgneise, à 4 km au nord-est du lac de Neves, Sud-Tyrol, Italie (Figure II.8).

L'a�eurement étudié correspond à une vaste surface de poli glaciaire, mesurant environ

500 000m2, exposée suite au recul rapide du glacier de Mesule. La lithologie de cet

a�eurement est largement dominée par la métagranodiorite tardi-varisque de Neves (290-

310 Ma), équigranulaire (grains millimétriques) et riche en biotite (quartz-plagioclase-

biotite � K-feldspath). La biotite et le plagioclase matérialisent une fabrique magmatique

fruste orientée nord-sud. Cette granodiorite est elle-même a�ectée par diverses intrusions

subverticales (Figure II.9) :

1. des �lons de lamprophyre, orientés globalement nord-sud : le contraste thermique

avec la granodiorite plus froide (� 1200 et� 800°C, respectivement) a provoqué un

mélange entre les deux magmas, injectant au sein des intrusions ma�ques des veines

leucocrates issues de l'encaissant ;

2. des �lons d'aplite, de température plus faible (� 500°C), formant des �lons aux

bordures très régulières. Certains montrent une orientation nord-sud, mais la plupart

sont orientés est-ouest ;

3. une seconde génération de lamprophyres, ne générant cette fois-ci aucun mélange de

magma, du fait de son intrusion tardive, postérieure au refroidissement des autres in-

trusions. Cette seconde génération montre des orientations exclusivement est-ouest.

67



CHAPITRE II. CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET GÉOPHYSIQUE

68



CHAPITRE II. CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET GÉOPHYSIQUE

Figure II.8. Localisation et morphologie générale de la zone de Neves. (a) Vue

satellite de la région de Neves (source : Google Earth Pro). La zone d'étude se situe à 4

km au nord-est du lac de Neves (voir le rond blanc sur la �gure II.2 pour sa localisation

à l'échelle de la fenêtre des Tauern). La zone mylonitique d'Ahrntal (zone rouge) délimite

par le sud le domaine peu déformé où se situe la zone de Neves. Le pro�l AB indique

l'orientation du panorama (b). (b) Panorama de la zone de Neves (source : Google Earth

Pro), montrant la transition entre le c÷ur préservé du pluton, exposé par le poli glaciaire

(c), et sa bordure fortement mylonitisée (d).

Figure II.9. Complexe magmatique tardi-varisque de la zone de Neves. (a) Relations

entre les di�érents types d'intrusions. (b) Orientations des �lons intrudés dans la méta-

granodiorite de Neves (projection stéréographique, hémisphère inférieur). La distinction

dextre/senestre fait référence à la cinématique de la réactivation ductile de ces structures

(Pennacchioni& Mancktelow, 2007).
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Si le domaine intrusif du Zentralgneise peut être considéré comme isotrope à

l'échelle de la croûte, il présente cependant une structure magmatique nord-sud ainsi que

des intrusions tardives est-ouest pouvant contribuer à l'anisotropie sismique crustale.

Déformation alpine

A l'échelle du Zentralgneise, la déformation alpine liée à la formation du duplexe

de Venediger se localise aux épontes des domaines intrusifs, formant des zones de ci-

saillement ductiles sénestres, plurikilométriques et orientées N70°E, telles que les zones de

cisaillement d'Ahorn, de Greiner et d'Ahrntal (voir Figures II.2 et II.3). Cole et al. (2007)

ont mis en évidence la connexion entre ces zones mylonitiques plurikilométriques et le sys-

tème de faille sénestre de Salzach-Ennstal-Mariazell-Puchberg (SEMP), qui s'étend depuis

Vienne jusqu'à l'ouest de la fenêtre des Tauern (Figure II.10). Les zones de cisaillement

ductiles de l'ouest de la fenêtre des Tauern constituent ainsi la racine ductile d'un système

décrochant fragile, aujourd'hui exhumée et portée à l'a�eurement. Ces structures mylo-

nitiques majeures bordent des domaines faiblement déformés : les zones de cisaillement

de Greiner et d'Ahrntel délimitent par le nord et par le sud, respectivement, le domaine

de faible déformation correspondant au massif de Zillertal, au sein duquel se situe la zone

de Neves (Figures II.2 et II.3).

Contrairement à la mylonitisation pervasive observée dans ces zones de cisaille-

ment majeures, la déformation alpine ductile se manifeste au sein du complexe magma-

tique de Neves de façon beaucoup plus localisée. Elle se concentre en e�et sur les contrastes

de viscosité, notamment entre la métagranodiorite et les intrusions ma�ques et aplitiques

(e.g. Mancktelow& Pennacchioni, 2005). En fonction des rhéologies relatives de part et

d'autre du contraste (bordure du �lon), la déformation se distribue au sein de l'intrusion

(cas des lamprophyres, moins compétents, Figure II.11a) ou se localise majoritairement

au niveau des bordures, bien que le �lon présente également des indices de déformation

interne (cas des �lons d'aplite, Figure II.11b).

70



CHAPITRE II. CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET GÉOPHYSIQUE

Figure II.10. Reconstruction du système de faille SEMP, montrant l'évolution du style

de déformation, depuis une structure fragile (triangles) en surface vers une zone de ci-

saillement ductile de 2 km de large en profondeur. Le stade intermédiaire consiste en un

réseau de zones de cisaillements fragile-ductiles, entre 15 et 25 km de profondeur (Cole

et al., 2007). La zone de Neves est localisée dans les lentilles délimitées par les zones

mylonitiques connectées à la faille SEMP.

Figure II.11. Localisation de la déformation alpine ductile (a) au sein d'un �lon de lam-

prophyre et (b) sur les épontes d'un �lon d'aplite. Ce dernier présente toutefois quelques

marqueurs de déformation interne.
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Au sein de la métagranodiorite, pourtant considérée comme une lithologie ho-

mogène à l'échelle de l'a�eurement, existent également des discontinuités permettant de

localiser cette déformation alpine ductile. Elle est en e�et a�ectée par de nombreuses frac-

tures subverticales, �nes et rectilignes à l'échelle de l'a�eurement, pouvant mesurer de

quelques dizaines à plus d'une centaine de mètres de long. Il peut s'agir de fractures isolées,

séparées de plusieurs mètres de leurs voisines, ou bien organisées en réseau, avec une géo-

métrie en échelon témoignant d'une cinématique dextre (Figure II.12). Plusieurs familles

d'orientations sont observées, mais la plupart de ces fractures sont orientées est-ouest. Ne

présentant pour la plupart aucun décalage signi�catif, ces fractures sont matérialisées par

un alignement de biotites associé à des tâches de rouille qui parsèment son tracé, révélant

la présence de sulfures (Figures II.12 et II.13a). Certaines fractures montrent quant à elles

un remplissage d'épidote, résultant d'importantes circulations de �uides. La métagrano-

diorite environnante est généralement altérée par ces percolations de �uides, résultant

en un halo d'altération bordant de part et d'autre la veine d'épidote, caractérisé par la

présence fréquente de calcite et de grains p÷cilitiques de plagioclase calcique, riche en

inclusions de quartz, biotite et calcite (Figure II.13d, Mancktelow& Pennacchioni, 2005).

Dans le cas des veines d'épidote, la déformation alpine ductile se localise sur

les épontes du halo d'altération, développant de part et d'autre de celui-ci une zone de

cisaillement dont la foliation est principalement marquée par l'allongement des biotites

du côté de la métagranodiorite, et plus discrète au sein du halo (Figure II.13e). Ce type

de structure est appelé une zone de cisaillement double (paired shear zones, Mancktelow

& Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007). Cette géométrie montre que

les interactions �uide-roche, du fait des modi�cations minéralogiques qu'elles induisent

autour de la veine d'épidote, sont à l'origine d'un contraste de viscosité entre le halo

métasomatique, devenu plus résistant, et la métagranodiorite environnante (Mancktelow

& Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007).
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Figure II.12. Précurseurs fragiles des zones de cisaillement - photographies d'a�eure-

ment.(a) Fractures montrant une géométrie en échelon gauche, s'étendant sur plusieurs

dizaines de mètres de long, signalées par l'alignement de taches de rouilles (46°58'32.4�,

11°48'01.7�). Le cadre noir indique la localisation de la �gure (b). (b) Détail de la géomé-

trie en échelon. (c) Relai compressif entre deux fractures en échelon gauche (46°58'25.0�,

11°47'48.9�). Les doubles-�èches rouges matérialisent la cinématique dextre indiquée par

la géométrie des fractures.
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Figure II.13. (a-c) Précurseur fragile à biotite (a) sur lequel s'initie la défor-

mation ductile, matérialisée par le développement d'une foliation orientée à� 45° de la

fracture initiale (b), menant à la formation d'une zone de cisaillement ductile (c).(d-e)

Veine d'épidote auréolée d'un halo d'altération (d), sur les bordures duquel se localise

une zone de cisaillement double (e). (f) Zone de cisaillement présentant un gradient de

déformation métrique. La zone altérée au centre de l'image correspond à la zone de plus

forte déformation (mylonite/ultramylonite).

Les fractures riches en biotite, quant à elles, n'ont pas développé de halo vi-

sible à l'échelle macroscopique. La déformation ductile se concentre directement sur la

structure fragile pour développer, sur une bande d'environ 1-2 cm de part et d'autre

de la fracture, une foliation orientée à 45° de cette dernière, matérialisée principalement

par l'étirement des biotites (Figure II.13b-c, Mancktelow& Pennacchioni, 2005). Dans

le cas de ces zones de cisaillement simples, c'est la fracture en elle-même qui constitue

la structure localisante. Ces fractures riches en biotite sont donc référencées en tant que

précurseurs fragiles des zones de cisaillement. En e�et, leur réactivation ductile est claire-

ment observable sur le terrain, certaines fractures montrant une transition longitudinale

et graduelle depuis le stade de joint sans aucun décalage jusqu'à celui de zone de cisaille-

ment centimétrique (Figure II.13c). Les décalages localement observés sur les précurseurs

sont cohérents avec la cinématique dextre des zones de cisaillement ductiles qui s'y loca-

lisent (Mancktelow & Pennachioni, 2005 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007). Ces zones

de cisaillement centimétriques peuvent poursuivre leur développement jusqu'à former des

gradients de déformation pouvant atteindre 1 à 2 m de large (Figure II.13f).

L'ensemble des zones de cisaillement ductiles de la zone de Neves, qu'elles soient

métriques ou centimétriques, simples ou doubles, présentent majoritairement une orien-

tation est-ouest, tout comme les fractures à biotite et les veines d'épidote (Figure II.14).

Ainsi, bien que le développement des zones de cisaillement ductiles e�ace rapidement les

stades liés à leur initiation, et que les gradients métriques et centimétriques ne gardent

plus aucune trace de ces structures fragiles, l'orientation et la disposition des zones de

cisaillement re�ètent celles des fractures sur lesquelles elles se sont développées (Pennac-

chioni & Mancktelow, 2007).
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Figure II.14. Rosace directionnelle montrant les orientations des précurseurs fragiles

des zones de cisaillement (précurseurs à biotite), des veines d'épidote et des zones de

cisaillement simples.

Malgré leur caractère très localisé, les zones de cisaillement ductiles ainsi que

leurs précurseurs forment un réseau très dense au sein de la métagranodiorite de Neves

(Figure II.15). En plus de re�éter l'orientation des précurseurs (Figure II.14), les zones

de cisaillement préservent également l'arrangement initial de ces fractures, tel que des

géométries de type Riedel ou en échelon (Figure II.15). L'emplacement et la géométrie

des zones de cisaillement au sein de la métagranodiorite sont ainsi fortement contraints

par ceux des précurseurs fragiles, qui permettent de localiser la déformation au sein d'un

protolithe supposé isotrope. Bien que ces structures ne montrent qu'une faible expansion

latérale, elles vont, grâce à leur densité et à leur mise en réseau, contrôler la rhéologie sur

l'ensemble du domaine intrusif.
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A l'échelle du massif, Pennacchioni& Mancktelow (2007) ont mis en évidence

une relation claire entre l'orientation des structures localisantes et la cinématique de leur

réactivation ductile : les structures est-ouest et nord-sud localisent généralement des ci-

saillements dextres et sénestres, respectivement. Cela suggère une contrainte compressive

principale orientée nord-sud (N345°E), ce qui est cohérent avec l'extension est-ouest de la

fenêtre des Tauern suggérée par les arguments structuraux (Ratschbaher et al., 1991) et

géophysiques (Kummerow& Kind, 2006 ; Millahn et al., 2002).

Figure II.15. Carte d'a�eurement détaillée montrant la densité du réseau des zones de

cisaillement. Cet a�eurement comporte une zone mylonitique majeure (zm) présentant

un décalage dextre de deux mètres environ, comme en témoigne le cisaillement du dyke

d'aplite. La zone grise délimitée par des pointillés matérialise la continuité supposée du

tracé de cette zone mylonitique. La plupart des zones de cisaillement présentent toutefois

un décalage de quelques dizaines de centimètres seulement (modi�é d'après Pennachioni

& Mancktelow, 2013).
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) La zone de Neves est localisée au sein d'un massif mesurant environ 60 km de

long sur 10 km de large, considéré comme un domaine de faible déformation, comme en té-

moigne la préservation de structures magmatiques tardi-varisques. La déformation alpine

ductile se partitionne principalement au niveau de zones mylonitiques plurikilométriques

bordant au nord et au sud ce massif intrusif. Ce domaine n'a toutefois pas été totalement

épargné par la déformation alpine : il est a�ecté par de nombreuses structures fragiles et

ductiles de faible épaisseur constituant un réseau très dense au sein de la métagranodiorite

de Neves.

Le domaine de faible déformation de Neves présente donc un double intérêt :

1. la préservation des transitions fragiles-ductiles caractéristiques de l'initiation des

zones de cisaillement, qui permettra d'étudier les précurseurs fragiles des zones de

cisaillement (Chapitre III) et leur rôle potentiel dans l'enregistrement géologique

des séismes lents profonds (Chapitre IV) ;

2. le développement de gradients métriques de déformation ductile au sein d'un pro-

tolithe montrant une structure magmatique préexistante. Cela permettra d'estimer

l'anisotropie sismique liée à la localisation de la déformation alpine dans la croûte,

sous des conditions de faciès amphibolite ; ainsi que la compétition entre les contribu-

tions respectives des déformations alpine et magmatique dans l'anisotropie sismique

crustale (Chapitres V à VIII).
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II.2 Monte Mucrone (Zone de Sesia-Lanzo, Alpes Oc-

cidentales) : subduction continentale et déforma-

tion en faciès éclogite-schiste bleu

II.2.1 Zone de Sesia-Lanzo

La zone de Sesia-Lanzo se trouve dans les Alpes Occidentales, au sein des unités

penniques accrétées entre le domaine apulien et le domaine européen (Figure II.1). Cette

zone est dérivée de la marge distale du continent austro-alpin, et résulte d'une histoire po-

lymétamorphique composée de trois phases principales (Figure II.16 ; Robert& Bousquet,

2013) :

1. Amincissement crustal Permien : l'ouverture de l'océan Liguro-Piémontais au

Permien implique un amincissement crustal provoquant un �ux de chaleur man-

tellique. Cet évènement thermique est à l'origine d'un métamorphisme de haute

température, dans des faciès allant de l'amphibolite de haut grade au faciès granu-

lite (0,3 � 0,5 GPa et 720� 48 °C, e.g. Zucali et al., 2002). Cette première phase

métamorphique est dite pré-alpine (� 270 Ma, Castelli et al., 2007 ; 293 Ma, Zucali

et al., 2002). Cet épisode s'accompagne de la mise en place de granitoïdes tardi-

varisques au sein des unités sédimentaires de la marge austro-alpine distale (zone de

Sesia-Lanzo). S'ensuit la fragmentation de cette marge austro-alpine par le biais de

failles normales, qui mènera à l'océanisation au Jurassique moyen (Figure II.16a), à

l'origine des océans Valaisan et Liguro-Piémontais.

2. Subduction Crétacée : le domaine situé entre la plaque Eurasie et le continent

austro-alpin est occupé par les océans Valaisan et Liguro-Piémontais, séparés l'un de

l'autre par le microcontinent briançonnais. Au début du Crétacé supérieur s'amorce

la subduction de l'océan Liguro-Piémontais sous la plaque Apulie, charriant des

blocs issus de la fragmentation de la marge austro-alpine. Certaines de ces unités

austro-alpines sont intégrées au prisme d'accrétion, tandis que d'autres entrent, sous

forme de �nes écailles, dans le chenal de subduction et atteignent des conditions de

haute pression et basse température (500-550°C, 14-16 kbar ; Compagnoni, 1977a,b ;

Droop et al., 1990 ; Hy, 1984 ; Koons, 1982 ; Lardeaux et al., 1982 ; Tropper& Essene,

2002, Zucali et al., 2002). Elles subissent ainsi un métamorphisme en faciès éclogite :

c'est la phase métamorphique dite éo-alpine (Figure II.16b), dont le pic de pression
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est daté à 63,9� 5,8 Ma (Bruno & Rubbo, 2006 ; Duchêne et al., 1997 ; Inger et al.,

1996 ; Rubatto et al., 1999).

3. Collision tardi-alpine : les unités austro-alpines enfouies sont exhumées rapide-

ment (0,75 cm/an ; Bruno & Rubbo, 2006), entraînant une rétromorphose dans le

faciès schiste bleu - schiste vert (P<1,5 GPa, T<600°C et P<0,8 GPa, T<550 °C,

respectivement, Zucali et al., 2002), s'achevant avant 30 Ma (Zucali et al., 2002).

De cette collision résulte l'architecture actuelle des Alpes Occidentales, caractérisée

par une succession de chevauchements et de plis plurikilométriques (Figure II.16c).

La zone de Sesia correspond à l'une des unités austro-alpines impliquées dans la

subduction de l'océan Liguro-Piémontais et ayant subi la phase métamorphique éo-alpine

de haute pression. Elle forme aujourd'hui une zone mesurant 90 km de long sur 25 km de

large, bordée à l'est par les complexes ma�ques de la zone d'Ivrée, au sud-est par la plaine

du Pô et au nord-ouest par le domaine océanique liguro-piémontais. Elle est classiquement

divisée en quatre domaines (Castelli et al., 2007 ; Compagnoni,1977b ; Spalla et al., 1991) :

ˆ la Deuxième Zone Dioritico-Kinzigitique : cette zone n'a été que localement

a�ectée par les rééquilibrations alpines, et préserve ainsi les amphibolites de haut

grade héritées de la phase métamorphique anté-alpine ;

ˆ le Complexe des Micaschistes Eclogitiques : composé de méta-sédiments et

d'orthogneiss éclogitiques (granitoïdes hérités de l'évènement thermique pré-alpin

puis éclogitisés et déformés lors de la phase éo-alpine). Bien que localement rétro-

morphosés en faciès amphibolite, les assemblages éclogitiques hérités du métamor-

phisme éo-alpin sont extrêmement bien préservés dans cette unité (Oberhänsli et

al., 1985 ; Rubatto et al., 1999) ;

ˆ la Nappe de Rocca Canavese : cette unité se compose d'éclogites rétromorpho-

sées dans le faciès schiste bleu lors du métamorphisme tardi-alpin ;

ˆ le Complexe des Gneiss Minuti : ce domaine se compose de méta-sédiments et

d'orthogneiss éclogitiques, mais qui sont ici largement rétromorphosés dans le faciès

schiste vert du fait du métamorphisme tardi-alpin.

80



CHAPITRE II. CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET GÉOPHYSIQUE

Figure II.16. Evolution tectonique de la zone de Sesia-Lanzo. Le rond orange localise

la zone d'étude de Monte Mucrone. AA Domaine Austro-Alpin, AP Plaque Apulie, AR

Aiguilles Rouges, B Microcontinent Briançonnais, EU Plaque Europe, FP Faille Péria-

driatique, FPn Front Pennique, MB Mont Blanc, MR Mont Rose, OLP Océan Liguro-

Piémontais, OM Océan Méliata, OV Océan Valaisan, OVr Océan Vardar, SL Zone de

Sesia-Lanzo (modi�é d'après Bousquet et al., 2012).
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Figure II.17. Carte tectonique de la zone de Sesia-Lanzo (Alpes Occidentales) (modi�é

d'après Zucali& Spalla, 2011).
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II.2.2 Propriétés géophysiques de la lithosphère dans les Alpes

Occidentales

Entre 1986 et 1987, une grande campagne de géophysique a été menée dans les

Alpes, avec la mise en ÷uvre de plusieurs pro�ls de sismique ré�exion (387 km au total) et

des mesures gravimétriques (programme ECORS-CROP ; Damotte, 2010). Un des pro�ls

recoupe les Alpes Occidentales en passant par le massif du Grand Paradis, et est orienté

perpendiculairement à l'axe de l'orogène, c'est-à-dire ONO-ESE (voir localisation Figure

II.1 ; e.g. Nicolas et al., 1990).

La sismique ré�exion a surtout permis d'imager les ré�ecteurs majeurs correspon-

dant aux Mohos européen et adriatique (Figure II.18, Nicolas et al., 1990). L'identi�cation

de l'interface croûte-manteau reste parfois soumise à des incertitudes, liées par exemple à

la di�culté de distinguer des unités éclogitiques en base de croûte des péridotites mantel-

liques, qui présentent des vitesses d'ondes P assez similaires (Nicolas et al., 1990). Le ré-

�ecteur II (Figure II.18b) peut ainsi correspondre à une transition granulite-éclogite aussi

bien qu'à la limite croûte-manteau. Au sein de la croûte, le front pennique se manifeste

par deux ré�ecteurs qui s'horizontalisent et dont les tracés sont moins bien contraints en

profondeur, mais qui semblent fusionner en une large zone subcrustale ré�ectrice (Figure

II.18). La structure crustale consiste en une croûte supérieure peu ré�ective et homogène,

et une croûte inférieure multicouche et très ré�ective (Figure II.18a). A l'aplomb de la

zone de Sesia-Lanzo et de la zone d'Ivrée, la croûte supérieure se montre particulièrement

peu ré�ective, sans doute du fait de la verticalité des structures crustales dans ces deux

domaines. La détection des structures intra-crustales reste bien moins contrainte que celle

de l'interface croûte-manteau, notamment en ce qui concerne leur prolongement profond

(Figure II.18a ; Hirm et al., 1988 ; Nicolas et al., 1990).

Les subdivisions crustales sont également suggérées par les mesures de vitesses

d'ondes télésismiques P et S e�ectuées le long du pro�l ECORS-CROP (De Franco et

al., 1995). Elles permettent de diviser la lithosphère subalpine en trois couches ; la croûte

supérieure, la croûte inférieure et le manteau supérieur, tous trois caractérisés par des

vitesses d'ondes P de plus en plus élevées (� 6,1 km/s dans la croûte supérieure,� 6,5

km/s dans la croûte inférieure et� 7,8 km/s dans le manteau supérieur).
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Figure II.18. Imagerie géophysique de la lithosphère sous les Alpes Occidentales le long

du pro�l ECORS-CROP. (a) Pro�l de sismique ré�exion profonde ECORS-CROP. (b)

Coupe interprétative basée sur les résultats de sismique ré�exion verticale, de sismique

ré�exion grand angle et de gravimétrie. Les valeurs numériques correspondent à la densité.

Les lignes blanches correspondent aux ré�ecteurs majeurs d'ondes P. Le rond orange

correspond à la localisation de la zone d'étude. D'après Nicolas et al., 1990.

D'autre part, une imagerie du Moho a pu être réalisée grâce à l'utilisation de la

méthode des fonctions récepteur (Lombardi et al., 2008) : elle met en évidence un Moho

européen légèrement incliné vers le SSE, atteignant sous l'axe de l'orogène une profon-

deur maximale de 55 km. Le Moho adriatique présente quant à lui un pendage vers le

nord, et une profondeur moyenne de 35-45 km. La campagne CIFALPS (voir localisation

Figure II.1), menée sur un pro�l OSO-ENE reliant la vallée du Rhône à la plaine du Pô

en passant par le massif de Dora Maira, a permis de compléter le pro�l ECORS-CROP,

principalement en ce qui concerne l'imagerie du Moho européen, grâce à une densité de

stations sismiques plus élevée. Ce pro�l passe largement au sud de la zone de Sesia, mais

apporte des informations sur la structure lithosphériques applicable à l'ensemble des Alpes
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de l'ouest. Zhao et al. (2015) apportent ainsi les premiers indices sismiques d'une sub-

duction continentale sous les Alpes Occidentales, détectant une interface de conversion

P-S à 75 km de profondeur : ils imagent ainsi un pan de croûte connecté à la croûte

européenne, en subduction sous le manteau adriatique. Toutefois, que ce soit lors de la

campagne ECORS-CROP ou de la campagne CIFALPS, la méthode des fonctions récep-

teur a essentiellement permis d'imager la base de la croûte mais n'a pas été utilisée pour

l'identi�cation de structures intracrustales.

Les enregistrements télésismiques réalisés sur l'ensemble des Alpes Occidentales

franco-italiennes ont par ailleurs permis d'estimer le déphasage des ondes SKS (Barruol et

al., 2011). Ce déphasage est généralement compris entre 0,8 et 2 s : ces valeurs importantes

témoignent d'une contribution mantellique majeure. L'azimut de la direction de polarisa-

tion rapide est variable le long de l'orogène : dans la partie sud, cet azimut est de N90 à

N120°E, tandis qu'au nord il est de N30 à N70°E. Il évolue progressivement entre ces deux

extrêmes : cet axe rapide semble toujours positionné parallèlement à l'axe de l'orogène,

tandis que les déphasages maximaux sont atteints dans la partie externe des Alpes. Cela

suggère un �uage mantellique, actif ou récent, autour du pan de lithosphère européenne

plongeant sous les Alpes internes. Comme dans le cas du pro�l TRANSALP, les données

ne permettent pas d'interpréter les contributions crustales à l'anisotropie sismique.
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Figure II.19. Déphasage des ondes SKS mesuré dans les Alpes Occidentales. Le rond

orange correspond à la localisation de la zone d'étude. Les autres �gurés indiquent la

localisation des stations permanentes et temporaires des di�érents réseaux sismologiques

(d'après Barruol et al., 2011).
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II.2.3 Le massif de Monte Mucrone

Le Monte Mucrone, culminant à 2335 m d'altitude, est un massif de la zone de

Sesia, qui se situe à environ 60 km au nord-est de Turin (Figure II.20), et appartient au

Complexe des Micaschistes Eclogitiques (Figure II.17) ; Dal Piaz et al., 1972 ; Compagnoni,

1977 ; Compagnoni et al., 1977 ; Koons et al., 1987 ; Oberhänsli et al., 1985 ; Zucali et al.,

2002).
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Figure II.20. Localisation et morphologie générale du massif de Monte Mucrone. (a)

Vue satellite de la région de Biella. (b) Vue satellite de la face est de Monte Mucrone. Le

pro�l AB indique l'emplacement de la coupe présentée dans la �gure II.21b.

Ce massif a la particularité de préserver les paragenèses de haute pression héritées

de la subduction continentale éo-alpine ; mais il comporte également l'une des intrusions

de méta-granitoïdes les mieux préservées de la zone de Sesia, épargnée de toute rééquili-

bration éclogitique (Früh-Green, 1994). Il se compose d'un encaissant méta-sédimentaire

formé de micaschistes et paragneiss éclogitiques et daté entre 1 Ga et 600 Ma (Rubatto

et al., 1999) ; intrudé de granitoïdes tardi-varisques datés à 300,4� 2,6 Ma (Figure II.21 ;

Compagnoni et al., 1977a ; Rubatto et al., 1999 ; Moris-Muttoni, comm. pers.).

L'ensemble du massif est a�ecté par une déformation alpine hétérogène caracté-

risée par des zones de forte déformation, où l'encaissant méta-sédimentaire ainsi que les

épontes des intrusions de granodiorite sont fortement mylonitisés. Cette foliation alpine

présente un faible pendage ainsi qu'une linéation d'étirement, toutes deux orientées vers

le nord-ouest, et témoigne d'un fort raccourcissement subvertical (Moris-Muttoni, comm.

pers.). Ces zones de forte déformation s'anastomosent et délimitent des lentilles hectomé-

triques épargnées par la déformation mylonitique alpine (Figure II.21b). Les domaines de

faible déformation dans les micaschistes et la granodiorite préservent des reliques de défor-

mation anté-alpine et des textures magmatiques tardi-varisques, respectivement (Figure

II.22a,b). Ces textures anté-alpines subverticales présentent une orientation générale com-

mune NNO-SSE, suggérant que la première phase de déformation de l'encaissant est liée à

la mise en place des plutons il y a� 300 Ma (Moris-Muttoni, comm.pers.). Le contact in-

trusif entre le pluton et l'encaissant est encore observable très localement (Figure II.22b).

Les corps plutoniques peu déformés abritent la métagranodiorite de Monte Mucrone, qui

consiste principalement en un assemblage de jadéite-quartz-albite� biotite � phengite, et

montre une foliation magmatique peu prononcée, matérialisée par l'alignement des biotites

(Oberhänsli et al., 1985 ; Moris-Muttoni, comm. pers.).

88



CHAPITRE II. CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET GÉOPHYSIQUE

89



CHAPITRE II. CONTEXTE GÉOLOGIQUE ET GÉOPHYSIQUE

Figure II.21. (a) Carte lithologique du massif de Monte Mucrone. Le pro�l AB

indique l'emplacement de la coupe présentée en (b). Les foliations D1 et D2 correspondent

respectivement aux déformations anté-alpine et éo-alpine. (b) Coupe géologique du massif

de Monte Mucrone (modi�é d'après Moris-Muttoni, comm. pers.).

Les domaines de faible déformation ne sont toutefois pas totalement exempts

de déformation alpine. Dans les métasédiments, la foliation alpine s'anastomose et déli-

mite des sigmoïdes préservant la foliation anté-alpine (Figure II.22a). Dans les lentilles

de granitoïdes plus résistantes, la déformation alpine se manifeste de façon très localisée,

formant des zones de cisaillement dont la largeur varie de quelques millimètres à plusieurs

décimètres (Figure II.22c ; Comagnoni& Ma�eo, 1973). A l'image des larges zones mylo-

nitiques à l'échelle du massif, ces zones de cisaillement s'anastomosent et délimitent, au

sein des corps intrusifs, de larges c÷urs de métagranodiorite abrités de la rééquilibration

alpine. La description pétrographique et la modélisation thermodynamique menées par

Moris-Muttoni (comm. pers.) sur ces gradients de déformation montrent des évolutions

minéralogiques (jadéite�! albite + quartz, voir Chapitre VI) caractéristiques d'une ré-

tromorphose depuis le faciès éclogite vers le faciès schiste bleu (1,1-1,5 GPa, 530-560°C).

Si la localisation de la déformation ductile dans la métagranodiorite de Monte Mucrone

semble bel et bien s'initier lors de la subduction éo-alpine, elle semble ainsi se poursuivre

lors de l'épisode d'exhumation rapide tardi-alpin (Zucali et al., 2002 ; Moris-Muttoni, pers.

comm.) et ne peut donc pas être simplement caractérisée d'éclogitique comme elle l'était

auparavant (e.g. Inger et al., 1996).
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Figure II.22. Domaines de faible déformation de Monte Mucrone. (a) Lentille préservée

dans l'encaissant métasédimentaire : la foliation alpine S2 délimite des domaines préser-

vant la schistosité anté-alpine S1. (b) Contact intrusif préservé entre la métagranodiorite

non déformée et l'encaissant folié. (c) Zones de cisaillement décimétriques localisées au

sein de la métagranodiorite de Monte Mucrone. Le triangle noir matérialise le gradient de

déformation depuis la zone de cisaillement, mylonitique (en violet) jusqu'à la métagrano-

diorite non éclogitisée (en rouge) (modi�é d'après Moris-Muttoni, comm. pers.).
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) Le massif de Monte Mucrone préserve des domaines de faible déformation

abritant des textures magmatiques tardi-varisques. La déformation alpine ductile a prin-

cipalement a�ecté l'encaissant métasédimentaire ainsi que les épontes de ces domaines in-

trusifs. Ces lentilles faiblement déformées sont toutefois a�ectées par de multiples zones de

cisaillement localisées qui forment, au sein de la métagranodiorite, un réseau anastomosé

très dense, et résultent vraisemblablement de la subduction éo-alpine et de l'exhumation

tardi-alpine de la zone de Sesia.

Les domaines de faible déformation de Monte Mucrone sont donc caractérisés par

la présence de zones de cisaillement rétrogrades, au sein d'un protolithe préservant une

structure magmatique discrète. Cela permettra :

1. d'estimer l'anisotropie sismique liée à la localisation de la déformation alpine dans

la croûte, sous des conditions de haute pression ; ainsi que la compétition entre les

contributions respectives des déformations alpine et magmatique dans l'anisotropie

sismique crustale (Chapitres VI et VII) ;

2. de discuter de l'impact des évolutions minéralogiques et microtexturales majeures

liées au changement de faciès métamorphique sur l'anisotropie sismique crustale

(Chapitres VI et VII).
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Chapitre III

On the petrology of brittle

precursors of shear zones - An

expression of concomitant brittle

deformation and �uid�rock

interactions in the �ductile�

continental crust ?

Ce chapitre correspond à l'article : Leydier T., Goncalves P., Lanari P., Oliot E., On the

petrology of brittle precursors of shear zones � An expression of concomitant brittle deformation

and �uid�rock interactions in the "ductile" continental crust ? J Metamorph Geol. 2019 ;37 :1129�

1149. https ://doi.org/10.1111/jmg.12504
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Résumé

Cet article présente les résultats de l'étude pétrologique que nous avons menée

sur un précurseur fragile formé dans la métagranodiorite de Neves, et a pour objectif de

déterminer si les déformations fragile et ductile impliquées dans l'initiation des zones de

cisaillement centimétriques sont ou non concomitantes et liées au même événement tec-

tonique. Le précurseur fragile se compose d'une zone recristallisée de 100 à 500� m de

large, montrant un assemblage minéralogique stable contrôlé par le minéral hôte, com-

posé de plagioclase-rgenat-quartz-biotite-zoisite� mica blanc� pyrite. Le plagioclase et le

grenat préservent une zonation compositionnelle interprétée comme l'empreinte chimique

du métamorphisme alpin et des interactions �uide-roche accompagnant la déformation

fragile. La modélisation des équilibres de phases de ce précurseur fragile à grenat montre

que le grenat et le plagioclase métamorphiques ont tous deux nucléé à 0.6� 0.05 GPa,

500 � 20°C, et ont grandi le long d'un trajet prograde atteignant des conditions de 0.75

� 0.05 GPa, 530� 20°C. Ces conditions de faciès amphibolite correspondent à celles de la

déformation ductile, ce qui suggère que les déformations fragile et ductile étaient toutes

deux actives dans le domaine ductile au-dessus de 500°C pour des profondeurs comprises

entre 17 et 21 km.
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Abstract
The inherited localization model for shear zone development suggests that duc-

tile deformation in the middle and lower continental crust is localized on mechanical

anisotropies, like fractures, referred to as shear zone brittle precursors. In the Neves area

(Western Tauern Window, Eastern Alps), although the structural control of these brit-

tle precursors on ductile strain localization is well established, the relative timing of the

brittle deformation and associated localized �uid �ow with respect to ductile deforma-

tion remains in most cases a matter of debate. The present petrological study, carried

out on a brittle precursor of a shear zone a�ecting the Neves metagranodiorite, aims

to determine whether brittle and ductile deformations are concomitant and therefore re-

late to the same tectonic event. The brittle precursor consists of a 100�500� m wide

recrystallized zone with a host mineral-controlled stable mineral assemblage composed

of plagioclase�garnet�quartz�biotite�zoisite � white mica� pyrite. Plagioclase and garnet

preserve an internal compositional zoning interpreted as the �ngerprint of Alpine meta-

morphism and �uid�rock interactions concomitant with the brittle deformation. Phase

equilibrium modelling of this garnet-bearing brittle precursor shows that metamorphic

garnet and plagioclase both nucleated at 0.6� 0.05 GPa, 500� 20°C and then grew along

a prograde path to 0.75� 0.05 GPa, 530� 20°C. These amphibolite facies conditions are

similar to those inferred from ductile shear zones from the same area, suggesting that both

brittle and ductile deformation were active in the ductile realm above 500°C for a depth

range between 17 and 21 km. We speculate that the Neves area ful�ls most of the required

conditions to have hosted slow earthquakes during Alpine continental collision, that is,

coupled frictional and viscous deformation under high-�uid pressure conditions� 450°C.

Further investigation of this potential geological record is required to demonstrate that

slow earthquakes may not be restricted to subduction zones but are also very likely to

occur in modern continental collision settings.
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III.1 Introduction

St rain localization plays a crucial role in the rheological behavior of the lithosphere,

leading to the development of ductile shear zones above the frictional-viscous tran-

sition. Means (1984, 1995) distinguished two main types of shear zones, depending on

whether they narrow or widen with time, and rose the question of the recording of the de-

formation history. Shear zones that narrow with time are excellent time recorder because

the margins are progressively deactivated and preserve the early microstructures while

strain localizes on the median part due to major softening processes. In contrast, shear

zones that widen with time due to either hardening of the shear zone core (Means, 1995)

or weakening of the shear zone margins (e.g. Goncalves et al., 2012) are not an appro-

priate time recorder because the entire shear zone remains active during deformation and

early microstructures are obliterated by subsequent deformation. In this case, the only

way to characterize the involved mechanical and chemical processes is to study immature

(short-lived) shear zones that have not experienced signi�cant broadening.

Two end-member models best explain the development of shear zones : inherited

localization and dynamic localization models. In both models, strain localization is coeval

with signi�cant textural and mineral changes controlling the rheological behavior of the

shear zone. The dynamic localization model involves softening processes due to strain-

induced mechanical and chemical changes, like grain size reduction, acquisition of crystal-

lographic preferred orientations and metamorphic / metasomatic reactions (e.g. Gueydan

et al., 2001 ; Jessell et al., 2004 ; Oliot et al., 2010 ; Oliot et al., 2014). The inherited lo-

calization model implies a pre-existing mechanical or viscosity contrast that concentrates

stress and on which ductile strain localizes (e.g. Fusseis& Handy, 2008 ; Guermani& Pen-

nacchioni, 1998 ; Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni

& Mancktelow, 2007 ; Segall& Pollard, 1983 ; Segall& Simpson, 1986 ; Simpson, 1985 ;

Tourigny & Tremblay, 1997 ; Tremblay& Malo, 1991 ; Tullis et al., 1990). For instance,

shear zones can nucleate on brittle discontinuities (e.g. fractures) a�ecting the homoge-

neous protolith, referred to as brittle precursors (e.g. Pennacchioni& Mancktelow, 2007).

Nucleation of shear zones along these mechanical discontinuities may be associated with

�uid-rock interactions and mineral / chemical changes (Goncalves et al., 2016).

In the Neves area (Tauern Window, Eastern Alps), �eld observations on ductile
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shear zones a�ecting a metagranodiorite are consistent with the inherited localization

model (e.g. Mancktelow& Pennacchioni, 2005, 2013 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007,

2018). The geometry of the shear zones is structurally controlled by both a network of

dykes and dilatant brittle fractures, extending over several tens of meters in length. Along

a single fracture, the progressive development of a ductile foliation at 45° from the frac-

turing plane can be observed, as well as a central suture preserved in the moderate stages

of shear zone development (Mancktelow& Pennacchioni, 2005). In this case, ductile de-

formation localizes directly on the brittle discontinuity.

Although the structural control of these brittle precursors on ductile shear zones

is very well-established in the Neves area, the relative timing of the brittle deformation

with respect to the ductile overprinting, is still a matter of debate (Fusseis& Handy,

2008 ; Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; Segall& Simpson, 1986). To our knowledge,

ductile deformation in the Neves area has not been directly dated via radiochronological

techniques, but there are several lines of geological evidence supporting an Alpine age

(Morteani, 1974 ; Raith, 1971 ; Raith et al., 1978). The relative timing of the initial brittle

deformation is more di�cult to establish. Is brittle deformation Alpine in age and closely

related to the ductile deformation, or are these two events unrelated and separated in

time ? If they are unrelated, fractures could correspond to joints inherited from the co-

oling of the pluton in late Variscan times, then buried and ductilely reactivated during

the Alpine orogeny (Pennacchioni& Mancktelow, 2007).

On the other hand, fracturing and ductile reactivation could both have occur-

red at the tertiary Alpine time, under a continuous metamorphic and kinematic regime.

Field observations in favor of either Alpine or late Variscan age of the brittle deforma-

tion are described thoroughly in Mancktelow& Pennacchioni (2005) and Pennacchioni&

Mancktelow (2007) but they are not su�cient to unequivocally refute either of these two

hypotheses. One of the goals of this study is to contribute to the debate on the relative

timing of brittle and ductile deformation. Constraining the relative timing of both brittle

and ductile deformation has not only local and regional implications. If brittle and ductile

deformations were coeval and interacting, then it would raise the question of the control-

ling parameters of deformation style in the middle crust : variation in pore �uid pressure,

perturbation in rock viscosity (weakening or hardening) due to �uid-rock interactions and

metasomatic reactions, or local stress �uctuations.
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Dating brittle deformation is a challenging task and in most cases can be achie-

ved only indirectly, based on structural and/or petrological arguments. In addition, the

rock record of frictional deformation and associated �uid �ow at great depth is complex

to identify because textures related to the transient brittle deformation events and �uid

�ow tend to be overprinted by the long-lasting viscous deformation events and retrogres-

sed during exhumation. Nonetheless, petrological and micro-textural studies have been

successfully conducted on natural exhumed shear zones that have recorded concomitant

frictional and viscous deformation with �uid �ow. Among them, Goncalves et al. (2016)

and Angiboust et al. (2015) have been able to demonstrate that viscous and frictional

deformation observed in shear zones were coeval and related to the same event or at

least to the same P�T conditions, based on the presence of syn-kinematic and/or syn-

metamorphic �uid percolation phases suitable for thermobarometric analyses.

In the case of the Neves area, it is critical to study brittle fractures with very

limited or no overprinting, which could have obliterated all the features related to the

brittle stage. We have therefore conducted a petrological analysis on a discrete brittle

fracture. This fracture is inferred to be equivalent to brittle precursors of shear zones.

The approach followed in this contribution consists of detailed petrographical observa-

tions combined with high-resolution quantitative compositional mapping to highlight the

texture and mineral assemblages related to brittle deformation and associated �uid �ow.

Thermodynamic modeling on local assemblages was applied to retrieve the P�T��uid

conditions under which the brittle precursor of shear zones formed. Then, the crucial

role of metasomatism in the frictional-viscous interactions during shear zone nucleation

is discussed.
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III.2 Neves area and studied outcrop

The Neves area is located within the subpenninic units exposed at the south-

western part of the Tauern tectonic window (Figure III.1a), and which consisting in a

Variscan basement intruded by Permo-Carboniferous magmatic intrusions (c. 290�310

Ma) and a metasedimentary cover (Figure III.1b) (Frisch, 1980 ; Kurz et al., 1996 ; Kurz

et al., 1998 ; Schmid et al., 2013). As a result of the Alpine Barrovian metamorphism

that a�ected the Tauern Window during the Oligocene (Schmid et al., 2013), these units

reached amphibolite facies conditions with a thermal peak of 550�600°C (isograds on

Figure III.1b) and 0.5�0.7 GPa, at c. 28�30 Ma (Christensen et al., 1994 ; Inger& Cli�,

1994 ; Reddy et al., 1993). The metasediments were pervasively mylonitized by an alpine

ductile deformation occurring under amphibolite facies conditions. It resulted in a large

mylonite zone embedding the weakly a�ected magmatic intrusions, in which strain loca-

lized in numerous mainly east�west trending ductile shear zones, with a width ranging

from a few tens of mm to a few meters (De Vecchi& Mezzacasa, 1986 ; Glodny et al.,

2008 ; Morteani, 1974 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007 ; Ste�en& Selverstone, 2006).

This low-strain plutonic domain is referred to as Zentralgneise (Morteani, 1974).

The studied outcrop is located in the southwestern part of the Zentralgneise, 4

km northeast of the Neves lake in the South Tyrol, Italy. This outcrop corresponds to a

large and glacier-polished area of several hundred square meters located at the front of the

rapidly retreating Mesule glacier. Mancktelow& Pennacchioni (2005) and Pennacchioni

& Mancktelow (2007) have performed a detailed structural analysis of this area. We will

summarize here the main results relevant for this contribution. The late Variscan meta-

granodiorite is a�ected by thin and straight brittle fractures ranging from several tens

to a hundred of meters in length (Figure III.2a). Di�erent sets of sub-vertical fractures

can be distinguished depending on their orientation, but the predominant set is oriented

approximately east�west. These fractures can either be isolated or arranged in networks

with a low-angle en-échelon geometry with a left-stepping pattern (Figure III.2b�c, see

also Figure III.5 in Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; and Figure III.3a in Pennacchioni

& Mancktelow, 2007).
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Figure III.1. (a) Simpli�ed tectonic map of the Alps. The red box indicates the location

of (b). (b) Simpli�ed tectono-metamorphic map of the Tauern Window (Eastern Alps).

Only the Subpenninic units are di�erentiated, the Austroalpine nappes are not detailed.

The white circle indicates the location of the Neves area. The dashed lines represent the

isograds of the alpine metamorphism in the western Tauern Window (after Hoernes and

Friedrichsen, 1974). The abbreviations for the main Mesozoic fault systems are : BNF

Brenner Normal Fault, KNF Katschberg Fault System, PF Periadriatic Fault system,

SEMP Salzach-Ennstall-Mariazell-Puchberg system. Map modi�ed after Pennacchioni&

Mancktelow (2007) and Schmid et al. (2013).
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At a smaller scale and in most cases, a single fracture does not show any apparent

o�set but when present, the o�set, of a few centimeters, is dextral and consistent with

the en-échelon geometry previously described (see Figure III.3 in Mancktelow& Pen-

nacchioni, 2005). Fractures are commonly highlighted by a thin biotite-rich layer and by

aligned rust stains scattered along the fracture, consistent with the presence of sul�de. In

response to metamorphic �uid in�ltrations, the fractures can also be �lled by epidote, and

the surrounding metagranodiorite is very commonly altered, resulting in bleached haloes

developed on both sides of the central epidote-rich vein. These alteration haloes di�er

from the surrounding metagranodiorite by the frequent presence of calcite, and coarse

grains of poikilitic Ca-rich plagioclase, containing inclusions of quartz� biotite � calcite

(Mancktelow & Pennacchioni, 2005).

Ductile shear zones show a strong spatial relationship with these pre-existing

structures, suggesting that the nucleation of shear zones is controlled by them. Ductile

deformation can either localize directly on the biotite-rich fractures, producing single duc-

tile shear zones (Figure III.2d�f), or �ank the bleached haloes, resulting in a characteristic

paired ductile shear zone (Figure III.2g). Mesoscale �eld observations have been used by

Mancktelow and Pennacchioni (2005) to demonstrate that these fractures are the brittle

precursors of single ductile shear zones. The ductile overprinting is characterized by the

progressive development of a straight foliation de�ned by elongated biotite, over a width

of 1 to 2 cm on both sides of the fracture and oriented at 45° to it, which evolves with

the widening of the shear zone into a sigmoidal foliation (Figure III.2e,f). This widening

stage can result in up to 1 or 2 meters-wide shear zones. A single fracture can show the

longitudinal and gradational transition, from a joint without any o�set to a few centime-

ters wide ductile shear zone. The kinematics of the east�west ductile shear zones is mostly

dextral, which is consistent with o�sets of brittle fractures.

This contribution is primarily focused on the brittle precursors of single ductile

shear zones, and aims to characterize texture, mineralogy and �uid-rock interactions re-

lated to the early brittle deformation. Therefore, the strategy was to focus on brittle

precursors without evidence of any ductile reactivation. Sampling such discrete brittle

fractures is particularly challenging, because most samples are likely to split along this

weakness. The studied sample contains a healed fracture crosscutting the metagranodio-

rite without any o�set neither macroscopic ductile overprint (Figure III.3). On the sample

scale, the knife-sharp pattern of the fracture is highlighted by a biotite trail.
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Figure III.2. (a) Brittle fractures showing a left-stepping en-échelon pattern, extending

on several tens of meters in length, highlighted by the alignment of rust stains, attesting for

the presence of pyrite. (looking west, 46°58'32.4�, 11°48'01.7�). The black box indicates the

location of (b). (b) Zoom on the left-stepping en-échelon geometry. (c) Compressive bridge

between left-handed en-échelon brittle fractures (looking west, 46°58'25.0�, 11°47'48.9�).
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Figure III.2. (continued) (d) Biotite-rich brittle precursor (e) on which localizes an

incipient ductile deformation with a discrete foliation oriented at 45° from the initial frac-

ture, leading to the development of (f) a single ductile shear zone. (g) Epidote-rich vein

surrounded by a bleached halo, on the edges of which localizes a paired ductile shear zone.
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Figure III.3. (a) and (b) Two perpendicular sections of the same sample of the unde-

formed metagranodiorite crosscut by an immature shear zone precursor. The location of

the fracture is indicated by the red arrows. The outlined biotite aggregates highlight the

absence of o�set along the fracture. In (b), the biotite aggregates materialize a rough

magmatic foliation (dotted red line).

III.3 Control of the host rock on the brittle precursor

mineralogy

The mineralogy of the brittle precursor was characterized using optical micro-

scopy coupled with a cathodoluminescence (CL) cold cathode operated at 15.5� 0.3 keV

and 483� 11 mA, backscattered electron imaging, and high resolution X-ray mapping.

CL imaging allows the main phases (quartz, feldspars, biotite) to be distinguished and

highlights the variations in Na/Ca ratio in plagioclase (Oliot et al., 2010). High-resolution

X-ray maps have been acquired using a JEOL-8200 microprobe at the Institute of Geo-

logical Sciences (University of Bern). Operating conditions were 15 keV, 100 nA, with

a pixel resolution of1 � m and a dwell-time of 100 ms/pixel. A standardization step is

required in order to convert measured X-ray intensities (photon counts per pixel) into

oxide weight percent concentrations. For each phase, an average of 10 spot analyses were

acquired along several transects, at high angle from the grain boundaries, to take into

account the mineral heterogeneities. These spot analyses were used as internal standards

to obtain the quanti�ed maps (element concentration or phase component proportion),

using the software solution XMapTools 2.4.3 (Lanari, Vho, Bovay, Airaghi,& Centrella,

2018 ; Lanari et al., 2014). The mineral abbreviations used below are from Whitney&

Evans (2010).
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III.3.1 Undeformed metagranodiorite

The undeformed metagranodiorite was used as reference frame to de�ne the meta-

morphic / metasomatic reactions involved in the discrete brittle precursor. It is composed

of quartz, plagioclase, biotite,� K-feldspar, � white mica, � epidote. The undeformed

protolith is rather homogeneous, and mainly consists in the juxtaposition of large quartz,

plagioclase and biotite aggregates de�ning a magmatic foliation (Figure III.4), as descri-

bed by Mancktelow& Pennacchioni (2005).

Quartz (Qz, 20 vol%) occurs as500 � m �1 mm diameter grains clustered in

large irregular aggregates. These grains present a weak undulose extinction and irregular,

serrated to lobate boundaries. Igneous calcic plagioclase (P li ) underwent saussuritization,

producing epidote (Ep0), white mica (Wm), � biotite, which mainly occur as randomly-

oriented small grains (a few tens to a few hundreds of micrometers in length) scattered

within the host crystal. Although these coarse grains of more albitic saussuritized pla-

gioclase (P l0) are locally preserved, they are extensively recrystallized into �ner-grained

(100� 300� m in diameter) aggregates (50 vol%). Numerous grains of epidote, white mica,

� biotite are still present within these recrystallized aggregates. Within the plagioclase

aggregates, the inter-granular volume is �lled with anhedral K-feldspar (Kfs, <10 vol%)

highlighting the original shape of plagioclase grains. K-feldspar can also be found as small

grains aggregates spread within the quartz-rich domains (Figure III.4b,c). Magmatic bio-

tite ( Bt i ) de�ning the magmatic foliation is largely replaced by aggregates of recrystallized

smaller grains (Bt 0, up to 1 mm in length, 20 vol%). Numerous titanite (Ttn) inclusions

are observed (Figure III.4b). Garnets of irregular shape (Grt 0, 100� 200� m), with cores

containing numerous quartz and plagioclase inclusions, form a discontinuous coronitic rim

around the recrystallized biotite Bt I . Prismatic grains of allanite (Aln), surrounded by

an epidote rim, are locally preserved.
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Figure III.4. (a) Cross-polarized thin section scan, (b) cathodoluminescence (CL) image

and (c) cross-polarized photomicrograph of the undeformed metagranodiorite. The white

box in (a) indicates the location of (b). The preserved shape of the former magmatic

biotite ( Bt i ), recrystallized in Bt 0, is outlined by the white dotted line. Aln : allanite ;

Bt : biotite ; Grt : garnet ; Pl : plagioclase ; Qz : quartz ; Ttn : titanite.
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III.3.2 Mineralogical variability of the precursor

The brittle precursor is sealed by a 100 to500� m wide-zone of recrystallized mi-

nerals. In contrast with the knife-sharp aspect of precursors at both outcrop and sample

scales (Figures 2a,b and 3), this recrystallized zone shows quite irregular boundaries at

the thin-section scale (Figure III.5). No o�set is observed along the fracture at this scale.

Three distinct metamorphic assemblages are visible within the precursor, controlled by

the host mineral or assemblage truncated by the fracture.

Where the brittle precursor cuts a quartz aggregate (Figure III.5a,b) it forms

a 80 � 100 � m wide domain that consists mostly of recrystallized plagioclase grains of

40 to 100 � m in size with minor epidote. Both within or outside the precursor, newly

formed plagioclase shows intragranular variations in cathodoluminescence, attesting for

variations in composition, with Na-rich cores (enriched in oligoclase) surrounded by thin

Ca-enriched (andesine) rims (reddish and green CL color, respectively in Figure III.5b).

Fracture boundaries are locally underlined by100� 300 � m long aligned grains of white

mica.

Within the large saussuritized plagioclase grain (Figure III.5c�d), the precursor

is de�ned by an alignment of small aggregates of euhedral garnet (<50 � m in diameter)

and pyrite (Py). Similar textures in mm-scale mylonites have been described by White&

Clarke (1994). Garnet cores contain numerous quartz and pyrite inclusions aligned parallel

to the precursor. The saussuritized plagioclaseP l0 is recrystallized into a polymineralic

and polygonal aggregate of newly formed metamorphic plagioclase, with euhedral epidote

and white mica. The recrystallized zone is characterized by a larger modal amount of

epidote and white mica (Figure III.5c). In CL, the recrystallized plagioclase shows the

same zoning feature as previously described in quartz aggregate : an oligoclase rich-core

surrounded by an andesine-rich rim (Figure III.5d).
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Figure III.5. (a) Photomicrograph and (b) CL image of the brittle precursor through a

quartz aggregate. The pattern of the precursor is outlined by the newly-formed plagioclase.

The white box in (a) indicates the location of (b). (b) CL color highlights the chemical

zoning in recrystallized metamorphic plagioclase, with oligoclase rich cores surrounded

by andesine thin rims (reddish and greenish CL color, respectively). (c) Photomicrograph

and (d) CL image of the brittle precursor through plagioclase. Dotted black lines in (c)

materialize the area, around the garnet and pyrite alignment, in which modal amounts of

109



CHAPITRE III. PETROLOGY OF A BRITTLE PRECURSOR OF SHEAR ZONE

epidote and white mica are more important. The black box in (c) indicates the location

of (d). The red box in (d) indicates the location of the X-ray map (Figure III.6b,d,e).

Figure III.5. (continued) (e) Photomicrograph and (f) cross-polarized photomicro-

graph of the brittle precursor in a plagioclase�biotite (Bt 0) mixture. Newly formed bio-

tite ( Bt I ) materializes the brittle precursor pattern, as do the numerous epidote inclusions

(Ep). White box in (f) indicates the location of (g). (g) BSE image of the biotite-rich pre-

cursor. The red and green arrows outline the newly-formed quartz and epidote alignments,

respectively. The red box indicates the location of the X-ray map (Figure III.6a).

110



CHAPITRE III. PETROLOGY OF A BRITTLE PRECURSOR OF SHEAR ZONE

In domains consisting of a mixture of former magmatic plagioclase and biotite

(Figure III.5e�g), the precursor consists of newly-formed biotite (Bt I ), epidote, recrys-

tallized plagioclase and isolated small euhedral garnet grains. Biotite forms crystals up

to 150� 300 � m in length concentrated along the brittle precursor with an orientation

subparallel to slightly oblique with respect to the fracture direction. Epidote occurs as

small rounded to elongated grains (<60 � m) either in the matrix or in Bt I , where they

form inclusions trails interpreted as the location of the initial fracture. Plagioclase consists

of an aggregate of recrystallized and zoned plagioclase with locally aligned small newly-

formed quartz grains. Small euhedral garnets, containing quartz and pyrite inclusions in

their core, are scattered along the precursor.

III.3.3 Mineral chemistry

Along the precursor, although the mineral assemblage and proportions varies de-

pending on the host magmatic mineral (quartz, plagioclase, biotite), the chemical compo-

sition of the newly formed phases is very consistent. Average representative compositions

are reported in Table III.1. The standard deviations correspond to one sigma relative un-

certainties. The precursor local assemblages, as well as the abbreviations of the di�erent

generations, for each phase, are summarized in Table III.2.

Metamorphic biotite aggregated in the undeformed protolith (Bt 0) and biotite ali-

gned along the precursor (Bt I ), have the same composition withX Mg (=Mg/(Mg+Fe) ;

with Fe and Mg in atom per formula unit, apfu) of 0.38� 0.01 and 0.37� 0.02 for Bt 0

and Bt I respectively. In contrast, the composition of the magmaticBt i relicts has a hi-

gher titanium apfu (0.17 versus 0.15 and 0.13, forBt i; 0andI , respectively).X Mg in Bt i is

also lower (0.33� 0.01). Epidote compositions in the precursor and in the undeformed

protolith are very similar : they both exhibit the same zoisite fraction ofZo52� 54.
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Three generations of plagioclase have been texturally and compositionally de�-

ned. The compositional maps of Figure III.6 show the molar proportion of albite in plagio-

clase (X Ab) located in the biotite-rich (Figure III.6a,c) and garnet-rich precursor (Figure

III.6b). PlagioclaseP l0, corresponding to a large relict of saussuritized plagioclase visible

on the lower part of Figure III.6a, exhibits a distinct mottled texture with a composition

ranging from of Ab75 to Ab80. By contrast, recrystallized aggregates of plagioclase show

a smoother variation in composition (Figure III.6a�c). Recrystallized plagioclase shows

an inverse compositional zoning, as expected from CL imaging, with cores (referred to

as P lI ) characterized by the highest albite content (Ab80� 82) while the thin rims, de�ned

as P lI I , show the lowest Ab content (Ab60� 75). The compositional maps also reveal two

distinct styles of transition betweenP lI and P lII , with P lI domains that either evolve

gradually to P lII compositions or are alternatively sharply truncated byP lII domains,

resulting in grains with truncated P lI �cores�, o�set with respect to the center of the

mineral (Figure III.6c, see dotted line and arrows).

Such a texture suggests a dissolution-precipitation mechanism, with distinct P�T�

�uid conditions between P lI and P lII . Figure III.6a also reveals that (1)P lII is signi�-

cantly more abundant in the 300� m wide precursor, whereBt I and epidote are observed

and (2) P lII also de�nes thin irregular stripes running across the former saussuritizedP l0.

This structure is interpreted as a former fracture formed at high angle to the main brittle

precursor. Finally, the compositional map of the garnet-bearing precursor, developed in

a largeP l0, also shows thatP lII is more abundant when plagioclase is in direct contact

with the aligned garnet (Figure III.6b). All these textures suggest thatP lII , and at least

garnet rims, are very likely related to inter-granular percolation of �uids along and across
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the brittle precursor.

Aligned garnets along the garnet-rich precursor and isolated euhedral garnet

within the biotite-rich precursor were also analyzed. Figure III.6d�e shows the molar

proportions of spessartine (X Sps) and grossular (X Grs ) in garnet. Each grain exhibits a

core-to-rim compositional zoning. Garnet cores (Grt I ), which contain quartz and sul�de

inclusions, are characterized by the highest spessartine and lowest grossular content, with

a composition ofSps06� 09 and Grs25� 27. Within the aggregate of smaller garnets (left side

of the map, Figure III.6d), spessartine rich-core (Sps07, Grs25) occurs as elongated nucleus

parallel to the precursor. The inclusion-free rim (Grt II ) has a slightly di�erent composi-

tion with a gently and continuous decrease in spessartine content from 4 to 2%. Rims are

crosscut by healed radial fractures that connect the matrix to the spessartine-rich core.

Compositions of healed garnet along the fractures are characterized by an intermediate

spessartine content ranging from 3 to 6%. Isolated euhedral garnets in the biotite-bearing

precursor, show the same pattern (Figure III.6f�g). However,Grt I does not contain any

pyrite and quartz inclusions. We suggest that the aligned sul�de and quartz are charac-

teristics of �uid circulation within the brittle precursor that were captured during garnet

growth.

In conclusion, two distinct metamorphic stages are de�ned. For stage 1, we as-

sume that plagioclase cores (P lI ) were in equilibrium with garnet cores (Grt I ). Stage 2

corresponds to the equilibrium conditions of plagioclase rims (P lII ) with garnets rims

(Grt II ). Most of the epidote grains are located at the grain boundaries. Epidote is more

likely related to stage 2, and was labelled asEpII .
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Figure III.6. Quantitative X-ray maps exhibiting the albite content (X Ab = Na/(Na+Ca))

in plagioclase (a-c), the spessartine (d, f) and grossular (e, g) contents (X Sps =Mn/(Fe+Ca

+Mg+Mn), X Grs =Ca/(Fe+Ca+Mg+Mn) in garnet. (a-c) Only plagioclase is colored (al-

bite content increases from blue to red), other phases are in black. (a) X-ray map centered

and processed on the biotite-rich precursor (see Figure III.5d). The black dotted lines and

the grey arrows outline the pattern of a former fracture formed in the saussuritized mag-

matic plagioclase (P l0), �lled by P lII . On the right side, the percentage values in the two

boxes indicate the proportions ofP lII (light blue) with respect to P lI (red), along the

precursor and in the surrounding plagioclase aggregate. (b) X-ray maps processed on the

garnet-bearing precursor (see Figure III.5b). White arrows on the borders of (a) and (b)

materialize the location of the brittle precursor. (c) X-ray maps processed close to the

biotite-bearing precursor, showing isolated garnets (uncolored minerals in the center of

the map) surrounded by recrystallized metamorphic plagioclase. The white dotted line

and arrows highlight a sharp boundary between aP lI truncated core (on the left) and

the later P lII rim of the neighbor grain (on the right).

115



CHAPITRE III. PETROLOGY OF A BRITTLE PRECURSOR OF SHEAR ZONE

Figure III.6. (continued) (d-g) Only garnet is colored (spessartine and grossular contents

increase from blue to red), other phases are in black. (d-e) X-ray maps processed on the

garnet-bearing precursor (same area as Figure III.6b). White arrows on the borders of (d)

and (e) materialize the location of the brittle precursor. (f�g) X-ray maps processed close

to the biotite-bearing precursor, showing isolated garnets surrounded by recrystallized

plagioclase (here in black, see Figure III.6c).
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III.4 P�T estimates of the various metamorphic stages

Pseudosections (isochemical phases diagrams) have been computed to constrain

the P�T conditions of crystallization of the local equilibria in the precursors and associated

to the �uid circulations related to the brittle deformation. Phase relations have been mo-

deled in the system MnO�Na2O�CaO� K 2O�FeO� Fe2O3�MgO� Al 2O3� SiO2� H2O, with

PerpleX 6.6.8 (Connolly, 1990, 2005 ; Connolly& Kerrick, 1987) and the thermodynamic

database of Holland and Powell (2011). Solution models and end-member phases conside-

red in the modeling are listed in Table III.3. Field observations provided by Mancktelow

& Pennacchioni (2005) and Pennacchioni& Mancktelow (2007), added to our petro-

graphical observations (e.g. recrystallized plagioclase along the main fracture and along

discrete zones at high angle to it) suggest that brittle deformation was accompanied

by �uid percolation. Therefore, thermodynamic modeling was performed under �uid-

saturated conditions. Fluid is assumed to be pureH2O for simpli�cation. The oxidation

state (Fe2O3/FeO) of stages 1 and 2 was estimated using T�XFe2O3 sections at a �xed

pressure of 0.6 and 0.7 GPa, respectively. This estimation was constrained based on the

mineral assemblage and garnet compositions.
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III.4.1 Reactive bulk composition

The challenge is to determine accurately the equilibrium volume and the associa-

ted reactive bulk composition to model phase relations as the studied sample is charac-

terized by strongly zoned minerals (mostly a core-rim zoning in plagioclase and garnet).

These preserved cores imply that parts of minerals were removed from the reacting part of

the rock volume (Lanari & Engi, 2017 ; Spear, 1988 ; Stüwe, 1997). Therefore, a relevant

reactive bulk composition has to be estimated for each stage to be modeled. Molar local

bulk compositions were extracted from the quantitative maps using the functions avai-

lable in XMapTools (Lanari & Engi, 2017 ; Lanari et al., 2018). This software allows the

user to select only the relevant minerals (composition and modes) of a region of interest.

Pseudosections are here based on the quantitative maps performed on the plagio-

clase and garnet-rich precursor (Figure III.6b,d,e), then compositions of both phases can

be used to constrain the P�T conditions of stages 1 and 2. The reactive bulk compositions

are shown in Figure III.7 and compared with the undeformed granodiorite composition,

the composition of the saussuritized plagioclaseP l0 and a theoretical magmatic plagio-

clase composition expected in a granodiorite (andesineNaO:6Ca0:4Al 1:4Si2:6O8) where

the garnet-plagioclase assemblage is developed (Figure III.5c�d). Figure III.7 shows that

the bulk compositions obtained for stages 1 and 2 signi�cantly di�er from the magma-

tic plagioclase compositions, and rather re�ect the composition of the metagranodiorite,

suggesting a behavior similar to a closed system during deformation and metamorphism.

As expected, stage 2 reactive bulk composition is more calcic than for the stage 1 (Figure

III.7).

For the latest stage 2, plagioclase rims (P lII ) and garnets rims (Grt II ) were

considered, because the equilibrium extends along most grain boundaries, whereP lII and

Grt II are observed. Epidote, located along grain boundaries, is also taken into account for

the computation of the stage 2 reactive bulk composition. Determining the composition

of the equilibration volume of the early stage 1 is more challenging. Due to stage 2

overprinting, only a subset of the stage 1 mineral assemblage volume is preserved and the

only remaining information is the composition of minerals. The �nite modal proportion of

plagioclase and garnet cores (P lI and Grt I ) do not necessarily correspond to the e�ective

modal proportion of stage 1.
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Figure III.7. ACF ternary diagram showing the di�erent compositions of the garnet-

bearing precursor, a theoretical magmatic andesine (P lth ) the saussuritized magmatic

plagioclase a�ected by the brittle precursor (P l0) and the undeformed metagranodiorite. A

= Al 2O3 � Na2O� K 2O; C = CaO; F = FeO+ MgO+ MnO . Compositions referred to as

stage 1 and stage 2 are used in the calculation of the pseudosections shown in Figure III.9a

and 9b, respectively. Final state composition is the bulk composition of the garnet-bearing

precursor (composition exported from the whole quantitative map, see Figure III.6b,d,e).

To retrieve the bulk composition of stage 1, a �relict stage 1� composition was

�rstly calculated, only taking into account the �nite modal abundance and composition

of plagioclase core (P lI ) and garnet core (Grt I ). Stage 2 assemblage is produced after the

breakdown of an unknown amount of stage 1 assemblage. The stage 1 reactive composition

should lie in between these two end-members, assuming a closed system. To retrieve

the proportion of these two end-members and the most likely reactive bulk composition

for stage 1, a T�X phase diagram section (Figure III.8) has been computed at a �xed

pressure of 0.6 GPa. Composition (X) ranges between the �relict stage 1� composition

(CRelict � Stage1) and �stage 2� composition (CStage2). The calculated T�X phase

diagram section (Figure III.8) has been contoured for grossular and spessartine contents in

garnet because they are the most sensitive and robust compositional variables. Figure III.8

suggests that preservedGrt I compositions are consistent with a reactive bulk composition

that would consist in a mixture of 70% CRelict� Stage1+30% CStage2:
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Figure III.8. X�T phase diagram section calculated at P=0.6 GPa. Composition (X)

ranges between the composition of the relict stage 1 (CRelict � Stage1= Grt I + P lI ) and the

composition of stage 2 (CStage2= Grt II + P lII + Ep). Grossular and spessartine contents

in garnet are contoured. X�T conditions in which Grt I is stable are highlighted by the

red domain. CStage1 is the e�ective composition estimated for the stage 1.

120



CHAPITRE III. PETROLOGY OF A BRITTLE PRECURSOR OF SHEAR ZONE

III.4.2 P�T estimations

The P�T phase diagram section of Figure III.9a was computed for the bulk com-

position of the metamorphic stage 1. The phase relations are very similar to those des-

cribed by Oliot et al., (2010) for a comparable granodiorite composition. Assemblages

consisting of Pl�Qz�Bt � Grt are predicted in the LP�HT part of the diagram (T > 530

°C). This domain is delimited by the white mica-out boundary, located between 460°C /

0.4 GPa and 600°C / 0.65 GPa, and mainly P-dependent. In contrast, the epidote-out li-

mit is far less dependent on pressure, and is located between 480 and 580°C in the pressure

range of the diagram. The diagram is divided in two parts by the assemblage boundaries

corresponding to the breakdown of Pl into a lower temperature Ab�Ep�Wm�Grt� Chl

assemblages typical of greenschist facies conditions. These mineralogical changes occur,

via low variance reactions, in a narrow range of temperature between, 440 and 520°C de-

pending on the pressure. Because of their low variance, these �elds are almost independent

of bulk composition and therefore constitute very reliable indicators of temperature.

Given that only garnet and plagioclase relicts are preserved and that the full

stage 1 mineralogical assemblage is unknown, the P�T conditions are only determined

based on garnet cores compositions. For the range of pressure and temperature conside-

red, the plagioclase solid solution model of Newton and Haselton (1981) can only model

plagioclase compositions with a maximum albite content of 65%. Above this value,

pure albite is predicted. Modelling the measuredP lI compositions (X Ab = 80-85 %) is

challenging. For this reason, only the garnet composition is used to constrain the P�T

conditions of stage 1. The calculated isopleths of the grossular and spessartine contents in

garnet, suggest thatGrt II (X Grs = 0.25�0.27, X Sps = 0.06�0.08) was stable at 0.6� 0.05

GPa and 500� 20 °C (red box in Figure III.9a). The corresponding stable assemblage is

Qz�Grt�Pl�Wm�Chl�Ep � Bt.
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Figure III.9. P�T phase diagram sections calculated (a) for the stage 1 e�ective compo-

sition determined in Figure III.8 and (b) for the stage 2 bulk composition. Grossular and

spessartine contents in garnet are contoured in (a), grossular content in garnet and albite

content in plagioclase are contoured in (b). P�T conditions corresponding to the stages 1

(a) and 2 (b) are highlighted by the red and blue domains, respectively.

The inferred bulk composition of stage 2 has been used to generate the P�T

pseudosection shown in Figure III.9b. Phase relations show a close similarity with those

obtained for stage 1, especially on the LT part of the diagram. However, the stability

�eld of biotite in the LP�HT part of the section is reduced at the expense of epidote- and

magnetite-bearing assemblages due to the higher proportion ofFe3+ =Fe2+ in CStage2 . The

metamorphic assemblage Qz�Grt�Pl�Ep, with minor biotite and white mica, is predicted

to be stable for pressures ranging between 0.7 and 0.8 GPa, assuming temperatures of

500�540°C. Isopleths of albite content in plagioclase and grossular content in garnet rims

suggest thatP lII and Grt II (X Ab = 0.60�0.75 ; X Grs = 0.27�0.30) coexisted at 0.76�

0.05 GPa and 520� 20 °C.

III.5 Discussion

III.5.1 Plagioclase texture, composition and zoning : �ngerprint

of alpine metamorphism and �uid-rock interactions pro-

cesses

Variation in plagioclase composition is known to re�ect changes in P�T�X condi-

tions of plagioclase growth and dissolution/precipitation (e.g. Ste�en& Selverstone, 2006).

Because chemical variation in plagioclase involves a coupled substitutionCa2+ + Al 3+ =

Na+ + Si4+ between albite and anorthite end-members, it is very unlikely that the original

growth zoning and compositions can be altered or masked by post-growth intracrystalline

di�usion, like in most minerals that involve simple substitutions (e.g.Fe2+ = Mg2+ ).

The challenge is however to be able to relate the successive compositions to a sequence of

processes and geological events. Quantitative compositional maps of plagioclase, shown

in Figure III.6, revealed at least three distinct generations of plagioclase based on their

composition and texture.
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The �rst observed generation of plagioclase (P l0) corresponds to relicts of for-

mer saussuritized magmatic plagioclase of the host Variscan granodiorite. Saussuritization

resulted in an albite-richer composition (ranging fromAb72 to Ab72), with numerous euhe-

dral inclusions of epidote and white mica. Near the brittle precursor,P l0 grains are almost

completely recrystallized to an aggregate of smaller polygonal plagioclase grains free of

inclusions and with a distinct zoning pattern. These grains consist of an oligoclase-rich

core (P lI ) surrounded by an almost continuous rim of andesine plagioclase (P lII ) (e.g.

Figure III.6b). We suggest thatP lI is related to alpine regional metamorphism andP lII

is related to a local �uid-induced dissolution-precipitation process.

These microtextures have been successfully numerically modeled by Jessell, Kos-

tenko, and Jamtveit (2003). Using a grain boundary migration algorithm that simulate

grain growth driven by reduction in grain boundary energy, Bons& Urai (1992) were

able to show that grains undergoing grain growth preserve cores of unreacted material.

Although we cannot rule this process out, we rather propose that grain boundary di�u-

sive mass transfer, enhanced by the presence of a �uid phase, is a most likely process to

produce the observed plagioclase texture in our studied samples. This process, referred

to as pseudomorphic replacement, has been largely described by Putnis& John (2010)

and Putnis & Putnis (2007), as an essential mechanism in the reequilibration of solid

phases in presence of �uids. Since lattice di�usion in plagioclase is very unlikely, we sug-

gest that the chemistry of plagioclase rims (P lII ) re�ects the P�T�X conditions of �uid

percolation. This assumption is supported by the apparent regularity of the compositional

zoning throughout the sample suggesting that grain boundary equilibrium was achieved

and maintained during plagioclase re-equilibration.

Quantitative compositional mapping of plagioclase (Figure III.6a�c) reveals that

P lII formation is not restricted to the brittle precursor (center of Figure III.6a, 6b�c) but it

extends in the surrounding domains. This suggests that �uid percolation was not restricted

to the brittle precursor domain. The distribution of P lII shows that �uid percolated either

along the tortuous grain boundaries network or through larger and more planar �uid

pathways (fractures) at high angle to the main precursor (see relative proportions ofP lII

on Figure III.6a). The extent of �uid percolation perpendicular to the brittle precursor

is not quanti�ed. Field observations show that brittle precursors can be surrounded by
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bleached halos or alteration zones that extend from a few millimeters up to 50 cm (Figure

III.2g ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007). Assuming that the macroscopic development

of metasomatic haloes is coeval with �uid percolation inferred in this contribution, we

suggest that �uid �ow was not restricted to the brittle precursor but percolated on either

side of it through the host rock via the grain boundary network and microcracks at

medium pressure and medium temperature conditions (0.7�0.8 GPa, 510�550°C).

III.5.2 Brittle precursor forming conditions and relative timing

A way to constrain the relative timing at which fractures opened is to consider the

P�T conditions of the assemblage a�ected by this fracturing. The plagioclaseP l0 crosscut

by the fractures had previously undergone saussuritization. This alteration process results

from the hydration of the former magmatic plagioclase (P li ). Since this destabilization

can be related to cooling, several studies determined the thermal conditions under which

it occurs. Que& Allen (2016) claimed that saussuritization occurs between 400 and 600

°C, at 150�250 MPa, based on the measurement of �uid inclusions. However, more restric-

ted conditions have been estimated, based on the stability �elds of the phases composing

the saussuritized assemblage, with temperatures ranging from 250 to 400°C (Deer et al.,

1992 ; Drake et al., 2008 ; Frey et al., 1991 ; Liou et al., 1983). Other studies suggested

that the destabilization of the magmatic plagioclase could also be triggered by changes

in P�T conditions related to burial (Oliot et al., 2010 ; Steck, 1976). The plagioclaseP l0

a�ected by the fracture could thus have formed either at the end of (or shortly after)

magma cooling or during prograde Alpine metamorphism.

Thermodynamic modelling of the garnet-bearing precursor assemblage showed

that cores and rims of both garnet and plagioclase are consistent with a continuous pro-

grade path from 0.55�0.65 GPa, 480�520°C to 0.7�0.8 GPa, 510�550°C (Figure III.9).

This means that even in the most immature precursor, no relics of a pre-existing assem-

blage inherited from lower P�T conditions have been preserved. These P�T estimates

correspond to amphibolite-facies conditions (close to the greenshist-amphibolite transi-

tion) and are consistent with the conditions of the Alpine ductile deformation in the Neves

area (Morteani, 1974). The results of phase equilibria modelling, coupled with petrological

observations, indicate that the brittle precursor of the shear zone formed under amphi-

bolite facies conditions.
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Previously published structural arguments taken with our petrological observa-

tions and thermodynamic model suggest that the brittle deformation and the associated

metamorphic �uid �ow resulting in shear zones brittle precursors occurred under the same

P�T conditions as the Alpine ductile deformation in the Neves area. As the Zentralgneise

constitutes a low-strain domain, the high-�uid pressure could have produced a network of

dilatant joints by brittle failure (Lavier et al., 2013), while the discrete dextral deviatoric

component resulted in the observed left-stepping en-échelon geometry. As highlighted by

Mancktelow & Pennacchioni (2005), this dextral kinematics inferred from the geometry

of the brittle precursors network, along with the dextral kinematics of ductile shear zones,

argue for a same kinematic regime for both events.

III.5.3 Implications for single ductile shear zone nucleation

Based on detailed �eld structural analysis, Mancktelow& Pennacchioni (2005)

and Pennacchioni& Mancktelow (2007) demonstrated that amphibolite facies ductile

shear zones at the Neves area were initiated and developed on a variety of pre-existing

planar and rheological boundaries including aplite dykes, bleached haloes surrounding

fractures and the fractures itself. The �rst two sets of precursors led to the development

of characteristic paired shear zone geometry because they nucleated on the edges of the

aplite dykes and the bleached haloes, which range in size from a few centimeters to seve-

ral decimeters (Mancktelow& Pennacchioni, 2005). For the speci�c case of the bleached

haloes, Mancktelow& Pennacchioni (2005) suggested that �uid-rock interactions are res-

ponsible for the rheological hardening of this domain and the development of a su�cient

e�ective viscosity contrast between the coarser-grained metasomatic halo and the host

metagranodiorite to promote localization of deformation.

In this contribution, we have shown that the brittle precursors are discrete frac-

tures in which minerals grew due to metamorphic �uid-rock interactions. The petrological

analysis shows that brittle deformation, metamorphism and associated �uid �ow induced

a signi�cant grain size reduction via the recrystallization of saussuritized plagioclaseP l0

into a �ne aggregate of P lI and then P lII . In addition to this major microstructural

change, fractures were sealed by the growth of various �ne-grained polyphased aggre-

gates of plagioclase, biotite, garnet, quartz, epidote and pyrite, in various proportions.
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In contrast to the macroscopic metasomatic haloes, which are rheologically stronger than

the surrounding metastable granodiorite, we suggest that the �uid-rock interactions in

the immature fractures are responsible for a local weakening.

As shown by Jessell et al. (2004), grain size reduction may thus allow strain

localization and, in our case, lead to the formation of single ductile shear zones, broa-

der but controlled, to some extent, by the precursor geometry (Figure III.2d�f). This

interpretation is consistent with previous �eld observations of shear zones with preserved

biotite-rich straight sutures in their centers (Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; Pennac-

chioni & Mancktelow, 2007). Although the brittle deformation is a �rst-order mechanism

for ductile strain localization, we suggest that �uid-rock interactions and more particu-

larly the recrystallization of metastable saussuritized plagioclase (including epidote and

white mica inclusions) into a newly formed �ne grained assemblage is also a critical wea-

kening process required to localize deformation in granitic rocks, as already proposed by

several authors (e.g. Oliot et al., 2010, 2014).

III.5.4 Geological record of slow earthquakes in continental col-

lision setting ?

Field observations of concomitant brittle and ductile deformation mechanisms

operating in shear zones have led many studies to relate them to the seismic-aseismic

cyclicity observed in the middle to lower crust (Behr et al., 2018 ; Bernaudin& Gueydan,

2018 ; Brodsky et al., 2009 ; Fagereng& Sibson, 2010 ; Hayman& Lavier, 2014 ; Reber et

al., 2014 ; Rowe& Gri�th, 2015 ; Smith et al., 2008). These studies have more speci�cally

linked this rheological behavior with slow earthquakes, which consist in slow slip events

accompanied by non-volcanic tremor and deep low- to very low-frequency earthquakes,

that have been discovered in a mysterious and key section of faults, corresponding to the

transition between the locked seismogenic zone and the deep stable sliding zone (Bernau-

din & Gueydan, 2018 ; Ito et al., 2007 ; Nadeau& Dolenc, 2005 ; Obara, 2002 ; Obara et al.,

2004 ; Rogers& Dragert, 2003 ; Shelly et al., 2006). According to many geophysical stu-

dies conducted either in subduction or strike-slip settings, they report that concomitant

frictional and viscous deformation occurring at depth-T conditions higher than 20km and

450°C, is accompanied by high-�uid pressure conditions (Ito et al., 2007 ; Katsumata&

Kamaya, 2003 ; Matsubara et al., 2008 ; Nadeau& Dolenc, 2005 ; Obara, 2002 ; Schwartz
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& Rokosky, 2007 ; Seno& Yamasaki, 2003 ; Shelly et al., 2011). Chestler& Creager (2017)

also showed that low-frequency earthquakes could result from slips of 0.3 to 1 mm along

surfaces of 80 to 170m in length. Finally, frictional-viscous interactions are likely to occur

in mixed rheology settings, with low-strain domains surrounded by pervasively foliated

matrix (Fagereng& Sibson, 2010).

In this contribution we have demonstrated that the brittle precursors represent

the early stage of ductile shear zone development in continental crust and therefore the

interplay of concomitant brittle and ductile deformation mechanisms during strain locali-

zation at temperature greater than 500°C and depth close to 20 km. Similar brittle-ductile

interactions have already been demonstrated by Goncalves et al. (2016) and Wehrens et

al. (2016) in continental settings. In these previous studies, including the Neves area,

the formation of brittle fractures is associated with �uid percolation that induces either

weakening or hardening due to local, and probably rapid, mineralogical and chemical

changes. In addition to �uid percolations accompanying the forming of the brittle precur-

sors and the switching towards ductile deformation, high-�uid pressure conditions in the

Neves area are also suggested by the presence of numerous quartz veins and metasomatic

alteration haloes (Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007).

The Zillertäl massive consists of a km-scale low-strain domain delimited by km-

scale shear zones a�ecting the surrounding metasediments, attesting for the mixed rheo-

logy required to generate slow earthquakes (De Vecchi& Mezzacasa, 1986 ; Glodny et al.,

2008 ; Morteani, 1974 ; Pennacchioni& Mancktelow, 2007 ; Ste�en& Selverstone, 2006).

The length of the brittle precursors in the Neves area, and the quasi-absence of observable

o�set (Pennacchioni& Mancktelow, 2007) are consistent with the rupture surface and slip

associated with low-frequency earthquakes (Chestler& Creager, 2017). To conclude, we

speculate that the Neves area contains most of the required conditions (i.e. high tem-

perature brittle / ductile deformation under high pore �uid pressure in a large a scale

mixed-rheology) expected to have induced slow earthquakes during Alpine continental

collision. If true, then slow earthquakes are not only a geophysical phenomenon rela-

ted to only subduction zones and strike-slip settings but may also occur in present-day

continental collision zones.
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III.6 Conclusions

The studied brittle precursor of shear zone attests for Alpine frictional deforma-

tion and �uid-rock interactions occurring in a metagranodiorite under assumed viscous

regime conditions. We argue that the brittle event producing these discontinuities is more

connected to the ductile reactivation than �rstly assumed in the inherited localization

model proposed by Mancktelow& Pennacchioni (2005) and Pennacchioni& Mancktelow

(2007). Thermodynamic modelling showed that the brittle precursors formed under the

same P�T conditions than the subsequent ductile shear zones, suggesting the following

evolution :

1. Low-strain and high-pore �uid pressure conditions resulting in brittle failure under

amphibolite-facies conditions ;

2. Fracture-controlled syn-kinematic �uid percolation promoting the complete recrys-

tallization of magmatic assemblages ;

3. Local decrease in grain size resulting in strain weakening, and in the switching

towards a viscous behavior.

Concomitant brittle and ductile deformation occurring under amphibolite facies condi-

tions, added to high-�uid pressure and low-strain conditions documented in the Zillertäl

massive, suggest that the Neves area could have hosted slow earthquakes during Alpine

continental collision, supporting the assumption that slow earthquakes could be not res-

tricted to subduction settings.
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Résumé

Le chapitre qui suit correspond à la première version d'un article en cours de

préparation. Il s'agit d'une étude combinant observations de terrain, pétrographiques,

microtexturales, et modélisation thermodynamique sur des zones de cisaillement centi-

métriques et leurs précurseurs fragiles développés dans la métagranodiorite de Zillertäl

(Fenêtre des Tauern, Alpes Orientales) (voir Chapitre III) et dans la métarhyolite de

Ro�na (Nappe de Suretta, Alpes Centrales). Cette étude a pour objectif de discuter de

l'occurrence potentielle de glissements lents en contexte de collision continentale. Le ré-

sultat majeur de ce travail est que l'enfouissement d'unités continentales se caractérise

par la coopération de mécanismes de déformation fragiles et ductiles et par de fortes in-

teractions �uides-roche dans le domaine "ductile", à des températures supérieurs à 450°C

et des profondeurs comprises entre 18 et 35 km. La localisation de zones de cisaillement

sur des précurseurs fragiles dans les domaines faiblement déformés de Zillertäl et Suretta

remplissent donc la plupart des conditions requises pour la génération des séismes lents.

Cela suggère que les SSE ne sont pas limités aux contextes de subduction et de frontière

de plaque décrochante, mais qu'ils peuvent également survenir en contexte orogénique.
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IV.1 Introduction

Below the seismogenic rupture zone, plate interface of many subduction zones deforms

through a large variety of process, referred as slow earthquakes, that includes aseis-

mic slow slip events associated or not with discrete bursts of non-volcanic tremors and

low-frequency earthquakes (e.g. Obara, 2002, Rogers& Dragert, 2003, Nadeau& Dolenc,

2005). Non-volcanic tremors and related slow earthquakes were quali�ed by Obara (2011)

as "the most exciting geophysical discoveries of the 21st century". Careful and long-term

monitoring of slow EQ is a major scienti�c and societal challenge because several studies

have suggested that slow earthquakes may transfer stress to the adjacent locked sections

of megathrust or strike slip faults, which could potentially trigger large damaging regular

earthquakes (e.g. Mazzotti& Adams, 2004 ; Shelly et al., 2006 ; Obara& Kato, 2016).

IV.1.1 Slow earthquakes : slow slips, non-volcanic tremors and

low-frequency earthquakes

Slow slip coupled with tremor and low frequency earthquakes have been detected

thanks to the recent development of dense and permanent geodetic and seismic networks

in subduction zones around the Paci�c ocean (Cascadia, Alaska, Mexico, Costa Rica, Ja-

pan) (Schwartz& Rokosky, 2007) and strike-slip plate boundary of the San Andreas fault

(Nadeau& Dolenc, 2005, Shelly et al. 2009, Shelly, 2010).

Slow slip occurs during inter-seismic periods at depth of several 10's of kilometer

and induces a slow motion of the earth surface that is measurable via Global Positioning

Systems (e.g. Dragert et al., 2001). Over periods of several years, the motion is characte-

rized by long periods (months to years) of continuous displacement disrupted by shorter

periods of a few weeks to months showing fast and reversals of motion (Rogers& Dragert,

2006 ; Cotte et al., 2009). In the Mexican subduction zone, where GPS network captures

6 months long slow slip event, Radiguet et al. (2011) have shown that the amount of

stress released by slow slip is equivalent to a Mw = 7.5 ordinary earthquake (Figure

IV.1). In Cascadia, moment of slow slip events range from Mw=5 to 6.5 (Michel et al.,

2019). Slow slip events have been though to be seismically silent but Rogers& Dragert

(2003) have shown that the major slow slip events (corresponding to the short periods
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of reversal motion) are coeval with short-lived events of seismic signals like non-volcanic

tremors (Obara, 2002) and low-frequency earthquakes (Shelly et al., 2007, 2011). The

temporal and spatial correlation between slow slip and tremor activity (Figure IV.2) has

been de�ned as as Episodic Tremor and Slip (ETS). It is noteworthy that more recently

the analysis of the continuous seismic signal of a slow slip event in Cascadia, revealed that

tremor-like signals are emitted nearly all the time rather than during short-lived burst of

a few hours or days (Rouet-Leduc et al., 2019).

Figure IV.1. GPS displacements recorded at IGUA in Guerrero, Mexico for di�erent

time scales of slow slip (Frank, 2016).

134



CHAPITRE IV. GEOLOGICAL RECORD OF SLOW EARTHQUAKES

Figure IV.2. Spatial correlation between slow slips and tremor activity in the Cascadia

subduction zone. Teleseismic image for the northern Cascadia subduction zone. a. Prole

location (A�A'), slow slip events (34 events) highlighted as light purple region (Szeliga

etal., 2008) and magenta contours (Gomberg et al., 2010), LFE zones in orange (Kao et

al., 2009 ; Gomberg et al., 2010), and tremors (Idehara et al., 2014) in yellow dots. b.

Teleseismic migration image (Nicholson et al., 2005) along A�A' modied from Bostock et

al., 2012. Colors denote perturbations to S-velocity (dVs/Vs) needed to generate observed

seismic waveelds. Seismicity from the Canadian National Earthquake Database and LFEs

(Bostock et al., 2012) are shown as gray circles and yellow diamonds, respectively. Dashed

lines indicate interpreted feature sfrom the image (Audet& Kim, 2016).
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Non-volcanic tremors (Figure IV.3), also called tectonic tremors, were �rst dis-

covered in the Nankai subduction zone (Japan) by Obara (2002) and then in Cascadia

subduction zone (from Vancouver Island, Canada to northern California, USA) (Rogers

& Dragert, 2003) and many other localities since then (see Obara, 2011 for references).

They are very di�erent from regular earthquakes and consist of long-duration (from a few

minutes to days), with weak (noisy) and random waveforms of high frequency of 0.5-5

Hz, up to 10 Hz, without well-de�ned classic P and S seismic arrivals. Non-volcanic tre-

mor signals may also contain isolated and seconds-long repetitive events of a few hertz

(1.5 to 2 Hz). They are referred as "low" frequency earthquakes (LFE) (Obara& Hirose,

2006 ; Shelly et al., 2006, 2007 ; Ide et al., 2007 ; Franck& Shapiro, 2014). They can be

identi�ed as clear S-wave arrivals, while P-wave arrivals are too weak to be visible above

the noise (Obara& Hirose, 2006). Magnitude of a single LFE is in the order of Mw= 1.

While non-volcanic tremor hypocenter locations cannot be determined using conventional

phase-picking methods, because of small amplitudes and lack of P or S-waves, LFE ex-

tracted from tremor trains can be used to more precisely de�ne the spatial distribution of

tremors (Obara, 2011). This relocation technique have shown that tremors and associated

LFE are located at the plate interface in subduction zones (e.g. Shelly et al., 2006) or

in the deep extension of strike-slip faults (Figure IV.4 ; Shelly et al., 2011). They extend

along strike over several tens to hundreds of kilometers and occur as many clusters that

migrates along strike either gradually at 5 to 15 km per day or via sudden jumps from

10 to 100's of kilometers (Shelly et al., 2011). The migration velocities of tremors and

LFEs are consistent with the propagation velocities of slow slip (Shelly et al., 2007, 2011)

suggesting that the migration might re�ect the propagation of the rupture front of slow

slip where high stress concentration can trigger tremors and LFEs (Obara, 2011).
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Figure IV.3. (a) Non Volcanic Tremors : Composite network response calculated over

several hours on 2005 March 20 with detected LFEs. All seismograms have been �ltered

between 1 and 2 Hz and normalized. The red, vertical dashed lines correspond to peaks

of instantaneous energy originating from LFEs (Frank& Shapiro, 2014). (b) Episodic

Tremor and Slip : spatio-temporal correlation between SSEs and NVT/LFEs. (Frank et

al., 2018).
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Figure IV.4. Along San-Andreas fault cross-section showing the location of tremors (co-

lored dots) triggered by earthquakes between 2001 and 2010. The 2004 M w 6.0 Park�eld

earthquake is shown as a red star. Tremors are located in the prolongation of the fault in

the ductile crust and mark the extension of the ductile shear zone (Shelly et al., 2011).

IV.1.2 Required conditions for slow earthquakes occurrence

Although slow earthquakes have been discovered in di�erent tectonic environment

(subduction zones and strike slip settings), tremors, LFEs and slow slip share several

common observations and features, suggesting that slow EQ, could be explain by a rather

uniform model.

ˆ The �rst common feature is their depth location. In subduction zones, tremors are

located at the plate interface at a depth of 30 to 45 km. In the central San Andreas

fault, they are located at depths greater than� 20 km. In both settings, depth

(con�ning pressure, P) and temperature (T) conditions are those of the ductile realm

of petrologists and structural geologists. This region and P-T conditions correspond

to the transition zone between the locked zone and the stable free sliding zone of

subduction and strike slip plate boundary faults (Avouac, 2015 ; Rousset et al., 2019 ;

Scholz, 2002) :

ˆ A second common feature is the role of �uids. Since the �rst study of Obara (2002),

a relationship between �uids and tremor were proposed. Making an analogy with

the well known and shallower volcanic tremors, that are produced by the movement

/ ascent of magma beneath volcanoes, he suggested that tectonic tremors could be

related to movements of �uids at depth, hydrofracturing. This hypothesis, a more

speci�cally the role of �uids, was then supported by the observation of domains of

low Vp and elevated Vp/Vs in or near the slow slip, tremor and LFE source region,
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suggesting that slow EQ are linked with the presence of �uid and high pore �uid

pressure near lithostatic pressure (e.g. Obara, 2002 ; Kodaira et al., 2004 ; Shelly,

et al., 2006 ; Audet et al., 2009). Dehydration of the hydroxyl-bearing and hydrous

phases during prograde metamorphism is the most likely source of �uids and high

pore �uid pressure ;

ˆ LFEs are mostly composed of shear waves and that they are located at the sub-

duction plate interface or within the deep extension of strike slip faults in the same

regions of aseismic slow slip. It suggests that LFE and slow slip might be a ma-

nifestation of di�erent but concomitant deformation modes : viscous and frictional

respectively (e.g. Shelly et al., 2006). The long duration tremor activity could be

generated by continuous and discrete microfracturing coupled with �uid �ow (Obara

& Hirose, 2006). The increase of �uid pressure due to prograde �uid release reduces

the e�ective normal stress and favors shear slips and frictional failure that in turns

increases permeability, �uid �ow and �uid pressure drop ;

ˆ Tremors can be triggered by external stress perturbations (regional and teleseismic

earthquakes and earth tides) under low deviatoric stress (< 1 MPa) (e.g. Ito et al.,

2007). These stress conditions are very consistent with a high pore �uid pressure

setting.

IV.1.3 Quanti�cation of physical processes of slow earthquakes

Despite these recent observations and tremendous advances regarding the charac-

terization of deep slow earthquakes, their physics and driving processes remain a matter

of debate. As described above, geophysical observations have led to the conclusion that

slow earthquakes occur in the ductile realm, under high pore �uid pressure conditions

and/or �uctuating �uid conditions and may re�ect concomitant slow aseismic slip asso-

ciated with transient or continuous frictional slip responsible for tectonic tremors and low

frequency earthquakes. To better under the physics of slow earthquakes, experimental

rock deformation and numerical modeling have been designed to test the role of these

various parameters : temperature, �uids, rheology that are considered as being diagnostic

of slow slip event and tremors/LFEs.
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Rock physics experiments

Over the past ten years, rock physics experiments have been designed to explore

the physical processes at the origin of slow EQ by generating and recording tremor-like

signals (e.g. Burlini et al., 2009 ; Zigone et al., 2011). Burlini et al. (2009), conducted de-

hydration experiments on serpentine at the temperature expected for hypocentral depth

of slow EQ in subduction zones. They recorded microseismicity in the form of acoustic

emissions that closely resemble LFE and tremors. Their microtextural observations sug-

gest that acoustic emissions are produced by the superposition of signals from microcrack

and microshear propagation triggered by �uid release during metamorphic dehydration

reactions and �uid �ow within tortuous cracks and grain boundaries. However, these expe-

riments were conducted in the absence of external di�erential stress. Zigone et al. (2011)

designed frictional experiments of salt at room temperature under low normal stress as an

analog of faults deforming at the brittle-ductile transition. During their experiments, tre-

mor like signals emission associated with short and strong impulsive events were recorded

and interpreted as indicative of various frictional behaviors including seismic, aseismic

and creeping. They have shown that the onset of slip acceleration coincides with the

concomitant activation of ductile and brittle deformation. They suggest that the increase

in stress at the front of the slip propagation can induce rupture via micro-craking and

trigger tremor like signals.

Numerical modelling

Mechanical and numerical modeling has been used to explore how slow earth-

quakes can occur at crustal depths and temperature, corresponding to the viscous realm,

where frictional deformation is not expected. These work have therefore attempted to

determine the origin and interplay between frictional failure (brittle) and viscous creep

(ductile) (Fagereng& Sibson, 2010 ; Hayman& Lavier, 2014, Beall et al., 2019a,b), as well

as the role of �uctuating pore �uid pressure during ductile strain localization (Bernau-

din & Gueydan, 2018). Exposed subduction plate interface indicates that slow-slip and

tremorgenic shear zones consists of a mixture of strong ma�c-derived material embed-

ded within a well-foliated weak and �uid-saturated metasediments (Fagereng& Sibson,

2010 ; Fagereng et al., 2014 ; Haymann& Lavier, 2014). The deformation of this mélange

shear zone at high temperature, leads to �uctuations, in space and time, of several orders
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of magnitude of the shear strain rate. The type of deformation depends mostly on the

strong clast proportion and the viscosity contrasts. When the strong material proportion

is high enough, such as the rheology of the shear zone is not entirely controlled by the

weak matrix, creeping of the shear zone is accommodated by distributed and continuous

deformation of in the weak matrix (e.g. metasediments or serpentinites) and disconti-

nuous deformation of domains rich in strong lenses (ma�c rocks). Strain is partitioned

between localized shear bands and rigid lenses that may reach brittle failure due to elas-

tic strain loading over time (Hayman& Lavier, 2014) or as the result of near-lithostatic

�uid pressure that allow failure at low di�erential stress (Sibson, 2013). However, Beall

et al. (2019a, b) have shown that for high clast proportions (> 0.5) and large viscosity

contrast between the matrix and the clast, shear stress within the clasts can be ampli�ed

by an order of magnitude with respect to the matrix when clasts are interconnected and

forms stress-bearing force chains (jammed mélange). It results in brittle failure without

the need of extreme near-lithostatic pore �uid pressure in the shear zone. This episode of

brittle failure of jammed lens lead to and increase of strain rates of the entire shear zone

mélange by redistributing stress in the matrix (Beall et al., 2019a,b).

The mixed viscous and brittle deformation induces transient creep across the

shear zone with rates and displacement magnitudes comparable to slow-slip events (Hay-

man & Lavier, 2014). For instance, Fagereng et al. (2014) estimated that a mica-rich

decameter-thick shear zone, deformed at 500-600°C with a slip velocity in the order of a

cm per week, can achieved high strain rates in the order of10� 9 to 10� 10 s� 1 for small

driving shear stress in the order of 10's to 1 MPa. The main requirement is that the defor-

mation around the rigid lenses must be controlled by interconnected weak-phyllosilicates

(e.g. muscovite). Tremors and Associated LFEs accompanying slow slip may be generated

by the transient shear failure of the rigid lenses due to elevated �uid pressure and/or stress

loading and ampli�cation of the rigid jammed clasts (Beall et al., 2019a).

Bernaudin & Gueydan (2018) developed a rheological model that also consists

of a mixture of a strong and a weak phase that deforms via a combination of di�usion

(grain size-sensitive) and dislocation (grain size-insensitive) creep �ow laws, but in order

to model pore �uid pressure �uctuations in time and space, they included a strain rate-

dependent �uid pumping parameter that also depends on porosity (and permeability) that

is inversely proportional to grain size. This model results in a �uid-enhanced competition
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between microfracturing and sealing process that in turns control the strength of the rock

and pore �uid pressure conditions. They conclude that slow slip events correspond to

stages of ductile strain localization promoted by the onset of microfracturing and enhan-

cing e�cient �uid pumping and high pore �uid pressure in the core of shear zone. The

positive feedback between these processes are interpreted to trigger non-volcanic tremors

when pore �uid pressure is maximised. With further increase of strain rate during strain

localization, sealing process may overcome fracturing resulting in a decrease of �uid pum-

ping e�ciency and pore �uid pressure. This result in a stage of grain growth and decrease

in strain rate that lead to the progressive transition from slow slip to a stage of aseismic

creep before another cycle of slow slip and tremors.

Understanding the full spectrum of parameters of slow earthquakes, and their

physics, can also be done by integrating geophysics, rock deformation experiments and

numerical models with the observation and characterization of the rock record of slow

earthquakes (Huntington et al., 2018). The quest of rock records has been mostly targe-

ted in exhumed shear zones from paleo-subductions (Fagereng& Sibson, 2010 ; Fagereng

et al., 2014 ; Heyman& Lavier, 2014, Behr et al., 2018). The macro and microstructural

observations in shear zones that may be characteristic of slow earthquakes are (1) the

coexistence of viscosity contrasts that may be inherited from the protolith (e.g. Fagereng

& Sibson, 2010) or produced during metamorphism at various scales (cm to dam) (Behr et

al., 2018), (2) a distributed and interconnect viscous fabric in the weak material wrapping

around strong boudins at various scales, (3) the observation of structures diagnose of brit-

tle deformation, like veins (�uid-�lled fractures) and microfracturing of high temperature

metamorphic minerals (e.g. amphiboles).

Slow earthquakes are, by de�nition, very short-lived events and limited in space.

Therefore, a careful geological investigation is required to �nd textural, mineralogical and

chemical records of these events. A main challenge is that, in exhumed shear zones, early

and short-lived �ngerprints are most likely overprinted by later creep during shear zone

activity, exhumation or others geological events. Finally, it is critical to be able to (1)

demonstrate that observed structures (ductile vs brittle), mineral assemblages are coeval

and (2) distinguish them from those related to other long-lived P-T-D evolution.

Although slow earthquakes have been detected only along the circum-paci�c sub-
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duction zone (Cascadia, Japan, Mexico) and along the San Andreas fault (California),

the spectrum of features described above (strain partitioning and strain rate �uctuation

within a mélange rheology, concomitant brittle and ductile deformation at temperature

above 450°C, deformation under high pore �uid pressure and low di�erential stress) rather

suggest that slow earthquakes could be expected in a much broader range of tectonic set-

tings. To our knowledge, the only alternative tectonic setting where a component of slow

earthquake (i.e. non-volcanic tremors) has been detected is in the Island of Taiwan that

corresponds to an arc-continental type collision (Peng and Chao, 2008). The hypothesis

that slow earthquakes could be expected in a wider range of setting is also consistent with

geophysical observations and laboratory experiments that suggest that slow earthquakes

might be governed by the same physics as regular earthquakes in the seismogenic crust

(Leeman et al., 2016 ; Michel et al., 2019). For instance, Michel et al. (2019) have shown,

using a catalogue of slow slip events in Cascadia that the moment (Mo) is scaled to the

cube of duration (T) (Mo � T3) like the scaling for regular earthquakes.

The aim of this contribution is to show that in continental collision settings, like

the Alps, exhumed continental shear zones preserve a geological rock record that may well

be related to paleo-slow earthquakes. We show based on �eld observations, petrological

and microtextural analysis and thermodynamic modeling performed on exhumed shear

zones developed in undeformed late variscan magmatic rocks from two localities (Tauern

window, eastern Alps, Italy and Suretta nappe, Central Alps, Switzerland) that burial

of continental units was characterized by concomitant frictional and viscous deformation

in the ductile realm at temperature conditions above 450° for a depth range between 18

and 25 km of depth, that resemble those where slow earthquakes are expected. The �nite

geometry of the shear zone consists of a network of anastomosed mica-rich weak and high

strain ductile shear zones of various size (cm to km) bounding high strength and low

strain domains, resulting in a "mélange" rheology at various scales. We particularly em-

phasized the role of �uids and associated �uid-rock interactions (metasomatic reactions)

in the development of the mixed rheology. Although we cannot quantify the kinetic of

the �uid-rock interactions and rheological transformations, we speculate that this is a

short-lived and transient process with a duration in the same order of magnitude as slow

earthquakes (from seconds to years).
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IV.2 Geological setting

The Suretta nappe is located in the eastern central Alps in Switzerland (Figure

IV.5a). It is a tectonic crustal nappe from the Briançonnais domain that has been involved

in the Tertiary Alpine subduction and collision. It consists of a Variscan crustal basement,

with migmatites, orthogneisses and amhibolites, intruded in its northern part by a large

late Variscan sub-volcanic rhyolite et ca. 268 Ma : the Ro�na rhyolite (Marquer et al.,

1998). While the basement rocks preserve a complex polyphased Variscan and Alpine his-

tory, the Ro�na rhyolite has been only deformed and metamorphosed during the Alpine

tectonics between ca. 45 and 35 Ma (Scheiber et al., 2012). Peak metamorphic conditions

preserved in the Ro�na rhyolite are in the range of 0.8 to 1.0 GPa for a temperature

of 450 to 480°C (Challandes et al., 2003 ; Goncalves et al., 2016). These P-T conditions

would re�ect a HP-LT geothermal gradient of about 15°C/km which is consistent with

a crustal subduction setting. Deformation in the Suretta nappe and more particularly in

the Ro�na rhyolite is polyphased (e.g. Marquer et al., 1994 ; Schmid et al., 1996 ; Schei-

ber et al., 2012). The �rst D1 deformation, also called the Ferrara phase (Scheiber et al.,

2012), corresponds to the progressive stacking of nappes in the accretionary prism (Figure

IV.5b,c) (Nussbaum et al., 1998). In the Ro�na rhyolite, this deformation is associated

with folding and top-to-the-NNW shearing, responsible for the development of a network

of anastomosed shear zones at various scales (from meter to hectometer) surrounding

lenses of weakly deformed rhyolite (Marquer et al., 1994 ; Scheiber et al., 2012). The D2

deformation, corresponding to the Niemet-Beverin phase (Scheiber et al., 2012), marks

the onset of the continental collision (Figure IV.5c). It resulted in a SSE-backthusting and

folding. Later ductile and brittle deformation phases observed in the Suretta nappe (D3

to D4) are associated with a syn-collisional extensional settings. Although the D2 to D4

deformations were responsible for the exhumation, exposure and present day geometry of

the Suretta nappe, the early D1 nappe geometry and deformation, which are the main

focus of this contribution, are well preserved in the Suretta nappe.

The Tauern window (Figure IV.5d), located in the eastern Alps in Austria and

northern Italy, is an E-W elongated tectonic window where European-derived Variscan

continental crust and Liguro-Piemontese and Valaisan oceanic-derived material is exposed

underneath the Austroalpine nappes. The northern and southern boundaries correspond

to strike-slips faults and shear zones while the Eastern and western margins are normal
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faults. The Variscan European crust consists of a polyphased basement intruded by mag-

matic intrusions at ca. 290-310 Ma and its post-Variscan sedimentary cover (Cesare et

al., 2001 ; Schmid et al., 2013). In the western Tauern window, the Variscan basement

is subdivided in three crustal nappes, Zillertäl, Tux and Ahorn from South to North,

that were stacked during the Alpine continental collision at ca. 28-30 Ma (e.g. Schmid et

al., 2004). The southernmost Zillertäl nappe is characterized by amphibolite facies peak

metamorphic conditions of 550-600°C and 0.5-0.7 GPa, typical of Barrovian conditions

(� 35°C/km) (Christensen et al., 1994 ; Selverstone et al., 1991 ; Leydier et al., 2019). The

Zillertäl nappe is delimited by two ENE-WSW trending kilometer-wide steep high strain

zones : the Greiner shear zone to the north and Ahrntal shear zone to the south that bound

a kilometer-wide low-strain domain. Both shear zones, and more particularly the Greiner

shear zone, can be traced along strike towards the ENE for more than 30 km, where it

merge with the structurally shallower sinistral Salzach-Ennstal-Mariazell-Puchberg SEMP

fault (Cole et al., 2007). In the south-western part of the Tauern window, the Greiner

shear zone was active under amphibolite facies conditions from 28 to 7 Ma (Schneider et

al., 2013). The studied Neves area is located in this low strain domain where late-variscan

magmatic structures are mostly preserved from Alpine overprint. Alpine deformation only

occurs as very localized and discrete (mm to meter-wide) ductile shear zones and brittle

fractures (e.g. Mancktelow& Pennacchioni, 2005 ; Pennacchioni& Mankctelow, 2007).

The late exhumation of the Tauern window occurred via extensional unroo�ng and do-

ming during the Miocene (Rosenberg& Berger, 2009 ; Rosenberg et al., 2018).
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Figure IV.5. (a) Simplied geological map of the internal zone of Eastern Central Alps

(modied after Schmid et al., 2004). (b) Schematic cross-section showing the D1 deforma-

tion event consisting of the thrusting toward the NNWand stackingof continental slices

during the Alpine subduction. (c) P-T-t-d path of the Ro�na shear zones according to

Challandes et al. (2003) (from Goncalves et al., 2016). (d) Tectonic map of the Tauern

Window (Eastern Alps). The study zone is indicated by the white circle. AHR Ahrntal

shear zone, BNT Tauern Northern Boundary fault, FG Gailtal Fault, FI Inntal Fault, FM

Mölltal Fault, FNB Brenner Normal Fault, FNK Katschberg Normal Fault, FP Periadria-

tic Fault, FPA Passeier Fault, FS Silltal Fault, GR Greiner shear zone, LG Giudicarie Line,

MM Meran-Mauls fault, SEMP Salzach-Ennstal-Mariazell-Puchberg fault, SMA Alpine

Metamorphism Southern boundary, ZCK Katschberg Shear Zone (modi�ed from Schmid

et al., 2013).

IV.3 Strain partitioning in homogeneous magmatic

rocks during nappe stacking and crustal scale

shortening : a mixed rheology

The northern part of the Suretta nappe and the western part of Zillertäl nappe

are characterized by a strong Alpine strain partitioning between a network of anastomo-

sed weak and high strain zones bounding high strength and low strain domains, although

they mostly consists of an initially homogeneous and near-isotropic rocks (i.e. late Varis-

can rhyolite and granodiorite respectively).
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Figure IV.6. (a) Cross-section of the northern frontal Suretta nappe and the underlying

Tambo nappe during D1 nappe stacking deformation (modi�ed after Scheiber et al., 2012) ;

Marquer et al., 1996 ; Baudin et al., 1993). (b) Cross-section of the Zillertäl massive

surrounded by the two km-scale Greiner and Ahrntal shear zones.
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In the Suretta nappe, the detailed �eld analysis and quanti�cation of strain di-

rection and intensity by Marquer et al. (1996), Scheiber et al. (2012) and Goncalves et al.

(2016) show that D1 deformation, related to continental subduction and nappe stacking

towards the NW, can be observed in the entire nappe. The Figure IV.6a, modi�ed after

Scheiber et al. (2012), Marquer et al. (1996) and Baudin et al. (1993), is a restored cross-

section of the northern frontal Suretta nappe and the underlying Tambo nappe during

D1 nappe stacking deformation. The basal thrust of the Suretta nappe is a 100 meter

thick mylonite a�ecting the Ro�na rhyolite that contain slices of Variscan basement and

Permian to Mesozoic sediments from the autochtonous cover from the underlying Tambo

crustal nappe (Fig. 4a). The core of the Suretta nappe is also a�ected by a thinner my-

lonitic zone (the Nursera thrust) that separates the nappe into two slices (Figure IV.6a)

(Marquer et al., 1996 ; Scheiber et al., 2012).

Our study mostly focuses on the frontal and basal slice where the Ro�na meta-

ryolite and D1 low strain zones are best preserved. In the low strain domains, where

pre-Alpine intrusive contacts and magmatic structure are still visible, D1 deformation

is very heterogeneous and characterized by a weak S1 foliation (NE-trending) and shear

zones that range in width from a few decimeters to meters. Marquer et al. (2016) de�nes

two sets of conjugate shear zones : gently SSE-dipping (� 40-50°) shear zones with an

inverse top-to-the-NW sense of shear and a steeply SE-dipping (>70°) shear zones with

a normal top-to-the-SE shearing. Both S1 foliation and conjugate shear zone pattern are

consistent with the bulk top-to-the-NW sense of shear acquired during the nappe stacking

stage. In the core of low strain domains, Alpine D1 deformation consists of a network of

conjugate brittle fractures and millimeter to centimeter-wide ductile shear zones (Figure

IV.7). Their orientation and kinematic are very similar to the wider shear zones sugges-

ting that they were developed in the same D1 strain �eld (Goncalves et al., 2016). From

this �eld analysis, we conclude that the nappe stacking stage during Tertiary Alpine sub-

duction was characterized, in the Suretta nappe and maybe the Tambo nappe located

underneath, by concomitant brittle and ductile deformation.
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Figure IV.7. (a) Network of conjugate (a) brittle fractures and (b) centimeter-wide shear

zones.

The western part of the Zillertäl nappe is composed of a late Variscan magma-

tic complex, mostly granodioritic in composition, with minor leucocratic granites and

diorites, emplaced at 295� 3 Ma (Cesare et al., 2001). The southern Ahrntal shear and

the northern Greiner shear zone, that de�ne the boundaries of the Zillertäl nappe, are

ENE-striking hectometer to kilometer-wide sinistral shear zones (Figure IV.6b). These

major shear zones are localized at the contact between the late-variscan granodiorite and

its pre and late-variscan detrital meta-sedimentary cover that consists of graphite-bearing

schists, hornblende-garnet micaschists, marbles, quartzite and permian meta-rhyolite (Ve-

selá& Lammerer, 2008).

These two high strain zones delimit a 3 to 4 km-wide low-strain domain where

pristine late-variscan magmatic textures and structures are preserved. However this low-

strain domain is also a�ected by a non pervasive Alpine deformation that has been exten-

sively described by Mancktelow& Pennacchioni (2005) and Pennacchioni& Mancktelow

(2007). At the outcrop scale, this deformation is very heterogeneous and consists of a few

meter to decameter-wide East-striking and vertical shear zones and more discrete centi-

meter to millimeter-wide shear zones and fractures. Pennacchioni& Mancktelow (2007)

have shown that the ductile alpine deformation is localized on planar and vertical precur-

sors that are either lithological heterogeneities (aplite and lamprophyres dykes contacts),

structural discontinuities like decameter to hectometer-long fractures and quartz veins.

Some domains do not show any evidences of Alpine deformation, while others are charac-

terized by a very dense network of fractures and incipient ductile shear zones with several
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tens up to hundreds of these structures on a 100m2 surface (e.g. Figure 4 in Pennacchioni

& Mancktelow, 2007). Although the precursors span a wide range of orientation, the kine-

matics of shear zones localized on these precursors is very consistent. Overall, lamprophyre

and aplitic dykes with a near E-W strike localize dextral shearing while N-S to NE-SW

localize sinistral shearing. Localized shear zones on fractures are mostly E-W trending

with a dominantly dextral kinematic. Shear zones localized on N-S quartz trending veins

are mostly sinistral. From this kinematic analysis and other structural observations (wing

cracks orientations mean bulk foliation), Pennacchioni& Mancktelow (2007) concluded

that Alpine deformation in the low strain domains is coaxial with a horizontal shortening

direction and compressional stress oriented N345°. Based on a petrological analysis of

E-W trending brittle precursors and incipient ductile shear zones, Leydier et al. (2019)

show that brittle and ductile deformation were concomitant and active at P-T condi-

tions of 0.6-0.75 GPa and 500-550°C. Structural analysis of the high strain zones and

low strain domains suggest that alpine deformation in the Zillertäl nappe, and the wes-

tern Tauern window, is related to a signi�cant North-South shortening, up to 30%, that

was accommodated at the scale of the Tauern window by upright folding and conjugate

strike-slip faults and shear zones responsible for lateral extrusion (Rosenberg et al., 2018).

IV.4 Macro and microtextural evidences of concomi-

tant transient brittle and ductile deformation

coupled with �uid-rock interactions

Both studied areas show very similar structures and more particularly that strain

localization and the development of ductile shear zone is controlled by precursor brittle

fractures and �uid-rock interactions (Figures IV.8 and IV.9) (Mancktelow& Pennacchioni,

2005 ; Goncalves et al., 2016).

Brittle fractures consists of tens to hundred meters long straight and thin cracks

(less than 1 mm) with. Fractures are very commonly organized with an en-échelon geo-

metry (Figures IV.8a and IV.9a). Most fractures do not show a discernible brittle o�set

(Figures IV.8b and IV.9b). The onset of ductile deformation localization on these frac-

tures is characterized by the development of a foliation that extend for a few centimeters
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into the host rock at an angle ca. 45° to the crack (Figures IV.8c and IV.9c). In both

localities, the ductile shear zone geometry and extent is controlled by the initial brit-

tle fracture (Mancktelow & Pennacchioni, 2002 ; Goncalves et al., 2016). For instance,

despite the ductile overprint, the brittle en-échelon geometry and o�set are still preser-

ved (Figure IV.9c). The development of distributed ductile foliation in the compressional

bridges between en-échelon fractures (Figure IV.9c) suggests that ductile deformation do

not propagate and that both brittle and ductile deformation were active at the same time

(Pennacchioni& Mancktelow, 2007). The broadening of the shear zone to centimeter /

decimeter wide-zones occur thanks to the weakening of the host-rock at shear zone walls

via �uid-rock interactions and metamorphic and metasomatic reactions (Goncalves et al.,

2012 ; Oliot et al., 2010 ; 2014).

In the Neves area, the brittle precursors are marked by an enrichment in biotite

and sulfur (Figure IV.9b) (Leydier et al., 2019). In the Suretta nappe, brittle precursors

may consist of a mono-mineralic quartz veins of a few millimeters in thickness localized

in the middle of the ductile shear zone (Figure IV.8d). These quartz veins are always

strictly parallel to the shear zone walls and extend for several decimeters to meters. At

the micron-scale, brittle precursors from both localities are sealed fractures that consist

of a thin layer of 10 to 100's� m in width that crosscut all the former magmatic phases

independently of their orientation (Figures IV.10a,b and IV.11a,b). The fractures consists

of a �ne-grained and polyphased aggregate (20 to 100� m in size). In the Neves area,

the polyphased assemblage consists of plagioclase, epidote, biotite, garnet and quartz,

while in the Suretta nappe, brittle precursors are sealed by quartz, epidote, phengite and

biotite (Goncalves et al., 2016 ; Leydier et al., 2019). In both cases, these metamorphic

assemblages are identical to those observed in the wider ductile shear zones. Goncalves et

al. (2016) and Leydier et al. (2019) have demonstrated through thermodynamic modeling

that sealing occurred at P-T conditions similar to those inferred from wider ductile shear

zones suggesting that brittle and ductile deformation were coeval.
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Figure IV.8. Control of brittle precursors and �uid-rock interactions on ductile strain

localization in the Ro�na rhyolite (Suretta nappe). (a) En-echelon geometry of brittle

precursors. (b) Precursor fracture without any visible o�set. (c) Development of an inci-

pient foliation oriented at � 45° from the precursors, preserving the en-echelon geometry.

(d) Single cm-scale shear zone localized on a quartz vein. (e) Paired shear zone localized

on the margins of a metasomatic halo surrounding a brittle precursor.
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Figure IV.9. Control of brittle precursors and �uid-rock interactions on ductile strain

localization in the Neves granodiorite (Zillertäl massive). (a) En-echelon geometry of

brittle precursors. (b) Biotite-bearing precursor fracture without any visible o�set. (c)

Development of an incipient foliation oriented at� 45° from the precursors, preserving

the en-echelon geometry. (d) Metasomatic halo developed surrounding an epidote vein.

(e) Paired shear zone localized on the margins of a metasomatic halo.
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Mono-mineralic quartz veins from the Suretta nappe are characterized by a typi-

cal crack-seal texture with elongated blocky quartz grains perpendicular to the vein-wall

interface (Figure IV.10c,d) suggesting that quartz was precipitated from a �uid in a dila-

tant fracture. These quartz veins, related to a brittle deformation increment, are always

overprinted by ductile deformation in various extent (Figure IV.10d-f). Ductile deforma-

tion is characterized by dynamic recrystallization of the blocky quartz into small new

grains formed by bulging recrystallization (Figure IV.10d,e). When ductile deformation

overprinting is high, quartz veins are sheared, isoclinally folded and almost entirely re-

crystallized into a �ne grain aggregate (Figure IV.10f).

The polyphased metamorphic assemblages sealing fractures and quartz veins are

not the only mineralogical record of �uid-rock interactions during brittle deformation. in

both cases, fractures are surrounded by centimeter to decimeter-wide domains where the

host rock (rhyolite and granodiorite) are signi�cantly altered. In both cases, it results on

the development of a bleached halo (Figures IV.8e and IV.9d,e) that may also contain

newly formed phases like epidote and garnet in the Neves area (Figures IV.8d,e ; Manckte-

low & Pennacchioni, 2005, Pennacchioni& Mancktelow, 2007). In the Neves area, brittle

precursors located within the metasomatic halo is sealed by almost pure epidote surroun-

ded (Figure IV.11c,d). Here, the metasomatic halo is weakly deformed and characterized

by abundant quartz and plagioclase that are coarser than in the undeformed granodiorite.

Plagioclase also has a very distinct habitus that di�ers signi�cantly from the saussuritized

plagioclase of the host granodiorite (Figures 4 and 6 in Leydier et al., 2019). Plagioclase

is poecelitic with many inclusions of quartz and irregular K-feldspar interpreted as the re-

sult of a metasomatic transformation (i.e. albitization) (Figure IV.11d). Quanti�ed X-ray

mapping performed across the metasomatic halo and the shear zone in the granodiorite

(see below) shows a signi�cant enrichment in Na coupled with a depletion in K consistent

with albitisation (Figure IV.11e). Metasomatic plagioclase in the halo range in composi-

tion from almost pure albite Ab95An05 to Ab85An15, while plagioclase in the shear zone

are signi�cantly poorer in albite content with a composition of� Ab75An25.
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Figure IV.10. Micro-scale characteristics of brittle precursors and subsequent ductile

strain localization in the Ro�na rhyolite (Suretta nappe). (a-b) Brittle precursors cross-

cutting magmatic quartz grains and sealed by a �ne-grained polyphased agregate (qz-ep-

bio-ph). (c-d) Incipient ductile strain localization on a mono-mineralic quartz vein, which

induces the recrystallisation of the quartz grains. (e-f) Strong ductile overprint of brittle

precursors, inducing the folding and the recrystallization of the quartz vein.

When fractures and associated alteration halo are overprinted by ductile deforma-

tion, strain is localized on both margins of the alteration halo resulting in the characteris-

tic paired shear zone as described by Mancktelow& Pennacchioni (2005) (Figures IV.8e,

IV.9e and IV.11c). Ductile deformation a�ects mostly the immediate host rock in contact

with the bleached halo while central halo may be weakly deformed. This observations im-

ply that to concentrate shearing on the margins of the halo, the altered granodiorite (i.e.

halo) became rheologically stronger than the surrounding granodiorite due to �uid-rock

interactions (Mancktelow & Pennacchioni, 2005).

To conclude, �eld observations, petrology and microtextures from both localities

are consistent with concomitant brittle and ductile (frictional and viscous) deformation

coupled with �uid-rock interactions. Although we have mostly described evidences of

brittle failure preceding ductile �ow, there are in both localities evidences that ductile de-

formation was accompanied or followed bu brittle deformation. For instance, Pennacchioni

& Mancktelow (2007) have described in the Neves area, development of E-W trending duc-

tile shear zones accompanied by brittle deformation and the formation of quartz� calcite

veins that strike � N-S at very high angle with most of the shear zones (Pennacchioni&

Mancktelow, 2007). Field observations show that these quartz veins may be reactivated

by ductile deformation. As suggested by Mancktelow& Pennacchioni (2005), the strong

similarities in terms of geometry, size, �uid-rock interactions, relative timing of observed

brittle ductile structures from di�erent settings, suggest that they may re�ect a general

deformation process of the continental crust.
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Figure IV.11. Micro-scale characteristics of brittle precursors and subsequent

ductile strain localization in the Neves granodiorite (Zillertäl massive). (a-b) Biotite-

bearing precursor crosscutting a plagioclase-biotite agregate. The black square is the lo-

cation of (b). (b) Polyphased recrystallized agregate in the brittle precursor (bio-pl-ep-grt.

(c) Paired shear zone localized on the margins of a metasomatic halo surrounding epidote

veins. The orange markers materialize the o�set accommodated by the shear zone. The

black box is the location of (d). (d) Metasomatic halo surrounding an epidote vein, com-

posed of quartz and albitized plagioclase. (e) Quantitative X-ray maps showing the albite

content in plagioclase, in the metasomatic halo and the surrounding shear zone. Color

scale varies from blue (andesine) to red (albite).

IV.5 Mineralogical and chemical changes during duc-

tile deformation

Ductile deformation in both localities is associated with a signi�cant change in

mineralogical composition that is related to two distinct processes : (1) re-equilibration

of a magmatic meta-stable assemblage at the P-T conditions of the deformation and (2)

metasomatic reactions in response to syn-kinematic �uid �ow and mass transfer.

In the Suretta nappe, the protolith (Figure IV.12a, zone 1) preserve pristine mag-

matic texture with a mineralogy that consist of large quartz, saussuritized plagioclase

and K-feldspar xenocrysts mantled by an albite corona and altered biotite phenocrysts.

The former volcanic glass is entirely recrystallized into a �ne grain assemblage with al-

bite, epidote with minor phengite (Goncalves et al., 2016). With increasing strain, in the

protomylonitic stage (Figure IV.12a, zone 2), meta-stable magmatic phases K-feldspar,

plagioclase and biotite are completely breakdown to produce an interconnected network

of weak white mica with a phengitic composition, epidote and quartz. At this stage me-

tamorphic albite is no more present in the �ne grain matrix. The highest strain zone

(ultramylonite, Figure IV.12a, zone 3), consists of a phyllonite with phengite and �ne

grained quartz with still a few relictual and elongated quartz xenocrysts forming almost

95% of the rock. Minor chlorite and biotite is present while epidote and albite are absent

(Figure IV.12a ; Challandes, 2001). X-ray mapping performed on small domains of the
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Figure IV.12. (a)Mineralogical and (a) chemical evolution of the Ro�na rhyolithe with

ductile deformation. (a) Zone 1 : weakly deformed protolith, zone 2 : protomylonite, zone

3 : ultramylonite. (b) Mg and Na X-ray maps of small areas, in the three zones.

�ne grain matrix along the strain gradient (Figure IV.12b) shows that with increasing

strain, there is a complete loss of sodium coupled with a stronger enrichment in MgO

that we have estimated based on the X-ray map up to 500%. These qualitative estimates

of mass transfer are very consist with mass balance analysis performed on meter-scale

strain gradients from the same area by Challandes (2001) where they show that defor-

mation occur under open system conditions with MgO and H2O gain of 500-600% and

200% respectively and complete Na2O loss and� 50% loss of CaO. These results suggest

that mass transfer is scale-independent and occurs since the �rst stages of ductile shear

zone development. Following the thermodynamic approach of Goncalves et al. (2012), we

propose the following metasomatic reactions to account for the mineralogical change with

increasing strain :
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bio + pl (ab/ep) + kf + MgO + H2O = phg + qtz + Na2O / CaO

ab / ep + bio + MgO = phg + chl + qtz + Na2O / CaO

These metasomatic reactions have dramatic e�ects on rheology. Modeling show that gain

in MgO coupled with loss of Na2O and CaO favors the crystallization of more than 40%

of white mica in the protomylonite stage, at the expense of metastable magmatic phases,

leading to the development of an interconnected weak network. In the same time, the

load-bearing framework made by magmatic feldspars and quartz is totally destabilized.

The undeformed granodiorite from the Neves area consists of a metastable mag-

matic assemblage with quartz, saussuritized plagioclase, biotite, K-feldspar and epidote

(Mancktelow & Pennacchioni, 2005 ; Leydier et al., 2019). Deformation of the granodiorite

is characterized by the development of S-C fabric with a foliation de�ned by elongated

clusters of magmatic biotite and lenses of quartz (Figure IV.13a,b). The main e�ect of

ductile deformation in the proto-mylonitic stages is the almost complete recrystalliza-

tion of former magmatic plagioclase porphyroblasts into a �ne aggregate of metamorphic

plagioclase (Figure IV.13c). Recrystallized plagioclase forms an interconnected weak net-

work surrounding isolated clusters of partially recrystallized magmatic biotite and strong

lenses of coarse quartz (Figure IV.13b,c). In the mylonite, the shear fabric C is de�ned

by the alignment of small metamorphic biotite that remain not interconnected (Figure

IV.13d). The matrix consists of a recrystallized polyphased aggregated of mostly plagio-

clase, quartz, epidote and K-feldspar with isolated garnet porphyroblasts. In contrast with

the meta-rhyolite form the Suretta nappe, the main weakening mechanism during duc-

tile deformation is not the massive production of phyllosilicates but rather the complete

recrystallization of plagioclase into a small aggregate. Similar observations were made

by Oliot et al. (2010, 2014) in shear zones developed in granodiorite under amphibolite

facies conditions. Mass balance performed on ductile shear zones from Neves do not show

signi�cant mass transfer except for gain in water (up to 160%) and minor loss of CaO

(� 25%) in the ultramylonite. Therefore we suggest that syn-kinematic recrystallization of

the metastable magmatic assemblage is the result of re-equilibration at the P-T conditions

of the deformation (see below) and �uid input without mass transfer.
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Figure IV.13. Centimeter-scale shear zone in the Neves metagranodiorite. (a) Macrosco-

pic sample section. The black boxes are the location of the (b) thin sections, corresponding

to the three main zones (from top to bottom : weakly deformed protolith, protomylonite,

mylonite. The black boxes are the location of (c) and (d). (c-d) Textural evolution of

quartz and plagioclase aggregates in the weakly deformed protolith (c) and the mylonite

(d)
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IV.6 P-T conditions of mineralogical changes during

brittle and ductile deformation

Field and microtextural observations describe above show that ductile shear zones

nucleate on mechanical anisotropies like fractures and therefore the ductile strain pattern

is controlled by the initial geometry of the brittle fractures, as stated by Goncalves et

al. (2016) and Mancktelow& Pennacchioni (2005) for the Suretta nappe and Zillertäl

respectively. Furthermore, brittle and ductile deformations are accompanied by chemical

processes like metamorphic reactions coupled with �uid percolation and mass transfer or

not. However, these structural and chemical observations alone do not dismiss the possi-

bility that brittle deformation (i.e. fractures) and �uid-rock interactions, responsible for

the metasomatic haloes for instance, are inherited from an unrelated event prior to the

activation of ductile deformation. To address this question of relative timing of brittle

and ductile deformation, Goncalves et al. (2016) and Leydier et al. (2019) have performed

thermodynamic modeling on metamorphic assemblages that seal the initial fracture. Mi-

crotextural observations suggest that these assemblages are syn-kinematic to the brittle

deformation.

In the Suretta nappe, Goncalves et al. (2016) showed that crystallization and sea-

ling of the fracture by an assemblage consisting of white mica (phengite), biotite, epidote

and quartz occurred at P-T conditions of 0.85� 0.1 GPa and 480� 50°C (Figure IV.14).

These P-T conditions are comparable with those estimated on larger scale shear zones

that consists of white mica, quartz� epidote) (1.0� 0.1 GPa and 450� 25°C) (Nussbaum

et al., 1998 ; Challandes et al., 2003). In granitic systems, this range in P-T conditions

corresponds to the location of a major low variance phase transition that consists in

the breakdown of biotite, epidote, qtz (� albite / K-feldspar) into white mica (phengite)

(� chlorite, garnet) (Fig. 10). Re-equilibration of a granitic rock of at these conditions

result in the production of large amounts of weak white mica enhancing ductile strain

localization.

In the Zillertäl nappe, thermodynamic modeling performed on a brittle precur-

sor, preserved from ductile overprint and sealed by a polyphased assemblage consisting of

plagioclase, epidote, biotite and garnet, suggest that the onset of brittle deformation and

associated �uid percolation occurred at P-T conditions of 0.6� 0.05 GPa and 500� 20°C

163



CHAPITRE IV. GEOLOGICAL RECORD OF SLOW EARTHQUAKES

(Figure IV.14) (Leydier et al., 2019). Ductile strain localization on brittle precursors oc-

curred along a prograde path at P-T conditions from 0.55� 0.05 GPa and 510� 20°C

to 0.7 � 0.05 GPa to 550� 20°C (Figure IV.14) (Goncalves et al., unpublished). Those

P-T conditions correspond to another major low variance metamorphic change in granitic

systems that consist on the recrystallization of magmatic biotite, plagioclase, K-feldspar

and quartz assemblage into metamorphic plagioclases (oligoclase or albite + oligoclase),

epidote, and biotite � white mica. In terms of rheology, the recrystallization of magmatic

plagioclase, that is a major phase component in granites (granodiorites), into a �ne ag-

gregate of metamorphic phases is responsible for weakening and therefore ductile strain

localization.
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Figure IV.14. P-T conditions of the brittle and ductile deformations in the Suretta

(black) and Zillertäl (white) nappes. The red domain represents the episodic tremor and

slip occurence P-T conditions (from Bernaudin& Gueydan, 2018). The blue and orange

paths represent the mean geotherms of crustal nappe stacking and crustal shortening,

respectively.
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IV.7 Discussion

Since the discovery of NVT and LFE coupled with slow slip at the beginning of

the 21st century, the question of the source mechanism of this seismicity in the ductile

realm has arisen. The approach followed to understand the processes responsible for slow

EQ in the deep crust included rock physics experiments, numerical modeling and �nally

the quest of geological records. In all cases, they assume that slow EQ is a phenomenon

linked to the deformation in subduction and strike-slip settings (e.g. Dragert et al., 2001 ;

Hirose et al., 1999 ; Linde et al., 1996 ; Obara, 2004 ; Rogers& Dragert, 2003 ; Rousset

et al., 2019). Therefore experiments, models and �eld analog studies were designed to

match these two unique geodynamic settings. Currently, NVT, LFE and SSE in the deep

crust are best explained by coupled frictional and viscous deformation under high-pore

�uid pressure at temperature above� 450°C (Fagereng and Sibson, 2010 ; Fagereng et al.,

2011, 2014, Hayman and Lavier, 2014 ; Behr et al., 2018).

In this contribution, we explore the possibility that slow EQs may also be produ-

ced in continental collision settings by studying exhumed deformed crustal nappes from

the Alps : the Suretta nappe and the Zillertäl nappe. Field observations, petrological

and microtextural analysis and modeling performed on exhumed shear zones developed

in undeformed late variscan magmatic rocks from these two localities suggest that burial

of continental units was characterized by concomitant frictional and viscous deformation

and �uid-rock interactions in the ductile realm at temperature above 450° for a depth

range between 18 and 35 km of depth. In another words, the studied brittle precursors

and shear zones from the Suretta and Zillertäl nappe ful�ll most (if not all) the requi-

red conditions for them to have hosted tremors, low-frequency earthquakes and slow slip

events.

IV.7.1 Most likely P-T conditions of slow earthquakes

NVT and LFE have been reported by geophysicists below the seismogenic zone

(the locked zone) at a depth ranging from� 20 to 30 km in strike slip settings and 30 to

45 km in subduction zones (e.g. Avouac, 2015 ; Brudzinski, 2008 ; Scholz, 2002). For geo-

thermal gradients typical of subduction zones and strike slip settings, these depth implies

that slow EQ occur at temperature conditions greater than 450°C, corresponding to those
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of the ductile realm where the crust is commonly viewed as a viscously and aseismically

�owing crust. Bernaudin & Gueydan (2018) have identi�ed using a numerical model, a

temperature-depth region where brittle-ductile strain localization under �uctuative high-

pore �uid pressure. This range in pressure and temperature conditions are also de�ned

as the most likely region where NVT associated with SSEs can occur (Figure IV.14). Al-

though the precise temperature limits are dependent on the rheological parameters, the

initial pore �uid pressure and the �uid pumping e�ciency of the model, the parameters

used by Bernaudin& Gueydan (2018) (i.e. an aggregate of 50% of strong feldspar and

50% of weak quartz deforming by grain sensitive law and a high initial pore �uid pressure)

are very consistent with the P-T conditions of the brittle-ductile deformation reported in

the Suretta nappe and the Zillertäl nappe (Figure IV.14). The estimated P (depth) - T

range of the brittle ductile deformation (from 500 to 530°C and 17 to 20 km) is consistent

with the predicted window for NVT and SSEs in strike-slip settings (Figure IV.14).

Interestingly, the most likely P-T conditions for strain localization and transient

event modeled by Bernaudin& Gueydan (2018), using a simple bimodal quartz feldspar

rheology, and our P-T estimates, correspond to conditions where mineralogical changes

via metamorphic reactions in granites are the most prominent (Figure IV.14). During

crustal nappe stacking in a subduction zone (� 11°C/km) (e.g. the Suretta nappe tecto-

nic setting), a granitic rock would be a�ected by a massive crystallization of white mica

at 450°C (Figure IV.14). In a collisional setting, characterized by a higher geothermal

gradient (� 18-20°C/km) (e.g the Zillertäl nappe), at 500-550°C a granitic rock would

be a�ected by a massive recrystallization of plagioclase into a �ner grain polyphased

assemblage consisting of metamorphic oligoclase, albite, epidote (Figure IV.14). These

metamorphic reactions have a strong rheological impact since they weaken the rock and

favor ductile strain localization that we interpret as the cause of slow slip events.

IV.7.2 Evidences of high-pore �uid pressure and implications

Since the discovery of tremor by Obara (2002), the release and movement of

�uids produced by metamorphic dehydration have been seen as a �rst order mechanisms

for tremor generation. This interpretation is consistent with the later discovery of a close

spatial relationship between the source region of tremor and high Vp/Vs ratios and/or high
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electrical conductivites that are interpreted as domains of high pore �uid pressure and

interconnected �uids (Shelly et al., 2006 ; Audet& Kim, 2016 ; Tauzin, 2017). The role of

metamorphic �uid release has then been con�rmed experimentally by Burlini et al. (2009)

who recorded acoustic emissions that resemble low frequency earthquake and tremors du-

ring dehydration experiments on serpentinite at temperature of tremor hypocentral depth.

Both study areas have many evidences of �uid-saturated conditions during al-

pine deformation. In this contribution, we show that micron to millimeter-wide brittle

precursors were sealed by �uid-assisted metamorphic reaction recrystallization. Some-

times brittle precursors are sealed by monomineralic quartz or epidote veins and they

are surrounded by several centimeter-wide halos formed during metasomatic alteration.

These �uid-rock interactions coeval with brittle deformation have a rheological impact

and control ductile strain localization. The induced mineralogical change can either in-

duce strain hardening, like in the halos due to grain size increase during albitization

(Mancktelow & Pennacchioni, 2005), or strain weakening due to grain size reduction via

plagioclase recrystallization (Leydier et al., 2009). Ductile strain localization and the de-

velopment of shear zones is also contemporaneous with �uid-assisted crystallization of a

mineralogy identical to that observed in the brittle precursor. In the case of the Suretta

nappe, shear zone development is also coeval with �uid-assisted mass transfer (i.e. meta-

somatism) that induce the transformation of the high strength protolith (rhyolite) into a

weak phyllonite that consists of almost 50% of white mica.

To conclude, although we cannot quanti�ed the �uid pore-pressure from �eld and

petrological observations, the metasomatic transformations in discrete brittle precursors,

alteration halos, weak shear zones and the pervasive veining are indicative of high pore

�uid pressure (near lithostatic pressure) during deformation.

IV.7.3 Mixed rheology in a continental setting

Because geodetically resolved slow slip events can be temporally and spatially as-

sociated with tremor seismic activity below the seismogenic zone (Ide et al., 2007 ; Ito et

al., 2007 ; Obara et al., 2004 ; Rogers& Dragert, 2003 ; Schwartz& Rokosky, 2007 ; Shelly

et al., 2006), many authors have suggested that it implies that frictional and viscous de-
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formation must be active simultaneously in the high temperature ductile realm (Fagereng

& Sibson, 2010 ; Fagereng et al., 2011, 2014, Hayman& Lavier, 2014 ; Behr et al., 2018).

Fagereng& Sibson (2010) have suggested that subduction mélange, consisting of strong

clasts (ma�c oceanic material) embedded in a weak foliated matrix (sediments and/or

serpentinite) is the most likely setting where coupled frictional and viscous deformation

may occur. They show that above a critical clast / matrix ratio and for high strength

contrast between clast and matrix, the subduction mélange can deform discontinuously

or in a mixed discontinuous / continuous behavior by brittle deformation of strong mate-

rial while matrix �ow viscously. Brittle failure of strong components requires high stress

that could be related to either local stress ampli�cation during strong domains interaction

and formation of force chains (Beall et al., 2019), or continuous loading of elastic stress

over time by the strong lenses (Hayman& Lavier, 2014).

The mélange rheology (mixture of strong clasts embedded in a weak matrix)

commonly found in exhumed subduction-related shear zones is very likely to apply to

collision zones if some conditions are ful�lled. The Suretta and Zillertäl nappes and more

particularly the intrusive hypovolcanic and plutonic rocks where the brittle and ductile

deformation has been observed, do not have the initial lithological heterogeneity and

therefore rheological variety of subduction zone mélange. However, following Behr et al.

(2018), we suggest that the required viscosity (strength) contrast required to have discon-

tinuous deformation with coupled frictional and viscous processes, could also be produced

in homogeneous protolith as long as they are a�ected by syn-kinematic �uid-rock inter-

actions and localized metasomatic changes in fractures and shear zones.

We have shown for both localities that at the nappe scale strain is partitioned

between a network of anastomosed weak and high strain ductile shear zones of various size

(hm to km) bounding high strength and low strain domains. The studied areas are located

within kilometer-scale low strain domain where former late to post-Variscan volcanic and

plutonic textures are still preserved. However, and as described earlier, these low strain

domains are deformed by a mixed brittle (fractures) and ductile deformation (di�usive

foliation and discrete ductile shear zones). These smaller ductile shear zones may connect

and form a network of anastomosed weak shear zones bounding smaller strong low-strain

domains that range in size from a few meters to decameters.
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Although we have not quanti�ed the strength (viscosity) contrast between the

shear zones and the low strain zones, we suggest that the strong weakening observed in

the high strain zones is enhanced by metasomatic reactions and grain size reduction lea-

ding to phyllosilicate �ne-grained mylonites. The style of deformation in the Suretta and

Zillertäl nappes may be compared with a mélange rheology, referred as "discontinuous

dominant" by Fagereng& Sibson (2010, their Figures 3 and 4), where the bulk rheology is

controlled by the dominating high strength material, ie. the weakly deformed meta-ryolite

or metagranodiorite.

IV.7.4 Scaling �eld and microtextural observations with seis-

mological data

Waveform analysis of tremor event show that they contain isolated and relatively

energetic low frequency (1 to 5 Hz) pulses, named low frequency earthquake, that are

produced during brittle failure and slip (Shelly et al., 2007, Ito et al., 2007). Based on the

calculated seismic moment of these earthquakes in Cascadia subduction zone (Olympic

Peninsula, Washington), Chestler& Creager (2017) have estimated the rupture patch

width (diameter), slip and slip rate of a LFE family. They assume that LFE are produced

during the rupture of small patches embedded in a ductile background that slips aseismi-

cally, which would be equivalent, to the brittle fractures observed in a low strain domains

deformed viscously. They show that the rupture surface of three to ten patches would

have a diameter in the range of 170 to 80 m and an associated slip of 0.3 to 1 mm, for a

slip rate of 0.6 mm/s to 2 mm/s.

In the low strain domains of the studied areas, fractures range in length from 10

to 100s of meters and do not show, in most cases, macroscopic o�sets (Pennacchioni&

Mancktelow, 2007). At the thin section scale, slip observed in brittle precursor that have

not been reworked by ductile deformation is in the range of hundreds of microns to a few

millimeters (Goncalves et al., 2016). The length of the fractures and total amount of slip

are very consistent with the estimated slip area and slip amount at the origin of a low

frequency earthquake family. It is not worthy that fractures in the low strain domains are

not rare and isolated structures. Figure 4 in Pennacchioni& Mancktelow (2007) is detai-

led 8 by 8 meter surface map that shows how low-strain domains, that could be referred
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as "undeformed" in a �rst approximation, can be a�ected by dense network of fracture

and ductile shear zone. This suggest that brittle failure followed by ductile deformation

was repeated through time. Although we cannot quantify the kinetic of fracture sealing

and metamorphic recrystallization during deformation, we speculate that these mineral

transformations are short-lived and transient process with a duration in the same order

of magnitude as slow earthquakes (from sec to years).

IV.8 Conclusions

To conclude, the discovery and documentation of the �rst example of a rock record

of paleo deep slow EQ in a continental collision setting (Alps) demonstrates that NVT,

LFE and SSE may not be only restricted to the deep extension of locked subduction me-

gathrust fault and plate-boundary strike-slip faults but are also expected in present-day

collision orogens like the Himalayas and Alps. This �nding has a potential broad audience

that includes the geophysicists, rock physics experimentalists and modelers community

interested in slow EQ mechanics. Although the quanti�cation of physical parameters of

slow EQ via the rock record is a very challenging task, it remains a good approach to

capture all the complexity of this natural process. Furthermore, we suggest that minera-

logical, textural and structural changes acting in shear zones located in the middle and

lower crust (the ductile realm) may be transient and short-lived. This view signi�cantly

departs from the classic conception of long duration (105 to 107 years) at low strain rate

(� 10-14s� 1) of metamorphic and deformation processes in the ductile crust. With other

recently published papers on the rock record of transient deformation of high-grade rocks

(e.g. Wehrens et al., 2016), this contribution aims to show that metamorphic reactions

and deformation textures and structures recorded at the thin-section to outcrop scales

should be revisited by both metamorphic petrologists and structural geologists.
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L'étude de précurseurs fragiles et de zone de cisaillement centimétriques (Chapitres III

et IV) a permis de discuter du rôle potentiel du fonctionnement court-terme des zones

de cisaillement dans l'enregistrement des séismes lents.

La cartographie des zones de cisaillement par le biais d'imagerie géophysique passive

présente donc un intérêt majeur, et nécessite la quanti�cation de leurs propriétés

anisotropes et de leur évolution au travers de gradients de déformation matures. Cette

estimation de l'anisotropie sismique de zones de cisaillement métriques fait l'objet des

quatre prochains chapitres (Chapitres V à VIII).



Chapitre V

Méthodes de quanti�cation de

l'anisotropie sismique à travers les

gradients de déformation

173



CHAPITRE V. MÉTHODES D'ESTIMATION DE L'ANISOTROPIE SISMIQUE

Dans cette étude, l'approche choisie pour quanti�er l'anisotropie sismique se base sur

deux méthodes, une méthode expérimentale et une méthode numérique, menées

toutes deux sur les mêmes échantillons naturels

ˆ La méthode expérimentale consiste à mesurer des vitesses de propagation d'ondes

élastiques à travers des échantillons en trois dimensions, dans un certain nombre

de directions (e.g. Burlini & Kern, 1994 ; Christensen, 1965 ; Jones& Nur, 1982 ;

Wenning et al., 2016, 2018).

ˆ La méthode numérique est une approche de modélisation, consistant à reconstruire

les propriétés élastiques des objets étudiés grâce aux orientations cristallographiques

préférentielles des di�érentes phases minérales (CPO,lattice preferred orientation),

mesurées grâce à la technique EBSD (e.g. Ben Ismail& Mainprice, 1998 ; Kern et

al, 1996 ; Tatham et al., 2008).

De précédentes études avaient déjà adopté chacune de ces deux approches dans

l'estimation de l'anisotropie, bien qu'elles se soient majoritairement intéressées à l'aniso-

tropie de vitesse des ondes P (e.g Almqvist et al., 2013 ; Barruol et al., 1992 ; Christensen,

1965 ; Chroston and Evans, 1983 ; Chroston and Max, 1988 ; Fountain, 1976 ; Ivankina

et al., 2005 ; Jones and Nur, 1982,1984 ; Rey et al., 1994 ; Siegesmund and Kern, 1990 ;

Tatham et al., 2008 ; Wenning et al., 2018). De façon générale, les vitesses d'ondes P et

S mesurées ou calculées dans les mylonites sont de l'ordre de 5-7 et 3-4km:s� 1, avec des

valeurs toujours plus faibles lorsque la propagation est perpendiculaire à la foliation (e.g

Chroston and Max, 1988 ; Siegesmund and Kern, 1990). L'étude expérimentale de Wen-

ning et al. (2018) sur les zones de cisaillement de la granodiorite de Grimsel (massif de

l'Aar, Suisse) a montré que les ondes P et S sont plus rapides dans le coeur mylonitique

des zones de cisaillement, tandis que l'anisotropie sismique est maximale dans la zone de

transition (protomylonite). Les valeurs d'anisotropie de vitesse des ondes P dans les my-

lonites sont comprises entre 8 et 11% en moyenne ; e.g. Christensen, 1965 ; Chroston and

Evans, 1983 ; Chroston and Max, 1988 ; Fountain, 1976 ; Jones and Nur, 1982,1984). En

ce qui concerne le déphasage des ondes S, une observation commune à plusieurs études

montre qu'il est minimal lorsque l'onde se propage perpendiculairement à la foliation,

correspondant à une symétrie hexagonale (voir le Chapitre I pour la dé�nition de cette

symétrie ; e.g. Almqvist et al., 2013 ; Barruol et al., 1992). Que ce soit pour les ondes

P ou S, l'anisotropie semble majoritairement contrôlée par la quantité et la fabrique des
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phyllosilicates.

Si ces deux méthodes ont été largement employées indépendamment, leur utilisa-

tion combinée reste encore très peu répandue (e.g. Almqvist et al., 2013). Les valeurs d'ani-

sotropie obtenues expérimentalement sur les échantillons 3D pourront être interprétées à

l'aide de la méthode numérique, qui permet notamment de discriminer les contributions

individuelles des di�érentes phases minéralogiques. Réciproquement, si cette approche

numérique teste l'impact de l'orientation du réseau cristallin en tant que source d'aniso-

tropie, la comparaison avec les résultats expérimentaux obtenus sur les mêmes échantillons

naturels aidera à déterminer l'importance d'autres facteurs, tels que les relations inter-

granulaires. L'ensemble de ces résultats pourra être mis en parallèle avec la description

pétrographique et microtexturale des échantillons étudiés.

V.1 Quanti�cation expérimentale de l'anisotropie sis-

mique

V.1.1 Stratégie de forage des échantillons

Le protocole expérimental est mené sur des échantillons cylindriques, ce qui né-

cessite une étape préalable de carottage des échantillons. Dans le cas du dispositif expéri-

mental utilisé dans cette étude, les carottes doivent mesurer 20 mm de diamètre et entre

4 et 11 cm de long. Trois carottes, perpendiculaires entre elles, ont été forées dans chaque

échantillon. Dans le cas d'échantillons non déformés, on se base sur le plan de foliation

magmatique (si celle-ci existe et est visible), avec une direction de forage normale à ce

plan, et deux directions de forage perpendiculaires entre elles, comprises dans ce plan.

Pour les échantillons déformés (protomylonite, mylonite et ultramylonite), les trois direc-

tions de forage correspondent aux trois directions de l'ellipsoïde de déformation (Figure

V.1) :

ˆ la direction de forage X est comprise dans le plan de foliation, et est parallèle à la

linéation d'étirement ;

ˆ la direction de forage Y est également comprise dans le plan de foliation, mais est

perpendiculaire à la linéation ;

ˆ la direction de forage Z est perpendiculaire à la foliation.
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Ce choix est basé sur l'hypothèse d'une symétrie hexagonale (basée sur un axe de

symétrie lent, normal à un plan de propagation rapide), à laquelle est souvent assimilé le

comportement des milieux élastiques, et fait partie, avec la symétrie orthorhombique, des

deux symétries les plus couramment employées dans les études géophysiques, par souci

de simpli�cation. En e�et, elle implique uniquement cinq constantes élastiques indépen-

dantes, tandis que la dé�nition du tenseur élastique d'un milieu anisotrope peut nécessiter

jusqu'à 21 constantes indépendantes (voir Chapitre I).

Les extrémités de chaque carotte sont ensuite tronçonnées puis poncées à l'aide

d'une recti�euse plane (Figure V.2), a�n d'obtenir deux surfaces planes, sans rugosités,

et parallèles entre elles. Cela permettra d'augmenter la qualité des mesures, en assurant

une surface de contact maximale entre l'échantillon et le porte-échantillon.
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Figure V.1. (a) Carotteuse munie d'un foret permettant de réaliser des carottes de 20 mm

de diamètre. (b) Les trois carottes (Z, X et Y, de gauche à droite) forées dans l'échantillon

de mylonite de Monte Mucrone (17MUC05).
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Figure V.2. (a) Recti�euse plane permettant d'aplanir les extrémités des carottes. (b)

Zoom. L'échantillon, bloqué grâce à une cale vé �xée sur une surface magnétique, est

abrasé par le disque de meulage. L'échantillon est déplacé grâce au mouvement (horizontal

et/ou vertical) du plateau, contrôlé par les deux manivelles visibles en (a).
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V.1.2 Dispositif expérimental

Presse hydrostatique

La présence de fractures présentant une orientation préférentielle constitue une

source majeure d'anisotropie sismique (e.g Crampin, 1981 ; Crampin et al., 1984 ; Hud-

son, 1981 ; Kendall, 1994 ; Chapman, 2003). Toutefois, malgré l'intervention potentielle de

mécanismes de déformation fragiles lors du fonctionnement des zones de cisaillement crus-

tales (voir Chapitre II), l'objectif premier de cette étude n'est pas d'estimer l'anisotropie

sismique qui en résulte. Au sein de la croûte, le rôle de ces fractures devient minoritaire en

atteignant des profondeurs correspondant à quelques dizaines de MPa (e.g. Rasolofosaon

et al., 2000). C'est pourquoi les échantillons sont placés dans une presse (Figure V.3), et

soumis à une pression hydrostatique (� 1 = � 2 = � 3), qui sera augmentée de façon incré-

mentale (paliers de 25 MPa), provoquant la fermeture progressive des micro-fractures, et

permettant d'obtenir des valeurs de vitesses similaires à celles observées dans la croûte

profonde (e.g. Barruol et Mainprice, 1993 ; Barruol et Kern, 1996). Cette mise sous pres-

sion est assurée par l'injection d'huile de silicone, peu compressible, dans la cellule de

con�nement. Toutes les mesures sont ainsi e�ectuées à température ambiante, sous une

pression de con�nement de 250 MPa.
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Figure V.3. Presse hydrostatique. (a) Vue d'ensemble du dispositif de mesure, com-

posé de la presse contenant le porte-échantillon, du générateur-récepteur d'impulsions,

du commutateur et de l'oscilloscope. (b) Détail de l'intérieur de la presse hydrostatique.

La pression à l'intérieur cellule de con�nement (1) est contrôlée par une pompe à air

comprimé (2), contrôlée à l'aide d'une jauge (3) et réajustée plus �nement à l'aide d'une

seconde pompe (4). L'huile de silicone est contenue dans le réservoir (5). (c) Mise en place

du porte-échantillon dans la cellule de con�nement.
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Porte-échantillon

Une description détaillée du porte-échantillon, de ses di�érents éléments et des

matériaux qui les composent est présentée dans les travaux de thèse d'O. Blake (2011).

Les éléments principaux et nécessaires à la compréhension sont reportés ici. Le porte-

échantillon (Figure V.5) est composé de deux platines en acier inoxydable, une platine

supérieure et une platine inférieure mesurant toutes deux 20 mm de diamètre et 25,08

mm d'épaisseur, entre lesquelles est enserrée chaque carotte. Chacune des deux platines

contient des céramiques piézoélectriques en titanate de zirconate de plomb (PTZ-5H),

un matériau caractérisé par une fréquence fondamentale de 1,5 MHz. Ces céramiques se

déforment lorsqu'elles sont soumises à un champ électrique, et le convertissent en onde

élastique. Inversement, les céramiques permettent aussi de générer une onde élastique à

partir d'une impulsion électrique. Il existe deux types de céramiques : les céramiques à

polarisation longitudinale, permettant l'enregistrement et l'émission d'ondes P ; et celles

à polarisation transverse, permettant l'enregistrement et l'émission d'ondes S. Les cé-

ramiques sont recouvertes d'un renfort en acier inoxydable, a�n d'éviter les dommages

potentiels liés au câblage. Le tout est recouvert d'une feuille de cuivre a�n d'en faciliter

la soudure avec le corps de la platine.

Dans ce dispositif, les ondes élastiques P et S se propagent verticalement, de bas

en haut. La platine inférieure du porte-échantillon comporte deux céramiques permettant

d'émettre des ondes P et S, respectivement, assimilées à un point unique correspondant à

la "source sismique". La platine supérieure comporte quant à elle trois céramiques, une P

et deux S, qui assurent la réception et sont assimilées aux trois composantes d'une même

"station sismique" (une verticale et deux horizontales).

Le positionnement des échantillons sera par la suite exprimé dans un repère

(N,E,V), dont l'origine correspond à la localisation de cette "station" (Figure V.5). Dans

ce repère, la source sismique est positionnée au point (0,0,Vsource), avecVsource variable en

fonction de la longueur de chaque échantillon.
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Figure V.4. Constitution des céramiques piézoélectriques, coupées en deux (a) ou en

trois (b). Modi�é d'après la thèse d'O. Blake, 2011.
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Figure V.5. Photographie et schéma du porte-échantillon. Le repère (N,E,V), à droite,

a pour origine l'emplacement des trois récepteurs sur la platine supérieure, tandis que les

émetteurs ont une coordonnée V variable en fonction de la longueur de chaque échantillon.
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Dispositif d'émission/acquisition

Le dispositif de mesure (Figure V.6) est composé de trois éléments :

ˆ un générateur-récepteur d'impulsions (JSR-DPR300), paramétré de façon à

optimiser l'excitation des céramiques (d'après les paramètres d'O. Blake, 2011 ;

voir Figure V.7) ;

ˆ un boîtier commutateur ;

ˆ un oscilloscope (Tektronix TDS-3032B).

Le générateur émet une impulsion électrique de 207 V, transmise ensuite au com-

mutateur, qui permet également de sélectionner quelles seront les céramiques émettrice et

réceptrice. Cela permet, pour une même onde émise, l'acquisition successive des signaux

enregistrés par chacune des trois céramiques, a�n de reproduire au mieux les conditions

d'enregistrement d'un séisme par une station sismique à trois composantes. L'impulsion

électrique est donc transmise à la céramique piézoélectrique choisie (P ou S), par le biais

de câbles coaxiaux de haute fréquence. Ces câbles présentent une résistance de 50
 ,

permettant de réduire les e�ets de câbles et les éventuelles ré�exions. Une fois l'impul-

sion électrique convertie par la céramique piézoélectrique en onde élastique compressive

ou cisaillante, celle-ci se propage à travers l'échantillon, de bas en haut, parallèlement à

l'axe long de la carotte. Elle est ensuite reçue par la céramique sélectionnée au préalable

parmi les trois récepteurs, et reconvertie en signal électrique, transmis à son tour au com-

mutateur puis au générateur-récepteur. Ce mode de mesure par transmission directe, qui

implique deux céramiques distinctes pour l'émission et la réception, est plus adapté à la

mesure de vitesses de propagation d'ondes élastiques que le mode impulsion écho, où une

seule et même céramique assure l'émission et la réception.
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Figure V.6. Dispositif de mesure. Les éléments impliqués dans le déclenchement de l'onde

élastique sont indiqués en vert, ceux impliqués dans sa réception en rouge.
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Figure V.7. Paramètres du générateur-récepteur d'impulsions permettant une excita-

tion optimale des cérémiques piézoélectriques (d'après les paramètres d'O.Blake, 2011).

Le signal est en�n transmis à l'oscilloscope, et visualisé sur l'écran en mode A-

scan, qui trace l'amplitude du signal, correspondant à l'énergie ultrasonore reçue, en

fonction du temps. L'acquisition se fait en mode "moyenne" : l'oscilloscope compile les

traces générées par un nombre d'impulsions électriques dé�ni par l'utilisateur, et a�che

le signal moyenné. C'est le mode qui permet d'avoir le meilleur contrôle sur l'acquisition :

le nombre de signaux à moyenner a été �xé à 512, le maximum disponible, a�n d'optimiser

le rapport signal-bruit par rapport à une trace générée par une impulsion unique, et de

permettre une meilleure qualité du pointé de l'arrivée de la phase sismique. La Figure V.8

compare une trace obtenue à partir d'une impulsion unique ("single", Figure V.8a,c) et

une trace obtenue en moyennant 512 acquisitions ("average 512", Figure V.8b,d). Cette

seconde méthode permet d'atténuer considérablement le bruit, notamment pour la por-

tion précédant l'arrivée de la phase sismique ce qui permet une détermination plus précise

du temps d'arrivée de cette dernière (tA ).

A�n de compiler et moyenner des traces qui soient toutes en phase, un déclen-

cheur est dé�ni au préalable, basé sur la largeur d'oscillation : le temps origine (t0=0) est

ainsi dé�ni dès que la largeur d'oscillation est supérieure à 39,6 ns. C'est le paramétrage

qui permet une position du déclencheur la plus constante possible entre toutes les acqui-

sitions. t0 correspond au temps origine de l'émission (ou source sismique, par analogie)

générée par les céramiques. Le nombre de points échantillonnés pour décrire le signal, est

automatiquement �xé à 10000 par l'oscilloscope. Dans cette étude, la durée d'acquisition

a été �xée à 100� s, ce qui correspond à une fréquence d'échantillonnage de 100 MHz.
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Ce paramétrage permet une visualisation satisfaisante des ondes P et S reçues, grâce à

une durée d'acquisition et une fréquence d'échantillonnage su�santes. Ces données sont

extraites et stockées par un ordinateur directement relié à l'oscilloscope.

Figure V.8. E�et de la méthode d'acquisition sur la qualité du signal (cas d'une onde P

propagée à travers un échantillon de mylonite). (a,c) Modesingle: trace générée à partir

d'une impulsion électrique unique. (b,d) Modeaverage: moyenne des traces générées à

partir de 512 impulsions successives. Les �gures (c) et (d) correspondent à des zooms des

�gures (a) et (b), respectivement, au niveau de l'arrivée de la phase sismique. La zone

rouge sur la �gure (a) correspond à la fenêtre utilisée pour le pointé de l'arrivée de la

phase sismique, notéetA (voir �gure 10b).
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V.1.3 Positionnement des échantillons

Figure V.9. Orientation des structures ductiles dans les carottes X, Y et Z des échan-

tillons foliés, et leur positionnement par rapport aux polarisations des céramiques piézo-

électriques. Les plans orange correspondent aux plans de foliation, les lignes pointillées

à la linéation d'étirement. Les composantes P,S1 et S2 de la station sismique sont res-

pectivement parallèles aux axes V, E et N du repère (N,E,V). La source S est orientée

N45°E. La nomenclature des grandeurs mesurées et calculées pour chaque carotte (vitesses

VP=S1=S2, déphasage des ondes cisaillantesAVS) ou grâce aux trois carottes (anisotropie

azimutale AVP=S1=S2) est renseignée au bas de la �gure.
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Chaque échantillon est placé dans le porte-échantillon, en tenant compte de

l'orientation des textures héritées de la déformation ductile, et de l'orientation de la source

et de la station sismiques. Les deux composantes horizontales de la station sismique sont

perpendiculaires entre elles (i.e. les céramiques S correspondantes sont polarisées perpen-

diculairement l'une à l'autre) : la composanteS1 est orientée est-ouest et la composante

S2 est orientée nord-sud. Elles présentent toutes deux un angle de 45° avec la composante

S de la source sismique, orientée N45°E.

Par convention, chaque échantillon déformé sera positionné de façon à ce que la

trace des plans de foliation (pour les carottes de types X et Y), ou bien la linéation d'éti-

rement (carottes Z), soit orientée est-ouest, c'est-à-dire alignée avec la composanteS1 de

la station sismique (Figure V.9).

V.1.4 Estimation de l'anisotropie sismique

Le caractère anisotrope d'un milieu peut se traduire, et donc se quanti�er, de

di�érentes façons (voir Chapitre I). On distinguera ici :

ˆ L'anisotropie de vitesse de propagation des ondes P, (AVP ), qui consiste en la dif-

férence de vitesses de propagation des onde P en fonction de leur direction de pro-

pagation. Elle est calculée en comparant les vitesses obtenues les trois carottes X,

Y et Z de chaque échantillon (VP (X), VP (Y) et VP (Z), voir bas de la Figure V.9).

Pour cela, une première méthode de calcul consiste à pointer le temps d'arrivée de

la phase sismique sur le sismogramme, et à en déduire la vitesse de l'onde propagée ;

ˆ Le déphasage des ondes cisaillantes (AVS) correspond à la di�érence de vitesse entre

les deux ondes, polarisées perpendiculairement l'une par rapport à l'autre, issues du

dédoublement de l'onde incidente S suite à sa propagation dans un milieu anisotrope

(e.g. Crampin, 1984 ; Savage, 1999). Avec notre dispositif de mesure, le déphasage

des ondes cisaillantes peut être mesuré grâce à l'émission d'une onde S par une cé-

ramique piézoélectrique polarisée à 45° des deux céramiques réceptrices, lesquelles

reçoivent respectivement l'onde rapide et l'onde lente (Blake, 2011). Dans notre cas,

cette anisotropie est calculée, pour chaque carotte de chaque échantillon, d'après le

déphasage entre les signaux enregistrés sur les deux composantes horizontales de la

station sismique,S1 et S2 (voir bas de la Figure V.9). En e�et, ces deux compo-

santes ont été alignées avec les directions de polarisation supposées rapide et lente,
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respectivement.

Toutefois, cet alignement est soumis à des incertitudes (positionnement de l'échan-

tillon, identi�cation des directions de polarisation rapide et lente), pouvant mener à

une sous-estimation du déphasage des ondes S. C'est pourquoi ce dernier sera égale-

ment quanti�é par une méthode semi-automatique, requérant l'utilisation du logiciel

MStudio (développé par le NorSAR), qui e�ectuera une rotation des signauxS1 et

S2 a�n de trouver le déphasage maximal. Ce type de logiciel est initialement destiné

à traiter des données télésismiques de terrain (ondes SKS par exemple, e.g. Teanby

et al., 2004) : son utilisation sur des enregistrements expérimentaux, de durée bien

moindre et de fréquence bien plus importante que celles d'enregistrements de ter-

rain, constitue une approche innovante. Nous comparerons les résultats obtenus par

cette méthode avec ceux obtenus avec la première méthode (calcul des vitesses de

propagation), a�n de quanti�er l'erreur potentielle liée à la manipulation et/ou, sur-

tout, tester l'hypothèse de départ quant à la nature des directions de propagation

rapide et lente.

Pointé des temps d'arrivée et calcul des vitesses de propagation

A�n de calculer la vitesse de propagation des ondes élastiques à travers chaque

échantillon, il su�t de diviser la longueur de la carotte par le temps que met l'onde pour

la traverser. La première étape consiste donc à pointer le temps d'arrivée de l'onde sur la

trace enregistrée (Figure V.10).

Méthode de pointé des temps d'arrivée de la phase sismique

La méthode utilisée est celle de Diehl& Kissling (2007), qui permet de rester

cohérent dans l'analyse des enregistrements et d'estimer une erreur de pointé. Cette mé-

thode tient par ailleurs compte du niveau de bruit a�ectant les données. L'arrivée de la

phase sismique est considérée comme une fonction de probabilité, caractérisée par :

ˆ la valeur de temps d'arrivée probable la plus précoce, notéetE (Early) ;

ˆ la valeur de temps d'arrivée probable la plus tardive, notéetL (Late) ;

ˆ la valeur de temps d'arrivée la plus probable, notéetA (Arrival), comprise dans

la fenêtre d'incertitude temporelle bornée partE et tL .
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Figure V.10. Méthode de pointé des temps d'arrivée de la phase sismique, ici une onde P

dans un échantillon de mylonite. Zoom de la �gure V.8b sur l'arrivée de la phase sismique.

Les lignes pointillées noires correspondent aux seuils ASNR, et délimitent une zone grisée

au sein de laquelle sont pointéstE , tA et tL . tE correspond au dernier point de dérivée

horizontale (la courbe de tendance du signal est encore horizontale), ettL à l'intersection

entre la trace et le seuil ASNR.tA est pointé au sein de cette fenêtre, à la base de la

première in�exion).

Cette méthode permet donc d'a�ecter à chaque mesure un indice de con�ance

dépendant directement de la largeur de cette fenêtre, dont les bornes seront dé�nies par

la méthode ASNR, qui consiste à distinguer la phase sismique du bruit en se basant sur

l'amplitude ( Amplitude-based Signal-to-Noise Ratio, Figure V.10) :

1. Détermination d'un seuil correspondant 1,5 fois l'amplitude du bruit ;

2. Détermination de tL : il s'agit de l'abscisse du point d'intersection entre le

signal et ce seuil. En e�et, lorsque l'amplitude du signal devient clairement

distincte de celle du bruit, la probabilité qu'il s'agisse de la phase sismique est

de 100%;

3. Détermination detE : il s'agit de l'abscisse du dernier point situé avant l'on-

delette, dont la tangente est de pente nulle. Ce point annonce la première

in�exion du signal, témoignant de l'arrivée de la phase sismique ;
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4. Détermination de tA : il s'agit de l'abscisse du point situé à la base de la

première in�exion, où la courbure du signal devient su�samment marquée,

sans que l'amplitude n'ait encore dépassé le seuil �xé en (1).

Ce tempstA ne correspond toutefois pas uniquement au temps de propagation de

l'onde dans l'échantillon, il prend également en compte la propagation à travers les deux

platines du porte-échantillon, l'onde étant respectivement émise et reçue à la base de la

platine inférieure et au sommet de la platine supérieure. Il faut donc estimer le temps de

propagation des ondes P et S à travers les deux platines a�n de le soustraire àtA , ce qui

nécessite une mesure avec un échantillon aux propriétés connues, qui servira de calibration.

Calibration à l'acier inoxydable

L'étape de calibration permet (1) de déterminer le temps de propagation des

ondes dans les platines supérieure et inférieure du porte-échantillon et (2) d'étalonner les

mesures du déphasage des ondes cisaillantes.

L'échantillon est donc remplacé par un cylindre de 5 cm de long en acier in-

oxydable 17-4PH, c'est-à-dire un matériau supposé isotrope, aux propriétés connues, et

strictement identique à celui des platines (voir section V.1.2 pour la description du dispo-

sitif expérimental). Aucune ré�exion n'étant donc attendue aux interfaces entre le cylindre

et les deux platines, on considère que l'onde se propage dans un milieu homogène et iso-

trope, sur une longueurL tot de 100,16 mm (cylindre de 50 mm + 2 platines de 25,08 mm

chacune). Du temps d'arrivée mesuré est déduite la vitesse de propagation dans l'acier

inoxydable :

Vacier =
100; 16� 10� 3

tacier

d'où le temps de propagation dans les platines :

tplatines =
2 � Lplatine

Vacier

avec Vacier la vitesse de propagation dans l'acier ettacier le temps de propagation dans

les platines et l'échantillon en acier inoxydable,tplatines le temps de propagation dans les

platines et L(platine) la longueur de chacune des platines, valant 25,08 mm. Pour les

trois types d'ondes, P,S1 et S2, la vitesse de propagation dans l'acier et le temps de

propagation dans les platines sont donc de :
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VP ;acier = 5; 82 ;km:s� 1 �! tP ;platines = 8; 62 ;�s

VS1 ;acier = 3; 14 ;km:s� 1 �! tS1 ;platines = 15; 98 ;�s

VS2 ;acier = 3; 14 ;km:s� 1 �! tS2 ;platines = 15; 98 ;�s

Ces valeurs de temps de propagation dans les platines sont ensuite soustraites

aux temps d'arrivéetA mesurés pour chaque échantillon (voir paragraphe précédent pour

la méthode de détermination detA ). Au �nal, on obtient :

V =
L

tA � tplatines

avec V la vitesse de propagation dans l'échantillon et L la longueur de l'échantillon. On

note par ailleurs que les ondesS1 et S2 montrent des vitesses identiques dans l'acier in-

oxydable : cela con�rme l'isotropie du matériau de calibration, et donc des platines du

porte-échantillon. Ainsi, l'anisotropie mesurée dans les échantillons déformés ne sera au-

cunement biaisée par le dispositif expérimental, totalement isotrope.

Calcul de l'anisotropie sismique

Les di�érentes grandeurs mesurées et calculées sont listées dans la Figure V.5.

Pour chaque type d'onde (P,S1 ou S2), une valeur de vitesse sera mesurée dans chacune

des trois carottes (X, Y et Z) de chaque échantillon du gradient de déformation (proto-

lithe, protomylonite, mylonite et ultramylonite).

L'anisotropie de vitesse de propagation des ondes P (AVP ) sera quanti�ée à partir

de l'écart entre les trois valeurs deVP . Par exemple, l'anisotropie de vitesse des ondes

P dans l'échantillon de mylonite 17MUC05 sera estimée à partir des valeursVP (X ),

VP (Y) et VP (Z ), mesurées respectivement dans les carottes17MUC05X , 17MUC05Y

et 17MUC05Z . Les valeurs d'anisotropie sont calculées de la façon suivante (e.g. Birch,

1960 ; Mainprice& Silver, 1993 ; Mainprice& Humbert, 1994) :

AVP = 200 �
VP max � VP min

VP max + VP min

où Vmax et Vmin correspondent à la vitesse maximale et minimale, respectivement, parmi

VP (X ), VP (Y) et VP (Z ).
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Le déphasage des ondes S (AVS) est quant à lui calculé à partir de la di�érence

entre les vitessesVS1 et VS2, i.e. aux vitesses respectives de la composante rapide et de la

composante lente. Dans notre dispositif, les composantesS1 et l'onde S2 ont e�ectivement

été alignées avec les directions de polarisation supposées de l'onde S rapide et de l'onde S

lente, respectivement. Plusieurs études ont montré le rôle de la foliation et celui, moindre,

de la linéation d'étirement, sur la polarisation de l'onde S rapide (e.g. Barruol& Kern,

1996 ; Ji& Salisbury, 1993 ; Kern, 1993 ; Russo et al., 1996 ; Siegesmund& Kern, 1990) :

c'est pourquoi l'échantillon sera toujours positionner de manière à aligner la composante

S1 de la station sismique avec le plan de foliation ou la direction de linéation, selon la

carotte. Le déphasage des ondes S peut donc être estimé comme suit :

AVS = 200 �
VS1 � VS2

VS1 + VS2

Toutefois, il est possible que les composantesS1 et S2 ne correspondentpas aux

directions de polarisation supposées rapide et lente, du fait d'imprécisions lors du posi-

tionnement de l'échantillon ; et/ou d'erreurs d'identi�cation des directions de polarisation

rapide et lente. Dans ce cas, le déphasage mesuré entreS1 et S2 grâce à la méthode

du pointé des temps d'arrivée, serait sous-estimé. C'est pourquoi l'AVS sera également

quanti�ée par une méthode semi-automatique, requérant l'utilisation du logiciel MStu-

dio (développé par le NorSAR), qui e�ectuera une rotation des signauxS1 et S2 a�n de

trouver le déphasage maximal. Ce type de logiciel est initialement destiné à traiter des

données télésismiques de terrain (ondes SKS par exemple, e.g. Teanby et al., 2004) : son

utilisation sur des enregistrements expérimentaux, de durée bien moindre et de fréquence

bien plus importante que celles d'enregistrements de terrain, constitue une approche in-

novante. Nous comparerons les résultats obtenus par cette méthode avec ceux obtenus

avec la première méthode (calcul des vitesses de propagation), a�n de quanti�er l'erreur

potentielle liée à la manipulation et/ou, surtout, tester l'hypothèse de départ quant à la

nature des directions de propagation rapide et lente.
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Estimation semi-automatique des paramètres du déphasage des ondes de ci-

saillement avec MStudio

La quanti�cation du déphasage des ondes de cisaillement est basée sur la di�é-

rence de vitesse entre les deux ondes issues du dédoublement de l'onde incidente S suite

à sa propagation dans un milieu anisotrope. Il existe plusieurs méthodes visant à dé-

terminer les paramètres du déphasage des ondes de cisaillement, à savoir l'azimut de la

polarisation de l'onde rapide (� ) et le délai entre l'onde rapide et l'onde lente (� t) (e.g.

Aster et al.,1990 ; Savage et al., 1989 ; Teanby et al., 2004 ; Wüstefeld et al., 2010). Elles

consistent à sélectionner une fenêtre temporelle sur chacun des deux sismogrammes ho-

rizontaux (S1 et S2 dans notre cas), et de leur appliquer une grille d'inspection sur�

et � t, jusqu'à trouver l'orientation pour laquelle le déphasage est corrigé. On en déduit

ensuite l'orientation permettant un déphasage optimal, et ainsi les paramètres anisotropes.

Dans la version automatisée de cette méthode (Teanby et al., 2004), la grille d'ins-

pection n'est pas appliquée sur une seule portion de signal sélectionnée manuellement par

l'utilisateur, mais sur un grand nombre de fenêtres, de longueur et de positions di�érentes.

En e�et, le choix de la fenêtre temporelle in�uence très fortement les valeurs �nales de�

et � t (Teanby et al., 2004). L'automatisation, décrite en détail par Teanby et al. (2004)

et Wüstefeld et al. (2010), permet grâce à une analyse de regroupement de sélectionner

le meilleur couple (� ,� t) parmi tous ceux calculés pour les di�érentes fenêtres d'analyse.

Outre la quanti�cation du déphasage des ondes de cisaillement, cela permettra également

de positionner la direction de polarisation de l'onde S rapide par rapport à la texture de

l'échantillon, elle aussi �xée dans le repère (N,E,p).

Contrairement à d'autres techniques, qui estiment les paramètres anisotropes

d'après un jeu complet de données (e.g. Kosarev et al., 1984 ; Vinnik et al., 1989), la mé-

thode utilisée ici est initialement appliquée sur des événements individuels d'un catalogue

de données (Ando et al., 1980 ; Ansel& Nataf, 1989 ; Bowman& Ando, 1987 ; Fukao,

1984 ; Menke& Levin, 2003 ; Silver& Chan, 1991). Il faut donc adapter nos données

expérimentales, et assimiler les di�érentes mesures e�ectuées sur chaque échantillon à un

seul "événement" sismique, enregistré par une station sismique à trois composantes (une

verticale P et deux horizontalesS1 et S2). On dé�nit un repère identique à celui repré-

senté dans la Figure V.5, avec comme seule variable la profondeur de l'évènement sismique
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(Vsource), qui dépend de la longueur de l'échantillon. Les données sont tout d'abord �ltrées

à l'aide d'un �ltre passe-bande, a�n de sélectionner les fréquences comprises entre 1 Hz et

3 MHz, intervalle contenant la fréquence fondamentale des céramiques piézoélectriques et

correspondant donc à la fréquence du signal émis. Les données sont importées pour cela

dans le logiciel MStudio, développé par le NorSAR, qui permettra d'estimer automati-

quement les paramètres anisotropes.

Dé�nition des fenêtres d'analyse du signal

La dé�nition des fenêtres d'analyse, qui correspondent aux di�érentes portions

du signal sur lesquelles sera appliquée la grille d'inspection (� ,� t), est une étape cruciale

de cette méthode, étant donnée l'erreur importante que peut causer un mauvais choix

de fenêtre. L'automatisation du choix de la fenêtre permet de réduire ce risque d'erreur.

On dé�nit deux intervalles de temps,[td0; td1] et [t f 0; t f 1] : le début de la fenêtre,td, peut

varier entre td0 et td1 avecNd pas de� td ; sa �n t f entre t f 0 et t f 1, avecN f pas de� t f .

Ces valeurs sont exprimées relativement au temps d'arrivée de l'onde S, autour duquel se

répartiront les fenêtres.

Selon Teanby et al. (2004), ces paramètres doivent être dé�nis de façon à ce que

les fenêtres d'analyse :

ˆ ne chevauchent pas l'arrivée de l'onde P (dans notre cas, les ondes P et S sont émises

indépendamment l'une de l'autre, il n'y a donc sur les composantes horizontales

aucune arrivée d'onde P qui pourrait être chevauchée par la fenêtre d'analyse) ;

ˆ incluent au minimum une longueur d'onde de la fréquence dominante.

Les paramètres utilisés dans cette étude pour l'estimation automatique du déphasage des

ondes de cisaillement sont présentés dans la Figure V.11. La fenêtre d'analyse pourra

s'étendre au maximum surt f 1-td0 = 2.5 � s, et sa durée minimale sera det f 0-td1 =

1.3 � s. L'analyse du déphasage des ondes de cisaillement sera e�ectuée sur un total de

N = Nd � N f = 200 fenêtres.

Figure V.11. Dé�nition des fenêtres d'analyse utilisées pour calculer le dépha-

sage des ondes de cisaillement. L'analyse est e�ectuée sur un total deNd � N f = 200

fenêtres, s'étendant de part et d'autre de l'arrivée de la phase sismique,tA .
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Application d'une gril le d'inspection (� ,� t)

Une fois le temps d'arrivée de l'onde S pointé sur le signal (voir section précé-

dente pour la méthode), et les di�érentes fenêtres positionnées sur le signal, le logiciel va

pouvoir procéder à une grille d'inspection a�n de trouver le meilleur couple (� , � t) pour

chaque fenêtre. La première étape consiste à passer du référentiel géographique (N,E,p)

au référentiel du rai (L,T,Q), avec L la composante longitudinale (parallèle à la direction

de propagation), Q la composante radiale et T la composante transverse, perpendiculaires

entre elles et normale à L. Les deux composantes horizontales du sismogramme sont sou-

mises à des rotations successives (incrément de� � ), et une des deux subit un déphasage

incrémental (incrément de� � t, entre �t min et �t max ). A�n de trouver la con�guration

corrigeant au mieux le déphasage, le logiciel MStudio combine deux méthodes :

1. La méthode RC : cette méthode considère que les composantesS1 et S2 ont la

même forme d'onde, et consiste en des rotations successives des sismogrammes jus-

qu'à trouver les paramètres pour lesquels le coe�cient de corrélation entre les deux

composantes est le plus élevé (i.e que les formes d'onde sont les plus similaires

possible, et donc le déphasage corrigé au maximum). C'est la technique de rotation-

corrélation (RC ; e.g Ando et al., 1980 ; Bowman& Ando, 1987) ;

2. La méthode EV : seconde méthode consiste à trouver les paramètres pour lesquels

le mouvement de particule est le plus linéaire possible : le mouvement de particule

dans un milieu anisotrope s'aligne tout d'abord avec l'azimut de polarisation de la
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composante rapide, puis avec celui de la composante lente, et présente donc une

allure elliptique. L'obtention d'un mouvement linéaire implique la disparition du

signal sur la composante transverse, et donc une correction des e�ets de l'anisotropie.

Cette méthode repose sur la proximité entre les valeurs propres des matrices de

covariance deS1 et S2 (eigenvalues, EM, e.g ; Fukao, 1984 ; Silver& Chan, 1991).

Chacune des deux techniques permet de corriger au mieux les e�ets de l'aniso-

tropie, et le logiciel en déduit les paramètres du déphasage : (� RC , �t RC ) pour la méthode

de corrélation croisée, et (� EV , �t EV ) pour la méthode basée sur les valeurs propres. Deux

couples sont ainsi calculés sur chaque fenêtre, et peuvent plus ou moins di�érer l'un de

l'autre, comme le traduisent les rapports suivants (Wuestefeld et al., 2010) :

ˆ le ratio entre les déphasages :

� =
�t RC

�t EV

ˆ la di�érence entre les polarisations rapides, normalisée par la di�érence maximum

de 45° :

� =
� EV � � RC

45

Dans le cas d'une mesure dite "bonne", les deux méthodes donnent des résultats

strictement identiques (� =1, � =0). En revanche, en l'absence de déphasage (mesure

"nulle", si le milieu est isotrope ou si la polarisation de l'onde incidente est confondue

avec un axe de symétrie anisotrope), la méthode RC ne fonctionne pas, faute d'énergie S

sur la composante transverse (� =0, � =1). Chaque mesure se verra attribuer un critère

qualité (Q), traduisant sa position vis-à-vis de ces deux cas extrêmes : Q=1 pour une

mesure "bonne" idéale, Q=-1 pour une mesure "nulle" idéale ; Lorsque Q se rapproche de

0, on parle de mesures "médiocres", peu exploitables du fait d'un rapport signal-bruit trop

faible (Wuestefeld et al., 2010).

Une analyse par regroupement (cluster analysis) permet ensuite de mettre en

évidence les couples présentant la plus grande stabilité sur l'ensemble des fenêtres (e.g.

Teanby et al., 2004 ; Wuestefeld et al., 2010), parmi lesquels on sélectionnera celui avec

le meilleur critère qualité. L'ensemble des grandeurs citées ci-dessus et des paramètres

utilisés pour dé�nir la grille d'inspection sont listés dans le Tableau V.1.
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V.2 Quanti�cation de l'anisotropie sismique par EBSD

Parmi les sources potentielles d'anisotropie sismique, c'est principalement le rôle,

supposé majeur, de l'orientation cristallographique préférentielle (CPO ; e.g. Almqvist&

Mainprice, 2017 ; Christensen, 1984 ; Mainprice& Nicolas, 1989 ; Siegesmund& Kern,

1990) qui sera testé grâce à cette méthode. Dans cette seconde approche, l'échantillon ne

sera plus envisagé comme un volume indivisible de roche déformée dont on mesure di-

rectement l'anisotropie sismique totale ; mais plutôt en tant qu'agrégat polyminéralique,

dont l'anisotropie sismique équivaut à la somme des contributions individuelles de chaque

phase minérale. En e�et, plus l'agrégat di�ère d'une assemblage isotrope de grains orientés

aléatoirement, plus la vitesse des ondes sismiques dépendra de leur direction de propaga-

tion. Si les grains d'une même phase minérale acquièrent une orientation préférentielle,

leurs directions/plans de propagation rapide tendront également à se paralléliser entre

elles/eux, tout comme leurs direction/plans lents, conférant à l'agrégat un caractère ani-

sotrope proportionnel à la force de cette fabrique.

A l'aide de cartographies EBSD, réalisées sur des lames minces issues des mêmes
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échantillons naturels que les carottes utilisées pour la méthode expérimentale, sont dé-

terminées les CPO des di�érentes phases minérales en présence. Chacune de ces phases

possède en outre des propriétés élastiques intrinsèques plus ou moins complexes selon la

symétrie du système cristallin (voir Chapitre VII, section VII.1). Ces propriétés sismiques

en trois dimensions subissent une rotation et une pondération en fonction de l'orientation

et de la force, respectivement, de la fabrique estimée par EBSD. Les nouvelles propriétés

sismiques ainsi calculées sont ensuite pondérées, en fonction des fractions modales respec-

tives de chaque phase, puis combinés pour calculer le tenseur élastique de l'agrégat dans

son ensemble.

Il existe di�érents moyens d'estimer les propriétés élastiques des milieux polycris-

tallins, notamment grâce à des approximations théoriques telles que celles de Voigt (Voigt,

1928) et Reuss (Reuss, 1929). Ces deux méthodes se basent sur l'hypothèse de l'homogé-

néité de la déformation (Voigt) ou de la contrainte (Reuss)sur l'ensemble de l'agrégat, et

permettent de �xer les bornes inférieure et supérieure, respectivement, du tenseur élas-

tique de l'agrégat. L'approximation de Voigt-Reuss-Hill est la moyenne arithmétique de

ces deux bornes (VRH ; Hill, 1952). Ces trois méthodes sont les plus largement employées,

du fait de leurs simplicité d'application (Bunge, 1974 ; Mainprice et al., 2011). C'est l'ap-

proximation VRH qui sera utilisée ici, car elle fournit les valeurs les plus similaires à

celles mesurées expérimentalement (e.g. Bunge et al., 2000 ; Mainprice& Humbert, 1994 ;

Newnham, 2004), et est classiquement utilisée pour caractériser les propriétés élastiques

d'agrégats polycristallins anisotropes.

De ces propriétés élastiques sont déduites les valeurs de vitesses des ondes P

et S dans toutes les directions, ainsi que l'anisotropie sismique (AV, en%), toujours

calculée selon la formule suivante (e.g. Birch, 1960 ; Mainprice& Silver, 1993 ; Mainprice

& Humbert, 1994) :

AV = 200 �
Vmax � Vmin

Vmax + Vmin

Les propriétés élastiques sont calculées grâce au programme MTEX développé

par D. Mainprice (Mainprice, 2011). Les di�érentes étapes de cette méthode sont résu-

mées dans la Figure V.12.

Figure V.12. Détermination numérique des propriétés élastiques d'un agrégat

polyminéralique grâce à la méthode EBSD. CL : microscopie à cathodo-luminescence,
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VRH : approximation de Voigt-Reuss-Hill.
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V.3 Limites et complémentarité des deux méthodes

L'approche expérimentale présente l'avantage de fournir une mesure directe de

l'anisotropie sismique, sur des échantillons en trois dimensions permettant une meilleure

représentativité qu'une lame mince. Toutefois, ces mesures sont soumises aux erreurs po-

tentielles, liées à la présence éventuelle de micro-fractures dans les échantillons (bien que

la mise sous pression de con�nement permette de considérablement réduire ce risque), au

dispositif expérimental et aux imprécisions lors des pointés manuels des temps d'arrivée.

La méthode numérique permet quant à elle de discriminer les contributions res-

pectives des CPO et fractions modales de chaque phase minérale. Contrairement aux car-

tographies EBSD utilisées pour décrire en détail les mécanismes de déformation le long

des gradients, celles utilisées ici sont de taille plus importante et de plus faible résolution.

L'objectif est en e�et de mesurer les orientations cristallographiques sur un maximum de

pixels, a�n d'optimiser la représentativité des résultats. Ceci constitue une des di�cul-

tés de cette méthode : la représentativité des résultats dépend de la taille de la région

cartographiée, qui doit re�éter au mieux la texture globale de l'échantillon ; mais aussi

du nombre de grains indexés. Pour une durée d'acquisition similaire, il s'agit de trouver

un bon compromis entre une taille de carte su�sante pour assurer une bonne représenta-

tivité, et une résolution su�samment élevée pour permettre l'indexation des plus petits

grains. De cette résolution dépendra notamment la qualité d'indexation des phyllosili-

cates, qui forment des rubans �nement cristallisés extrêmement di�ciles à indexer, ce

qui peut conduire à sous-estimer leur contribution pourtant supposée dominante, lors du

calcul des propriétés globales de l'agrégat.

La méthode classiquement utilisée pour ce calcul, l'approximation VRH, tient

compte des CPO et des fractions modales des di�érentes phases, mais ne considère pas

la forme et l'arrangement des grains composant l'agrégat, des paramètres qui in�uent

fortement ses propriétés élastiques globales (Bunge et al., 2000 ; Naus-Thijssen et al.,

2011). Ceci a motivé le développement d'une technique multiscalaire permettant une

estimation plus précise de la répartition des contraintes à l'échelle granulaire, appelée

méthode d'homogénéisation des développements asymptotiques (AEH,asymptotic expan-

sion homogenization). Cette technique utilise un maillage d'éléments �nis pour analyser

les microstructures complexes des agrégats polycristallins, et considère les interactions
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élastiques entre les grains, ce qui permet de tenir compte des relations intergranulaires

(Naus-Thijssen et al., 2011 ; Vel et al., 2016). Les résultats présentés dans cette étude

ont été calculés avec la méthode VRH, mais pourront par la suite être a�nés grâce à la

méthode AEH. S'ils pourront par la suite être a�nés grâce à cette méthode, les résultats

présentés dans cette étude ont été obtenus par l'approximation VRH, dont les limites

pourront être contrebalancées par la combinaison des méthodes numérique et expérimen-

tale. En e�et, les di�érences entre les résultats qu'elles fournissent, recoupées avec les

observations pétrographiques et microtexturales, permettront de mettre en évidence le

rôle de certains facteurs (modes et fabriques des phyllosilicates, relations intergranulaires,

distribution des grains au sein de l'agrégat) potentiellement sous-estimés par la méthode

numérique.

V.4 Conclusions

A�n de caractériser l'évolution des propriétés élastiques sous l'e�et de la défor-

mation, nous :

1. caractériserons les évolutions minéralogiques et micro-texturales le long des gra-

dients de déformation de Neves et Monte Mucrone (Chapitre VI) ;

2. quanti�erons l'anisotropie de vitesse des ondes compressives,AVP , estimée expéri-

mentalement et modélisée par EBSD (chapitre VII) ;

3. quanti�erons le déphasage des ondes cisaillantes,AVS, estimé expérimentalement et

modélisé par EBSD, mais également de manière automatisé grâce au logiciel MStu-

dio, permettant de tester l'utilisation de ce dernier sur des données expérimentales

(Chapitre VIII).
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Ce chapitre présente les résultats de l'étude minéralogique et microtexturale menée sur

les gradients de déformation de Neves et de Monte Mucrone. L'objectif est de carac-

tériser l'évolution de la minéralogie et du comportement mécanique des di�érentes phases

minérales sous l'e�et de la déformation, a�n de la mettre en relation avec l'évolution de

l'anisotropie sismique (Chapitres VII et VIII). L'étude comparative des deux gradients de

déformation, développés sous des conditions de pression-température di�érentes, permet

également de discuter du rôle du faciès métamorphique sur l'évolution minéralogique et

microtexurale, et donc sur l'évolution des propriétés élastiques. L'étude pétrologique du

gradient de Monte Mucrone a été réalisée dans le cadre du stage de recherche de Master

1 de Benjamin Moris-Muttoni (2018), que j'ai co-encadré.

VI.1 Déformation en faciès amphibolite - schiste vert :

gradient de déformation de Neves

Le gradient de déformation de Neves a été échantillonné au sein d'une zone de

cisaillement dextre orientée est-ouest, mesurant environ 2 m de large, localisée au sein

d'une métagranodiorite montrant une foliation magmatique orientée nord-sud (Figure

VI.1). Cette zone de cisaillement appartient à l'ensemble des structures alpines orientées

est-ouest localisées dans la métagranodiorite de Neves, tout comme les zones de cisaille-

ment centimétriques ou encore les précurseurs fragiles des zones de cisaillement décrits

dans les Chapitres II et III. Par l'étude de ce gradient de déformation, nous nous intéres-

sons donc à un stade relativement mature du développement d'une zone de cisaillement

sous des conditions de faciès amphibolite, dans un protolithe homogène à l'échelle de l'af-

�eurement. Ce gradient se compose de cinq stades : le protolithe non déformé (échantillon

13NEV01A), la protomylonite (18NEV01A), la protomylonite 2 (18NEV01B), la mylo-

nite (13NEV01C) et l'ultramylonite (13NEV01D). La localisation de l'a�eurement et des

échantillons sur le gradient de déformation est renseignée sur la Figure VI.1b.
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Figure VI.1. Gradient de déformation métrique de la zone de Neves. (a) Localisation de

la zone de cisaillement (étoile rouge et coordonnées GPS) sur une vue satellite de la zone

de Neves. (b) Localisation des cinq échantillons composant le gradient de déformation de

Neves. Le volet de droite montre les textures de ces di�érents stades de déformation grâce

aux scans des lames minces, orientés selon le repère géographique.

Protolithe non déformé 13NEV01A

La métagranodiorite de Neves (Figure VI.2) consiste principalement en une juxta-

position de domaines plurimillimétriques riches en plagioclase (48% volume), quartz (28%

volume) et biotite (14% volume), accompagnés de feldspath potassique (9% volume).

Le plagioclase magmatique se manifeste en larges cristaux, présentant pour la

plupart une macle polysynthétique orientée globalement nord-sud et dé�nissant avec les

biotites la foliation magmatique (Figure VI.2a-c). Il s'agit par dé�nition de la phase ma-

jeure de cette métagranodiorite, les autres phases ayant cristallisé en position interstitielle.

Ce plagioclase a été saussuritisé, c'est-à-dire altéré en un plagioclase plus sodique (compo-

sition d'oligoclase, comme le montre la coloration verte en cathodo-luminescence, Figure

VI.2c), contenant un assemblage �n de mica blanc et d'épidote (1% volume), ces der-

nières mobilisant le calcium ainsi rendu disponible. Ces inclusions, mesurant de quelques

dizaines à quelques centaines de� m, sont orientées de façon aléatoire au sein du cristal

hôte (Figure VI.2b).

Le quartz apparaît en grains grossiers mesurant entre 500� m et 1 mm de dia-

mètre, réunis en larges agrégats aux bordures irrégulières, dentelées ou lobées. Il ne montre

que de rares indices de recristallisation, même si les prémices d'une déformation intra-

cristalline sont révélés par une discrète extinction ondulante (Figure VI.2b,d).

Principalement au sein des domaines riches en plagioclase, et dans une moindre

mesure dans les agrégats de quartz, le volume intergranulaire est occupé par du feldspath

potassique, dont la cristallisation en position interstitielle souligne en cathodolumines-

cence les contours des grains de plagioclase saussuritisé (Figure VI.2c). La cristallisation

du feldspath potassique semble donc tardive vis-à-vis de celle du quartz et du plagioclase.

Les biotites initialement présentes dans l'assemblage magmatique, de taille pluri-

millimétrique, ont été partiellement recristallisées au cours du métamorphisme en grains
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millimétriques (Figure VI.2e). Ces nouvelles biotites sont regroupées en agrégats dont

les contours re�ètent ceux des cristaux magmatiques. Elles contiennent de nombreuses

inclusions de titanite, et sont bordées par une couronne discontinue de grenats à la forme

très irrégulière, riches en inclusions de quartz et de plagioclase. Des grains prismatiques

d'allanite, auréolés d'épidote, sont localement préservés à proximité voire au sein de ces

agrégats. La recristallisation généralisée des biotites magmatiques est un des indices ma-

jeurs du métamorphisme expérimenté par cette granodiorite, observable à l'échelle micro-

scopique comme à celle de l'échantillon.

Cette métagranodiorite préserve une foliation magmatique matérialisée par la

forme des grains de biotite, dont les axes d'étirement semblent montrer une orientation

préférentielle commune, et par l'orientation générale de la macle du plagioclase.
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Figure VI.2 Minéralogie et microtextures de la métagranodiorite de Neves. (a-b)

Scans de lame mince à polarisation linéaire (a) et transverse (b). (c) Microphotographie

en cathodo-luminescence : la biotite, le quartz, le plagioclase et le feldspath potassique

correspondent aux domaines noir, brun sombre, vert et bleu, respectivement. (d-e) Mi-

crophotographies en microscopie optique des agrégats de quartz (d) et de biotite (e). Bt

biotite (0 : magmatique, 1 : métamorphique), Kf feldspath potassique, Pl plagioclase (0 :

saussuritisé, 1 : recristallisé), Qz quartz.

Protomylonite 1 18NEV01A

Dans la protomylonite (Figure VI.3), les biotites (14% vol.) forment des rubans

matérialisant une foliation métamorphique naissante. Ils soulignent les bordures des len-

tilles de quartz (29% vol.) ainsi que les domaines riches en plagioclase (49% vol.), mettant

en évidence une texture S-C très bien dé�nie (Figure VI.3a-d).

La protomylonite se caractérise tout d'abord par la recristallisation massive du

plagioclase, qui forme à présent une matrice composée de grains très �ns, mesurant entre

100 et 500� m (Figure VI.3b,e). C'est manifestement cette dernière phase qui s'est mon-

trée la moins résistante à la déformation, étant donnée la disparition quasi-complète des

larges plages saussuritisées observées dans le protolithe, et la diminution drastique de la

taille des grains. La macle polysynthétique observée précédemment n'est plus visible dans

ces nouveaux grains. Les orientations cristallographiques préférentielles des grains de pla-

gioclase, mesurées en EBSD, montrent une fabrique très dispersée (J = 1,3). Toutefois, les

pôles des plans (100) semblent proches de l'axe Z, tandis que les pôles des plans (010) ont

un angle faible avec l'axe X : cela suggère un système de glissement (100)<010> (Figure

VI.3f).

Le quartz forme quant à lui des lentilles, dont l'orientation générale matérialise

les prémices d'une foliation (Figure VI.3a-b). Ces agrégats sont composés essentiellement

de grains recristallisés, montrant un aspect interlobé attestant de l'importante mobilité de

leurs bordures (Figure VI.3e). On observe une gradation depuis des grains �ns (� 70 � m)

jusqu'à des tailles plus grossières entre (� 1 mm), qui traduit des degrés de recristallisations

plus ou moins avancés, et rend di�cile la distinction entre les reliques de grains parents

et les grains recristallisés. Ces caractéristiques suggèrent un glissement de dislocations

entraînant une recristallisation par migration des joints de grains (GBM,grain boundary
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migration ; Guillopé & Poirier, 1979 ; Stipp et al., 2002 ; Urai et al., 1986). Ce processus est

assisté par un second mécanisme de déformation : certains grains recristallisés, formant

des amas et montrant des contacts droits, résultent vraisemblablement d'une rotation de

sous-grains (SGR,subgrain rotation; e.g. Hirth & Tullis, 1992 ; Lloyd & Freeman, 1994 ;

Passchier& Trouw ,2005 ; Stipp et al., 2002 ; Urai et al.,1986). Ils verront par la suite leurs

bordures gagner en mobilité, entraînant leur propre recristallisation par GBM (Lloyd&

Freeman, 1991, 1994). En EBSD (Figure VI.3f), les agrégats recristallisés montrent d'ores-

et-déjà des orientations cristallographiques qui, bien que très dispersées (J = 2), semblent

correspondre à un système de glissement de type basal <a>, comme le suggèrent les axes

<c> regroupés autour du pôle de la foliation (e.g. Mainprice et al., 1986). Tout comme le

plagioclase, les orientations cristallographiques présentent des maxima assez di�us, sans

doute du fait de la structure C-S.

Les biotites ont également subi une recristallisation intense, et seuls de rares

grains magmatiques en sont préservés. Ces reliques présentent un fort angle vis-à-vis de

la foliation (Figure VI.3c). La quasi-totalité a recristallisé en de nouveaux grains méta-

morphiques, qui tendent au contraire à se paralléliser au plan de foliation, formant des

rubans non connectés (Figure VI.3d). Les domaines riches en biotite sont parsemés de

grenats métamorphiques (2% vol.).

En�n, l'initiation de la déformation ductile s'accompagne de la raréfaction du

feldspath potassique (2% vol.), dont le potassium est mobilisé par la cristallisation de

grains de muscovite (5% vol.). Ces dernières forment des rubans parsemés de grains d'épi-

dote (4% vol.).

La texture générale de cette protomylonite suggère que le plagioclase, qui forme

une matrice très �nement recristallisée, est moins visqueux que le quartz, qui forme des

domaines étirés au sein de cette matrice. Cela est sans doute lié au fait que le plagio-

clase initial n'est pas constitué de monocristaux mais correspond à un agrégat polyphasé

composé d'oligoclase, de mica blanc et d'épidote. Cet agrégat, issu de la saussuritisation

du plagioclase magmatique, recristallise par le biais de réactions métamorphiques, qui

constituent ici le mécanisme de déformation dominant.
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Figure VI.3 Minéralogie et microtextures de la protomylonite de Neves, qui

présente une structure C-S. Les symboles rouges en haut à gauche des photographies

indiquent l'orientation des axes X (long) et Z (court)(a-b) Scans de lame mince à polari-

sation linéaire (a) et transverse (b). (c-e) Microphotographies en microscopie optique (c)

Biotite magmatique orientée à fort angle des plans C (pointillés rouges), préservée au sein

d'un domaine C-S. (d) Structure C-S marquée par l'orientation des biotites (S : pointillés

verts). (e) Agrégat de quartz, dont les grains montrent des bordures lobées ou droites,

au sein d'une matrice de plagioclase �nement recristallisé. Grt grenat, Mu muscovite. (f)

Orientations cristallographiques préférentielles du quartz et du plagioclase (hémisphère

inférieur).

Protomylonite 2 18NEV01B

Ce second stade protomylonitique (Figure VI.4) correspond à un degré de dé-

formation plus avancé que le précédent, comme en témoignent le développement d'une

foliation à biotites interconnectées (13% vol.) et l'apparition de plans C'. Les agrégats de

quartz (26% vol.) sont bien plus allongés mais présentent toujours un aspect lenticulaire

caractéristique des protomylonites (Figure VI.4a-b).

Les domaines riches en plagioclase (48% vol.) s'interconnectent pour former une

matrice omniprésente totalement recristallisée, dont la taille de grain ne dépasse pas la

centaine de� m. (Figure VI.4b,d). Sa fabrique reste extrêmement faible (J = 1,1), même

si l'orientation des pôles des plans (100) et (010) proche des axes Z et X respectivement,

suggère comme dans la première protomylonite un système de glissement (100)<010>

(Figure VI.4e).

Le quartz se manifeste sous forme de lentilles allongées, montrant une orienta-

tion préférentielle commune et un degré de recristallisation très avancé. Ces nouveaux

grains, mesurant quelques centaines de� m, présentent majoritairement l'aspect irrégulier

témoignant de leur recristallisation dynamique par migration des joints de grains (Figure

VI.4d). De rares grains plus grossiers montrent une extinction caractéristique soulignant

clairement la présence de sous-grains, dont la rotation produit des grains �ls aux bordures

plus régulières, attestant ici encore de la coopération des mécanismes de recristallisation

GBM et SGR. Les orientations cristallographiques préférentielles, bien que traduisant tou-

jours une fabrique faible (J = 2,2), montrent que les axes <c> se regroupent à proximité
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de l'axe Z, cohérents avec un glissement de type basal <a> (Figure VI.4e). On observe un

autre maximum, plus di�us, proche de l'axe Y, suggérant l'intervention discrète d'un glis-

sement prismatique <a> (Bouchez, 1977 ; Lister& Dornsiepen, 1982 ; Law et al., 1990 ;

Mainprice et al., 1986 ; Stipp et al., 2002, Wilson, 1975).

Les biotites (et dans une moindre mesure la muscovite 5% vol.) délimitent des

sigmoïdes au sein de la matrice de plagioclase et soulignent les bordures des lentilles de

quartz, préservant la structure S-C observée dans le stade précédent. Ils mettent égale-

ment en évidence l'apparition de plans cisaillants secondaires C', caractéristiques de ce

deuxième stade protomylonitique (Figure VI.4a,c).
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Figure VI.4 Minéralogie et microtextures de la protomylonite 2 de Neves. (a-b) Scans

de lame mince à polarisation linéaire (a) et transverse (b). (c-d) Microphotographies en

microscopie optique (c) Structure S-C-C' marquée par un agrégat sigmoïde de quartz

délimité par des rubans de biotite et de muscovite. (d) Quartz recristallisé aux bordures

lobées, indiquant une migration des joints de grains, et une extinction ondulante révélant

la présence de sous-grains. (e) Orientations cristallographiques préférentielles du quartz

et du plagioclase (hémisphère inférieur).

Mylonite 13NEV01C

Dans la mylonite, les di�érents domaines minéralogiques forment des rubans d'ex-

tension centimétrique et se parallélisant au plan cisaillant (Figure VI.5a-d). On observe

une alternance millimétrique entre les rubans de quartz (33% vol.) et des niveaux à pla-

gioclase (46% vol.), épidote (7% vol.) et biotite. Cette alternance est clairement visible

en cathodo-luminescence (Figure VI.5c).

Les grains recristallisés composant les rubans de quartz sont plus �ns que dans

les stades précédents, mesurant entre 40 et 500� m, du fait de la recristallisation dyna-

mique plus intense sous l'e�et de la déformation mylonitique (Figure VI.5e). La rotation

de sous-grains opérant dans les protomylonites, permettant une première réduction de la

taille des grains, n'est plus active ici : tous les grains présentent des joints très mobiles et

recristallisent en grains toujours plus �ns grâce à la migration de leurs bordures. Contrai-

rement aux agrégats, qui montrent une orientation préférentielle de forme parallèle à la

foliation, celle des grains qui les composent est à� 35° de la foliation. Le quartz montre

des orientations cristallographiques préférentielles assez dispersées (J = 1,4), avec les axes

<c> présentent un angle fort vis-à-vis de la foliation, témoignant d'un système de glis-

sement basal <a>, à cinématique dextre (Figure VI.5f ; e.g. Mainprice et al., 1986). Les

maxima di�us témoignant de glissements prismatiques <a> dans le stade précédent ne

sont plus observés ici.

Le plagioclase forme des rubans recristallisés au sein desquels s'insèrent des rubans

de biotite ainsi que de nombreux grains d'épidote (Figure VI.5d). Sa fabrique toujours

faible (J = 2,4) devient di�cilement lisible : les orientations des pôles des plans (100) se

dispersent, bien qu'elles montrent toujours un maximum proche de l'axe Z (Figure VI.5f).

Ainsi on distingue toujours un glissement sur le plan (100), mais la forte dispersion des

orientations rend di�cile l'identi�cation de la direction de glissement.
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Figure VI.5 Minéralogie et microtextures de la mylonite de Neves. (a-b) Scans de lame

mince à polarisation linéaire (a) et transverse (b). (c) Microphotographie en cathodo-

luminescence. (d-e) Microphotographies optiques. Alternance de niveaux riches en quartz,

plagioclase, biotite et muscovite-épidote, (e) Orientation préférentielle de forme (SPO) à

35° de la foliation dans les rubans recristallisés de quartz. (f) Orientations cristallogra-

phiques préférentielles du quartz et du plagioclase (hémisphère inférieur).
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La biotite (9% vol.) et la muscovite (4% vol.) se parallélisent à la foliation et

forment des rubans délimitant les niveaux quartzo-feldspathiques sont parsemés de grenats

(2% vol., Figure VI.5d). La mylonite est caractérisée par la diminution de la proportion

de biotites.

La minéralogie reste toutefois similaire à celle des stades précédents, ainsi que les

fractions modales des phases quartzo-feldspathiques (le feldspath potassique est toujours

extrêmement rare, 3% vol.). C'est plutôt une évolution majeure de la texture qui survient

ici, avec un rubanement généralisé parallèlement au plan de foliation.

Ultramylonite 13NEV01D

Le stade ultramylonitique (Figure VI.6) se caractérise par (1) la disparition de

l'alternance bien dé�nie entre les rubans quartzo-feldspathiques et (2) un changement

signi�catif de la minéralogie, avec une déstabilisation massive de la biotite, qui devient

extrêmement rare (< 1% vol.), au pro�t de la chlorite (3 % vol.) et surtout de la muscovite,

présente en abondance (21% vol.). L'alternance de rubans de minéralogies di�érentes, bien

réglée dans la mylonite, devient moins visible (Figure VI.6a-b).

Le plagioclase, en nette diminution (30% vol.), et le quartz (43% vol.), se mé-

langent au sein de niveaux très �nement cristallisés, avec des tailles de grains allant

de 40 à 100� m, tandis que les grains de quartz les plus grossiers atteignent une taille

de 250� m (Figure VI.6c-d). L'imagerie du plagioclase en cathodo-luminescence (Figure

VI.6c) montre deux populations distinctes, une population plus calcique (teinte verte)

et une plus sodique (teinte rouge). L'indexation EBSD (Figure VI.6e) distingue égale-

ment une population d'oligoclase d'une population d'anorthite, comme suggéré par la

cathodo-luminescence. Ces deux populations montrent une fabrique faible (J = 2,1 et 1,9,

respectivement) mais les plans (100) s'alignent à la foliation. Si l'oligoclase ne montre pas

clairement de direction de glissement, les pôles des plans (010) de l'oligoclase s'alignent

avec la linéation, suggérant un glissement (100)<010>. Le quartz voit sa fabrique dimi-

nuer sensiblement dans cet ultime stade de déformation (J = 1,8). Les axes <c> forment

une guirlande reliant les pôles de la foliation et présentant un maximum entre l'axe Z et

l'axe Y, indiquant un changement de système de glissement, depuis un glissement de type

basal <a> vers un glissement de type rhomb <a> (e.g. Mainprice et al., 1986).

La déformation ultramylonitique entraîne la cristallisation massive de muscovite

et de chlorite, qui forment des rubans marquant une foliation très resserrée (� 500 � m).
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Elle marque également la déstabilisation de la biotite, de l'épidote, du grenat et du feld-

spath potassique. Cette évolution minéralogique, associée au changement de système de

glissement du quartz, suggère une décompression vers le faciès des schistes verts lors de

cet ultime stade de déformation.
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Figure VI.6 Minéralogie et microtextures de l'ultramylonite de Neves. (a-b) Scans de

lame mince à polarisation linéaire (a) et transverse (b). (c) Microphotographie en cathodo-

luminescence. Les teintes du plagioclase traduisent sa teneur en Na-Ca (riche en Na :

rouge, riche en Ca : vert). Noter l'orientation di�érente des autres photographies. (d)

Microphotographie optique : rubans de muscovite délimitant des niveaux mixtes quartzo-

feldspathiques. (e) Orientations cristallographiques préférentielles du quartz, de l'anor-

thite, et de l'oligoclase (hémisphère inférieur).

VI.1.1 Bilan de l'évolution modale et microtexturale

Figure VI.7 Evolution minéralogique et microtexturale le long du gradient de défor-

mation de Neves. Les proportions modales des di�érentes phases sont détaillées dans

le tableau en haut à gauche, tandis que l'évolution modale est représentée dans le dia-

gramme de droite. Le tableau du bas résume l'évolution de la texture, des mécanismes de

déformation et des systèmes de glissement du quartz et du plagioclase.
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Le gradient de déformation de Neves est caractérisé par une minéralogie assez

stable. La déstabilisation de la biotite et son remplacement par la muscovite, en particu-

lier, sont très progressifs le long du gradient. C'est seulement dans l'ultramylonite que se

produit le changement minéralogique le plus remarquable, correspondant à la disparition

de la biotite et à la cristallisation massive de muscovite, associée à de la chlorite. Ce

brusque changement de minéralogie dans le c÷ur de la zone de cisaillement s'accompagne

d'un changement de comportement du quartz, qui passe d'un système de glissement basal

<a> à un système rhomb <a>. Le plagioclase se déforme quant à lui via un système

de glissement (100)<010>. La texture du plagioclase reste très faible tout le long du

gradient, malgré une très légère augmentation dans l'ultramylonite, tandis que celle du

quartz augmente jusque dans la mylonite, pour �nalement diminuer dans l'ultramylonite

(Figure VI.11).

VI.1.2 Conditions pression-température de la déformation

Les conditions pression-température de la déformation ont été estimées grâce à

une modélisation thermodynamique. La pseudo-section de la Figure VII.8 a été réalisée

à partir de la composition chimique de l'ultramylonite de Neves. Nous distinguons deux

domaines P-T :

ˆ le domaine de stabilité de l'assemblage Qz-Pl-Kf-Mu-Bt-Ep : ce domaine correspond

à la majeure partie de la zone déformée (protomylonites et mylonite), pour laquelle

la minéralogie reste stable (voir Figure VI.7). Les conditions P-T correspondantes

(0,7 � 0,1GPa, 500� 50°C) sont identiques aux à celles de la déformation fragile à

l'origine de la formation des précurseurs des zones de cisaillement (voir Chapitre

III, section III.4), et correspondent à une déformation en faciès amphibolite ;

ˆ le domaine de stabilité de l'assemblage Qz-Chl-Ab-Pl-Mu-Ep� Bt : ce domaine cor-

respond à la déformation ultramylonitique (0,6� 0,1GPa, 480� 20°C). La réaction

univariante permettant la stabilisation de la chlorite, liée à une diminution de la

température, permet le passage au faciès des schistes verts.
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Figure VI.8 Diagramme pression-température calculé à partir de la composition chi-

mique de l'ultramylonite de Neves. Préc. : conditions P-T de la formation des précurseurs

fragiles des zones de cisaillement. Le domaine rouge indique les conditions P-T de la dé-

formation protomylonitique-mylonitique (PM/M). Le domaine vert indique les conditions

P-T de la déformation ultramylonitique (UM). La partie droite de la �gure montre un

zoom sur le passage au faciès des schistes verts.
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VI.2 Déformation en faciès éclogite - schiste bleu :

gradient de déformation de Monte Mucrone

L'objectif est ici d'étudier l'e�et sur la minéralogie et la texture de la localisation

de la déformation dans un protolithe granodioritique homogène, en conditions éclogitiques.

Des zones de cisaillement décimétriques à métriques sont visibles à l'a�eure-

ment, mais di�cilement échantillonnables. La stratégie employée ici consiste à collecter

des échantillons homogènes montrant di�érents degrés de déformation, mais dont le pro-

tolithe est avec certitude la granodiorite de Monte Mucrone. Nous avons échantillonné

quatre blocs d'� 20 cm chacun, dans la partie du massif où la granodiorite est la mieux

préservée, et constitue le protolithe unique et homogène au sein duquel se localisent les

zones de cisaillement ductiles.

Protolithe non déformé 17MUC02

Au sein de la métagranodiorite (Figure VI.10) sont juxtaposés trois domaines

principaux : les agrégats de quartz (40% vol.), les domaines riches en biotite, et les do-

maines correspondant au plagioclase magmatique pseudomorphosé (Figure VI.10a,b). Ce

protolithe, préservé de la déformation et le métamorphisme éclogitiques, préserve des équi-

libres locaux, comme en témoignent les nombreuses textures coronitiques délimitant ces

domaines métastables.

ˆ le quartz (Figure VI.10c) forme des agrégats composés de grains pouvant atteindre

des tailles plurimillimétriques. Ces derniers présentent une extinction ondulante at-

testant d'une déformation intergranulaire, qui laisse présager de leur recristallisation

dans les stades plus avancés.

ˆ les pseudomorphes de plagioclase (Figure VI.10d) consistent en des zones très �-

nement cristallisées, composées de �nes baguettes d'épidote (15% vol.) comprises

dans une matrice essentiellement composée de jadéite (27% vol.), et d'albite dans

une moindre mesure (6%). Des grains de phengite (4% vol.) peuvent être observés

localement, ainsi que du quartz et, bien que plus rarement, de l'omphacite.

ˆ les biotites magmatiques (6% vol.), riches en titane, sont métastables, ce qui se

traduit par leur déstabilisation partielle au pro�t de la phengite et du grenat (Bt

+ Pl = Phg + Grt + Rt) (Figure VI.10e), ainsi que par la présence de couronnes
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réactionnelles, dont la minéralogie dépend de la nature du contact (Figure VI.10f).

Au contact des pseudomorphes de plagioclase, on observe une première couronne

directement juxtaposée à la biotite, composée de petits grenats zonés, associée à

une seconde couronne composée de grains de phengite et de quartz, cristallisés per-

pendiculairement au joint de grain. Au contact du feldspath potassique (1% vol.),

on retrouve ces deux mêmes couronnes auxquelles vient s'ajouter une couronne d'al-

bite. Au contact du quartz se forme une couronne de phengite, localement soulignée

par un �n liserai d'albite.

Le feldspath potassique occupe quant à lui une fraction minimale du volume de

la roche, et survient sous forme de microcline généralement séricitisé.

Figure VI.10 Minéralogie et microtextures de la métagranodiorite de Monte Mucrone.

(a-b) Scans de lame mince à polarisation linéaire (a) et transverse (b). Les pseudomorphes

de biotite et plagioclase sont indiqués par des guillemets. (c) Microphotographie optique

d'un agrégat de quartz, montrant une extinction ondulante. Le cadre rouge indique la

localisation de la �gure (d). (d) Microphotographie (Microscopie Electronique à Balayage)

d'un pseudomorphe de plagioclase, composé de baguettes d'épidote dans un fond de jadéite

(Jd) et d'albite (Ab). (e-f) Pseudomorphe de biotite, composé de biotite partiellement

déstabilisée en phengite (Phg). Le cadre rouge indique la localisation de la �gure (f).

(f) Zoom sur les di�érentes couronnes réactionnelles au contact de la biotite avec les

pseudomorphes de plagioclase (une couronne de grenat, et une couronne de phengite et

de quartz), et au contact avec le quartz (couronne de phengite.
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Protomylonite 17MUC04

Dans la protomylonite (Figure VI.11), la déformation ductile a oblitéré la tex-

ture magmatique en déstabilisant la plupart des couronnes réactionnelles, et provoque

l'allongement des di�érents agrégats. Toutefois, on y distingue toujours les trois domaines

minéralogiques distincts observés dans le protolithe. Ce stade marque la cristallisation

massive de mica blanc (25%), tandis que la jadéite (19%), toujours présente au sein des

pseudomorphes de plagioclase, laisse progressivement place à l'albite (14%).

Le quartz (25% vol., Figure VI.11f) a entamé son processus de recristallisation

dynamique. Tous les grains montrent des bordures interlobées, avec de nombreuses ex-

croissances au sein des grains voisins. En bordure des grains parents mesurant plusieurs

centaines de� m bourgeonnent de nouveaux grains beaucoup plus �ns ( 75� m). , at-

testant d'une recristallisation par bourgeonnement (Baily& Hirsch, 1962 ; Drury et al.,

1985 ; Means, 1981 ; Stipp et al., 2002 ; Urai et al., 1986). Les grains parents présentent

tous une déformation intracristalline importante, matérialisée par la présence de lamelles

de déformation, voire par une extinction ondulante très marquée. En périphérie des grains

parents se distingue une seconde famille de grains recristallisés, de taille plus importante

( 100 � m de diamètre), et aux bordures plus régulières. Cela suggère une recristallisation

par rotation de sous-grains (e.g. Hirth& Tullis, 1992 ; Lloyd & Freeman, 1994 ; Passchier

& Trouw ,2005 ; Stipp et al., 2002 ; Urai et al.,1986). Les orientations cristallographiques

du quartz montrent que les axes <c> forment une guirlande perpendiculaire à la foliation,

avec un maximum entre les axes Z et X, attestant d'un système de glissement rhomb <a>

(e.g. Mainprice et al., 1986) (Figure VI.11g).

Les pseudomorphes de plagioclase (Figure VI.11c,d) correspondent à des assem-

blages riches en jadéite, albite et phengite. La proportion d'épidote a quant à elle considé-

rablement diminué par rapport au protolithe (1%). On distingue deux domaines au sein de

ces pseudomorphes : des zones gris clair riches en phengite, épidote et albite, d'une part ;

et des zones plus sombres occupées par de larges plages de jadéite contenant des inclusions

de quartz et d'oligoclase. Ces jadéites sont localement bordées par une frange d'albite et

de grenat (5%), annonçant leur déstabilisation. En EBSD, la jadéite montre une fabrique

très faible (J = 1,8). Les pôles des plans (010) et (001) s'alignent respectivement au plan

de foliation et à la direction de linéation, suggérant un glissement (010)<001> (Figure

VI.11g).
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Les biotites (Figure VI.11e) ont été totalement déstabilisées en un assemblage de

phengite, épidote et titanite, pouvant contenir localement du grenat et de l'apatite. Les

di�érentes couronnes réactionnelles observées dans le protolithe ne sont plus présentes

ici, du fait de la rééquilibration induite par la déformation ductile. Seule une épaisse

couronne d'omphacite borde localement ces domaines, notamment au contact avec les

pseudomorphes du plagioclase.

Figure VI.11 Minéralogie et microtextures de la protomylonite de Monte Mucrone, qui

présente une structure C-S. (a-b) Scans de lame mince à polarisation linéaire (a) et trans-

verse (b). (c-e) Microphotographies en microscopie électronique à balayage. (c-d) Pseu-

domorphes de plagioclase, composés (c) d'un domaine riche en phengite, albite et épidote

et (d) d'un domaine riche en jadéite, localement accompagnée de grenat et d'omphacite

(Omp) et de titanite (Ttn). (e) Pseudomorphe de biotite, composé d'un c÷ur de phengite

parfois bordé d'omphacite et de titanite. (f) Agrégat de quartz recristallisé, montrant des

bordures lobées caractéristiques d'une recristallisation par bourgeonnement (BLG) et un

manteau recristallisé témoignant d'une rotation de sous-grains (SGR). (g) Orientations

cristallographiques préférentielles du quartz et de la jadéite (hémisphère inférieur).
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Mylonite 17MUC05

La mylonite (Figure VI.12) se caractérise par une allongement bien plus prononcé

de tous les agrégats (Figure VI.12a,b), en particulier pour les agrégats de quartz (22%),

qui ont perdu leur aspect lenticulaire (Figure VI.12a,e). Ce stade se caractérise également

par un changement brutal de minéralogie, avec la disparition totale de la jadéite au pro�t

de l'albite (40%).

Les rubans de quartz (Figure VI.12e), pouvant s'étirer sur plusieurs millimètres de

long, sont majoritairement composés de grains nouvellement cristallisés, mesurant entre

20 et 50 � m de diamètre. Seuls de rares grains parents sont préservés au sein de cette

matrice �nement cristallisée, correspondant à des reliques des grains magmatiques, mais

également à des grains précédemment recristallisés dans la protomylonite. Cette texture

c÷ur-manteau, couplée à la présence de sous-grains révélée par l'extinction ondulante des

grains parents, atteste d'une recristallisation par rotation de sous-grains. Ce mécanisme

est devenu le mécanisme de recristallisation dominant, bien que le mécanisme de bour-

geonnement soit encore actif localement, marqué par des bordures de grains irrégulières.

En EBSD, le quartz montre une fabrique forte (J = 5,1). Les axes <c> forment un maxi-

mum très marqué autour des axes Z, montrant un changement de système de glissement,

depuis un système rhomb <a> vers un système basal <a> (Figure VI.12f).

Les anciens pseudomorphes de plagioclase (Figure VI.12c) présentent désormais

un aspect plus homogène, suite à la déstabilisation des domaines riches en jadéite. Ils se

composent exclusivement d'un assemblage d'albite, de phengite (29% vol.) et d'épidote

(7% vol.). L'albite ne présente pas une texture très prononcée (J = 1,3), les plans (100)

s'alignent clairement avec la foliation, tandis que les pôles des plans (010) montrent des

maxima di�us autour de l'axe X, suggérant un glissement (010)<001> (Figure VI.12f).

Les anciens pseudomorphes de biotite (Figure VI.12d) forment eux aussi des len-

tilles allongées. La majeure partie est occupée par un assemblage sombre, où l'on retrouve

des reliques de la couronne d'omphacite observée dans la protomylonite, avec un c÷ur de

phengite, associée à de la titanite et du grenat (1%).
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Figure VI.12 Minéralogie et microtextures de la mylonite de Monte Mucrone, qui pré-

sente une structure C-S avec des plans C plus resserrés que dans la protomylonite. (a-b)

Scans de lame mince à polarisation linéaire (a) et transverse (b). (c-d) Microphotogra-

phies en microscopie électronique à balayage. (c) Pseudomorphe de plagioclase, composés

de phengite, d'albite et d'épidote. La jadéite a totalement disparu. (d) Pseudomorphe de

biotite, composé d'un c÷ur de phengite associée à des reliques de la couronne d'ompha-

cite et de titanite. (e) Agrégat de quartz recristallisé, montrant un manteau recristallisé
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caractéristique d'une recristallisation par bourgeonnement (BLG) et un manteau recristal-

lisé témoignant d'une rotation de sous-grains (SGR). (f) Orientations cristallographiques

préférentielles du quartz et du plagioclase (hémisphère inférieur).

Ultramylonite 17MUC06

Dans le stade ultramylonitique (Figure VI.13), le rubanement se fait encore plus

marqué, notamment en ce qui concerne les phyllosilicates, qui se manifestent désormais

en rubans plurimillimétriques interconnectés (29% vol.).

Au sein des rubans de quartz (32% vol., Figure VI.13e), la taille de grains varie

entre 50 et 150� m de diamètre : les plus gros grains montrent des contacts irréguliers, lo-

bés, tandis que les plus petits forment des agrégats polygonaux, avec des contacts droits.

Ces deux classes granulaires résultent du processus de recristallisation dynamique par

rotation de sous-grains, qui a induit la fragmentation totale des grains parents magma-

tiques, désormais absents. Cette recristallisation dynamique, qui trouve son terme dans

ce stade de déformation le plus intense, a permis l'élimination des défauts cristallins dans

les grains de quartz, ce qui s'accompagne en e�et d'une réduction drastique de la taille

des grains : c'est le cas de la classe granulaire la plus �ne. En revanche, la structure cris-

talline de grains plus grossiers peut encore contenir quelques défauts, que la déformation

ultramylonitique n'aura pas su� à corriger. L'ensemble des grains de quartz montrent

un allongement préférentiel à environ 30° de la foliation. La fabrique du quartz diminue

considérablement par rapport à la mylonite (J = 2,4) : les axes <c>, regroupés autour du

pôle de la foliation, attestent toujours d'un glissement basal <a>, mais ces orientations

montrent une grande dispersion, notamment vers l'axe Y (Figure VI.13f).

La phengite est omniprésente dans cet ultime stade de déformation, car présente

à la fois dans les niveaux dérivés des pseudomorophes du plagioclase et de la biotite.

Les rubans correspondant aux anciens pseudomorphes de plagioclase (Figure

VI.13c) se composent de niveaux albitiques (29% vol.) et de niveaux riches en épidote,

phengite et albite. Ils forment une matrice très �nement cristallisée, préservant localement

une forme sigmoïde délimitée par les rubans de phengite. La fabrique du plagioclase reste

équivalente à celle de la mylonite (J = 1,2), très peu prononcée. Les plans (100) sont

parallélisés avec la foliation, tandis que les pôles des plans (010) et (001) sont alignés avec

230



CHAPITRE VI. EVOLUTION MINÉRALOGIQUE ET MICROTEXTURALE

la linéation. Le glissement se fait donc sur le plan (100), à la fois le long des axes [010] et

[001] (Figure VI.13f).

Les anciens pseudomorphes de biotite (Figure VI.13d) forment également des ru-

bans très riches en phengite, associée à de l'épidote. Ces niveaux sont fréquemment bordés

d'une couronne d'amphibole calcique, qui se substitue à l'omphacite omniprésente dans

la mylonite. Des reliques d'allanite, auréolées d'une couronne d'épidote, parsèment éga-

lement ces rubans. C'est au c÷ur de ces niveaux que cristallisent les grenats (7% vol.)

mesurant plusieurs centaines de microns, et contenant des inclusions de quartz et d'albite.

Figure VI.13 Minéralogie et microtextures de l'ultramylonite de Monte Mucrone, qui

présente une structure C. (a-b) Scans de lame mince à polarisation linéaire (a) et trans-

verse (b). (c-d) Microphotographies en microscopie électronique à balayage. (c) Pseudo-

morphe de plagioclase, composés de phengite, d'albite et d'épidote. (d) Pseudomorphe

de biotite, composé d'un c÷ur de phengite associée à une couronne d'amphibole calcique

(Amp). Aln allanite. (e) Agrégat de quartz recristallisé par rotation de sous-grains (SGR).

Les grains recristallisés montrent une orientation préférentielle de forme (SPO) orientée

à � 45° de la foliation. (f) Orientations cristallographiques préférentielles du quartz et du

plagioclase (hémisphère inférieur).
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VI.2.1 Bilan de l'évolution modale et microtexturale

Figure VI.14 Evolution minéralogique et microtexturale le long du gradient de défor-

mation de Monte Mucrone. Les proportions modales des di�érentes phases sont détaillées

dans le tableau en haut à gauche, tandis que l'évolution modale est représentée dans le

diagramme de droite. Le tableau du bas résume l'évolution de la texture, des mécanismes

de déformation et des systèmes de glissement du quartz, de la jadéite et du plagioclase.

La localisation de la déformation dans la métagranodiorite de Monte Mucrone

s'accompagne d'un changement dramatique de la minéralogie (Figure VI.12). La jadéite,

une des phases majeures de la métagranodiorite, se déstabilise au pro�t de l'albite, et

a totalement disparu dans la mylonite et l'ultramylonite. Contrairement au gradient de

Neves, la biotite est totalement déstabilisée dès la protomylonite, au pro�t de la phengite,

dont la proportion modale restera stable tout au long du gradient. Dans l'ultramylonite,

ces rubans de phengite sont associés à des grenats néoformés millimétriques. Le méca-

nisme de déformation du quartz passe du bourgeonnement à la rotation de sous-grains

dans la mylonite, conjointement à un changement de système de glissement, passant d'un
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système rhomb <a> à un système basal <a>. Le plagioclase montre un système de glis-

sement di�érent du faciès amphibolite, de type (010)<001>. La fabrique du plagioclase,

très faible, diminue progressivement tout au long du gradient, alors que celle du quartz

augmente dans les premiers stades de déformation, avec un pic dans la mylonite, avant

de diminuer fortement dans l'ultramylonite. Cette perte de fabrique dans l'ultramylonite,

ainsi que le mélange entre les phases quartzo-feldspathiques, traduisent une transition

entre une déformation par glissement de dislocations vers un glissement le long des joints

de grains, caractéristique de la déformation ultramylonitique (Oliot et al., 2014).

VI.2.2 Conditions pression-température de la déformation

Les conditions pression-température de la déformation ont été estimées grâce à

une modélisation thermodynamique. La pseudo-section de la Figure VII.15 a été réalisée à

partir de la composition chimique de l'ultramylonite de Monte Mucrone. Nous distinguons

quatre domaines P-T, correspondant aux di�érents assemblages minéralogiques observés

dans les di�érents stades du gradient de déformation :

ˆ le domaine de stabilité de l'assemblage Qz-Jd-Ep-Mu� Rt : ce domaine correspond

à l'assemblage métastable de la métagranodiorite.

ˆ les trois domaines correspondant aux assemblages minéralogiques de la zone dé-

formée. S'ils appartiennent tous trois à une même gamme de températures (550

� 50°C), les changement minéralogiques survenant le long du gradient traduit une

décompression, depuis une pression de 0,15� 0,02GPa dans la protomylonite à une

pression de 0,11� 0,01GPa dans l'ultramylonite. La réaction univariante permettant

la stabilisation de l'albite au détriment de la jadéite n'est que très peu dépendante

de le température, et traduit le passage du faciès éclogitique à celui des schistes

bleus.
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Figure VI.15 Diagramme pression-température calculé à partir de la composition chi-

mique de l'ultramylonite de Monte Mucrone. Préc. : conditions P-T de la formation des

précurseurs fragiles des zones de cisaillement. Le domaine rouge indique les conditions

P-T de la déformation proyomylonitique-mylonitique (PM/M). Le domaine vert indique

les conditions P-T de la déformation ultramylonitique (UM).
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VI.3 Conclusions

Comme l'illustre la Figure VI.16, les gradients de déformation de Neves et de

Monte Mucrone se caractérisent donc par :

ˆ des évolutions minéralogiques di�érentes : le gradient de Neves est caracté-

risé par une minéralogie assez stable dans la majeure partie de la zone déformée

(plagioclase-quartz-biotite-épidote) avant de subir un brusque changement miné-

ralogique dans l'ultramylonite (plagioclase-quartz-muscovite-chlorite). La boulever-

sement minéralogique est bien plus marqué dans le cas de Monte Mucrone, et se

produit en deux temps : la brutale disparition de la biotite au pro�t de la phengite

lors de la déstabilisation du protolithe métastable, et la disparition progressive de

la jadéite (phase majeure du protolithe) au pro�t de l'albite ;

ˆ des évolutions pression-température di�érentes : l'unique changement mi-

néralogique majeur constaté pour Neves traduit le passage du faciès amphibolite

(de bas degré) au faciès des schistes verts, ce qui correspond essentiellement à un

refroidissement (� 550-450°C), sans grand changement de pression. Pour Monte

Mucrone au contraire, l'évolution conséquente de la minéralogie, et en particulier la

réaction jadéite+quartz �! albite, traduit un passage du faciès éclogitique à celui

des schistes bleus, et donc une importante décompression (presque 1 GPa), pour

une température assez constante ;

ˆ des contextes géodynamiques di�érents : l'évolution des conditions pression-

température lors du fonctionnement de la zone de cisaillement de Neves correspond à

un gradient de pression et température intermédiaires, caractéristique d'un contexte

de collision continentale. Cette observation est tout à fait cohérente avec l'histoire

géodynamique de la Fenêtre des Tauern, qui associe la déformation ductile de Neves

à la formation du duplex de Venediger lors de la collision alpine (voir Chapitre II,

Figure II.4). Dans le cas de Monte Mucrone, l'évolution pression-température se

rapproche plutôt d'un gradient de haute pression-basse température, bien que mon-

trant une gamme de températures plus élevée. Ceci est caractéristique d'un contexte

de subduction continentale, cohérent avec l'enfouissement éo-alpin de la nappe de

Sesia-Lanzo, auquel est associée la déformation ductile du massif de Monte Mucrone

(voir Chapitre II, Figure II.16). Les évolutions minéralogiques (apparition de la chlo-

rite pour Neves et disparition de la jadéite pour Monte Mucrone) montrent que s'il
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s'est possiblement amorcé en conditions progrades, le fonctionnement des zones de

cisaillement de Neves et Monte Mucrone se poursuit jusque dans des conditions

rétrogrades témoignant du processus d'exhumation.

Figure VI.16 Diagramme pression-température des faciès et gradients métamorphiques

(modi�é d'après Ballèvre, 2013). Les lignes pointillées indiquent les transitions entre les

di�érents faciès métamorphiques. La zone grisée indique le domaine d'anatexie, borné par

le solidus hydraté des granites. Sont replacés sur ce diagramme les évolutions pression-

température associées aux déformations de Neves et Monte Mucrone, ainsi que les deux

réactions métamorphiques majeures impactant la minéralogie des deux gradients. Les

�èches rouges indiquent les trois principaux gradients métmorphiques : haute pression-

basse température (HP-BT), pression et température intermédiaires (PI-TI) et basse

pression-température (BP-HT).
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VI.3.1 Problématique du transfert d'échelle : gradients de dé-

formation centimétriques

Les évolutions minéralogiques et texturales observées le long des gradients de

déformation métriques sont également constatées sur des objets centimétriques (Figure

VI.17), qui présentent trois zones principales : la métagranodiorite peu déformée, la zone

intermédiaire à la strcuture S dominante, et la zone ultramylonitique à la structure C

dominante. Dans le cas de Neves (Figure VI.17a), nous retrouvons les domaines à biotite

métastable dans la partie peu déformée, dont la recristallisation va dé�nir les plans de

foliation dans la zone intermédiaire. Le quartz et le plagioclase suivent la même évolution

texturale que dans le grand gradient, avec des agrégats de quartz lenticulaires, compris

dans une matrice de plagioclase recristallisé, et qui va progressivement former des rubans

allongés selon la foliation. Dans la zone ultramylonitique, nous observons un mélange des

phases quartzo-feldspathiques au sein de rubans mixtes, une déstabilisation massive de

la biotite au pro�t de la muscovite. La chlorite n'est cependant pas omniprésente comme

dans le gradient métrique : le développement de la zone de cisaillement centimétrique

étant plus limité dans le temps, elle n'a vraisemblablement pas été a�ectée par le mé-

tamorphisme en faciès schiste vert. Dans le cas du gradient de Monte Mucrone (Figure

VI.17b), la partie peu déformée montre les trois domaines principaux : les agrégats de

quartz, les pseudomorphes de plagioclase, composés de jadéite, d'épidote et d'albite, et

les pseudomorphes de biotite, consistant en des biotites métastables partiellement désta-

bilisées en phengite. Pour les domaines à biotite, la déformation provoque la disparition

des biotites au pro�t de la phengite et de la titanite. Au sein des pseudomorphes de pla-

gioclase, la jadéite disparaît totalement au pro�t de l'albite et de la phengite dans la zone

intermédiaire. La présence de manteaux recristallisés montre que le quartz recristallise

par rotation de sous-grains. La zone médiane correspond à une phyllonite très �nement

cristallisée, dominée par des rubans translucides correspondant à des niveaux de phengite

et d'albite, associés à des rubans plus sombres contenant des grenats et des biotites ré-

trogrades que nous n'observions pas dans le gradient métrique.
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Figure VI.17 Scans de lames minces de gradients de déformation centimétriques dévelop-

pés dans la métagranodiorite (a) de Neves et (b) de Monte Mucrone. Les lignes pointillées

délimitent la zone peu déformée, la zone intermédiaire et la zone ultramylonitique. Chaque

scan est divisé en deux parties : polarisation plane à gauche et polarisation transverse à

droite.

Les caractéristiques générales de ces gradients centimétriques sont globalement

similaires à celles des gradients de déformation métriques. Cela illustre bien le caractère

auto-similaire des zones de cisaillement (voir Chapitre I) : ce transfert d'échelle nous

permet d'étudier des objets à l'échelle de l'a�eurement (centimétriques, métriques) et

d'extrapoler nos observations à des problématiques pplus grande échelle.

Les gradients de déformation de Neves et Monte Mucrone présentent à di�érentes

échelles d'observation des caractéristiques bien distinctes, dont nous allons à présent dé-
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terminer l'e�et sur les propriétés anisotropes des métagranitoïdes (Chapitres VII et VIII).

Leur étude comparative nous permettra de mettre en parallèle deux contextes géodyna-

miques di�érents, et de replacer nos observations dans le contexte plus large de la croûte

continentale (Chapitre IX).
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Chapitre VII

Impact de la déformation ductile sur

les propriétés élastiques : anisotropie

de vitesse de propagation des ondes

P
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Ce chapitre présente les résultats de l'estimation de l'anisotropie sismique des ondes

P le long des deux gradients de déformation de la zone de Neves et de Monte Mu-

crone. A�n de faire le lien avec les évolutions minéralogiques et microtexturales constatées

dans l'étude pétrologique (voir Chapitre VI), nous décrivons dans un premier temps les

propriétés sismiques intrinsèques des di�érentes phases minérales en présence (section

VII.1). Puis, nous présentons les résultats de la quanti�cation de l'anisotropie de vitesse

de propagation des ondes P (AVP ) pour les di�érents stades de déformation des deux gra-

dients. La section VII.2 présente les résultats de la méthode expérimentale, consistant en

la mesure de vitesses de propagation d'ondes acoustiques (selon la procédure décrite dans

le Chapitre V, section 2). La section VII.3 présente la modélisation de l'anisotropie par

la méthode EBSD (selon la méthode décrite dans le Chapitre V, section 3). Les résultats

de ces deux méthodes sont ensuite mis en parallèle avec les évolutions minéralogiques et

microtexturales décrites dans le chapitre VI.

VII.1 Propriétés sismiques monocristallines

Les propriétés sismiques des di�érentes phases minérales varient en fonction de

leurs propriétés élastiques, qui dépendent directement de leur structure cristalline. La

Figure VII.1 présente la structure cristalline (forme cristalline et structure atomique en

trois dimensions) des principales phases minérales rencontrées dans les deux gradients de

déformation étudiés, ainsi que les variations spatiales deVP , de la phase la plus anisotrope

(biotite) à la moins anisotrope (jadéite). Le grenat, qui présente une symétrie cubique,

est totalement isotrope, c'est pourquoi il ne sera pas évoqué ici. Le Tableau VII.1 indique

les références des modèles cristallographiques en trois dimensions.

Parmi toutes les phases en présence, ce sont les phyllosilicates qui montrent (1)

les valeurs maximales d'AVP (64,2 % pour la biotite et 56,8 % pour la muscovite) et (2)

les valeurs deVP les plus élevées (� 4-7,5 et 4,5-8km:s� 1 pour la biotite et la muscovite,

respectivement). Leur structure cristalline se présente sous forme de feuillets (plan basal

(001)), constitués chacun de deux couches de tétraèdres deSiO4/ AlO4, disposés en an-

neaux hexagonaux, enserrant une couche octaédrique cationique (Al 3+ pour la muscovite,

Mg2+ et Feé+ pour la biotite). Entre ces feuillets sont intercalées des sites cationiques

interfoliaires K + . La distribution spatiale de VP re�ète cette symétrie hexagonale, avec
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un unique minimum en Vp normal à ces feuillets, c'est-à-dire aux plans de clivage (001),

et des maxima compris dans ce plan rapide, parmi lesquels les pôles des plans (100) et

(010).

Le plagioclase, qui constitue la phase la plus abondante, présente des vitesses

légèrement supérieures, comprises entre� 6 et 8 km:s� 1. Son anisotropie est de 35%. Il

présente une structure tout à fait di�érente de celle des phyllosilicates, et se compose de

chaînes dites "en villebrequin", constituées de tétraèdres deSiO4/ AlO4, ménageant des

sites octaédriques occupés par les cationsNa+ (albite) ou Ca2+ (anorthite). L'axe de

vitesse maximale des ondes P, le pôle de plan (010), correspond à l'axe d'allongement de

ces chaînes : c'est donc la compression des chaînes de tétraèdres qui permet la propagation

la plus rapide des ondes P.

Le minimum de Vp est quant à lui parallèle à l'axe [001], et normal à l'axe rapide :

ces vitesses lentes semblent liés à la présence des sites octaédriques, moins compressibles

que les chaînes de tétraèdres. Les pôles des plans (100) correspondent eux à une direction

intermédiaire. La distribution spatiale des vitesses montre ainsi une symétrie orthorhom-

bique très marquée. Les propriétés du feldspath potassique ne sont pas illustrées ici, car

il n'est présent que dans une très faible proportion, mais la présence des cationsK + , de

rayon ionique beaucoup plus important queNa+ et Ca2+ , rend les site cationiques bien

moins compressibles : la propagation le long de l'axe [001] y est donc encore plus lente

que dans les plagioclases, tandis que les vitesses rapides sont similaires, résultant en une

anisotropie sismique plus élevée (48,7%).

Le quartz montre une anisotropie inférieure à celle des feldspaths (27,7%). Com-

posée uniquement de tétraèdres deSiO4, sa structure cristalline ne permet pas d'expliquer

simplement les variations spatiales des vitesses d'ondes P. Celle-ci est caractérisée par une

symétrie rhomboédrique, et montre trois maxima et trois minima en Vp, respectivement

parallèles aux pôles des plans z (011) et subparallèles aux pôles des plans r, respective-

ment. Les pôle du plan (011) et l'axe [021] seront ainsi assimilés aux directions rapide et

lente, respectivement, alors que l'axe c [001] correspond à une direction intermédiaire.

L'épidote présente desVP importantes, s'élevant jusqu'à 8,2km:s� 1. En revanche,

son anisotropie est plus faible que celle du quartz (22,4%). La structure de l'épidote repose
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sur des chaînes d'Al octaédrique, allongées selon l'axe b, associées à des tétraèdresSiO4.

Les cations deCa2+ sont hébergés entre ces chaînes, et ménagent des sites octaédriques

occupés par des cationsFe3+ . La direction de propagation rapide des ondes P est confon-

due avec l'axe d'allongement des chaînes octaédriques, i.e. le pôle du plan (010), tandis

que la juxtaposition des cationsCa2+ et Fe3+ ralentit leur propagation parallèlement au

pôle du plan (101). Le pôle du plan (001) constitue quant à lui une direction intermé-

diaire, conférant à la distribution spatiale deVP de l'épidote une symétrie orthorhombique.

En�n, la jadéite est la moins anisotrope de ces phases principales (AVP = 18,7

%), mais la plus dense et donc la plus rapide, avec des valeurs deVP s'élevant jusqu'à

� 9,5km:s� 1. Sa structure cristalline comme sa structure sismique présentent une symétrie

monoclinique. La jadéite est composée de chaînes de tétraèdres deSiO4, allongées selon

l'axe c, qui dé�nit la direction d'allongement du cristal. Ces chaînes sont parallèles entre

elles et connectéesvia des sites cationiques occupés par de l'Al octaédrique et des cations

Na+ . La direction de propagation rapide correspond à l'axe d'allongement des chaînes

tétraèdriques, le pôle du plan (001), tandis que la présence de sites cationiques entre ces

chaînes ralentit la propagation le long de l'axe [201]. Le pôle du plan (010) constitue une

direction intermédiaire.

Les propriétés intrinsèques de ces di�érentes phases permettent de mettre en re-

lation les évolutions minéralogiques et microtexturales observées dans le Chapitre VI avec

les propriétés élastiques (VP et AVP ) quanti�ées par les méthodes expérimentale et EBSD.
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Figure VII.1 Forme cristalline (gauche), structure atomique en trois dimensions

(milieu) et variations spatiales de vitesse des ondes P (droite) des phases minérales ma-

jeures des gradients de Neves et de Monte Mucrone, de la plus anisotrope à la moins

anisotrope : biotite (Alexandrov & Ryzhov, 1961 ; Hazen& Burnham, 1973), muscovite

(Rothbauer, 1971 ; Vaughan& Guggenheim, 1986), albite (Brown et al., 2016), quartz

(Ogi et al., 2006), épidote (Ryzhova, 1966), jadéite (Hao et al., 2019). (gauche) Les axes

indiqués en bleu, noir et rouge correspondent aux directions de propagation rapide, inter-

médiaire et lente, respectivement. Ce sont les orientations préférentielles de ces axes/pôles

de plans qui seront représentées dans la section VII.3. (milieu) Les modèles cristallogra-

phiques 3D ont été obtenus grâce au logiciel VESTA. La structure atomique est orientée

selon la forme cristalline de la �gure de gauche. La légende des polyèdres est indiquée en

bas de la �gure. Les �èches bleues et rouges indiquent les directions de propagation ra-

pide et lente, respectivement. (droite) Projections stéréographiques, hémisphère supérieur.

L'échelle de couleur évolue du rouge (vitesses lentes) au bleu (vitesses rapides).
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VII.2 Quanti�cation expérimentale de l'anisotropie

de vitesse de propagation des ondes P

VII.2.1 Impact de la pression de con�nement

L'objectif de cette étude est de déterminer l'impact de la minéralogie et de l'orien-

tation cristallographique préférentielle en conditions de haute pression et haute tempé-

rature sur l'anisotropie sismique. Il faut donc s'a�ranchir de la contribution des micro-

fractures présentes dans les roches étudiées, développées au cours de leur exhumation, ou

bien lors de l'échantillonnage et du carottage : c'est pourquoi les mesures expérimentales

sont réalisées sous pression de con�nement (voir le descriptif du protocole expérimental,

Chapitre V).

En e�et, de nombreux travaux ont permis d'observer l'e�et de la pression de con�-

nement sur les propriétés élastiques d'échantillons contenant des micro-fractures (Benson

et al., 2005, 2006a, 2006b ; Birch, 1960, 1961 ; Blake et al., 2013 ; Christensen, 1965, 1974 ;

Christensen& Wang, 1985 ; Kern, 1978 ; Kern& Wenk, 1990 ; Nur& Simmons, 1969 ;

Peacock et al., 1994 ; Rey et al., 1994 ; Schubnel et al., 2006 ; Simmons, 1964). Plus par-

ticulièrement, Birch (1960) et Kern (1978, 1990) ont décrit une augmentation rapide et

non linéaire de la vitesse des ondes P jusqu'à atteindre une pression de con�nement cor-

respondant à la fermeture des micro-fractures, au-delà de laquelle la vitesse des ondes P

se stabilise. Dans les roches cristallines, cette pression de fermeture des micro-fractures

est comprise entre 100 et 250 MPa (Birch, 1960 ; Kern, 1978, 1990). Blake et al. (2012),

ont estimé à 130 MPa cette pression critique, dans des échantillons de granite de Westerly

(Conneticut, Etats-Unis).
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Figure VII.2. Evolution de la vitesse de propagation des ondes P (VP ) et de son anisotro-

pie (AVP ) au sein de la mylonite de Monte Mucrone (échantillon 17MUC05) en fonction

de la pression de con�nement (Pc).

Nous observons également cette même évolution pour l'ensemble de nos échan-

tillons de granodiorite plus ou moins déformés. Par exemple, la Figure VII.2 montre

l'évolution, en fonction de la pression de con�nement des vitesses de propagation et de

l'anisotropie sismique de l'onde P dans l'échantillon de la mylonite de Monte Mucrone

(voir section V.1.4 pour la méthode de calcul des vitesses et de l'anisotropie sismique).

Nous retrouvons bien une évolution en deux temps, à la fois pourVP et AVP . La vitesse

des ondes P augmente de 5,32 à 6,26km:s� 1, comme l'observaient Blake et al. (2013)

dans le granite de Westerly. Près de 80% de cette augmentation se produit entre 25 et

100 MPa, conjointement à une diminution drastique de l'anisotropieAVP , qui passe de 14

à � 7 %. La présence de micro-fractures faisant diminuer la vitesse des ondes acoustiques,

et constituant par ailleurs une source majeure d'anisotropie (Wincler& Murphy, 1995),

cette évolution traduit donc une fermeture massive des micro-fractures entre 25 et 100
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MPa. Cette valeur de pression de fermeture est cohérente avec celles de Blake (2012), bien

que légèrement inférieure. L'évolution des valeurs de vitesse et d'anisotropie sismique se

fait de plus en plus modérée lors des paliers de pression suivants, jusqu'à atteindre un

plateau, à partir de 175 MPa, où elles se stabilisent tout à fait.

Au-delà de 100 MPa, et tout particulièrement pour les pressions supérieures à 175

MPa, la fermeture des micro-fractures permet de s'a�ranchir de leur contribution, et de

ne considérer que celle des propriétés intrinsèques de la roche, héritées de la déformation

ductile (minéralogie, orientation cristallographique préférentielle). De plus, la comparaison

des barres d'erreur sur les valeurs obtenues à 25 et 250 MPa traduisent l'augmentation de

la précision des mesures avec la pression de con�nement, liée à l'augmentation du rapport

signal-bruit. C'est pourquoi l'ensemble des résultats présentés par la suite correspondent

à des mesures réalisées sous une pression de con�nement de 250 MPa, à température am-

biante.

VII.2.2 Déformation en faciès amphibolite - schiste vert : gra-

dient de déformation de Neves

Les résultats des mesures expérimentales menées sur les échantillons du gradient

de Neves sont présentés dans le Tableau VII.2. Sont indiqués, pour chacune des trois

carottes de chaque échantillon, les valeurs de temps d'arrivée de la phase sismiques, les

vitesses de propagation associées, et l'anisotropie sismique des ondes P de chaque échan-

tillon. Les incertitudes sur les mesures de vitesse, et donc sur l'anisotropie sismique, sont

propagées à partir de l'intervalle entretE et tL , les bornes inférieure et supérieure, res-

pectivement, de la fenêtre de pointé (voir la méthodologie de pointé d'arrivée de la phase

sismique et d'estimation de l'anisotropie sismique dans le Chapitre V, section 2.4). L'ex-

trême fragilité de l'échantillon d'ultramylonite n'a pas permis d'y forer des carottes, c'est

pourquoi la méthode expérimentale n'a pu être appliquée que sur quatre échantillons (pro-

tolithe, protomylonites et mylonite).
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La Figure VII.3 présente les variations spatiales de vitesse des ondes P des di�é-

rents stades de déformation du gradient de Neves, obtenus grâce aux mesures de vitesse

d'ondes élastiques. La métagranodiorite de Neves présente une valeur d'AVP relativement

élevée de 4,6%, liée à la présence de l'une fabrique magmatique très marquée (voir Cha-

pitre VI). Dans la zone déformée, que ce soit dans les protomylonites ou dans la mylonite,

c'est le long de l'axe Z que les ondes P présentent les vitesses les plus faibles. Cette ten-

dance est de plus en plus prononcée le long du gradient : la vitesse le long de l'axe Z

diminue continuellement, passant de 5,97 à 5,70km:s� 1 entre le protolithe et la proto-

mylonite 2, avant de se stabiliser dans la mylonite. En parallèle, les vitesses maximales,

obtenues généralement le long de l'axe X, augmentent dans les stades protomylonitiques

(de 6,25km:s� 1 dans le protolithe à 6,44km:s� 1 dans la protomylonite 2), avant de dé-

croître dans la mylonite (6,22km:s� 1). Les vitesses le long de l'axe Y prennent des valeurs

intermédiaires et restent relativement constantes le long du gradient, avant d'augmenter

sensiblement dans la mylonite, égalisant celle de l'axe X. Ainsi, l'anisotropie sismique

augmente de façon conséquente dans les stades intermédiaires, doublant presque entre le

protolithe et la protomylonite (8,9 %), et atteignant une valeur maximale de 12,2% dans

la protomylonite 2. Elle connaît ensuite une diminution radicale dans la mylonite, chu-

tant à 5,6 %. Cette diminution ne correspond pas à ce que suggérait l'étude pétrologique

du gradient de Neves : aucun changement majeur de la minéralogie ou de la texture ne
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survient dans la mylonite, dans laquelle se développe une structure C très marquée (voir

Chapitre VI), laissant plutôt présager une augmentation de l'anisotropie (e.g. Almqvist

et al., 2013).

Figure VII.3 Evolution des vitesses des ondes P et de l'anisotropie sismique mesurées le

long du gradient de Neves. La première ligne montre l'orientation de la foliation magma-

tique, pour le protolithe, ou de l'ellipsoïde de déformation pour les échantillons déformés

(X : linéation d'étirement, Y : axe normal à la linéation d'étirement, Z : pôle de la folia-

tion). Les valeurs indiquées sur les diagrammes circulaires correspondent aux valeurs de

vitesses, enkm:s� 1. Parmi les trois directions mesurées pour chaque carotte, les directions

rapide, intermédiaire et lente sont indiquées par un point bleu sombre, bleu pâle et rouge,

respectivement.
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) La quanti�cation expérimentale de l'anisotropie liée aux ondes P le long du

gradient de Neves nous permet de mettre en évidence les caractéristiques suivantes :

ˆ Protolithe anisotrope : la déformation ductile se localise dans une métagrano-

diorite déjà anisotrope (4,6%), ce qui est cohérent avec la forte texture magmatique

observée dans l'étude pétrologique (voir Chapitre VI, section 1) ;

ˆ Forte augmentation d' AVP dans les protomylonites (12,2 %) : si la présence

de muscovite, absente du protolithe, peut expliquer que les protomylonites soient

plus anisotropes que la métagranodiorite, l'augmentation conséquente de l'aniso-

tropie jusque dans la protomylonite 2 peut être liée à l'acquisition de la structure

C-S (voir Chapitre VI) et/ou au développement d'orientations cristallographiques

préférentielles (voir section VII.3) ;

ˆ Diminution drastique d' AVP dans la mylonite (5,6 %) : cette perte d'aniso-

tropie ne peut être expliquée par aucun changement minéralogique majeur, et n'est

pas cohérente avec ce que laissait présager le développement d'une foliation plus

marquée dans la mylonite (voir Chapitre VI) ;

ˆ Changement de symétrie de la distribution spatiale des VP : la distribu-

tion des vitesses témoigne d'unesymétrie orthorhombique dans les premiers

stades de déformation , caractérisée par des vitesses minimales pour une propa-

gation perpendiculairement à la foliation (axe Z), et desvitesses maximales le

long de la linéation (axe X), tandis que l'axe Y constitue un axe de vitesse inter-

médiaire. On observe le passage à unesymétrie hexagonale dans la mylonite ,

caractérisée par un plan rapide correspondant au plan de foliation et un axe lent

correspondant à son axe normal. Ce changement de symétrie re�ète la transition, le

long du gradient, entre la contribution du plagioclase, de symétrie orthorhombique,

et celle de la muscovite, de symétrie hexagonale (voir section VII.1). Il traduit égale-

ment le passage entre la structure C-S des protomylonites et une structure dominée

par les plans C dans la mylonite. L'ultramylonite n'a pas pu être mesurée, mais la

cristallisation massive de muscovite suggère une réaugmentation de l'anisotropie, et

l'a�rmation de la symétrie hexagonale.
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VII.2.3 Déformation en faciès éclogite - schiste bleu : gradient

de déformation de Monte Mucrone

Les résultats des mesures expérimentales sur le gradient de déformation de Monte

Mucrone sont présentés dans le Tableau VII.3.

La Figure VII.4 présente les variations spatiales de vitesse des ondes P des di�é-

rents stade de déformation du gradient de Monte Mucrone. C'est dans le protolithe que

les ondes P se propagent le plus rapidement, et ce dans les trois directions de propaga-

tion. Il ne présente en revanche qu'une anisotropie extrêmement faible (1,7%). De façon

générale, les vitesses diminuent entre le protolithe (V pmax = 6,85 km:s� 1, V pmin = 6,74

km:s� 1) et la mylonite (V pX = 6,33 km:s� 1, V pZ = 5,96 km:s� 1), avant de se stabiliser

(VZ ), voire réaugmenter, dans l'ultramylonite (VpX = 6; 58km.s� 1). Pour tous les stades

déformés, c'est la linéation d'étirement (axe X) qui constitue l'axe de propagation rapide,

tandis que le pôle de la foliation constitue l'axe de propagation lente. L'axe Y présente

toujours une valeur de vitesse intermédiaire.

L'anisotropie sismique des ondes P augmente globalement le long du gradient. Elle

augmente remarquablement dans la protomylonite (8,1%), puis diminue dans la mylonite

(6,1 %). En�n, dans l'ultramylonite, elle réaugmente et atteint une valeur maximale de

9,9 %.
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Figure VII.4 Evolution des vitesses des ondes P et de l'anisotropie sismique mesurées le

long du gradient de Monte Mucrone. La première ligne montre l'orientation de la foliation

magmatique, pour le protolithe, ou de l'ellipsoïde de déformation pour les échantillons

déformés (X : linéation d'étirement, Y : axe normal à la linéation d'étirement, Z : pôle

de la foliation). Les valeurs indiquées sur les diagrammes circulaires correspondent aux

valeurs de vitesses, enkm:s� 1. Parmi les trois directions mesurées pour chaque carotte,

les directions rapide, intermédiaire et lente sont indiquées par un point bleu sombre, bleu

pâle et rouge, respectivement.

) La quanti�cation expérimentale de l'anisotropie liée aux ondes P le long du

gradient de Monte Mucrone nous permet de mettre en évidence les caractéristiques sui-

vantes :

ˆ Protolithe isotrope : la déformation ductile se localise dans un matériau quasi-

ment isotrope (1,7%), ce qui est cohérent avec l'absence de structure magmatique
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bien dé�nie ;

ˆ Augmentation de l' AVP dans la protomylonite (8,1 %) : à partir de ce pro-

tolithe isotrope, la déformation ductile permet l'acquisition d'une anisotropie im-

portante dès les premiers stades de déformation, ce qui peut être expliqué par la

cristallisation importante de muscovite et par le début de développement de la fo-

liation ;

ˆ Diminution de l' AVP dans la mylonite (6,1 %) : l'évolution des microtextures

(renforcement de la fabrique du quartz) et de la structure (foliation de plus en plus

marquée) ne semble pas justi�er cette diminution, qui pourrait s'expliquer par un

changement minéralogique majeur (la disparition de la jadéite au pro�t de l'albite),

et/ou par l'évolution des orientations cristallographiques préférentielles (voir section

VII.3) ;

ˆ Réaugmentation d' AVP dans l'ultramylonite (9,9 %) : en l'absence de change-

ment minéralogique majeur (hormis une légère raréfaction de l'albite), cette augmen-

tation est liée à la domination des plans C (foliation très marquée), mais sans doute

également à l'évolution des orientations cristallographiques préférentielles (voir sec-

tion VII.3) ;

ˆ Symétrie orthorhombique de la distribution spatiale de VP : pour tous les

stades de déformation, on observe une symétrie orthorhombique caractérisée par un

axe depropagation rapide parallèle à la linéation (axe X) et une direction

lente normale à la foliation (axe Z) : cette symétrie semble plutôt re�éter celle de

l'albite que la symétrie hexagonale des phyllosilicates ;

ˆ Diminution de VP avec la déformation : les vitesses de propagation élevées

mesurées dans le protolithe sont sans doute liées à l'abondance de la jadéite et, dans

une moindre mesure, de l'épidote, qui sont les deux phases montrant les vitesses

d'ondes P les plus importantes (voir les caractéristiques intrinsèques des di�érents

minéraux, section VII.1). Le remplacement de la jadéite par l'albite sous l'e�et de

la déformation peut expliquer la diminution globale des vitesses, tandis que leur

réaugmentation dans le plan de foliation de l'ultramylonite semble plutôt liée à

l'a�rmation de la structure foliée.
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VII.3 Quanti�cation par EBSD de l'anisotropie sis-

mique de vitesse de propagation des ondes P

Les conditions analytiques des cartographies EBSD sont renseignées dans l'Ap-

pendice A. Les tenseurs élastiques complets des di�érents échantillons, calculés dans cette

section, sont listés sous leur forme matricielle dans l'Appendice B.

VII.3.1 Indexation des phyllosilicates par EBSD sur la repré-

sentativité des données d'orientation

L'acquisition de données EBSD sur les micas se révèle généralement probléma-

tique, du fait de leur structure lamellaire qui les rend di�ciles à polir lors de la conception

de la lame mince, a�ectant le taux et la �abilité de leur indexation (Prior et al., 2009).

Cela peut induire des erreurs d'indexation, avec une confusion entre les grains de biotite et

de muscovite, mais aussi une surestimation de certaines familles d'orientations. En e�et,

la qualité du polissage des phyllosilicates est fortement contrôlée par leur orientation cris-

tallographique, les sections correspondant au plan du feuillet (001) étant bien mieux polies

que les �nes sections transversales, et leur surface plus importante se traduit également

par un nombre plus élevé de pixels indexés. Les données d'orientations cristallographiques

montrent alors une forte densité des axes <c> parallèlement à l'axe Y de l'ellipsoïde de

déformation.

Dans le cas de la biotite, cela peut traduire la présence de reliques magmatiques

préservant une orientation di�érente des grains métamorphiques, et ne nécessite donc pas

de correction. Dans le cas de la muscovite, au contraire, la proportion de grains montrant

e�ectivement cette orientation n'est pas su�sante pour expliquer la force de cette seconde

fabrique, plus vraisemblablement liée à des grains de biotite mal indexés ou simplement à

la surestimation de cette seconde population. Une des solutions consisterait à considérer

une orientation moyenne pour chaque grain, évitant ainsi de surestimer la contribution des

plus gros grains. Toutefois, la dé�nition de bordures de grains aurait éliminé de nombreux

pixels isolés, a�ectant le taux d'indexation déjà faible des phyllosilicates. A�n de corri-

ger cette surestimation, nous adoptons plutôt une stratégie consistant à sélectionner des

régions d'intérêt, où la proportion relative de grains montrant l'orientation sous-estimée

(axe <c> perpendiculaire à la foliation) est su�sante pour compenser la meilleure in-
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dexation de la seconde population de grains (axe <c> parallèle à l'axe Y), permettant

d'obtenir une fabrique globale plus représentative. Le résultat de cette correction montre

un a�aiblissement de la seconde orientation, laissant s'exprimer l'orientation principale et

augmentant la force globale de la fabrique (Figure VII.5).

Figure VII.5 Stratégie d'indexation des phyllosilicates. (a) Sélection de régions d'intérêt

sur la cartographie EBSD des muscovites. La légende correspond à la �gure de pôle

inverse, montrant l'orientation des axes Y dans le référentiel du cristal de muscovite. (b)

Orientations cristallographiques des pôles des plans (100), (010) et (001) de la muscovite,

avant (b) et après (c) la sélection de régions d'intérêt.
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VII.3.2 Déformation en faciès amphibolite - schiste vert : gra-

dient de déformation de Neves

Dans cette section, nous présentons dans un premier temps les données EBSD

obtenues sur les di�érents échantillons du gradient de Neves, ainsi que les variations

spatiales deVP calculées pour chaque phase minérale de chaque échantillon (section 3.2.1).

En combinant ces propriétés sismiques monominéraliques, nous obtenons les distributions

spatiales deVP globales, pour chaque échantillon, a�n de visualiser l'évolution des vitesses

des ondes P et de leur anisotropie, sous l'e�et de la déformation (section 3.2.2).

Orientations cristallographiques préférentielles et propriétés sismiques des dif-

férentes phases minérales

Pour chaque échantillon, nous présenterons :

ˆ la localisation de la carte EBSD sur la lame mince (Figures VII.6, VII.8, VII.10,

VII.12 et VII.14) ;

ˆ les données d'orientations cristallographiques ainsi que les variations spatiales de

VP calculées pour chaque phase (Figures VII.7, VII.9, VII.11, VII.12 et VII.14).

Pour chaque échantillon (i.e. sur chaque �gure), nous considérons en priorité les

phases majeures, qui sont classées par ordre d'abondance. Pour chaque phase, nous

décrivons les orientations préférentielles des trois axes et/ou pôles de plans cor-

respondant aux directions de propagation rapide, intermédiaire et lente des ondes

P, correspondant aux trois �gures de pôles (gauche, milieu et droite, respective-

ment). Ces �gures de pôles sont normalisées a�n de mettre en évidence la force de

la fabrique plutôt que les éventuels mécanismes de déformation. Les diagrammes

montrant la distribution spatiale de VP de chaque phase, présentés dans le volet de

droite de chaque �gure, sont normalisés entre les phases majeures. La partie infé-

rieure ce chaque �gure montre les données d'orientation des phases accessoires, pour

lesquelles les diagrammes de distribution spatiale deVP sont volontairement grisés,

car de moindre impact dans les propriétés sismiques globales de l'agrégat.
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Protolithe 13NEV01A

Dans le protolithe (Figure VII.7), l'orientation cristallographique préférentielle

du plagioclase (J = 4) con�rme les observations pétrographiques selon lesquelles le plan

de macle du plagioclase, noté (010), est généralement proche du plan de foliation magma-

tique. En e�et, les pôles des plans (010), correspondant à la direction rapide du plagioclase,

sont perpendiculaires à la foliation magmatique. Le quartz montre une fabrique extrême-

ment faible (J = 1,8), ne montrant pas de tendance claire. Les biotites présentent quant

à elles une fabrique plus marquée (J = 3,3), mais les pôles des plans (001) ne montrent

pas de relation claire avec la foliation magmatique. Ils sont distribués sur le pourtour et

au centre de la �gure de pôle, tandis qu'aucun pixel indexé ne correspond à la famille

d'orientations intermédiaire. Cela pourrait correspondre à la proportion non négligeable

de grains de biotite non indexés, supportant l'hypothèse d'une relation entre l'orientation

cristallographique des phyllosilicates et leur capacité à être indexés.

Les phases accessoires, le feldspath potassique et l'épidote, ne présentent pas de

fabrique représentative, du fait du faible nombre de grains indexés. Cependant, l'axe ra-

pide de l'épidote est parallèle à la foliation magmatique.

D'après les diagrammes de variations deVP , normalisés pour les trois phases

majeures, le plagioclase apparaît comme une phase plutôt rapide, alors que le quartz

et la biotite montrent des vitesses d'ondes P plus lentes. La biotite, phase présentant

l'anisotropie maximale (AVp = 9.7 %), montre un plan lent proche du plan de foliation

magmatique (Vp < 6,2 km:s� 1), contrairement à ce que laissait supposer l'allongement

général des biotites. L'e�et de la biotite est supporté par le plagioclase, moins anisotrope

(AVp = 6 %) et dont la direction rapide est perpendiculaire à la foliation magmatique

(Vp = 6-6,5 km:s� 1). Le quartz est la phase la moins anisotrope (AVp = 1,4%), ce qui

s'explique par sa faible fabrique.
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Figure VII.6 Cartographie EBSD du protolithe de Neves (13NEV01A). (a) Carte de

contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque pixel, le contraste entre

le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus la nuance est claire, plus

le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexation. (b) Carte de phases

superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la lame mince. bleu : plagioclase,

jaune : quartz, turquoise : feldspath potassique, magenta : biotite, vert : épidote.
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Figure VII.7 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes normalisés

des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases minérales du

protolithe 13NEV01A. Le �gures des pôles présentent les orientations préférentielles des

axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite. L'indice J traduit

la force de la fabrique. Les distributions spatiales deVP sont présentées seulement pour

les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La barre verte sous

chaque phase montre la proportion modale associée.
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Protomylonite 1 18NEV01A

Dans la protomylonite 1 (Figure VII.9), la recristallisation massive du plagioclase

s'accompagne d'un a�aiblissement remarquable de sa fabrique (J = 1,3). L'axe rapide pré-

sente un maximum di�us, à faible angle du plan de foliation. Le quartz présente également

une texture très faible (J = 2), bien que les axes intermédiaires [001] se concentrent en

deux maxima perpendiculaires à la foliation. Au contraire, la fabrique des biotites devient

beaucoup plus marquée que dans le protolithe (J = 7,5). Deux familles d'orientations s'y

distinguent : la première est caractérisée par des pôles de plan (001) regroupés autour de

l'axe Z, et présente donc des feuillets (plan 001) parallèles à la foliation. Cette famille cor-

respond vraisemblablement aux biotites présentes dans les domaines C, où elles forment

des rubans parallèles à la foliation. La seconde famille montre quant à elle des axes [001]

parallèles à l'axe Y, et pourrait correspondre aux reliques de grains magmatiques ou aux

biotites présentes dans les domaines S, qui présentent toutes des angles assez forts par

rapport au plan de foliation (voir Chapitre VI).

Les muscovites montrent également une fabrique forte (J = 7,9), et des orien-

tations similaires à celles de la biotite. Toutefois, la cristallisation syn-déformation des

muscovites ayant concentré cette phase au niveau des domaines C, il est étonnant de

trouver des grains dont le pôle de plan (001) est parallèle à l'axe Y : il s'agit plus vrai-

semblablement de biotites mal indexées. L'axe d'élongation de l'épidote est parallèle à la

linéation d'étirement (axe X), bien que les grains initialement présents dans le plagioclase

saussuritisé puissent présenter des orientations di�érentes, provoquant une légère disper-

sion des données. Le feldspath potassique montre quant à lui une fabrique mieux dé�nie,

son axe rapide formant trois maxima proches du pôle de la foliation.

La distribution de VP souligne le rôle prépondérant des phyllosilicates, et plus

particulièrement de la biotite, qui représente une fraction importante du volume de la

roche (14%) et une anisotropies d'onde P de 26.5%, avec la direction rapide (Vp >

6,5 km:s� 1) parallèle à la linéation d'étirement et la direction lente (Vp < 5,5km:s� 1)

perpendiculaire au plan de foliation, correspondant à une symétrie orthorhombique. Le

plagioclase semble appuyer cet e�et, montrant une direction rapide à faible angle de l'axe

X. Toutefois, et ce malgré sa forte proportion modale, sa faible anisotropie (AVp = 2,6

%) atténue considérablement sa contribution. C'est également le cas du quartz, peu ani-

sotrope (AVp = 3,6 %), mais qui tend au contraire à aligner au pôle de la foliation son

axe de propagation lente.
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Figure VII.8 Cartographie EBSD de la protomylonite 1 de la zone de Neves (18NEV01A).

(a) Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque pixel, le

contraste entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus la

nuance est claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexa-

tion. (b) Carte de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la

lame mince. bleu : plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath potassique, magenta :

phyllosilicates, vert : épidote.
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Figure VII.9 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes normalisés

des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases minérales de la

protomylonite 18NEV01A. Les �gures des pôles présentent les orientations préférentielles

des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite. L'indice J

traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée seulement pour

266



CHAPITRE VII. EVOLUTION DE L' AVP AVEC LA DÉFORMATION

les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La barre verte sous

chaque phase montre la proportion modale associée.

Protomylonite 2 18NEV01B

Dans le second stade protomylonitique (Figure VII.11), la prédominance de la

contribution des phyllosilicates au détriment de celle des phases quartzo-feldspathiques,

se con�rme.

Le plagioclase montre ici une fabrique encore plus faible que dans le stade précé-

dent (J = 1,1). Les axes rapide et lent sont orientés à faible angle de la linéation et du pôle

de la foliation, respectivement. Le quartz acquiert une fabrique sensiblement plus marquée

(J = 2,2), avec trois maxima formés par les axes [001] autour du pôle de la foliation. La

fabrique des biotites reste similaire à celle du stade précédent (J = 7,5), avec les pôles de

plan (001 perpendiculaires au plan de foliation. Toutefois, on note toujours la présence

d'une seconde famille d'orientation, présentant des pôles de plan (001) parallèles à l'axe

Y, ce qui correspond aux reliques de grains magmatiques épargnés par la parallélisation

au plan cisaillant.

La muscovite montre une fabrique similaire, mais plus faible (J = 3,5). La faible

proportion modale de cette phase (5%) atténuera sa contribution. Les pôles des plans

(010) de l'épidote s'alignent toujours avec la direction de linéation, tandis que les pôles des

plans (101) sont perpendiculaires au plan de foliation. Le feldspath potassique présente

une fabrique toujours faible, bien que les pôles des plans (100) s'orientent à faible angle

de la direction de linéation, tandis que les pôles des plans (010) sont proches du pôle de

la foliation.

Les diagrammes normalisés de distribution deVP permettent de visualiser la

compétition entre la biotite, d'une part, dont le plan de propagation rapide est confondu

avec le plan de foliation ; et le quartz, d'autre part, dont la direction de propagation rapide

est, au contraire, perpendiculaire à la foliation.

La biotite présente l'anisotropie la plus élevée (AVp = 38,7%). Elle fait également

partie des phases principales, constituant 13% du volume total de la roche. C'est donc

la biotite qui apporte la contribution majeure à l'anisotropie sismique globale de l'agré-

gat, dont les propriétés sismiques devraient re�éter la symétrie hexagonale typique des
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phyllosilicates : un plan de foliation, et plus particulièrement une direction de linéation,

montrant un caractère rapide (Vp = 6,2-7km:s� 1). Les variations spatiales deVP dans

le plagioclase semblent montrer une direction rapide proche de la linéation d'étirement.

Toutefois, et ce malgré sa forte proportion modale, l'anisotropie du plagioclase (AVp =

1,9 %)est négligeable au regard de celle de la biotite.

C'est également le cas pour le quartz qui, bien qu'occupant un volume deux fois

plus important que la biotite, présente une anisotropie bien moindre (AVp = 5,1%) : sa

contribution ne sera pas su�sante pour compenser celle de la biotite, et faire du plan de

foliation un plan de propagation lente. Ainsi, bien que s'opposant à l'e�et de la biotite, ou

le renforçant, respectivement, le quartz et le plagioclase n'auront pas de véritable impact

sur la symétrie du tenseur global. Leur seul e�et sera vraisemblablement une atténua-

tion de celui, majeur, de la biotite. On attend donc une anisotropie globale de l'agrégat

inférieure à celle de la biotite, mais présentant une symétrie similaire, avec un plan de

propagation rapide correspondant à la foliation.
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Figure VII.10 Cartographie EBSD de la protomylonite 2 de la zone de Neves (18NEV01B).

(a) Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque pixel, le

contraste entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus la

nuance est claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexa-

tion. (b) Carte de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la

lame mince. bleu : plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath potassique, magenta :

phyllosilicates, vert : épidote.
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Figure VII.11 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes

normalisés des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases

minérales de la protomylonite 18NEV01B. Les �gures des pôles présentent les orientations

préférentielles des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite.

L'indice J traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée

seulement pour les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La

barre verte sous chaque phase montre la proportion modale associée.

Mylonite 13NEV01C

Dans la mylonite (Figure VII.13), les fabriques les plus fortes restent celles de la

biotite (J = 6,4) et de la muscovite (J = 4), bien que sensiblement plus faibles que dans

les protomylonites. Les pôles des plans (001) forment pour ces deux phases des maxima

bien marqués autour du pôle de la foliation. La seconde famille d'orientations, avec le

plan (001) normal à l'axe Y, est toujours présente au sein des biotites, mais également au

sein des muscovites. Si elle peut correspondre, pour les biotites, à la présence de quelques

reliques magmatiques, ce n'est pas le cas pour les muscovites. Toutefois, la force relative

de cette seconde fabrique est sans doute surestimée : ces grains présentent leur section

basale correspondant au plan du feuillet, ce qui garantit un meilleur polissage et donc

une meilleure indexation par EBSD que pour les grains parallélisés à la foliation, qui ne

présentent qu'une �ne section longitudinale. La surface indexée, et donc le nombre de

pixels pris en compte dans l'estimation de la fabrique, sont également plus importants.

La fabrique du plagioclase reste quant à elle extrêmement faible (J = 1,4), et c'est

cette fois-ci l'axe <001> qui se parallélise à la linéation. Les pôles des plans (100) montrent

toujours un maximum proche de l'axe Z, mais également un second maximum proche de

Y. Le quartz voit en revanche sa fabrique se renforcer légèrement avec la déformation (J

= 2,4) : les axes [001] sont orientés à faible angle du pôle de la foliation.

Parmi les phases accessoires, on distinguera le feldspath potassique, qui aligne

son axe rapide avec le pôle de la foliation, de l'épidote, dont l'axe rapide est au contraire

toujours confondu avec la linéation d'étirement.

La concurrence, déjà amorcée dans les protomylonites, entre les contributions des

di�érentes phases minérales tendant à renforcer ou au contraire à atténuer le caractère
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"rapide" du plan de foliation, s'observe également dans le stade mylonitique. Toutefois,

l'anisotropie des phyllosilicates a diminué de façon non négligeable (AVp = 29,9%, i.e.

plus de 20% de diminution par rapport à la protomylonite 2 pour la biotite). La présence

de la seconde famille d'orientations induit une baisse des vitesses d'onde P parallèlement

à l'axe Y, contrairement à l'axe X qui apparaît comme l'axe rapide (Vp� 6,5 km:s� 1). Le

plagioclase et le quartz ont le même e�et que dans la protomylonite : le quartz s'oppose

à la biotite en montrant un plan lent (Vp � 6 km:s� 1) à faible angle de la foliation, alors

que la direction rapide du plagioclase est proche de la linéation. Mais ici encore, ces deux

phases sont très faiblement anisotropes, et leur e�et sera principalement d'atténuer la

contribution de la biotite. On soulignera cependant que ces deux phases représentent 80

% du volume de la roche, tandis que la fraction modale de la biotite a légèrement diminué :

si sa contribution reste majeure, l'e�et d'atténuation des phases quartzo-feldspathiques

se fait relativement plus important dans la mylonite.
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Figure VII.12 Cartographie EBSD de la mylonite de la zone de Neves (13NEV01C). (a)

Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque pixel, le contraste

entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus la nuance est

claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexation. (b) Carte

de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la lame mince. bleu :

plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath potassique, magenta : phyllosilicates,

vert : épidote.
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Figure VII.13 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes

normalisés des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases

minérales de la mylonite 13NEV01C. Les �gures des pôles présentent les orientations

préférentielles des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite.

L'indice J traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée

seulement pour les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La

barre verte sous chaque phase montre la proportion modale associée.

Ultramylonite 13NEV01D

Le stade ultramylonitique (Figure VII.15) est caractérisé par la disparition de la

biotite au pro�t de la muscovite, qui devient une phase majeure dans ce dernier stade

de déformation, occupant plus de 20% du volume de la roche. Sa fabrique a également

augmenté considérablement (J = 13,8), et présente une symétrie hexagonale très mar-

quée. Les pôles des plans (100) et (010), correspondant respectivement aux axes rapide

et intermédiaire, sont compris dans le plan de foliation, tandis que les pôles des plans

(001) (axe lent) sont très proches de l'axe Z. La seconde famille, dont les feuillets étaient

parallèles au plan (XZ), n'est plus observée ici.

Par contraste, la fabrique du quartz diminue, comme le laissait présager le mé-

lange de phases observé au microscope. Les orientations cristallographiques des grains de

quartz deviennent en e�et bien plus dispersées (J = 1,8), mais on observe ici encore un

maxima des axes [001], plus di�us que dans la mylonite, et s'étendant entre l'axe Z et l'axe

Y. Au sein des grains de plagioclase, l'indexation par EBSD a distingué deux familles :

l'albite et l'oligoclase. Toutes deux présentent une fabrique faible mais supérieure à celle

de la mylonite (J = 2,1 et 1,9, respectivement). On observe que les pôles des plans (100),

correspondant aux axes lents, sont proches de l'axe Z, tandis que l'axe rapide de l'albite

s'oriente selon la direction de linéation. Le feldspath potassique ne présente quant à lui

plus aucune texture lisible.

C'est la muscovite qui présente l'anisotropie la plus forte (AVp = 46,9%), et

même bien supérieure à celle que montrait la biotite tout au long du gradient. Le plan

rapide de la muscovite (Vp > 7km:s� 1) correspond clairement au plan de foliation, ce qui

correspond à une symétrie hexagonale que devrait re�éter la structure sismique complète

de l'agrégat. L'anisotropie des phases quartzo-feldspathiques est en moyenne dix fois plus
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faible que celle de la muscovite. Si la distribution spatiale deVP de l'anorthite ne montre

pas de tendance claire, celle de l'oligoclase (AVp = 5,3%) montre un axe rapide (Vp� 6,7

km:s� 1) parallèle à la direction de linéation. Pour le quartz, en revanche, la linéation

correspond plutôt à une direction lente (Vp� 6,2 km:s� 1).

Dans cet ultime stade de déformation, le plagioclase et le quartz ont le même rôle

que dans tous les stades du gradient depuis la protomylonite : ils renforcent et s'opposent,

respectivement, à la contribution des phyllosilicates, mais sont trop peu anisotropes pour

pouvoir la compenser. En e�et, la proportion de micas atteint une valeur maximale, et la

muscovite présente une fabrique extrêmement forte. Même si les mécanismes de di�usion

opérant dans l'ultramylonite a�aiblissent la texture des phases quartzo-feldspathiques,

cet e�et ne sera pas su�sant pour atténuer signi�cativement l'e�et prédominant de la

muscovite.
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Figure VII.14 Cartographie EBSD de l'ultramylonite de la zone de Neves (13NEV01D).

(a) Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque pixel, le

contraste entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus la

nuance est claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexation.

(b) Carte de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la lame

mince. bleu : plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath potassique, magenta : mica
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blanc, vert : épidote.

Figure VII.15 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes normalisés

des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases minérales de

l'ultramylonite 13NEV01D. Les �gures des pôles présentent les orientations préférentielles

des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite. L'indice J

traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée seulement pour

les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La barre verte sous

chaque phase montre la proportion modale associée.
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Propriétés sismiques des agrégats et évolution de l'anisotropie avec la défor-

mation
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Figure VII.16 Evolution de l'anisotropie sismique modélisée par EBSD le long

du gradient de déformation de Neves. La première ligne montre l'orientation de la foliation

magmatique, pour le protolithe, ou de l'ellipsoïde de déformation pour les échantillons

déformés (X : linéation d'étirement, Y : axe normal à la linéation d'étirement, Z : pôle

de la foliation). Les diagrammes stéréographiques représentent les variations spatiales de

vitesse des ondes P (bleu : vitesses rapides, rouge : vitesses lentes). Le cadre gris présente

l'évolution de l'anisotropie de vitesse de propagation des ondes P. Les deux graphiques

du bas présentent l'évolution des proportions modales et de la force de la fabrique (indice

J) des phases principales (plagioclase, quartz, phyllosilicates).

Dans le cas du gradient de déformation de Neves (Figure VII.16), la déformation

ductile se localise dans un protolithe préservant une fabrique magmatique prononcée, in-

duisant une anisotropie sismique de 4,6%. La foliation magmatique correspond à un plan

lent (< 6,2 km:s� 1), comme le laissait présager la distribution deVP dans les biotites

(Figure VII.7). La direction rapide (Vp > 6,3 km:s� 1)), normale à la foliation magma-

tique, correspond à l'alignement des axes rapides du plagioclase. Du fait des lacunes dans

l'indexation de la biotite (cf. section VII.2.2), et de la possible surestimation de certaines

familles d'orientations, ces variations de vitesses restent toutefois soumises à des incerti-

tudes.

L'anisotropie sismique augmente dans les deux stades protomylonitiques (AVp

= 5,2 et 7,3 %, respectivement), de même que les vitesses d'ondes P, qui atteignent des

valeurs de 6,8km:s� 1 pour la direction rapide. Cette dernière correspond à la direction

de linéation. Dans la protomylonite 1, l'axe Y correspond plutôt à une direction intermé-

diaire, alors que dans la protomylonite 2 il adopte un caractère plus rapide, traduisant

l'atténuation de la seconde fabrique de micas, qui aligne l'axe lent perpendiculairement à

la linéation. Le pôle de la foliation correspond quant à lui à une direction lente (Vp < 6,5

km:s� 1), conférant à la structure sismique des protomylonites une symétrie orthorhom-

bique re�étant la combinaison entre la contribution des phyllosilicates et celle des phases

quartzo-feldspathiques.

La mylonite se caractérise par une nette diminution de l'anisotropie sismique, qui

chute à moins de 5%. La linéation d'étirement conserve un caractère rapide (Vp > 6,8

%), mais on observe un plan leur normal à l'axe X. Cela est dû à la présence de biotites

dont le plan du feuillet (001) est normal à l'axe Y, bien que les biotites magmatiques
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auparavant préservées dans les sigmoïdes de la structure C-S des protomylonites soient

absentes de cette mylonite dominée par les plans C. Si les propriétés sismiques globales de

l'agrégat re�ètent toujours la symétrie des phyllosilicates, cette dernière est concurrencée

par la contribution du quartz, qui se fait plus forte dans la mylonite et réduit l'anisotropie

globale en diminuant les vitesses des ondes P le long de la foliation : on parle d'interférences

destructives (Barruol & Mainprice, 1993).

En�n, dans l'ultramylonite de faciès schiste vert, la production massive de musco-

vites fortement orientées provoque une augmentation radicale de l'anisotropie, qui double

pour atteindre une valeur maximum de 10,6%. Les vitesses des ondes P diminuent sen-

siblement dans cet ultime stade de déformation (Vp < 6,6km:s� 1). La contribution des

phases quarto-feldspathiques a pour seul e�et d'atténuer celle de la muscovite, qui s'ex-

prime majoritairement et donne à la structure sismique globale une symétrie hexagonale,

où le plan de foliation correspond clairement à un plan rapide, tandis que la direction

lente unique correspond à l'axe Z.

VII.3.3 Déformation en faciès éclogite - schiste bleu : gradient

de déformation de Monte Mucrone

Dans cette section, nous présentons dans un premier temps les données EBSD

obtenues sur les di�érents échantillons du gradient de Monte Mucrone, ainsi que les dis-

tributions spatiales de VP calculées pour chaque phase minérale de chaque échantillon

(section 3.3.1). Ensuite, nous présentons les distributions spatiales globales deVP pour

chaque échantillon, a�n de visualiser l'évolution des vitesses des ondes P et de leur aniso-

tropie, sous l'e�et de la déformation (section 3.3.2).

Orientations cristallographiques préférentielles et propriétés sismiques des dif-

férentes phases minérales

Pour chaque échantillon, nous présenterons :

ˆ la localisation de la carte EBSD sur la lame mince (Figures VII.17, VII.19, VII.21

et VII.23) ;

ˆ les données d'orientations cristallographiques ainsi que les variations spatiales deVP

calculées pour chaque phase (Figures VII.18, VII.20, VII.22, VII.24). Pour chaque
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échantillon (i.e. sur chaque �gure), nous considérons en priorité les phases majeures,

qui sont classées par ordre d'abondance. Pour chaque phase, nous décrivons les

orientations préférentielles des trois axes et/ou pôles de plans correspondant aux

directions de propagation rapide, intermédiaire et lente des ondes P, correspondant

aux trois �gures de pôles (gauche, milieu et droite, respectivement). Ces �gures de

pôles sont normalisées a�n de mettre en évidence la force de la fabrique plutôt que

les éventuels mécanismes de déformation. Les diagrammes de distribution spatiale

de VP de chaque phase, présentés dans le volet de droite de chaque �gure, sont

normalisés entre les phases majeures. La partie inférieure ce chaque �gure montre

les données d'orientation des phases accessoires, pour lesquelles les diagrammes de

distribution spatiale de VP sont volontairement grisés, car de moindre impact dans

les propriétés sismiques globales de l'agrégat.

Protolithe non déformé 17MUC02

Dans le protolithe (Figure VII.18), l'ensemble des phases présentent des orienta-

tions cristallographiques ou des proportions modales très faibles. Le quartz n'a pas encore

recristallisé et montre une fabrique très faible (J = 1,8) extrêmement dispersée. Si la fa-

brique de la jadéite est également très faible (J = 1,2), son axe rapide s'oriente à faible

angle de la foliation magmatique. Les données d'orientation des épidotes correspondent à

seulement quelques grains, et ne présentent aucune fabrique particulière, malgré les axes

rapides regroupés en deux maxima compris dans la foliation magmatique. La plupart des

biotites indexées montrent des pôles de plan (001) regroupés au centre de la �gure de

pôle, et ne montrent qu'une relation ténue avec la discrète foliation magmatique, malgré

une fabrique déjà forte (J = 6,3). La fabrique de la muscovite est plus modérée (J = 3,5)

mais globalement similaire à celle de la biotite, alignant ses axes de vitesse intermédiaire

à faible angle de la foliation magmatique. Le plagioclase a une fabrique plus élevée (J =

9,6), mais qui ne montre aucune relation claire avec la foliation magmatique.

Les variations deVP dans les phases principales montrent le rôle principal des bio-

tites et de l'épidote : l'épidote montre un plan de propagation rapide (Vp = 7-7,5km:s� 1)

parallèle à la foliation magmatique, et une anisotropie assez élevée (AVp = 11,8%). La

contribution de la biotite consiste en un axe lent (Vp < 6km:s� 1)orienté à faible angle de

la foliation (AVp = 33,2 %). Le quartz et la jadéite ont quant à eux un rôle d'atténuation

de l'anisotropie sismique induite par l'épidote et la biotite. Ces deux phases présentent
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en e�et des valeurs d'anisotropie négligeables (AVp = 1,5 et 1%, respectivement).

Figure VII.17 Cartographie EBSD du protolithe de la zone de Monte Mucrone (17MUC02).

(a) Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque pixel, le

contraste entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus la

nuance est claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexa-

tion. (b) Carte de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la

lame mince. bleu foncé : jadéite, bleu : plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath

potassique, magenta : biotite, vert : épidote.
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Figure VII.18 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes

normalisés des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases

minérales du protolithe 17MUC02. Les �gures des pôles présentent les orientations pré-

férentielles des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite.

L'indice J traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée

seulement pour les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La

barre verte sous chaque phase montre la proportion modale associée.

Protomylonite 17MUC04

Dans la protomylonite (Figure VII.20) s'amorce une concurrence entre les contri-

butions du quartz et celle de la muscovite. Le quartz présente toujours une fabrique assez

faible (J = 2,5), et montre des axes <c>, de vitesse intermédiaire, à faible angle du pôle

de la foliation. Ils forment une guirlande perpendiculaire à la foliation. La muscovite,

devenue majoritaire, montre une fabrique bien plus prononcée (J = 5), alignant ses axes

lents avec le pôle de la foliation. Une seconde famille d'orientations montre des axes lents

subparallèles à l'axe Y. La jadéite et le plagioclase montrent des textures très faibles (J

= 1,8 et 1,7, respectivement). Les axes rapides de la jadéite sont alignés avec la direction

de linéation, tandis que les axes intermédiaires sont normaux à la foliation. Le plagioclase

ne montre en revanche pas de fabrique lisible. C'est également le cas de l'épidote, dont

les axes lents semblent se regrouper en deux maxima perpendiculaires à la foliation, mais

qui présentent de nombreux maxima di�cilement interprétables.

Comme suggéré par les orientations cristallographiques préférentielles, ce sont le

quartz et la muscovite qui apporteront les contributions majeures à l'anisotropie sismique

de l'agrégat. D'une part, le quartz présente une anisotropie sismique de 5,9%, et une di-

rection lente (Vp < 6,5 km:s� 1) à faible angle de la direction de linéation. D'autre part,

la muscovite présente une anisotropie sismique cinq fois supérieure (AVp = 29,5%), et

montre au contraire une direction rapide parallèle à la linéation (7 Vp > 7,5km:s� 1). La

jadéite est isotrope (AVp = 0,5%), tandis que le plagioclase montre une anisotropie très

faible (AVp = 2,5%). Leur rôle sera principalement d'atténuer l'e�et prépondérant de la

muscovite.
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Figure VII.19 Cartographie EBSD de la protomylonite de la zone de Monte Mucrone

(17MUC04). (a) Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque

pixel, le contraste entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus

la nuance est claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexa-

tion. (b) Carte de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la

lame mince. bleu foncé : jadéite, bleu : plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath

potassique, magenta : mica blanc, vert : épidote.
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Figure VII.20 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes normalisés

des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases minérales de la

protomylonite 17MUC04. Les �gures des pôles présentent les orientations préférentielles

des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite. L'indice J

traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée seulement pour

les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La barre verte sous

chaque phase montre la proportion modale associée.
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Mylonite 17MUC05

Dans la mylonite (Figure VII.22), la compétition entre les contributions respec-

tives des phyllosilicates et des phases quartzo-feldspathiques s'intensi�e. La déstabilisation

massive de la jadéite au pro�t de l'albite fait de cette dernière la phase dominante dans

la mylonite. D'une fabrique toujours très faible (J =1,3), le plagioclase oriente son axe

rapide perpendiculairement à la foliation. Les axes lents du quartz, qui présente une fa-

brique forte (J = 5,1), sont quant à eux regroupés au sein du plan de foliation, tandis

que les axes intermédiaires forment de forts maxima perpendiculaires à la foliation. Au

contraire, ce sont les axes lents de la muscovite, dont la fabrique reste stable (J = 4,8),

qui s'alignent au pôle de la foliation, malgré une famille d'orientations secondaire proche

de l'axe Y. Les axes rapides et intermédiaires sont quant à eux compris dans le plan de

foliation. L'épidote montre une fabrique modérée (J = 3), et aligne ses axes rapides avec

la linéation d'étirement.

Les distributions spatiales deVP dans les trois phases majeures rendent bien

compte de la concurrence entre la muscovite et les phases quartzo-feldspathique, princi-

palement le quartz. Celui-ci montre en e�et des vitesses d'ondes P relativement faibles

(6-6,5 km:s� 1), et un plan lent parallèle à la foliation. L'anisotrope du quartz a encore

augmenté dans ce stade mylonitique (AVp = 7,6%). La muscovite est quant à elle légère-

ment moins anisotrope que dans la protomylonite, mais le reste bien plus que le quartz

(AVp = 27,9 %). Elle présente un plan rapide (7 < Vp < 7,6km:s� 1) parallèle à la foliation.

Le plagioclase est quant à lui très peu anisotrope (AVp = 3,2%), et tend plutôt à renfor-

cer l'e�et du quartz, en concentrant ses vitesses les plus lentes à faible angle de la foliation.
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Figure VII.21 Cartographie EBSD de la mylonite de la zone de Monte Mucrone (17MUC05).

(a) Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque pixel, le

contraste entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus la

nuance est claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexation.

(b) Carte de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la lame

mince. bleu : plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath potassique, magenta : mica

blanc, vert : épidote.

289



CHAPITRE VII. EVOLUTION DE L' AVP AVEC LA DÉFORMATION

Figure VII.22 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes normalisés

des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases minérales de

la mylonite 17MUC05. Les �gures des pôles présentent les orientations préférentielles

des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite. L'indice J

traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée seulement pour

les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La barre verte sous

chaque phase montre la proportion modale associée.
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Ultramylonite 17MUC06

Dans l'ultramylonite (Figure VII.24), les trois phases majeures présentent des

proportions modales équivalentes, et leurs contributions seront donc principalement pon-

dérées par la force de leurs fabriques respectives. Celle du quartz a diminué de moitié

par rapport à la mylonite (J =2,4%). Les axes intermédiaires sont perpendiculaires à la

foliation, alors que les axes lents montrent deux maxima di�us alignés avec la direction

de linéation. Le plagioclase, dont la fabrique est très faible (J = 1,2), présente également

des axes lents compris dans le plan de foliation, alors que ses axes rapides sont confondus

avec le pôle de la foliation. Au contraire, la muscovite, dont la fabrique a encore augmenté

entre la myonite et l'ultramylonite (J = 7,6), montre des axes rapides et intermédiaires

compris dans le plan de foliation, alors que ses axes lents forment des maxima très mar-

qués autour du pôle de la foliation. Ici encore, une seconde famille d'orientations moins

marquée oriente ses axes lents autour de l'axe Y, mais elle ne forme qu'un maximum très

di�us. L'épidote aligne ses axes rapides avec la linéation, et ses axes lents avec le pôle de

la foliation. Toutefois, sa très faible proportion modale ne lui permettra pas d'avoir une

contribution signi�cative et de supporter l'e�et de la muscovite.

Le quartz et le plagioclase montrent des distributions deVP similaires, avec une

direction lente correspondant à la direction de linéation. Le quartz présente des vitesses

d'ondes P moins importantes que le plagioclase (6-6,5km:s� 1 et 6,5-6,7km:s� 1, respec-

tivement), et une anisotropie supérieure (AVp = 5,9 et 3,1%, respectivement). Le quartz

est cependant bien moins anisotrope que dans la mylonite.

La muscovite montre quant à elle un distribution deVP similaire à celle de la

mylonite, avec un plan de propagation rapide (7-7,8km:s� 1) correspondant à la foliation.

Elle devient, contrairement au quartz, encore plus anisotrope dans cet ultime stade de

déformation, atteignant une valeur d'AVp de 32,8%.
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Figure VII.23 Cartographie EBSD de l'ultramylonite de la zone de Monte Mucrone

(17MUC06). (a) Carte de contraste de bande. Les nuances de gris traduisent, pour chaque

pixel, le contraste entre le diagramme de di�raction des électrons et le bruit de fond : plus

la nuance est claire, plus le contraste est fort, traduisant une meilleure qualité d'indexa-

tion. (b) Carte de phases superposée à la carte de contraste de bande, localisée sur la

lame mince. bleu : plagioclase, jaune : quartz, turquoise : feldspath potassique, magenta :

mica blanc, vert : épidote.
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Figure VII.24 Orientations cristallographiques préférentielles et diagrammes normalisés

des variations spatiales de vitesse des ondes P, pour les di�érentes phases minérales de

l'ultramylonite 17MUC06. Les �gures des pôles présentent les orientations préférentielles

des axes ou pôles de plans rapide, intermédiaire et lent, de gauche à droite. L'indice J

traduit la force de la fabrique. La distribution spatiale deVP est présentée seulement pour

les phases majeures (proportion modale et/ou fabrique importante). La barre verte sous

chaque phase montre la proportion modale associée.

293



CHAPITRE VII. EVOLUTION DE L' AVP AVEC LA DÉFORMATION

Propriétés sismiques des agrégats et évolution de l'anisotropie avec la défor-

mation
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Figure VII.25 Evolution de l'anisotropie sismique modélisée par EBSD le long

du gradient de déformation de Monte Mucrone. La première ligne montre l'orientation

de la foliation magmatique, pour le protolithe, ou de l'ellipsoïde de déformation pour les

échantillons déformés (X : linéation d'étirement, Y : axe normal à la linéation d'étirement,

Z : pôle de la foliation). Les diagrammes stéréographiques représentent les variations

spatiales de vitesse des ondes P (bleu : vitesses rapides, rouge : vitesses lentes). Le cadre

gris présente l'évolution de l'anisotropie de vitesse de propagation des ondes P. Les deux

graphiques du bas présentent l'évolution des proportions modales et de la force de la

fabrique (indice J) des phases principales (plagioclase, jadéite, quartz, phyllosilicates).

Contrairement à la métagranodiorite de Neves, celle de Monte Mucrone (Figure

VII.25) ne présente qu'une faible texture magmatique, qui se traduit par une très faible

anisotropie sismique (3,2%). La foliation magmatique, extrêmement peu marquée, semble

toutefois correspondre à une direction rapide, principalement liée à la fabrique de l'épidote

et de la biotite. Ces vitesses rapides, supérieures à 7,7km:s� 1, vont diminuer continuel-

lement jusque dans l'ultramylonite. Dès la protomylonite, la structure sismique montre

une symétrie hexagonale re�étant celle de la phengite, qui se maintiendra tout au long

du gradient. La foliation correspond à un plan de propagation rapide (Vp > 7,2%), au

sein duquel les vitesses de propagation sont maximales le long de la linéation. Le pôle

de la foliation correspond quant à lui à une direction lente, correspondant à la symétrie

des phyllosilicates, dont la contribution est seulement concurrencée par le quartz, qui

aligne son plan lent parallèlement à la foliation. Cela résulte en une anisotropie de 5,9

%, bien supérieure à celle du protolithe. Cette valeur reste stable dans la mylonite (6,2

%), dont la distribution des VP re�ète ici encore la fabrique de la phengite, où les axes

rapides s'alignent avec l'axe Y (Vp > 6,8km:s� 1), bien que l'ensemble du plan de foliation

corresponde à un plan de propagation rapide. La concurrence du quartz augmente signi�-

cativement dans la mylonite, du fait de sa fabrique plus marquée où la foliation correspond

à un plan de propagation lente. Dans l'ultramylonite, , la compétition entre les phyllo-

silicates et les phases quartzo-feldspathiques est largement dominée par la contribution

des phengites, dont l'alignement généralisé au plan de foliation produit une anisotropie

deux fois plus forte que dans la mylonite, atteignant une valeur de 11%. Comme dans

le gradient de Neves, le stade ultramylonitique se caractérise par une diminution de la

vitesse des ondes P dans toutes les directions.
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VII.4 Interprétation des résultats

VII.4.1 Comparaison des résultats obtenus par les méthodes ex-

périmentale et EBSD

Les valeurs absolues deVP obtenues expérimentalement sont sensiblement in-

férieures à celles obtenues par EBSD, hormis pour l'ultramylonite de Monte Mucrone

(Figure VII.26). Comme suggéré par Almqvist et al. (2013), cette légère di�érence peut

être liée au relativement faible volume de roche considéré par la méthode EBSD, ou à

l'e�et des joints de grains alignés, qui peuvent sensiblement réduire la vitesse des ondes

P mesurée en laboratoire. De façon générale, les valeurs deVP sont comprises entre 5,5

et 6,5 km:s� 1 dans les échantillons mylonitisés, ce qui correspond à l'ordre de grandeur

estimé par de précédentes études expérimentales et numériques (Almqvist elt al., 2013 ;

Barruol et al., 1992 ; Chroston& Max, 1988 ; Jones& Nur, 1982 ; Keusen et al., 1989 ;

Punturo et al., 2014 ; Tatham et al., 2008 ; Wenning et al., 2016).
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Figure VII.26 Comparaison des valeurs deVP estimées par les deux méthodes. La partie

haute de la �gure correspond aux protolithes : ne connaissant pas précisément l'orientation

des carottes (C1, C2, C3) vis-à-vis de la foliation magmatique, les données expérimentales

sont renseignées dans les tableaux, dont les cellules sont colorées en bleu sombre, bleu

pâle et rouge pour les vitesses rapide, intermédiaire et lente. La partie basse de la �gure

concerne la zone déformée, pour laquelle les valeurs expérimentales ont pu être directement

superposées aux diagrammes obtenus par EBSD.
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A l'inverse, la méthode EBSD fournit des valeurs d'AVP inférieures à celles obte-

nues en laboratoire (Figure VII.27), comme cela avait déjà été observé par Almqvist et al.

(2013) ou Barruol et al. (1992). La méthode expérimentale consiste en une mesure directe

de l'anisotropie sismique e�ective, tandis que la méthode EBSD consiste à reconstruire

l'anisotropie sismique d'un agrégat polyminéralique à partir des fractions modales et de

la fabrique de ses minéraux constitutifs. Ainsi, la méthode EBSD néglige potentiellement

certaines sources d'anisotropie, menant à une sous-estimation de l'AVP , comme c'est par-

ticulièrement le cas dans les protomylonites. On y observe un écart d'au moins 2% entre

les deux méthodes : cette di�érence est vraisemblablement liée à une sous-estimation de

la contribution des phyllosilicates, compte tenu des di�cultés rencontrées lors de leur

indexation (voir section VII.3.1). D'autre part, les données EBSD ne prennent pas en

compte les relations intergranulaires, et ne permettent pas de distinguer un arrangement

aléatoire des grains d'une structure foliée, qui représente pourtant une source importante

d'anisotropie (e.g. Bunge et al., 2000 ; Naus-Thijssen et al., 2011). Comme c'est particu-

lièrement le cas dans le gradient de Neves, la déformation s'accompagne de changements

de la texture de la roche, développant des plans de schistosité dans la protomylonite, puis

une structure S-C formant des domaines sigmoïdes, et en�n une structure dominée par les

plans cisaillants parallélisés, avec localement le développement de plans cisaillants secon-

daires. La toolbox ESP (Naus-Thijssen et al., 2011 ; Vel et al., 2016) permet de prendre en

compte ces relations intergranulaires, et pourrait ainsi mettre en évidence la contribution

de la structure laminaire des mylonites.
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Figure VII.27 Evolution comparative de l'anisotropie de vitesse de propagation des

ondes P, de la minéralogie et des microtextures le long des gradients de déformation de

Neves (gauche) et Monte Mucrone (droite). Les carrés bleus et les rond jaunes indiquent

les valeurs d'anisotropie mesurées expérimentalement et modélisées par EBSD, respecti-

vement. Les �èches des tableaux du bas représentent les tendances gé,érales de l'évolution

minéralogique et texturale. Les �èches vertes et rouges montrent les causes principales de

l'acquisition et de la destruction, respectivement, de l'anisotropie sismique.

VII.4.2 Evolution de l' AVP le long des gradients de déformation

Augmentation de l'AVP sous l'e�et de la déformation

L'évolution de l'anisotropie sismique des ondes P entre le protolithe non déformé

et le stade ultramylonitique montre, pour les deux gradients de déformation étudiés, une

augmentation signi�cative (Figure VII.27). A partir d'un protolithe dont l'anisotropie

n'excède pas les 4,5%, la localisation de la déformation ductile permet, à terme, l'ac-

quisition d'une anisotropie sismique supérieure à 10%. Ce résultat est cohérent avec les

précédentes quanti�cations expérimentales et numériques, estimant l'anisotropie sismique

des mylonites entre 6 et 18% en moyenne (e.g. Almqvist et al., 2013 ; Barruol et al.,

1992 ; Christensen, 1965 ; Chroston& Evans, 1983 ; Chroston& Max, 1988 ; Fountain,

1976 ; Jones& Nur, 1982,1984 ; Mainprice& Casey, 1990 ; Rey et al., 1994 ; Tatham et

al., 2008). Que ce soit dans le gradient de Neves comme dans celui de Monte Mucrone, les

pics d'AVP sont corrélés avec une production massive de phyllosilicates et/ou une augmen-

tation signi�cative de leur fabrique (Figure VII.27). De plus, les distributions spatiales de

VP montrent une évolution depuis une symétrie orthorhombique vers une symétrie hexa-

gonale dans le c÷ur de la zone de cisaillement, re�étant la symétrie hexagonale des micas

(Figures VII.3, VII.4, VII.16 et VII.25). Ainsi, l'augmentation de l'anisotropie sismique ré-

sulte principalement de la production de phyllosilicates et de l'augmentation conséquente

de leur fabrique sous l'e�et de la déformation, rejoignant l'hypothèse d'un contrôle des

micas sur les propriétés sismiques de la croûte inférieure (e.g. Mahan, 2006 ; Meissner et

al., 2006 ; Meltzer& Christensen, 2001 ; Shapiro et al., 2004).
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Les zones de cisaillement : une structure complexe

Si l'AVP montre une augmentation globale à travers les zones de cisaillement de

Neves et Monte Mucrone, elle connaît toutefois une évolution non linéaire, plus complexe

que ce que laissait supposer l'intensi�cation de la déformation ductile le long des gradients :

cette évolution ne peut être simpli�ée par une évolution géométrique depuis un protolithe

non déformé isotrope vers une structure déformée très anisotrope. Les deux zones de

cisaillement étudiées sont caractérisées par :

ˆ un protolithe présentant ou non une anisotropie héritée : la métagranodio-

rite de Monte Mucrone (AVP � 2,5 %) ne montre pas de structure magmatique bien

marquée, tandis que celle de Neves (AVP = 4,6 %) présente une foliation magma-

tique très prononcée, dé�nie par l'allongement des biotites et l'alignement des plans

de macle du plagioclase ;

ˆ une zone déformée avec une structure interne complexe : l'AVP montre

tout d'abord une augmentation signi�cative dans les protomylonites, atteignant des

valeurs d'� 12 et 8% pour les protomylonites de Neves et Monte Mucrone, respec-

tivement. Elle connaît ensuite une chute brutale dans les mylonites. En particulier,

les mesures expérimentales indiquent une diminution de presque 7% entre la pro-

tomylonite 2 et la mylonite de Neves, détruisant toute l'anisotropie acquise dans

les stades protomylonitiques. Si cette diminution de l'AVP est également observable

dans la mylonite de Monte Mucrone, elle est toutefois bien moins prononcée, avec

une baisse de seulement 2% mesurée expérimentalement. Cette perte d'AVP dans

les mylonites précède un nouveau pic d'AVP dans les ultramylonites, atteignant des

valeurs d'� 10 %. Cette évolution complexe de l'AVP correspond à ce que suggé-

rait l'étude de Tatham et al. (2008). Elle résulte vraisemblablement des interactions

entre les processus chimiques (métasomatisme et réactions métamorphiques) et mé-

caniques (mécanismes de déformation) opérant lors du développement des zones de

cisaillement. Ces processus peuvent être liés à l'évolution des conditions pression-

température au cours de la déformation, correspondant à un refroidissement dans le

cas de Neves et à une décompression dans le cas de Monte Mucrone (voir Chapitre

VI).
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Rôle du métamorphisme

Les évolutions minéralogiques constatées le long des deux gradients de déforma-

tion (voir Chapitre VI) sont le résultat de réactions métamorphiques majeures. Dans la

zone de cisaillement de Neves, la transition minéralogique entre le protolithe et les pro-

tomylonites consiste essentiellement en une production modérée de muscovite (5% vol.).

Cette stabilité de la minéralogie sera maintenue jusque dans la mylonite, et peut être

expliquée par l'absence, pour une protolithe granodioritique, de réactions minéralogiques

importantes au sein du domaine pression-température correspondant au faciès amphibo-

lite (voir Chapitre VI). C'est seulement entre la mylonite et l'ultramylonite que survient

un changement minéralogique majeur : la disparition de la biotite (et de l'épidote, dans

une moindre mesure) au pro�t de la muscovite et de la chlorite, qui cristallisent mas-

sivement. Cette réaction correspond au passage entre le faciès amphibolite et celui des

schistes verts, et est en partie responsable de : (1) la perte d'AVP dans la mylonite,via la

diminution de la quantité de biotite en vue de leur disparition complète et (2) l'augmen-

tation de l'AVP dans l'ultramylonite, du fait de la production massive de muscovite.

C'est dans le gradient de déformation de Monte Mucrone que surviennent les

changement minéralogiques les plus radicaux, comme en témoigne l'importante di�érence

entre l'assemblage du protolithe et celui de l'ultramylonite (voir Chapitre VI). Cette évo-

lution minéralogique a lieu dès la déstabilisation de l'assemblage métastabe du protolithe :

elle se caractérise par (1) une disparition brutale de la biotite au pro�t de la phengite,

et (2) par la raréfaction de la jadéite au pro�t de l'albite, qui se poursuivra jusqu'à la

disparition totale de la jadéite dans le stade mylonitique. Dans le c÷ur ultramylonitique

de la zone de cisaillement survient un autre changement minéralogique, consistant en

la cristallisation d'amphibole sodique.Ces réactions métamorphiques majeures traduisent

une décompression au cours de la déformation, et un passage progressif du faciès éclo-

gitique au faciès des schistes bleus (voir Chapitre VI). Elles sont à l'origine de la forte

augmentation de l'AVP entre le protolithe et la protomylonite : en e�et, le rééquilibration

de l'assemblage minéralogique métastable de la métagranodiorite permet l'augmentation

conséquente de la proportion de phyllosilicates,via la production massive de phengite,

ainsi que la diminution brutale de la proportion de minéraux isotropes,via la déstabilisa-

tion brutale de la jadéite (AVP =0,5 %). Au c÷ur de la zone déformée, le dernier pic d'AVP

observé dans l'ultramylonite ne peut en revanche pas être expliqué par l'évolution miné-
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ralogique : bien qu'elle puisse constituer une source importante d'anisotropie (Tatham et

al., 2008), l'amphibole n'est produite qu'en faible quantité, et ne su�t pas à générer une

telle hausse.

Ainsi, ce sont les réactions métamorphiques liées au changement des conditions

pression-température au cours de la déformation qui sont à l'origine de l'évolution mi-

néralogique le long des gradients de déformation de Neves et Monte Mucrone. Le mé-

tamorphisme tient donc un rôle primordial dans l'évolution des propriétés élastiques, en

contrôlant notamment le taux de phyllosilicates. Toutefois, il ne su�t pas à expliquer

toutes les variations d'AVP , notamment dans le c÷ur du gradient de Monte Mucrone ou

dans la majeure partie de la zone déformée de Neves, tous deux exempts de changements

minéralogiques majeurs : les variations d'AVP y dépendent donc vraisemblablement de

processus mécaniques.

Rôle des mécanismes de déformation et de la CPO

Le développement d'une zone de cisaillement s'accompagne d'une évolution des

microtextures et des mécanismes de déformation. Oliot et al. (2014) ont notamment décrit

l'évolution du comportement des phases quartzo-feldpsathiques : pour le quartz, elle se

caractérise par l'acquisition d'une forte CPO dans les stades protomylonitiques, grâce à

l'action de mécanismes de �uage de dislocations, de type rotation de sous-grains (SGR)

et bourgeonnement (BLG), qui permettent la recristallisation des agrégats magmatiques

monophasés. Cette CPO diminue ensuite dans la mylonite, sous l'e�et du glissement le

long des joints de grains (GBS, e.g. Etheridge& Wilkie, 1979, Oliot et al., 2014), mé-

canisme qui se fait de plus en plus actif vers le c÷ur de la zone de cisaillement. C'est

ce �ux granulaire qui permet au plagioclase, d'accommoder la déformation, et ce dès les

protomylonites, ce qui empêche le développement d'une CPO mais permet celui d'une

orientation préférentielle de forme (SPO), au sein d'une matrice formée de domaines re-

cristallisés interconnectés. Si le comportement du plagioclase est relativement stable, le

passage à l'ultramylonite traduit pour le quartz un changement majeur du mécanisme de

déformation dominant : le �ux granulaire opérant dans la mylonite devient majoritaire, et

induit un mélange des phases quartzo-feldspathiques au sein de domaines mixtes (Ashby

& Verrall, 1973 ; Kruse& Stünitz, 1999 ; Oliot et al., 2014). Ce mélange de phases s'ac-

compagne d'une perte totale de la CPO dans l'ultramylonite.

302



CHAPITRE VII. EVOLUTION DE L' AVP AVEC LA DÉFORMATION

Dans le cas du gradient de Monte Mucrone, le quartz montre e�ectivement une

CPO de plus en plus forte jusque dans la mylonite (J=5,1), traduisant une déformation

par �uage de dislocations. Ceci est con�rmé par les microtextures, qui portent la trace

d'une déformation par GBM, associée au mécanisme de SGR, opérant grâce à un système

de glissement de type rhomb <a>. Dans le stade ultramylonitique a lieu un changement

du système de glissement, vers un glissement de type basal <a>, qui s'accompagne d'une

perte totale de la CPO acquise dans les premiers stades de déformation (J=2,4). L'albite,

qui n'apparaît que dans la protomylonite au détriment de la jadéite, présente une texture

faible tout le long du gradient (J < 1,7), cohérente avec une déformation par �uage di�u-

sion, qui ne permet pas l'acquisition d'une forte fabrique. Dans l'ultramylonite, l'albite et

le quartz se mélangent en rubans recristallisés, con�rmant la dominance de la déformation

par GBS suggérée par la perte signi�cative de la fabrique du quartz.

Dans le cas du gradient de Neves, le quartz et le plagioclase montrent tous deux

une fabrique relativement faible (J<2,5), qui reste assez stable le long du gradient. Le

quartz voit sa fabrique augmenter très légèrement entre la protomylonite (J=2,1) et la

mylonite (J=2,4). Il se déforme par �uage dislocation, grâce à un mécanisme de type BLG,

assisté par le mécanisme de SGR, adoptant un système de glissement basal <a>. Le pas-

sage au faciès des schistes verts dans le stade ultramylonitique s'accompagne d'une perte

signi�cative de la CPO du quartz (J=1,8), associée à un changement de système de glis-

sement (rhomb <a>), tandis que le mécanisme de SGR devient dominant. Le plagioclase

montre une fabrique encore plus faible (J<1,5) dans les protomylonites et la mylonite.

Dans l'ultramylonite, il se divise en deux populations, une population d'albite et une po-

pulation d'anorthite, qui se mélangent toutes deux aux grains de quartz recristallisé, au

sein de rubans mixtes. Ce mélange de phases, caractéristique des ultramylonites, traduit

une déformation par glissement aux joints de grains, cohérente avec la légère diminution

de la fabrique du quartz, mais qui n'explique pas la légère augmentation de celle du pla-

gioclase (J=2).

En ce qui concerne les phyllosilicates, la déformation a un double e�et sur leur

CPO : elle permet à la fois la parallélisation des grains de biotite métamorphiques avec le

plan cisaillant (cas de Neves) et la cristallisation de muscovite, qui s'aligne spontanément

avec le plan cisaillant (Neves et Monte Mucrone). Dans le cas de la métagranodiorite

de Monte Mucrone, les biotites montrent initialement une très forte fabrique (J=6), qui

303



CHAPITRE VII. EVOLUTION DE L' AVP AVEC LA DÉFORMATION

n'est pas cohérente avec l'absence de structure magmatique bien dé�nie : cette forte tex-

ture est donc probablement surestimée du fait de l'indexation sélective des phyllosilicates

(voir section VII.3.1). Suite à la déstabilisation totale de la biotite, la phengite cristal-

lise massivement et montre une fabrique assez stable jusque dans la mylonite (J=4,8),

pour �nalement augmenter signi�cativement dans l'ultramylonite (J=7,6). Dans le cas du

gradient de Neves, la fabrique initiale de la biotite métastable est plus faible (J=3,3), et

connaît ensuite une évolution complexe : elle augmente signi�cativement dans les pro-

tomylonites (J=7,5), avant de diminuer dans la mylonite (J=6,4). Cette diminution ne

correspond pas à ce que laissait supposer l'intensi�cation continue de la déformation. Dans

l'ultramylonite, la cristallisation syn-déformation des phengites permet l'acquisition d'une

très forte fabrique (J=13,8).

Compétition entre les phyllosilicates et les phases quartzo-feldspathiques

Si, au premier ordre, l'évolution globale de l'AVP le long des deux gradients de dé-

formation semble directement re�éter le comportement des phyllosilicates (e.g. Fountain

et al., 1983), la méthode EBSD permet de constater le rôle des autres phases, qui module

l'e�et des micas et participe à l'évolution complexe de l'anisotropie. De nombreuses études

numériques et expérimentales ont démontré que le caractère polyminéralique des mylonites

peut entraîner une complexité de leurs propriétés anisotropes (e.g. Almqvist et al., 2011a ;

Naus-Thijssen et al., 2011 ; Ward et al., 2012). En e�et, la présence de phases multiples

peut avoir un e�et destructif sur l'anisotropie totale d'un agrégat, du fait de la somme

de leurs contributions individuelles potentiellement opposées (Mainprice& Nicolas, 1989).

Dans le gradient de Monte Mucrone, la métagranodiorite est caractérisée par une

très faible anisotropie (2,4� 2,5 %) : malgré une contribution anormalement élevée des

biotites métastables (probablement liée à une surestimation de leur fabrique) et à l'ef-

fet anisotrope de l'épidote, cette roche est constituée à� 70 % de minéraux quasiment

isotropes. En e�et, la jadéite et le quartz constituent la majeure partie de cette métagra-

nodiorite, et présentent respectivement uneAVP de 1 et 1,5%.

L'augmentation conséquente de l'AVP dans la protomylonite résulte manifeste-

ment de la cristallisation massive de phengite (25%vol.), qui développe spontanément une

CPO très marquée : la distribution deVP dans la protomylonite montre en e�et la même

symétrie orthorhombique que celui de la phengite, avec la linéation comme direction de
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propagation rapide. Mais cette augmentation est également liée à la déstabilisation géné-

ralisée de la jadéite au pro�t du plagioclase, moins isotrope (AVP =2,5 %). Celui-ci reste

toutefois une phase peu anisotrope, qui contribue à atténuer l'e�et de la phengite, tout

comme le quartz. Ce dernier est toutefois plus anisotrope que le plagioclase (AVP =5,9

%), et montre en outre une contribution opposée à celle de la phengite : lesVP lentes se

concentrent en e�et autour de la direction de linéation, le long de laquelle s'aligne l'axe

rapide de la phengite. Cet e�et contradictoire du quartz ne su�t toutefois pas à modi�er

la symétrie des propriétés sismiques globales de la protomylonite.

La diminution de l'AVP mesurée expérimentalement dans la mylonite, d'� 2 %,

ne peut être seulement expliquée par la légère diminution de l'anisotropie de la phengite,

ni par une éventuelle raréfaction des micas, dont la proportion reste stable au sein de la

zone déformée. On remarque en revanche une augmentation signi�cative de la fabrique,

et donc de l'AVP , du quartz (AVP =7,6 %), qui se traduit par une symétrie beaucoup plus

marquée pour la distribution desVP : celui-ci montre un plan de propagation lente très

bien dé�ni, à faible angle de la foliation. Cette contribution plus forte du quartz s'oppose

ici encore à celle de la phengite, qui montre des vitesses rapides au sein de plan de foliation,

et notamment le long de l'axe Y. L'e�et du quartz est supporté par le pagioclase, qui a

totalement remplacé la jadéite et dont la répartition desVP montre des vitesses lentes à

faible angle de la foliation.

L'augmentation �nale de l'AVP dans l'ultramylonite est clairement contrôlée par

le renforcement conséquent de la fabrique des phengites, qui permet à leur anisotropie

d'augmenter également. L'anisotropie du quartz et du plagioclase est en légère baisse,

mais leur contribution reste clairement opposée à celle des phyllosilicates, avec des vi-

tesses lentes regroupées au sein du plan de foliation, et particulièrement le long de la

linéation. Cela ne su�t toutefois pas à modi�er la structure sismique globale de l'ul-

tramylonite, qui re�ète la symétrie hexagonale des phengites, dé�nissant un plan rapide

confondu avec la foliation.

Dans le cas du gradient de Neves, on retrouve cette compétition entre les phyllo-

silicates et le quartz, mais elle est bien moins importante que dans le gradient de Monte

Mucrone, et l'évolution de l'AVp globale re�ète encore plus clairement le comportement

des micas. Le protolithe est ici déjà anisotrope (4,6%), du fait de l'AVP signi�cative de

la biotite (9,7 %), mais également du plagioclase (6%).

L'augmentation de l'AVP dans les protomylonites est clairement due à l'augmen-
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tation conjointe de la proportion et de la fabrique des phyllosilicates, respectivement liées

à la formation de muscovite et à l'orientation de ces nouvelles phengites et des biotites mé-

tamorphiques déjà présentes dans le protolithe. Il en résulte une symétrie orthorhombique

très marquée, avec des vitesses rapides concentrées le long de la direction de linéation,

et des vitesses lentes perpendiculairement à la foliation. Le quartz, faiblement anisotrope

(� 5 % contre � 40 % pour les micas), montre au contraire des vitesses rapides perpen-

diculaires à la foliation, dé�nissant une symétrie orthorhombique certes moins marquée

que celle des phyllosilicates, mais dont les positions des vitesses lentes et rapides sont

inversées. Le plagioclase, au contraire, semble promouvoir l'e�et des micas en alignant

son axe rapide le long de la linéation, mais il ne présente qu'une très faible anisotropie (�

2 %).

La chute de l'AVP dans la mylonite est plus conséquente que dans le gradient de

Monte Mucrone (diminution > 6% mesurée expérimentalement), ne semble pas résulter

d'un renforcement de la contribution du quartz. Ici, c'est manifestement les phyllosilicates

qui montrent une comportement di�érent de celui constaté dans les protomylonites : on

observe en e�et une forte diminution de la proportion de biotite, annonçant la réaction

métamorphique qui permettra le passage au faciès des schistes verts dans l'ultramylonite.

Cette raréfaction des biotites n'est pas encore compensée par la formation de muscovite,

expliquant la diminution de la proportion globale des phyllosilicates. Plus surprenant, la

fabrique, et donc l'AVP de la biotite comme de la muscovite diminuent sensiblement dans

la mylonite, contrairement à ce que laissait présager l'intensi�cation de la déformation.

Cet a�aiblissement de l'AVP des micas laisse s'exprimer la contribution contra-

dictoire du quartz, et génère la diminution de l'AVP globale dans la mylonite. Notre étude

n'est pas la première à constater une diminution de l'AVP dans les mylonites : c'est par

exemple le cas de l'étude EBSD de Tatham et al. (2008) ou encore des travaux expéri-

mentaux de Wenning et al. (2016) ou de Jones& Nur (1982, 1984), ces deniers montrant

que l'anisotropie diminue dans les stades les plus déformés, sauf en présence de nombreux

phyllosilicates. Nos observations sont très cohérentes avec cette hypothèse : les stades les

plus déformés peuvent montrer une diminution de l'AVP (cas de la mylonite), sauf si cette

diminution est surcompensée par une forte production et/ou une forte CPO des phyllosi-

licates (e.g. Barruol et al., 1992), comme c'est le cas dans les ultramylonites de Neves et

Monte Mucrone, ce qui explique le pic �nal d'AVP .

Dans l'ultramylonite, le passage au faciès des schistes verts se traduit en e�et par

une production massive de muscovite, à laquelle la cristallisation syn-déformation confère
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spontanément une CPO très élevée (J=13,8) : cela résulte en une augmentation brutale

de l'AVP des phyllosilicates, directement responsable du pic d'AVP dans l'ultramylonite.

La distribution des VP montre une symétrie hexagonale re�étant directement celle de la

muscovite, dé�nissant un plan rapide confondu avec le plan de foliation. Le plagioclase

semble supporter cet e�et : si la population d'oligoclase ne montre pas de fabrique claire,

celle de la population d'albite augmente signi�cativement, conférant à la direction de li-

néation un caractère rapide. La répartition desVP dans le quartz montre quant à elle un

plan lent à faible angle de la foliation, s'opposant toujours à la contribution combinée de

la muscovite et de l'albite. Il reste toutefois dix fois moins anisotrope que la muscovite,

et aura pour seul e�et d'atténuer la contribution majoritaire de cette dernière.

De façon générale, la CPO des phases quartzo-feldspathiques tend globalement

à diminuer dans l'ultramylonite, notamment celle de Monte Mucrone. Cela correspond

à la transition entre des mécanismes de déformation de type glissement de dislocations

vers des mécanismes de glissement au joints de grains, caractéristiques des phyllonites,

et qui surviennent conjointement au mélange de phases observé au c÷ur des zones de

cisaillement (voir ci-dessus pour le rôle des processus mécaniques, e.g. Ashby& Verall,

1973 ; Kruse& Stünitz, 1999 ; Oliot et al., 2014). Si cela pourrait induire une destruction

de l'anisotropie sismique, ce phénomène est largement surcompensé par l'augmentation

conséquente de l'anisotropie des phyllosilicates.

Ainsi, l'évolution de l'AVP le long des gradients de déformation de Neves et Monte

Mucrone est le résultat d'une compétition entre (1) la contribution des phyllosilicates, ré-

sultant en une symétrie hexagonale avec un plan rapide confondu avec la foliation, et (2)

la contribution du quartz, qui confère au contraire un caractère lent au plan de foliation.

Si l'anisotropie bien plus élevée des micas occulte généralement celle du quartz, sa dimi-

nution dans les mylonites (diminution de la proportion et/ou de la fabrique des micas)

laisse s'exprimer la contribution du quartz, provoquant la perte d'anisotropie caractéris-

tique des mylonites. Ce résultat est très surprenant compte tenu de l'intensi�cation de la

déformation et de l'acquisition d'une structure C, qui suggèrent au contraire un renfor-

cement continu de la fabrique des phyllosilicates. Nos observations illustrent donc le rôle

destructif que peut exercer le caractère polyminéralique des mylonites sur les propriétés

anisotropes, consistant principalement ici en la parallélisation des axes [001] du quartz et

des phyllosilicates, respectivement rapides et lents (e.g. Ward et al., 2012). Le plagioclase
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montre quant à lui un comportement di�érent dans les deux gradients : dans le gradient

de Mucrone, il s'oppose à l'e�et de la phengite tandis qu'il l'encourage dans le gradient

de Neves, en particulier dans les protomylonites et l'utlramylonite. Cela peut vraisembla-

blement s'expliquer par des systèmes de glissement di�érents dans les deux gradients :

(010)[001] pour le faciès éclogite-schiste bleu et (100)[010] pour le faciès amphibolite-

schiste vert. Dans ce dernier cas, la direction de glissement correspond à l'axe rapide du

plagioclase, qui s'aligne préférentiellement à la direction de linéation et lui confère un

caractère rapide.

Ce comportement des phyllosilicates contrôle donc l'évolution de l'AVP au sein

des zones de cisaillement, son rôle peut toutefois être modulé par l'e�et des phases quartzo-

feldspathiques, qui représentent au moins 60% du volume total de la roche.

VII.4.3 Modélisation de l'anisotropie sismique d'une zone de

cisaillement métrique à décamétrique

A partir des propriétés sismiques calculées pour les di�érents stades de défor-

mation, nous estimons ici les propriétés sismiques globales d'une zone de cisaillement,

développée sous des conditions de faciès amphibolite - schiste vert (d'après les résultats

obtenus sur le gradient de Neves) ou de faciès éclogite - schiste bleu (d'après les résultats

obtenus sur le gradient de Monte Mucrone). Nous utilisons pour cela un modèle simple

consistant en une zone de cisaillement tabulaire développée dans un protolithe montrant

une fabrique magmatique subverticale (Figure VII.28). Ce modèle est divisé en trois par-

ties, : - le protolithe non déformé, plus ou moins anisotrope, dont la fabrique magmatique,

si elle existe, est subverticale ; - la zone de transition, correspondant au(x) stade(s) proto-

mylonitique(s) et mylonitique, où la foliation magmatique se parallélise progressivement

au plan cisaillant (le pendage de la foliation évolue de 60 à 20°) ; - le c÷ur de la zone de

cisaillement, correspondant à l'ultramylonite, où la foliation est parallèle aux épontes de

la zone de cisaillement (i.e. subhorizontale).

Comme l'illustre la coupe schématique de la Figure VII.28b, nous considérons

dans ce modèle le cas d'une zone de cisaillement subhorizontale, c'est-à-dire que l'onde

télésismique P se propage le long de l'axe c (i.e. le pôle du plan cisaillant). L'évolution des

valeurs absolues deVP le long de cet axe c constitue une di�érence important entre les
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deux zones de cisaillement. En e�et, dans le cas de Neves, les trois "parties" distinguées

au sein du gradient de déformation sont re�étées par le gradient deVP . On distingue en

e�et deux contrastes deVP le long de l'axe c : (1) une augmentation d'� 8 %, entre le

protolithe et la zone de transition, et (2) une diminution d'� 8 % entre la zone de transi-

tion et la zone ultramylonitique. Dans le cas de Monte Mucrone, on observe un contraste

de premier ordre entre la protomylonite et la mylonite, caractérisé par une diminution de

près de 14% de VP le long de l'axe c. Un second contraste est observé entre le protolithe

et la zone de transition, avec une diminution d'� 10 %. Dans les deux cas, cette évolution

correspond à la parallélisation progressive de la foliation au plan cisaillant, conférant à

l'axe c un caractère de plus en plus lent au fur et à mesure qu'il se parallélise au pôle de

la foliation (e.g. Rey et al., 1994). Elle est également modulée par l'impact de l'évolution

minéralogique, plus brutale dans le cas de Monte Mucrone (voir Chapitre VI), ce qui ex-

plique l'évolution plus progressive des valeurs deVP pour Neves que pour Monte Mucrone.

A partir de ce modèle de base, qui correspond à la vision simpli�ée d'une zone

de cisaillement (e.g. Fossen& Cavalcante, 2017), nous construisons trois modèles, corres-

pondant chacun à un stade de développement plus ou moins avancé, qui se traduit par

l'évolution du ratio entre l'épaisseur de la zone ultramylonitique et celle de la zone de

transition (protomylonite(s) + mylonite). Ainsi, pour les deux cas considérés (zones de

cisaillement de Neves et de Monte Mucrone, Figures VII.29 et VII.30, respectivement),

nous distinguons trois stades : - le stade 1 : le stade le plus précoce, où la zone de cisaille-

ment se localise au sein du protolithe plus ou moins anisotrope (60% vol.), et qui consiste

en une très �ne bande ultramylonitique (5% vol.) sur laquelle vient s'ancrer une foliation

oblique (i.e. zone protomylonitique, 35% vol.) ; - le stade 2 : stade intermédiaire où la zone

médiane se développe (15%) et permet l'épaississement de la zone de cisaillement, défor-

mant la granodiorite environnante (50% vol.), tandis que la zone de transition conserve

une épaisseur relativement constante (35% vol.) ; le stade 3 : stade plus mature, où le

c÷ur de la zone de cisaillement (30% vol.) occupe désormais une épaisseur comparable à

celle de la zone de transition (35% vol.), tandis que la proportion de protolithe diminue

d'autant que s'épaissit la zone déformée (35% vol.).
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Figure VII.28 Modèle simpli�é d'une zone de cisaillement tabulaire subhorizontale (haut

vers l'est). (a) Carte simpli�ée. On distingue le protolithe de la zone de cisaillement au

sens strict, elle-même composée d'une zone de transition (protomylonite(s) et mylonite)

et d'une zone ultramylonitique. Les valeurs indiquées pour chaque zone correspond au

pendage (en°) de la foliation subverticale. Les diagrammes stéréographiques représentent

les variations spatiales deVP , normalisées pour les di�érents stades de déformation com-

posant les gradients de Neves (gauche) et Monte Mucrone (droite). Les valeurs d'AVP

correspondantes sont indiquées à côté des diagrammes deVP . Le diagramme stéréogra-

phique du bas montre l'orientation des trois axes décriant l'orientation de la zone de

cisaillement : l'axe a correspond à la direction de linéation dans la zone ultramylonitique

(N90°E), l'axe b est compris dans le plan cisaillant, et est perpendiculaire à l'axe a, l'axe

c correspond au pôle du plan cisaillant.
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Nous avons établi ce modèle d'après la géométrie observée à la fois sur les zones

de cisaillement centimétriques et métriques observées à Neves et à Monte Mucrone. Nous

avons pour cela suivi le modèle de développement des zones de cisaillement de type 4

(Fossen, 2016 ; Fossen& Cavalcante, 2017 ; Means, 1984, 1995 ; Hull, 1988 ; Vitale&

Mazzoli, 2008), caractérisé par un épaississement de la zone de cisaillement au cours du

temps, mais sans désactivation du c÷ur de la zone (voir le Chapitre I pour la description

des di�érents types de zones de cisaillement). En e�et, ce modèle est cohérent avec les

observations de terrain, à savoir (1) que les zones de cisaillement de Neves et Monte

Mucrone s'élargissent suite à leur localisation sur une structure planaire discrète (voir

Chapitre III) et (2) que les structures métriques et décamétriques montrent une zone

ultramylonitique relativement épaisse, au sein de laquelle la déformation est restée active

au cours du temps.

De façon générale, l'AVP globale est inférieure à celle des di�érentes parties qui la

composent (protolithe, protomylonite(s), mylonite et ultramylonite), ce qui est cohérent

étant donné la variation de l'AVP et de la symétrie des propriétés sismiques à travers

la zone de cisaillement : on attend pour une structure composite une anisotropie plus

faible que celle des di�érents milieux qui la composent, dont les propriétés élastiques sont

supposées homogènes.

Cette modélisation montre clairement que la maturation de la zone de cisaille-

ment, consistant ici en un épaississement de la zone ultramylonitique, fait augmenter

l'AVP globale. Dans le modèle de zone de cisaillement de Monte Mucrone, l'absence de

structure magmatique bien dé�nie laisse essentiellement s'exprimer les propriétés élas-

tiques de la zone déformée. Dans le stade 1, l'anisotropie est très faible (2,6%) du fait de

la forte proportion de protolithe, ici quasiment isotrope. La distribution spatiale deVP

re�ète principalement la contribution de la zone de transition comme en témoignent sa

symétrie orthorhombique et l'obliquité du plan de propagation rapide vis-à-vis du cisaille-

ment. Cette contribution est toutefois modulée par celle du protolithe, dont l'axe rapide

est orienté nord-sud (parallèlement à la foliation magmatique), résultant en un plan rapide

globalement orienté à� 50° du plan cisaillant. Dans le stade 2, l'AVP augmente sensible-

ment (2,8 %),et le plan rapide se confond désormais avec la foliation oblique de la zone

de transition, à 30° du cisaillement. L'impact de la mylonite se traduit par le maximum

de VP observé le long de l'axe Y (centre du diagramme stéréographique), tandis que le

développement de la zone ultramylonitique permet de réduire l'obliquité du plan rapide
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par rapport au plan cisaillant. Cette tendance se con�rme dans le stade 3, où l'impact de

la zone très déformée se renforce, rapprochant le plan rapide de la foliation mylonitique

(15°). Au sein de ce plan, les vitesses sont plus homogènes que dans le stade 2, traduisant

l'in�uence croissante de la zone ultramylonitique à symétrie hexagonale. Il en résulte une

anisotropie plus élevée que dans les stades précédents (3,3%).

Dans le modèle de Neves, l'évolution des propriétés élastiques dépend également

de l'évolution de la géométrie de la zone déformée, mais, contrairement au cas de Monte

Mucrone, elle est aussi impactée par la contribution de la métagranodiorite, elle-même

anisotrope. En e�et, la distribution spatiale desVP dans le stade 1 re�ète à la fois (1)

les propriétés élastiques du protolithe, qui montre des vitesses lentes à faible angle de la

foliation magmatique, orientée nord-sud et (2) le rôle de la zone de cisaillement, qui à ce

stade peu mature correspond essentiellement à la zone de transition, et concentre des vi-

tesses rapides à� 30° du plan cisaillant. Il en résulte une anisotropie de 4,2%, légèrement

inférieure à celle de la métagranodiorite. Le développement de la zone ultramylonitique,

liée à la maturation de la zone de cisaillement, permet de réduire l'in�uence du proto-

lithe, ce qui se traduit dans le stade 2 par une atténuation du plan lent correspondant à

la foliation magmatique, au pro�t d'une structure orthorhombique avec un plan rapide à

25° du cisaillement. En�n, dans le stade 3, cette symétrie orthorhombique évolue vers une

symétrie plus hexagonale, dont le plan rapide est orienté à 15° du plan de cisaillement.

Dans les stades 2 et 3, l'AVP globale atteint respectivement des valeurs de 4,5 et 4,7%.
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Figure VII.29 Modélisation des variations spatiales deVP et de l'anisotropie sismique

globales d'une zone de cisaillement tabulaire développée sous des conditions de faciès

amphibolite, pour trois stades de déformation, correspondant à une épaississement relatif

de la zone ultramylonitique. Le calcul est réalisé d'après les tenseurs calculés par EBSD

pour les di�érents stades de déformation de gradient de Neves. La ligne supérieure montre

le modèle et les proportions relatives des di�érentes parties de la zone de cisaillement pour

les trois stades de développement. Au milieu sont présentées les variations spatiales de

VP . L'angle indiqué correspond à l'obliquité du plan rapide par rapport au plan cisaillant

matérialisé par la ligne en pointillés. En bas sont renseignées les valeurs d'AVP globales

de la zone de cisaillement, modélisées pour chaque stade de développement. Elles sont

exprimées dans le graphique en fonction du ratio entre la zone ultramylonitique et la zone

de transition. Le graphique montre également l'évolution du ratio Vp/Vs.
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Figure VII.30 Modélisation des variations spatiales deVP et de l'anisotropie sismique

globales d'une zone de cisaillement tabulaire développée sous des conditions de faciès

éclogite - schite bleu, pour trois stades de déformation, correspondant à une épaississement

relatif de la zone ultramylonitique. Le calcul est réalisé d'après les tenseurs calculés par

EBSD pour les di�érents stades de déformation de gradient de Monte Mucrone. La ligne

supérieure montre le modèle et les proportions relatives des di�érentes parties de la zone de

cisaillement pour les trois stades de développement. Au milieu sont présentés les variations

spatiales deVP . L'angle indiqué correspond à l'obliquité du plan rapide par rapport au

plan cisaillant matérialisé par la ligne en pointillés. En bas sont renseignées les valeurs

d'AVP globales de la zone de cisaillement, modélisées pour chaque stade de développement.

Elles sont exprimées dans le graphique en fonction du ratio entre la zone ultramylonitique

et la zone de transition. Le graphique montre également l'évolution du ratio Vp/Vs.
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Ainsi, sous les conditions pression-température étudiées, la maturation d'une zone

de cisaillement métrique entraîne la parallélisation progressive des plans rapides avec le

cisaillement, re�étant l'in�uence croissante de la zone ultramylonitique. Toutefois, les dis-

tributions de VP traduisent manifestement le rôle prépondérant de la zone de transition,

le plan de propagation rapide présentant toujours une obliquité par rapport au plan ci-

saillant, même dans le stade le plus mature modélisé (15°). Le rôle du protolithe est

également non négligeable : la présence éventuelle d'une structure magmatique in�uence

l'orientation et la force de l'anisotropie, tandis que l'assemblage minéralogique métastable,

potentiellement di�érent de celui de la zone déformée, contrôle partiellement l'évolution

des valeurs absolues deVP au cours de la maturation de la zone de cisaillement. Malgré la

simplicité du modèle utilisé, les propriétés élastiques calculées re�ètent la complexité de

la structure des zones de cisaillement, qui aura donc un fort impact sur leur détectabilité

par des méthodes d'imagerie géophysique.

VII.4.4 Comparaison avec l'imagerie géophysiques de zones de

cisaillement par la méthode des fonctions récepteur

La méthode des fonctions récepteur est une méthode d'imagerie géophysique, ba-

sée sur l'analyse des ondes télésismiques : les contrastes de vitesse et l'anisotropie du milieu

génèrent une conversion de ces ondes télésismiques, et l'analyse de ces ondes converties

permet de déterminer la profondeur et le pendage de l'interface (e.g. Burdick& Langston,

1977 ; Phinney, 1964 ; Schulte-Pelum& Mahan, 2014 ; Vinnick, 1977). Du fait du faible

angle d'incidence des ondes télésismiques, cette technique est particulièrement adaptée aux

structures faiblement pentées : pour une même station sismique, seuls quelques rais im-

pacteront un interface subvertical, ne permettant pas une aussi bonne détection que pour

un interface subhorizontal. Elle a notamment permis d'imager des structures crustales

dans des contextes orogéniques (Porter et al., 2011 ; Schulte-Pelkum et al., 2005), de sys-

tèmes de faille transformante (Wilson et al., 2004) ou encore en contexte extensif à grande

échelle (Moschetti et al., 2010). Schulte-Pelkum et al. (2005) ont imagé dans la partie cen-

trale de l'orogène himalayen une structure à faible pendage, d'� 6 km d'épaisseur, dont

la position semble correspondre à celle du Chevauchement Principal Himalayen (MHT,

Main Himalayan Thrust, Figure VII.31). Cette structure présente une fabrique anisotrope

(15-20 %) dont le pendage est à� 40° du plan cisaillant supposé. A�n d'expliquer cette
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obliquité, Schulte-Pelkum & Mahan (2011) ont suggéré que l'anisotropie globale d'une

zone de cisaillement ductile n'était pas exclusivement contrôlée par la zone de médiane de

haute déformation, mais également par la foliation de la zone de transition, qui présente

un angle d'� 40° par rapport aux épontes de la zone de cisaillement.

Figure VII.31 Interprétation de l'analyse des fonctions récepteur appliquée à l'orogène

himalayen. (a). Topographie (b)Cumul des fonctions récepteur azimutales le long du même

pro�l qu'en (a). L'échelle de couleur correspond à l'amplitude de la fonction récepteur ex-

primée en pourcentage de l'arrivée de l'onde directe P. (c) Interprétation de (b) grâce au

pro�l de sismique ré�exion INDEPTH. (d) Modèle montrant l'orientation du plan rapide

(foliation) au sein de la couche anisotrope interprétée comme le chevauchement principal

himalayen. Modi�é d'après Schulte-Pelkum et al. (2005).
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Notre modélisation a permis de décrire plus �nement les propriétés élastiques

d'une zone de cisaillement métrique, et particulièrement de visualiser la contribution de

la zone de transition. En e�et, si le développement de la zone ultramylonitique permet la

parallélisation du plan de propagation rapide au plan cisaillant, celui-ci conserve une obli-

quité comprise, pour les trois stades de développement modélisés, entre 15 et 30° (Figures

VII.29 et VII.30). Cet angle est inférieur à celui de la foliation dans les protomylonites, et

montre l'e�et conjugué de la zone de transition et du c÷ur ultramylonitique dans l'ani-

sotropie totale des zones de cisaillement ductiles.

Les résultats de notre modélisation rejoignent les conclusions de l'étude expéri-

mentale de Rey et al. (1994), qui démontre le rôle de la zone de transition sur l'anisotropie

des zones de cisaillement ductiles, et donc dans leur detéctabilité grâce aux méthodes

d'imagerie géophysique. En e�et, les résultats de la modélisation nous montrent que l'ani-

sotropie globale de la zone de cisaillement est inférieure aux anisotropies intrinsèques

des di�érentes parties, supposées homogènes, qui la composent : malgré une anisotropie

pouvant excéder 10% dans les protomylonites et les ultramylonites, celle de la zone de

cisaillement n'excède pas 5%. Comme le proposaient Rey et al. (1994), cela est lié à

la présence de la zone de transition : contrairement à ce que suggéraient de précédentes

études (e.g. Christensen& Szymansky, 1988 ; Jones& Nur, 1984 ; McDonugh& Fountain,

1988, 1993 ; Siegesmund et al., 1991), les zones de cisaillement ne peuvent pas être assimi-

lées à une zone ultramylonitique anisotrope présentant un fort contraste de vitesse avec le

protolithe. Dans une zone de cisaillement naturelle, cette discontinuité est atténuée par la

présence de la zone de transition, qui permet une diminution plus graduelle deVP du fait

de la rotation de la foliation, ainsi qu'une augmentation de l'AVP liée au comportement

des phyllosilicates : la présence d'une zone de transition épaisse entraîne une diminution

de la ré�ectivité globale de la zone de cisaillement (Rey et al., 1994). Cela se véri�e dans

le cas de Monte Mucrone, où la présence de la zone de transition fait chuter le contraste

de vitesse entre le protolithe et la zone déformée de 25 à 10%. Dans le cas de Neves, en

revanche, le protolithe présente, parallèlement à l'axe c, des vitesses similaires à celles de

l'ultramylonite : la zone de transition montre des vitesses plus importantes, et déplace

donc le contraste deVP principal au contact entre le protolithe et la protomylonite. Le

rôle de la zone de transition ne doit donc pas être négligé, notamment dans le calcul de

sismogrammes synthétiques, basés jusqu'ici sur le modèle simpli�é d'une zone ultramylo-

nitique homogène directement juxtaposée au protolithe (e.g. Schulte-Pelkum& Mahan,
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2014, Figure VII.32). Le rôle de ce dernier doit être également pris en considération :

notre modélisation montre que la structure et la minéralogie du protolithe jouent un rôle

important dans le gradient deVP et d'AVP .

Figure VII.32 (a) Carte et (b) coupe simpli�ées de la zone de cisaillement de Badcall,

Ecosse (Tatham et al., 2008). Seule la conversion P-S à l'interface basal de la zone de

cisaillement. La zone de cisaillement et le protolithe sont anisotropes, avec une anisotropie

supérieure (6,8%) au sein de la zone de cisaillement. (b) Composante radiale (gauche)

et tangentielle (droite) des sismogrammes synthétiques calculés pour le modèle simpli�e

présenté en (a) et (b). L'axe vertical correspond à l'azimut arrière, l'axe horizontal au

retard par rapport à l'arrivée de l'onde P directe. Modi�é d'après Schulte-Pelkum&

Mahan (2014).
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Bien que cette complexi�cation de la structure des zones de cisaillement entraîne

une diminution de leur anisotropie globale, Schulte-Pelkum& Mahan (2011) ont montré

qu'une anisotropie de quelques pourcents (6%) su�t à générer un signal de fonction

récepteur de forte amplitude, comparable à ceux produits par des structures majeures

comme le Moho, à condition de présenter une épaisseur supérieure à 2 km. Notre mo-

délisation repose sur un modèle extrêmement simpli�é de zone de cisaillement, pouvant

correspondre à une structure métrique à décamétrique, qui ne correspond pas à la géomé-

trie des objets plurikilométriques cartographiables par la méthode des fonctions récepteur.

Ces structures plus matures présentent une morphologie anastomosée, consistant en un

réseau de zones de forte déformation (comportant une zone protomylonitique, une zone

mylonitique et une zone ultramylonitique), qui délimitent des lentilles peu déformées pré-

servant les textures magmatiques (e.g. Fossen& Cavalcante, 2017 ; Raimbourg et al.,

2005). Le signal généré par de telles structures peut être considérablement di�érent de

celui généré par une zone de cisaillement "simple" tabulaire. En e�et, les contributions cu-

mulées de multiples zones mylonitiques anastomosées, ainsi que la morphologie complexe

de ces structures plurikilométriques, pourraient induire une anisotropie su�sante pour

permettre la détection de ces zones de cisaillement à l'échelle crustale. Par ailleurs, notre

étude souligne le rôle non négligeable du protolithe : l'évolution des propriétés élastiques

le long du gradient de déformation est partiellement contrôlée par la structure du pro-

tolithe, potentiellement anisotrope. Si l'impact du protolithe semble mineur face à celui

d'une structure tabulaire anisotrope, il devient potentiellement plus important dans le

cas d'une structure anastomosée, où les domaines peu déformés représentent une fraction

importante de la zone de cisaillement. Caractériser la signature géophysique des zones de

cisaillement "simples" constitue donc un premier pas vers la caractérisation de systèmes

plus complexes, essentielle pour pouvoir cartographier les zones de cisaillement crustales

grâce à des méthodes telles que celle des fonctions récepteur.
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VII.5 Conclusions

La quanti�cation de l'anisotropie de vitesse de propagation des ondes P le long des

gradients de déformation de Neves et Monte Mucrone, grâce aux mesures expérimentales

et à la modélisation par EBSD, a permis de mettre en évidence :

ˆ l'évolution complexe l' AVP sous l'e�et de la déformation ductile : cette

évolution se caractérise par des pics d'anisotropie dans les protomylonites et les

ultramylonites. Cette tendance globale à l'augmentation est interrompue par une

perte de l'AVP dans les mylonites ;

ˆ le rôle conjugué des processus chimiques et mécaniques : l'évolution des

conditions pression-température induit des changements minéralogiques majeurs,

tels que la production de phyllosilicates, qui impactent fortement les propriétés élas-

tiques de l'agrégat. La déformation permet quant à elle le développement d'orien-

tations cristallographiques préférentielles, à l'origine de l'augmentation globale de

l'anisotropie avec la déformation ;

ˆ la compétition entre les phyllosilicates et le quartz : le comportement des

phyllosilicates (proportion modale et orientation cristallographique préférentielle)

contrôle en grande partie l'évolution des propriétés élastiques, et permet le dévelop-

pement d'une symétrie hexagonale en conférant au plan de foliation un caractère

rapide ; le quartz s'oppose à cette contribution en lui conférant au contraire un ca-

ractère lent, mais son anisotropie bien plus faible ne lui permet pas de compenser

la contribution des micas ;

ˆ le rôle du protolithe et de la zone de transition : la modélisation des proprié-

tés élastiques d'une zone de cisaillement tabulaire a permis de mettre en évidence

le rôle des protomylonites dans la géométrie de la répartition globale desVP dans la

zones de cisaillement. La présence potentielle d'une structure magmatique préservée

dans le protolithe peut également apporter une contribution à l'anisotropie géné-

rale. Une zone de cisaillement crustale ne peut donc pas être assimilée à une zone

ultramylonitique anisotrope directement au contact d'un protolithe isotrope. La car-

tographie géophysique des zones de cisaillement crustales doit donc tenir compte de

la complexité de leur structure, qui contrôle l'anisotropie de vitesse de propagation

des ondes P.
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Chapitre VIII

Impact de la déformation ductile sur

les propriétés élastiques : déphasage

des ondes de cisaillement S

322



CHAPITRE VIII. EVOLUTION DE L' AVS AVEC LA DÉFORMATION

L' anisotropie d'un milieu peut se traduire par (1) une di�érence de vitesse en fonc-

tion de la direction de propagation des onde sismiques (anisotropie azimutale,

voir le Chapitre VII pour l'anisotropie de vitesse des ondes P), mais également par (2)

le dédoublement des ondes de cisaillement, qui produit deux ondes polarisées perpendi-

culairement l'une à l'autre, présentant un déphasage temporel et angulaire. Ce chapitre

présente les résultats de l'estimation du déphasage des ondes cisaillantes,AVS, par le calcul

des propriétés sismiques basé sur les mesures EBSD des orientations cristallographiques

préférentielles (section VIII.1) ainsi que par la mesure directe des vitesses de propagation

en laboratoire (section VIII.2). La quanti�cation de l'AVS consiste à estimer la direction

de polarisation de l'onde rapide (' ) et le déphasage temporel entre l'onde rapide et l'onde

lente (� t).

Nous testons ensuite sur les données expérimentales l'application d'une méthode

semi-automatique pour l'estimation du déphasage des ondes S, grâce à l'utilisation du

logiciel MStudio (Wuestefeld et al., 2010). Classiquement utilisée dans le traitement de

données télésismiques de type SKS (e.g. Teanby et al., 2004) et microsismiques (Wüeste-

feld et al., 2010), cette méthode est appliquée pour la première fois sur des données de

laboratoire (section VIII.3).
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VIII.1 Quanti�cation par EBSD du déphasage des

ondes S

Dans cette section, nous présentons les résultats de l'estimation EBSD de l'AVS.

Les variations spatiales deVS pour les di�érentes phases minérales sont toutefois extrê-

mement complexes, et di�ciles à relier avec la structure cristalline ou avec la CPO. Par

conséquent, nous présentons directement les propriétés sismiques globales des agrégats,

que nous tenterons d'interpréter grâce à l'évolution de la structure et de la symétrie de la

roche de long des gradients de déformation de Neves et Monte Mucrone. Seules les pro-

priétés sismiques monocristallines des phyllosilicates sont présentées ici (Figure VIII.1),

car ces phases ont un rôle majeur dans l'anisotropie sismique des mylonites (voir Chapitre

VII) et montrent une structure sismique très lisible. En e�et, les distributions spatiales de

VS1 pour la biotite comme pour la muscovite montrent une symétrie hexagonale : la pro-

pagation est lente le long du pôle de plan (001) (< 3km:s� 1) et rapide dans le plan (001)

(> 4 km:s� 1). Les VS2 montrent une distribution spatiale di�érente : si le pôle de plan

(001) correspond là aussi à une direction lente, le plan (001) montre des vitesses similaires,

et constitue donc un plan de propagation lente. Les vitesses rapides sont obtenues lorsque

la direction de propagation est oblique par rapport au plan du feuillet. Les variations

spatiales d'AVS montrent que les phyllosilicates peuvent induire un très fort déphasage

des ondes S : l'AVS est maximale lorsque la direction de propagation est comprise dans

le plan (001) (AVS=100 % et 70 % pour la biotite et la muscovite, respectivement), et

minimale lorsque l'onde se propage perpendiculairement au plan (001) (AVS < 10 %).
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Figure VIII.1 Forme cristalline (gauche) et variations spatiales de vitesse des ondes

S1, S2 et AVS (de gauche à droite) de la biotite (Alexandrov& Ryzhov, 1961 ; Hazen&

Burnham, 1973) et de la muscovite (Rothbauer, 1971 ; Vaughan& Guggenheim, 1986).

(gauche) Les axes indiqués en bleu, noir et rouge correspondent aux directions de propaga-

tion rapide, intermédiaire et lente, respectivement. (droite) Projections stéréographiques,

hémisphère supérieur. L'échelle de couleur évolue du rouge (vitesses lentes ou anisotropie

faible) au bleu (vitesses rapides ou anisotropie élevée). Sur les diagrammes deVS, les

marques noires indiquent, pour chaque direction de propagation, la direction de polarisa-

tion de l'onde S.
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VIII.1.1 Déformation en faciès amphibolite - schiste vert : gra-

dient de déformation de Neves
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Figure VIII.2 Evolution des vitesses des ondes cisaillantesS1 et S2 et de l'AVS

modélisées par EBSD le long du gradient de déformation de Neves. La première ligne du

tableau montre l'orientation de la foliation magmatique, pour le protolithe, ou de l'ellip-

soïde de déformation pour les échantillons déformés (X : linéation d'étirement, Y : axe

normal à la linéation d'étirement, Z : pôle de la foliation). Les diagrammes stéréogra-

phiques représentent les variations spatiales de vitesse des ondesS1 et S2, pour les deux

premières lignes (bleu : vitesses rapides, rouge : vitesses lentes), et les variations spatiales

d'AVS pour la troisième ligne. Sur les diagrammes deVS, les marques noires indiquent,

pour chaque direction de propagation, la direction de polarisation de l'onde S. Le cadre

gris présente l'évolution de l'AVS le long des directions X, Y et Z.

Les distributions spatiales deVS calculées pour la métagranidorite de Neves (Fi-

gure VIII.2) montrent une structure complexe, di�cile à relier à la structure de la roche,

dominée par la foliation magmatique. Toutefois, on remarque que c'est au sein du plan

de foliation magmatique que les ondesS1 se propagent le plus rapidement (VS1 � 3,75

km:s� 1). La comparaison des distributions deVS1 et VS2 montre que l'ondeS1 est tou-

jours plus rapide que l'ondeS2. En particulier, cela implique que lorsque la direction de

propagation est contenue dans le plan de foliation magmatique, la vitesse de propagation

est étonnamment plus importante lorsque le mouvement de particules est perpendiculaire

à la foliation magmatique. D'après les variations spatiales d'AVS, ce sont les ondes se pro-

pageant au sein du plan de foliation magmatique qui montrent les plus forts déphasages

entre S1 et S2 (3 < AVS < 4 %).

Les deux protomylonites montrent des structures sismiques assez similaires, bien

que les vitesses soient légèrement plus faibles dans la protmylonite 2. Cette structure

commune se caractérise par des vitesses minimales lorsque les ondesS1 et S2 se propagent

le long de l'axe Z, perpendiculairement au plan de foliation. Lorsque la direction de pro-

pagation est comprise dans le plan de foliation, la direction de polarisation conditionne

fortement la vitesse : la vitesse est plus élevée lorsque le mouvement de particules est lui

aussi compris dans le plan de foliation, particulièrement lorsque l'onde se propage à 45°

de la linéation (VS1 � 4-4,1 km:s� 1), tandis que la propagation est plus lente lorsque le

mouvement de particules est perpendiculaire à la foliation, particulièrement lorsque l'onde

se propage le long de l'axe Y (V2 � 3,8-3,9km:s� 1). Cette di�érence entre VS1 et VS2 se
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traduit par une anisotropie maximale lorsque la direction de propagation est comprise

dans le plan de foliation (4 < AVS < 7 %), surtout à faible angle à l'axe Y. Une pro-

pagation normale à la foliation n'induit quant à elle aucun déphasage (AVS(Z ) < 1 %).

Dans les protomylonites 1 et 2, la distribution spatiale d'AVS montre ainsi une symétrie

orthorhombique, qui semble évoluer vers une symétrie hexagonale.

Dans la mylonite, la distribution spatiale deVS2 est similaire à celle des proto-

mylonites, avec une propagation lente lorsqu'elle est parallèle aux axes Y ou Z (VS2 <

4,05km:s� 1). Les variations spatiales deVS1, sont plus complexes, probablement du fait

de la présence de plusieurs familles d'orientations de phyllosilicates, constatée en EBSD

dans le Chapitre VII (voir Figure VII.13) : de nombreuses biotites alignent leur pôle de

plan (001) parallèle à l'axe Y. Or, les vitessesVS2 sont identiques le long du pôle de plan

(001) et au sein de ce plan (001), c'est pourquoi la distribution deVS2 n'est pas modi�ée.

En revanche, les ondesS1 se propagent bien plus lentement le long du pôle de plan (001)

qu'au sein de ce plan : ainsi, la présence d'une seconde famille d'orientation modi�e gran-

dement les variations deVS1, et explique l'alternance de maxima et de minima deVS1 que

l'on y observe. La distribution spatiale d'AVS ne montre donc pas la symétrie bien dé�nie

observée dans les protomylonites et, bien que le déphasage soit toujours minimal selon Z

et maximal selon Y, les valeurs d'AVS chutent de moitié dans la mylonite (AVS max � 3 %).

En�n, dans l'ultramylonite, nous retrouvons la symétrie hexagonale acquise dans

la protomylonite 2. Lorsque la direction de propagation est comprise dans le plan de fo-

liation, le déphasage des ondes cisaillantes est maximal, entre l'ondeS1 rapide (VS1=4-4,1

km:s� 1) car son mouvement de particules est compris dans la foliation, et l'ondeS2 lente

((VS2=3,73-3,8 km:s� 1) car son mouvement de particules est perpendiculaire à la folia-

tion. Cela correspond à uneAVS comprise entre 6 et 9%. On n'observe toujours aucun

déphasage des ondes S lorsqu'elles se propagent le long de l'axe Z (AVS < 1 %).

328



CHAPITRE VIII. EVOLUTION DE L' AVS AVEC LA DÉFORMATION

VIII.1.2 Déformation en faciès éclogite - schiste bleu : gradient

de déformation de Monte Mucrone
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Figure VIII.3 Evolution des vitesses des ondes cisaillantesS1 et S2 et de l'AVS

modélisées par EBSD le long du gradient de déformation de Monte Mucrone. La première

ligne du tableau montre l'orientation de la foliation magmatique, pour le protolithe, ou

de l'ellipsoïde de déformation pour les échantillons déformés (X : linéation d'étirement,

Y : axe normal à la linéation d'étirement, Z : pôle de la foliation). Les diagrammes

stéréographiques représentent les variations spatiales de vitesse des ondesS1 et S2, pour

les deux premières lignes (bleu : vitesses rapides, rouge : vitesses lentes), et les variations

spatiales d'AVS pour la troisième ligne. Sur les diagrammes deVS, les marques noires

indiquent, pour chaque direction de propagation, la direction de polarisation de l'onde S.

Le cadre gris présente l'évolution de l'AVS le long des directions X, Y et Z.

La métagranodiorite de Monte Mucrone (Figure VIII.3) montre une distribution

complexe deVS1, même si la propagation perpendiculairement à la foliation magmatique

correspond aux vitesses les plus lentes (4,58 <VS1 < 4,62 km:s� 1). La distribution de VS2

montre quant à elle une symétrie bien plus claire : le pôle comme le plan de la foliation

magmatique correspondent tous deux à des directions de propagation lente (VS2 < 4,58

km:s� 1). La di�érence de symétrie entre les distributions spatiales deVS1 et VS2 est assez

similaire à celle observée dans la mylonite de Neves (voir Figure VIII.2), et suggère que

la fabrique des biotites métastables indexées, dont le plan (001) est orthogonal à la fo-

liation magmatique (voir Chapitre VII, Figure VII.18), ce qui perturbe le comportement

des ondesS1. Les variations d'AVS dans le protolithe de Monte Mucrone montrent donc

que le déphasage est maximal lorsque les ondes S se propagent dans le plan de foliation

magmatique (AVS > 2 %), et minimal lorsqu'elles se propagent perpendiculairement à ce

plan (AVS < 0,5 %).

Au sein de la zone déformée, les di�érents échantillons montrent des structures

sismiques assez similaires, en particulier la protomylonite et l'ultramylonite. Les vitesses

des ondesS1 et S2 diminuent sous l'e�et de la déformation, avec une chute d'� 20% entre

la protomylonite et l'ultramylonite. L'axe Z correspond à une direction de propagation

lente des ondes S :VS1(Z ) < 3,3 km:s� 1, VS2(Z ) = 3,2 km:s� 1. Ces valeurs très proches

deVS1(Z ) et VS2(Z ) traduisent une absence de déphasage lorsque les ondes S se propagent

perpendiculairement à la foliation (AVS < 1 %). Pour les ondes se propageant dans le plan

de foliation, la vitesse est la plus élevée lorsque le mouvement de particules est compris
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dans le plan de foliation (i.e. ondeS1) et que l'onde se propage à 45° de la linéation. Elle

est minimale, au contraire, lorsque le mouvement de particules est perpendiculaire à la

foliation (i.e. ondeS2), et que l'onde se propage à 90° de la linéation. Les vitesses au sein

du plan de foliation sont plus hétérogènes dans la mylonite, où les maxima deVS1 à 45°

de la linéation et le minimum deVS2 le long de l'axe Y sont plus marqués que dans la

protomylonite et l'ultramylonite. Cela se re�ète sur les variations d'AVS : la protomylonite

et l'ultramylonite montrent une symétrie hexagonale très marquée, où l'AVS est maximale

pour une propagation comprise dans le plan de foliation et minimale le long de l'axe Z ;

tandis que la mylonite montre uns symétrie plus complexe, où le déphasage maximal est

atteint pour une propagation à 45° de la linéation. Si l'AVS reste quasiment nulle le long

de l'axe Z dans toute la zone déformée, l'AVP maximale est stable dans la protomylonite

et la mylonite (� 5 %), avant d'augmenter considérablement sous la déformation ultra-

mylonitique (> 11 %).

) L'estimation de l'AVS par la méthode EBSD permet de tirer les conclusions

suivantes :

ˆ Biréfringence induite par la foliation magmatique : le déphasage induit par

la présence de la foliation magmatique correspond à une anisotropie comparable

à celle mesurée dans les échantillons déformés. Elle est plus importante dans la

métagranodiorite de Neves (AVS(max) = 5 %) que dans celle de Monte Mucrone

(AVS(max) = 2,5 %), ce qui est cohérent avec sa plus forte structure magmatique ;

ˆ La foliation métamorphique correspond à la direction de polarisation

rapide : c'est pour une propagation au sein du plan de foliation que le déphasage

est maximal entre l'onde rapideS1, polarisée dans le plan de foliation, et l'onde lente

S2, polarisée perpendiculairement. Le déphasage minimal correspond à la direction

Z, montrant que la linéation n'induit pas de biréfringence. La déformation permet

ainsi le développement d'unesymétrie hexagonale ;

ˆ Diminution des vitesses avec la déformation : l'acquisition d'une structure

à symétrie hexagonale, liée au rôle majeur des phyllosilicates (voir Chapitre VII),

s'accompagne d'une diminution des vitesses d'� 20 % entre la protomylonite et

l'ultramylonite ;

ˆ Augmentation de l' AVS sous l'e�et de la déformation : comprise entre 4 et 7%

331



CHAPITRE VIII. EVOLUTION DE L' AVS AVEC LA DÉFORMATION

dans la zone de transition, l'AVS maximale augmente fortement dans l'ultramylonite,

atteignant � 10 %;

ˆ Diminution de l' AVS dans la mylonite : cette diminution est associée à une perte

de la symétrie hexagonale. Elle est manifestement liée à l'orientation des phyllosi-

licates, qui peut perturber fortement le comportement des ondesS1 du fait de la

structure sismique de la biotite et de la muscovite.

VIII.2 Quanti�cation expérimentale du déphasage des

ondes S

La méthode et le dispositif expérimentaux sont décrits dans le Chapitre V. Pour

rappel, nous nommonsS1 et S2 les ondes reçues par les composantes est et nord, res-

pectivement, de la station sismique (voir Chapitre V pour la description du dispositif

expérimental, Figure V.9). Les céramiques piézoélectriques permettant la réception de

ces ondesS1 et S2, sont polarisées parallèlement aux directions de polarisation de l'onde

rapide et de l'onde lente, respectivement, c'est-à-dire parallèlement et perpendiculaire-

ment à la foliation, dans le cas d'une propagation le long des axes X et Y. Dans le cas où

l'onde incidente se propage selon l'axe Z (perpendiculairement à la foliation), la direction

de polarisation supposée de l'onde rapide correspond à la direction de linéation.
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VIII.2.1 Déformation en faciès amphibolite - schiste vert : gra-

dient de déformation de Neves

Tableau VIII.1. Mesures expérimentales de propagation des ondes S à travers les di�é-

rents échantillons du gradient de Neves. Pour chaque carotte, la ligne du haut renseigne

les données obtenues pour les ondesS1 et celle du bas celles obtenues pour les ondesS2. L :

longueur de la carotte,tA (arrival ) : temps d'arrivée le plus probable,tE (earliest) : temps

d'arrivée le plus précoce,tL (latest) : temps d'arrivée le plus tardif, tplatines : temps de

propagation à travers les deux platines du porte-échantillon. C1, C2 et C3 correspondent

aux trois carottes forées dans le protolithe ; X, Y et Z correspondent aux trois carottes

forées dans les échantillons déformés, respectivement parallèles à la linéation dans le plan

de foliation, perpendiculaires à la linéation dans le plan de foliation et perpendiculaires à

la foliation.
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Le Tableau VIII.1 présente les résultats des mesures des temps d'arrivée de la

phase sismique pointés sur les ondesS1 et S2, propagées à travers les échantillons du

gradient de Neves. A partir de ces temps de propagation sont calculés (1) le retard entre

l'onde S1 et l'onde S2, � t, ainsi que (2) leurs vitesses de propagation respectives, ce qui

permet de déterminer, pour chaque échantillon, le déphasage des ondes cisaillantes. Les

incertitudes sur les mesures de vitesse, et donc sur l'anisotropie sismique, sont propagées

à partir de l'intervalle entre tE et tL , les bornes inférieure et supérieure, respectivement,

de la fenêtre de pointé (voir la méthodologie de pointé d'arrivée de la phase sismique et

d'estimation de l'anisotropie sismique dans le Chapitre V, section 2.4). La Figure VIII.4

présente les variations de vitesse des ondesS1 et S2 le long du gradient de déformation

de Neves, ainsi que l'évolution de l'AVS.

Figure VIII.4. Evolution des vitesses des ondesS1 et S2 et du déphasage des ondes S,

AVS, mesurés le long du gradient de Neves. La première ligne du tableau montre l'orien-

tation de la foliation magmatique, pour le protolithe, ou de l'ellipsoïde de déformation

pour les échantillons déformés (X : linéation d'étirement, Y : axe normal à la linéation

d'étirement, Z : pôle de la foliation). Les valeurs indiquées sur les diagrammes circulaires

correspondent aux valeurs de vitesses, enkm:s� 1. Parmi les trois directions mesurées pour

chaque carotte, les directions rapide, intermédiaire et lente sont indiquées par un point

bleu, vert et rouge, respectivement.
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Dans le protolithe, lorsqu'elles se propagent dans le plan de foliation magma-

tique, les ondes S montrent des vitesses comprises entre 3,30 et 3,40km:s� 1, ainsi qu'un

déphasage relativement faible (0,1 et 2,4%). C'est lorsqu'elles se propagent perpendiculai-

rement à la foliation magmatique que les ondes S montrent (1) les vitesses les plus élevées

(VS1= 3,47 � 0,16km:s� 1 et VS2= 3,68 � 0,33km:s� 1) et (2) le déphasage le plus impor-

tant, équivalant à 5,9 � 1,6%. Cette valeur d'AVS est étonnamment élevée relativement

à celles obtenues dans la zone déformée, et même la fabrique magmatique bien dé�nie

ne laissait pas présager un déphasage si important. Quoi qu'il en soit, les variations de

VS et d'AVS re�ètent le caractère anisotrope du protolithe dans lequel s'est localisée la

déformation ductile.

Au sein de la zone déformée, et ce quel que soit le degré de mylonitisation, c'est

toujours lorsqu'elles se propagent perpendiculairement à la foliation métamorphique (i.e.

le long de l'axe Z) que les ondesS1 et S2 montrent les vitesses les plus faibles. On re-

marque que cette vitesse de propagation minimale le long de l'axe Z augmente entre la

protomylonite 1 (VS1(Z )=3,24 � 0,35km:s� 1 et VS2(Z )=3,28 � 0,27km:s� 1) et la protomy-

lonite 2 (VS1(Z )=3,35 � 0,18km:s� 1 et VS2(Z )=3,36 � 0,17km:s� 1), avant de se stabiliser

dans la mylonite (VS1(Z )=3,34 � 0,59km:s� 1 et VS2(Z )=3,34 � 0,53km:s� 1). Ces valeurs

traduisent un déphasage très faible entre les ondesS1 et S2 lorsqu'elles se propagent per-

pendiculairement à la foliation : en e�et, l'AVS(Z ) montre des valeurs très faibles, qui

décroissent continuellement avec la déformation, passant de 1,2� 0,5% dans la protomy-

lonite 1 à 0,3� 0,2% dans la mylonite. L'impact de la linéation semble donc très mineur au

vu du faible déphasage qu'elle induit entre les deux composantesS1 et S2. La diminution

de l'AVS le long de l'axe Z est possiblement liée à l'évolution de la structure de la roche,

depuis une structure S-C dans la protomylonite 1, où la présence de domaines sigmoïdes

pouvait perturber la symétrie hexagonale des plans C, à une structure C dans la mylonite,

dominée par la symétrie hexagonale des phyllosilicates (voir Chapitre VI, section VI.1).

Les valeurs deVS le long des axes X et Y restent relativement stables dans la zone

déformée (3,78 <VS1 < 3,90 km:s� 1 et 3,55 < VS2 < 3,69 km:s� 1). Elles sont toujours

supérieures àVS(Z ), ce qui montre que le plan de foliation métamorphique constitue un

plan rapide de propagation des ondes cisaillantes. Dans la protomylonite, les distributions

de VS montrent une symétrie hexagonale : au sein du plan de foliation, la direction de

propagation ne modi�e pas la vitesse. La mylonitisation modi�e la distribution spatiale
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des vitesses, qui évolue vers une symétrie orthorhombique, où c'est l'axe Y (protomylonite

2), puis l'axe X (mylonite), qui constitue la direction de propagation rapide.

Lorsqu'elles se propagent au sein du plan de foliation, les ondesS1 montrent tou-

jours des vitesses plus importantes que les ondesS2. La propagation de l'onde S est donc

plus rapide lorsque le mouvement de particule (i.e. la direction de polarisation) est com-

pris dans la foliation. Ce déphasage, bien plus important que dans les carottes Z, montre

que l'AVS est plus importante quand la direction de propagation est comprise dans le plan

de foliation que lorsqu'elle lui est perpendiculaire.

Les valeurs d'AVS sont comprises entre 3,3 et 7%, avec des valeurs maximales

dans la protomylonite 2. Le déphasage semble étrangement moins important dans la mylo-

nite. Si, dans la protomylonite 1, l'AVS est identique dans les carottes X et Y, ce n'est pas

le cas dans les stades plus déformés : c'est quand la direction de propagation est parallèle

à l'axe Y que le déphasage entreS1 et S2 est maximal (7 et 5,6% dans la protomylonite 2

et la mylonite, respectivement). Dans le cas des carottes X, la direction de propagation est

comprise dans le plan de foliation et parallèle à la direction de linéation (voir Chapitre V,

Figure V.9) : le déphasage entreS1 et S2 est uniquement lié au plan de foliation, auquel les

mouvements de particules deS1 et S2 sont parallèle et perpendiculaire, respectivement.

Dans le cas des carottes Y, la direction de propagation est toujours comprise dans le plan

de foliation, mais perpendiculaire à la direction de linéation. Le déphasage entreS1 et S2

est donc à la fois lié au plan de foliation (comme pour X) et à la direction de linéation,

auxquels les directions de polarisation deS1 et S2 sont parallèle et perpendiculaire, res-

pectivement. Ceci explique que l'AVP soit supérieure lorsque la direction de propagation

est parallèle à Y, comme constaté dans la zone de cisaillement de Neves.
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VIII.2.2 Déformation en faciès éclogite - schiste bleu : gradient

de déformation de Monte Mucrone

Le Tableau VII.2 présente les résultats des mesures des temps d'arrivée de la phase

sismique pointés sur les ondesS1 et S2, e�ectuées sur des échantillons représentatifs du

gradient de Monte Mucrone. La Figure VII.2 présente les variations spatiales de vitesse

des ondesS1 et S2 le long du gradient de déformation de Monte Mucrone, ainsi que

l'évolution du déphasage des ondes de cisaillement,AVS.

Le protolithe montre des valeurs deVS relativement élevées (4 <VS < 4,16

km:s� 1). Si la direction rapide ' est comprise dans le plan de foliation magmatique

(VS1=4,16 � 0,06km:s� 1 et VS2=4,13 � 0,25km:s� 1), les distributions de VS ne montrent

pas de symétrie particulière indiquant une éventuelle structure magmatique. Les valeurs

d'AVS sont extrêmement faibles (� 0,8� 0,1%), ce qui re�ète là aussi l'absence de structure

magmatique, constatée dans l'étude pétrologique (voir Chapitre VI).
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Tableau VIII.2. Mesures expérimentales de propagation des ondes S à travers

les di�érents échantillons du gradient de Monte Mucrone. Pour chaque carotte, la ligne du

haut renseigne les données obtenues pour les ondesS1 et celle du bas celles obtenues pour

les ondesS2. L : longueur de la carotte,tA (arrival ) : temps d'arrivée le plus probable,

tE (earliest) : temps d'arrivée le plus précoce,tL (latest) : temps d'arrivée le plus tardif,

tplatines : temps de propagation à travers les deux platines du porte-échantillon. C1, C2

et C3 correspondent aux trois carottes forées dans le protolithe ; X, Y et Z correspondent

aux trois carottes forées dans les échantillons déformés, respectivement parallèles à la

linéation dans le plan de foliation, perpendiculaires à la linéation dans le plan de foliation

et perpendiculaires à la foliation.

De même que pour le gradient de Neves, c'est le pôle de la foliation métamor-

phique qui constitue la direction de propagation lente dans la zone déformée, excepté

dans la protomylonite, où les ondesS2 se propagent le plus lentement le long de l'axe X.

Mais contrairement au gradient de Neves, les vitesses le long de l'axe Z diminuent entre la

protomylonite (VS1(Z )=3,78 � 0,10km:s� 1 et VS2(Z )=3,71 � 0,05km:s� 1) et la mylonite

(VS1(Z )=3,49 � 0,20km:s� 1 et VS2(Z )=3,50 � 0,22km:s� 1), avant de se stabiliser dans l'ul-

tramylonite (VS1(Z )=3,47 � 0,14km:s� 1 et VS2(Z )=3,52 � 0,16km:s� 1). C'est également

lorsque la direction de propagation est parallèle à l'axe Z que le déphasage des ondes S

est minimal (AVS(Z )=1,8 � 0,1% dans la protomylonite, 0,3� 0,1% dans la mylonite et

1,5 � 0,2% dans l'ultramylonite). Cela montre que la linéation d'étirement ne joue pas de

rôle signi�catif dans la propagation des ondes cisaillantes, bien que sa contribution semble

sensiblement plus importante dans l'ultramylonite.

Les valeurs deVS dans les carottes X et Y, supérieures à celles des carottes Z,

sont stables dans les premiers stades de déformation (3,80 <VS1 < 3,92 km:s� 1 et 3,62

< VS2 < 3,79 km:s� 1), et montrent une légère augmentation dans l'ultramylonite (3,91 <

VS1 < 3,98 km:s� 1 et VS2=3,84 km:s� 1). Les distributions spatiales deVS montrent une

symétrie hexagonale à orthogonale. Dans ce cas, c'est lorsque la direction de propagation

est parallèle à l'axe Y que les vitesses sont les plus élevées.

Les valeurs deVS1 sont toujours supérieures à celles deVS2 dans le cas d'une

direction de propagation comprise dans le plan de foliation (i.e. carottes X et Y). Ce
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déphasage varie entre 1 et 6,1%, ce qui est bien supérieur aux valeurs d'AVS mesurées

le long de l'axe Z. Dans la protomylonite et la mylonite, c'est dans les carottes X qu'est

mesurée l'AVS maximale. Ce résultat est assez surprenant : dans les carottes X comme

dans les carottes Y, la direction de polarisation de l'ondeS1 est comprise dans le plan de

foliation alors que celle de l'ondeS2 lui est perpendiculaire. Cependant, dans le cas des

carottes Y, il existe une di�érence supplémentaire entre les deux composantes : la direc-

tion de polarisation de l'ondeS1 est également parallèle à la linéation. Ainsi, l'AVS(Y)

devrait être supérieure à l'AVS(X ), ou égale (si le rôle de la linéation est faible), mais il

est assez surprenant qu'elle lui soit inférieure.

A l'inverse, dans l'ultramylonite, c'est lorsque la direction de propagation est pa-

rallèle à l'axe Y que l'AVS est maximale. Comme expliqué plus haut dans le cas de Neves,

c'est donc lorsque leur direction de polarisation est comprise dans le plan de foliation et

parallèle à la linéation que les ondes cisaillantes montrent des vitesses maximales. L'acqui-

sition d'une structure C très bien dé�nie dans l'ultramylonite explique vraisemblablement

cette AVS(Y) maximale.

Figure VIII.5. Evolution des vitesses des ondesS1 et S2 et du déphasage des ondes

S, AVS, mesurés le long du gradient de Monte Mucrone. La première ligne du tableau

montre l'orientation de la foliation magmatique, pour le protolithe, ou de l'ellipsoïde de

déformation pour les échantillons déformés (X : linéation d'étirement, Y : axe normal à la

linéation d'étirement, Z : pôle de la foliation). Les valeurs indiquées sur les diagrammes

circulaires correspondent aux valeurs de vitesses, enkm:s� 1. Parmi les trois directions

mesurées pour chaque carotte, les directions rapide, intermédiaire et lente sont indiquées

par un point bleu, vert et rouge, respectivement.
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La quanti�cation expérimentale du déphasage des ondes S a permis de constater

que :

ˆ la propagation des ondes S est maximale lorsque les directions de propagation et de

polarisation sont comprises dans le plan de foliation (i.e.VS1(X ) et VS1(Y)) ;

ˆ l'AVS, comprise entre 0,3 et 7%, est plus élevée dans la zone de transition que dans

le c÷ur de la zone de cisaillement ;

ˆ l'AVS est minimale lorsque la direction de propagation est perpendiculaire au plan

de foliation ;

ˆ la direction de polarisation de l'onde rapide (' ) est parallèle à la foliation, tandis

que l'axe de polarisation de l'onde lente lui est perpendiculaire.

La détermination des paramètres du déphasage des ondes S (' et � t) est basée sur

l'hypothèse selon laquelle les directions de polarisation des deux composantes horizontales

de la station sismique (S1 et S2) sont respectivement parallèles aux directions de polari-

sation de l'onde rapide et de l'onde lente. Il existe toutefois une incertitude quant à (1)

l'identi�cation, sur l'échantillon, de la direction de polarisation rapide et (2) l'alignement

de cette direction rapide avec la composanteS1 de la station sismique. Ainsi, bien que

le plan de foliation constitue manifestement la direction de polarisation de l'onde rapide

dans les carottes X et Y, il se pourrait qu'il ne soit pas tout à fait aligné avec la compo-

santeS1, auquel cas le déphasage mesuré serait sous-estimé. Dans le paragraphe qui suit,

nous cherchons donc à déterminer, pour chaque carotte, la direction de polarisation de

l'onde rapide, grâce à une analyse spectrale.

VIII.2.3 Analyse spectrale

Les Figures VIII.6 et VIII.7 présentent les résultats de l'analyse spectrale menée à

partir des données expérimentales obtenues sur les gradients de Neves et Monte Mucrone,

respectivement. Les résultats de cette analyse spectrale sont présentés sous forme de

diagrammes représentant la distribution azimutale de l'énergie vibratoire des ondes se

propageant dans l'échantillon (Bottelin, 2014). Le contenu spectral des oscillations dans

le plan horizontal a été calculé à partir des signaux enregistrés sur les composantesS1 et

S2 en calculant la transformée de Fourier pour chaque azimut (avec un incrément azimutal

de 2°), d'après la formule suivante :

Ftotal = FS1:sin(� ) � FS2:cos(� )
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avec� l'azimut et FS1 et FS2 les spectres des signaux enregistrés sur les compo-

santes est et nord, respectivement. Sur les diagrammes fréquentiels azimutaux présentés

dans les Figures VII.3 et VII.4, chaque rayon du cercle représente le spectre correspondant

à la valeur absolue deFtotal . L'axe radial correspond à l'axe des fréquences, qui s'étend

ici entre 0,5 et 3,5 MHz. Les couleurs chaudes sur le diagramme indiquent, pour chaque

fréquence, l'azimut pour lequel l'amplitude deFtotal est maximale.

Echantil lon d'acier inoxydable

Sur le diagramme fréquentiel calculé d'après les mesures réalisées sur l'échantillon

d'acier inoxydable (à gauche des Figures VIII.6 et VIII.7), l'énergie maximale est atteinte

pour un azimut de N 38°E, à une fréquence de 1,56 MHz. Ce pic re�ète la fréquence

et l'orientation de la source, les céramiques piézoélectriques ayant une fréquence fonda-

mentale de 1,5 MHz et générant une onde S incidente polarisée NE-SO. Cela démontre

l'absence d'une quelconque direction de polarisation rapide, et donc l'absence de dépha-

sage des ondes cisaillantes, con�rmant l'isotropie du matériel utilisé pour la calibration.

Approche interprétative pour les échantil lons naturels

Nous rappelons que dans notre dispositif expérimental, la source S est polarisée à

N 45°E, l'anisotropie supposée principale est positionnée parallèlement àS1 (N 90°E), et

S2 est orienté N 0°E (voir chapitre V pour plus de détails). Pour les échantillons naturels,

il existe donc trois cas de �gure possibles :

ˆ l'azimut présentant l'énergie maximale est� N 45°E, i.e. la direction de polarisation

de l'onde S incidente : cette con�guration, observée dans le cas de l'échantillon

d'acier inoxydable, témoigne d'un milieu isotrope et re�ète les caractéristiques de la

source ;

ˆ l'azimut présentant l'énergie maximale est� N 90°E : cette con�guration témoigne

d'un milieu anisotrope, dont la direction de propagation de l'onde rapide est parallèle

à S1, auquel cas la direction d'anisotropie majeure supposée visuellement correspond

bien à la direction où l'énergie vibratoire est maximale ;

ˆ l'azimut présentant l'énergie maximale est di�érent de N 45°E et N 90°E : cette

con�guration témoigne d'un milieu anisotrope, dont la direction de propagation
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rapide n'est pas parallèle àS1, auquel cas le déphasage a été sous-estimé.

Echantil lons naturels

Dans le cas des métagranodiorites de Neves et Monte Mucrone (deuxième co-

lonne des Figures VIII.6 et VIII.7, respectivement), les diagrammes fréquentiels azimu-

taux montrent tous la même con�guration : les azimuts montrant l'énergie maximale ne

correspondent ni à la polarisation de l'onde incidente, ni à celle de la composanteS1.

Ceci con�rme que les protolithes ne correspondent pas à un milieu isotrope, mais nous

ne sommes pas en mesure d'identi�er la structure correspondant à l'axe de polarisation

de l'onde rapide, la structure magmatique n'est pas aussi bien dé�nie qu'une foliation

métamorphique.

Pour ce qui est des échantillons déformés (partie droite des Figures VIII.6 et

VIII.7), la con�guration des diagrammes fréquentiels dépend de la direction de propaga-

tion. Lorsque la direction de propagation est parallèle à la direction de linéation (carottes

X), la direction de polarisation rapide est comprise entre N 88°E et N 104°E, pour Neves,

et entre N 90°E et N 116°E pour Monte Mucrone. C'est également le cas lorsque la direc-

tion de propagation est comprise dans le plan de foliation et perpendiculaire à la linéation

(carottes Y) : la direction de polarisation rapide est comprise entre N 92°E et N 106°E,

pour Neves, et entre N 78°E et N 106°E pour Monte Mucrone. La direction de polarisa-

tion rapide est donc globalement orientée est-ouest, c'est-à-dire qu'elle correspond bien au

plan de foliation. Toutefois, même si l'alignement de ce dernier avec la composanteS1 est

globalement respecté, il existe toutefois un écart d'en moyenne 10°, lié aux imprécisions

de positionnement de l'échantillon dans le dispositif expérimental.

Lorsque la direction de propagation est perpendiculaire au plan de foliation (ca-

rottes Z), la direction de polarisation rapide n'est jamais orientée est-ouest. Cela peut

signi�er (1) que la linéation d'étirement ne constitue pas une direction de polarisation

rapide, et ne provoque aucun déphasage ou (2) que la direction de linéation n'a pas été

correctement identi�ée lors du carottage. Dans les protomylonites de Neves comme de

Monte Mucrone, l'azimut correspondant à l'énergie maximale est "quelconque" (N 174°E,

N 60°E et N 122°E) : dans ce cas, la direction de polarisation rapide ne peut pas être

identi�ée. Dans les stades les plus déformés (mylonites et ultramylonite), elle correspond

à des azimuts proches de N 45°E (entre N 38°E et N 46°E) : cette con�guration re�ète la

direction de polarisation de la source, et traduit donc un milieu isotrope.

L'analyse spectrale (1) con�rme le caractère anisotrope des protolithes, et montre
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(2) que la linéation n'induit aucune biréfringence lorsque la propagation est normale à la

foliation et (3) que le plan de foliation correspond bel et bien à la direction de polari-

sation rapide lorsque l'onde se propage le long des axes X et Y. Elle montre également

que la direction de polarisation de l'onde rapide n'est pas toujours confondue avec celle

de la composanteS1. Ainsi, l'anisotropie calculée dans les sections VIII.2.1 et VIII.2.2

est généralement sous-estimé. A�n de quanti�er plus précisément cette anisotropie, nous

testons dans la section suivante une méthode d'estimation semi-automatique des para-

mètres du déphasage des ondes S, en l'appliquant pour la première fois sur des données

expérimentales.

Figure VIII.6. Analyse spectrale menée sur les échantillons du gradient de Neves. Sur

les diagrammes circulaires, les couleurs chaudes indiquent pour chaque fréquence l'azimut

pour lequel la transformée de Fourier est maximale. L'azimut présentant l'énergie maxi-

male est indiqué au-dessus de chaque diagramme : il indique l'orientation de la direction

de polarisation rapide. Le diagramme de gauche représente le cas de l'échantillon d'acier

inoxydable utilisé pour la calibration. La deuxième colonne montre les résultats obtenus

sur le protolithe. La partie de droite montre les résultats des échantillons déformés, avec

de haut en bas les carottes X, Y et Z.
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Figure VIII.7. Analyse spectrale menée sur les échantillons du gradient de Monte Mu-

crone. Sur les diagrammes circulaires, les couleurs chaudes indiquent pour chaque fré-

quence l'azimut pour lequel la transformée de Fourier est maximale. L'azimut présentant

l'énergie maximale est indiqué au-desus de chaque diagramme : il indique l'orientation de

la direction de polarisation rapide. Le diagramme de gauche représente le cas de l'échan-

tillon d'acier inoxydable utilisé pour la calibration. La deuxième colonne montre les ré-

sultats obtenus sur le protolithe. La partie de droite montre les résultats des échantillons

déformés, avec de haut en bas les carottes X, Y et Z.
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VIII.3 Estimation semi-automatique des paramètres

du déphasage des ondes S

Dans cette section, nous utilisons le logiciel MStudio (Wüestefeld et al., 2010),

habituellement employé dans le traitement de données télésismiques de terrain. L'objectif

est double : (1) tester l'applicabilité de ce logiciel sur des données de laboratoire et, si

cette méthode donne des résultats probants, (2) estimer les paramètres de la biréfringence

des ondes S. La méthode utilisée est décrite en détail dans le Chapitre V, section V.1.4.2.

La Figure VIII.8 présente un exemple de �chier de sortie obtenu suite au trai-

tement MStudio. Cet exemple correspond à la carotte Y de l'ultramylonite de Monte

Mucrone, 17MUC06. Cette �gure montre en premier lieu (Figure VIII.8a) l'énergie enre-

gistrée sur les composantes radiale (Q) et transverse (T) avant et après correction. Cette

étape est censée corriger les e�ets de la biréfringence des ondes S, en corrigeant le dépha-

sage et en minimisant l'énergie de la composante transverse. Cela revient à linéariser le

mouvement de particule représenté sur l'hodogramme (Figure VIII.8b). En�n, les graphes

de la Figure VIII.8c correspondent à la grille d'inspection visant à déterminer le couple (' ,

� t) linéarisant au mieux le mouvement de particules, par la méthode des valeurs propres

(EV) et de rotation-corrélation (RC), respectivement. Cet exemple correspond à une me-

sure nulle : en e�et, nous pouvons voir que le mouvement de particule est déjà linéaire

avant la correction, et orienté� N 45°E, ce qui correspond à la polarisation de la source, et

indique un milieu isotrope (voir Chapitre V, section V.1.4.2 pour les critères de qualité des

mesures). La qualiténulle de cette mesure est également re�étée par la grille d'inspection

de la méthode EV, sur laquelle la zone de con�ance à 95% (zone blanche) dessine une

forme en "U", caractéristique d'unnull. Les résultats de cet exemple, ainsi que ceux des

autres échantillons, sont listés dans le Tableau VIII.3.
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Figure VIII.8. Exemple de résultats obtenus par le traitement MStudio. (a) Signaux

enregistrés sur la composante longitudinale (rouge), radiale (bleu) et transverse (vert),

avant et après la correction du déphasage. (b) Hodogramme montrant le mouvement

de particules avant (bleu) et après (rouge) correction. (c) Grilles d'inspection sur (' ,

� t), par les méthodes EV (gauche) et RC (droite). La solution de chaque méthode est

indiquée en bas à droite de chaque graphique. La zone blanche indique l'intervalle de

con�ance supérieur à 95%. Les croix rouges indiquent les di�érentes solutions, la croix

rouge encerclée indique la solution �nale de chaque méthode, correspondant au résultat

de l'analyse de regroupement.
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D'après les résultats préliminaires des mesures expérimentales, nous attendons de

cette estimations semi-automatique les résultats suivants : (1) des mesuresbonnespour

toutes les carottes X et Y, avec' proche de N 90°E et un � t supérieur à celui estimé

expérimentalement et (2) des mesuresbonnesou nulles pour les carottes Z, selon si la

linéation constitue ou non un axe de symétrie anisotrope au sein du plan de foliation.

Tableau VIII.3. Résultats de l'estimation automatique des paramètres (' et � t) de

la biréfringence des ondes S, pour le gradient de Neves (gauche) et de Monte Mucrone

(droite). La colonne Q indique la qualité de la mesure, qui peut osciller entre 1 (mesure

bonne, en vert) et -1 (mesurenulle, en rouge, en passant par 0 (mesuresmédiocres, en

gris).
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Le Tableau VIII.3 et la Figure VIII.9 montrent tout d'abord que les mesures réali-

sées sur le gradient de Monte Mucrone présentent globalement une qualité plus élevée que

celles réalisées sur le gradient de Neves, qui ne montre aucune mesurebonne. La structure

magmatique des métagranodiorites, moins bien dé�nie que la fabrique métamorphique

des échantillons déformés, les résultats obtenus sur les protolithes sont di�cile à évaluer :

on y constate à la fois des mesuresbonnes, nulles et médiocres, et les valeurs de' et � t

ne montrent pas de tendance claire.

Figure VIII.9. Qualité des mesures calculée à partir de l'écart entre les résultats des

méthodes EV et RC : écart entre les� t en abscisse et écart entre les' en ordonnée.

L'échelle de couleur va du vert (bonnes) au rouge (nulles.
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Les résultats listés dans le Tableau VIII.6 sont présentés, pour plus de clarté,

dans les diagrammes de la Figure VIII.10. Dans le gradient de Monte Mucrone comme

dans celui de Neves, les carottes X et Y correspondent quasi-exclusivement à des mesures

nulles, excepté la carotte X de l'ultramylonite de Monte Mucrone. Dans ce dernier cas, la

direction de polarisation de l'onde rapide est orientée est-ouest (' EV = N 77°E, ' RC = N

90°E). Ce résultat est cohérent avec le positionnement de l'échantillon, et' correspond à

la direction de la foliation. En revanche, toutes les mesuresnullesobtenues pour les autres

carottes X et Y ne sont pas cohérentes : une mesurenulle indique soit un milieu isotrope,

hypothèse in�rmée par l'AVS mesurée expérimentalement, soit que' est parallèle à la

direction de polarisation de l'onde incidente, i.e. N 45°E. Or, l'analyse spectrale a montré

que ' est parallèle à la foliation, i.e. globalement orientée est-ouest.

Pour ce qui est des carottes Z, celles de la mylonite et de l'ultramylonite de Monte

Mucrone correspondent à des mesuresbonnes, avec des valeurs de' comprises entre N

82°E et N 100°E. Ce résultat suggèrerait que la linéation d'étirement constitue un axe

de symétrie anisotrope au c÷ur de la zone de cisaillement de Monte Mucrone. Toutes les

autres mesures sur les carottes Z correspondent à des mesuresnulles, ce qui suggère au

contraire que la présence de la linéation ne provoque pas de biréfringence des ondes S.
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Figure VIII.10. Diagrammes circulaires représentant les résultats de la méthode semi-

automatique, pour les méthodes EV (haut) et RC (bas), pour les échantillons de Neves

et Monte Mucrone, hormis les protolithes. Chaque barre est orientée selon' (graduations

en °E), et sa longueur correspond à� t (en � s, graduations grises). La couleur des barres

correspond à la qualité des mesures :bonnesen vert, médiocresen noir, nulles en rouge.

Les résultats obtenus par la méthode semi-automatique soulèvent deux points

majeurs :

ˆ les mesuresnulles, qu'elles traduisent un milieu isotrope ou un axe de symétrie

anisotrope parallèle à la polarisation de la source, sont par dé�nition censées cor-

respondre à un' = N 45°E. Or, les ' des mesuresnulles montrent des valeurs très

diverses, di�érentes de N 45°E ;

ˆ les valeurs de� t estimées grâce au logiciel MStudio sont toujours inférieures ou

égales à celles estimées expérimentalement, alors que la méthode semi-automatique

est censée fournir les valeurs optimales de déphasage, potentiellement sous-estimé

lors des mesures expérimentales.

A�n de tester la méthode semi-automatique, nous réalisons une analyse de pola-

risation sur un échantillon donné. Nous utilisons pour cela la carotte Y de la mylonite de

Monte Mucrone, sur laquelle nous avons e�ectué trois mesures successives, correspondant

à trois positionnements di�érents de l'échantillon séparés par des rotations de 45° :

ˆ con�guration 1 : l'échantillon est positionné de façon "classique", i.e. la foliation est

orientée N 90°E, parallèlement à la composanteS1 ;

ˆ con�guration 2 : la foliation est orientée N 45°E, parallèlement à la direction de

polarisation de la source ;

ˆ con�guration 3 : la foliation est orientée N 0°E, parallèlement à la composanteS2.

L'objectif est de véri�er si les valeurs de' obtenues par MStudio pour ces trois

con�gurations (1) re�ètent les rotations successives de 45° et (2) correspondent à l'orien-

tation de la foliation. Pour les con�gurations 1 et 3, nous attendons des mesuresbonnes,

avec ' � N 90°E et � N 0°E, respectivement. Pour la con�guration 2, la direction de po-

larisation rapide supposée (i.e. la direction de la foliation) est parallèle à la polarisation

de la source : on s'attend donc à une mesurenulle, avec' EV � N 90°E.
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Les résultats sont présentés dans la Figure VIII.11, et comparés avec les résul-

tats de l'analyse spectrale, pour laquelle ce test de rotation a également été réalisé. Les

diagrammes polaires de l'analyse spectrale montrent tous un maximum d'énergie pour

un azimut cohérent avec l'orientation de la foliation (' = N 92°E, N 40°E et N 162°E,

respectivement).
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Figure VIII.11. Analyse de polarisation sur l'échantillon 17MUC06-Y. La ligne

du haut indique, pour chaque con�guration, l'orientation de la foliation par rapport aux

deux composantes de la station sismique,S1 et S2, et à la polarisation de la sourceSi .

L'azimut de la foliation est indiqué en rouge, et subit entre les trois con�gurations des

rotations successives de 45°. La ligne du milieu montre le contenu fréquentiel pour chaque

con�guration. L'azimut de la direction de polarisation rapide est renseignée sous chaque

diagramme. La dernière ligne présente les résultats de la méthode semi-automatique. Les

valeurs de' et � t, ainsi que la qualité de chaque mesure, sont indiquées en bas de la

�gure.

Pour ce qui est de la méthode semi-automatique, nous constatons qu'il existe

pour chacune des trois con�gurations une bonne correspondance entre l'orientation de la

direction de polarisation rapide estimée grâce à l'analyse spectrale et le résultat d'une

des deux méthodes semi-automatiques : c'est la méthode EV qui montre la meilleure

correspondance dans les deux premières con�gurations (' (EV ) = N 90°E et N 63°E,

respectivement), même si un écart d'� 20° est observé dans la con�guration 2 (entre N

45°E et N 63°E) Toutefois, l'incohérence soulevée précédemment est à nouveau constatée

ici : (1) ces mesures sont classéesnulles, ce qui est cohérent pour la con�guration 2 mais

pas pour la 1, et (2) ces mesuresnulles ne présentent pourtant pas un' � N 45°E, ce

qui par dé�nition devrait être le cas. Pour la con�guration 3, c'est la méthode RC qui

montre le résultat le plus probant (' (RC) = N 10°E). Nous observons que les deux va-

leurs de' sont très di�érentes l'une de l'autre (' EV =N 86°E), ce qui n'est pas cohérent

avec la bonne qualité de la mesure, qui devrait correspondre à deux valeurs de' similaires.

Ce test nous apprend donc que l'estimation semi-automatique peut fournir des

résultats cohérents, mais qu'elle présente en revanche des anomalies importantes. Ce tra-

vail constitue toutefois une première étape, et la réalisation de mesures supplémentaires,

notamment sur des échantillonssynthétiquesdont on connaîtrait précisément la structure,

permettrait d'améliorer la qualité de ce traitement semi-automatique des données de la-

boratoire.
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VIII.4 Interprétation des résultats

VIII.4.1 Comparaison des résultats obtenus par les méthodes

expérimentale et EBSD

Vitesse de propagation

Les valeurs absolues deVS estimées par les deux méthodes appartiennent aux

mêmes ordres de grandeur, mais montrent une moins bonne correspondance que dans le

cas des ondes P (Figure VIII.12). En e�et, les vitesses mesurées expérimentalement sont

toujours inférieures à celles calculées par EBSD : ces dernières peuvent être jusqu'à 12%

supérieures aux valeurs expérimentales (dans le cas des ondes P, cet écart n'était que de

3 % en moyenne, voir Chapitre VII, section VII.4.1). Cet écart correspond tout à fait à

celui estimé par Almqvist et al. (2013), qui l'attribuent à une mauvaise identi�cation de

la direction de linéation : Ivankina et al. (2005) ont observé que lorsque la direction de

propagation n'est pas idéalement perpendiculaire à la foliation ou parallèle à la linéation,

la correspondance entre les méthodes expérimentale et EBSD peut être diminuée. Les

ondes P ne montrent pas la même sensibilité à la structure de l'échantillon, c'est pourquoi

les deux méthodes montrent une meilleure correspondance pour lesVP que pour lesVS.

Figure VIII.12. Comparaison des valeurs deVS1 et VS2 estimées par les deux méthodes

(expérimentale et EBSD). Les valeurs mesurées expérimentalement ont été superposées

aux diagrammes stéréographiques correspondant aux distributions deVS modélisés par

EBSD.
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Dans le cas des protolithes, les trois mesures expérimentales obtenues pour chaque

échantillon ne peuvent pas re�éter toute la complexité des tenseurs calculés par EBSD.

Ces derniers montrent desVS1 rapides dans le plan de foliation magmatique pour la mé-

tagranodiorite de Neves, alors que les mesures expérimentales lui attribuent un caractère

lent. Autre exemple, dans la métagranodiorite de Monte Mucrone, lesVS2 regroupent leurs

valeurs lentes au centre de la �gure de pôle et autour du pôle de la foliation magmatique,

tandis que la méthode expérimentale montre une valeur maximale de vitesse au centre

de la �gure de pôle. Cela est possiblement lié à des imprécisions lors du carottage, étant

donné que la structure magmatique, même dans le cas de Neves où elle est plus prononcée,

est bien plus fruste qu'une foliation métamorphique.

En terme de symétrie de la distribution deVS, les résultats des deux méthodes

sont tout à fait cohérents pour les échantillons déformés, en particulier pourVS1. Le pôle

de la foliation métamorphique correspond à la direction de propagation la plus lente,

tandis que les vitesses maximales sont atteintes lorsque la direction de propagationet le

mouvement de particules sont tous deux compris dans le plan de foliation (i.e.VS1(X )

et VS1(Y)). En revanche, les résultats des deux méthodes di�èrent un peu plus dans le

cas des variationsVS2. En e�et, les résultats expérimentaux montrent toujours le long de

l'axe Y des vitesses supérieures ou égales à celles mesurées le long de l'axe X. Ce résultat

rejoint les conclusions de précédentes études expérimentales (e.g. Siegesmund& Kern,

1990 ; Chroston& Max, 1988). Les vitessesVS2 calculées par EBSD sont au contraire tou-

jours inférieures lorsque la direction de propagation est parallèle à Y, qui constitue une

direction de propagation lente au même titre que l'axe Z. L'hypothèse d'une mauvaise

identi�cation de l'axe X lors du carottage, déjà invoquée pour justi�er l'écart global entre

les résultats expérimentaux et EBSD, peut également expliquer que l'axe Y corresponde

pour une méthode à une direction de propagation rapide, et pour l'autre à une direction de

propagation lente (Almqvist et al., 2013). De façon générale, nous pouvons donc conclure

que les deux méthodes montrent (1) des vitesses maximales le long de X et Y et (2) des

vitesses minimales le long de l'axe Z, ce qui correspond aux observations de précédentes

estimations expérimentales et/ou EBSD (e.g. Almqvist et al., 2013 ; Barruol et al., 1992 ;

Chroton & Max, 1988 ; Siegesmund& Kern, 1990).

En ce qui concerne l'évolution deVS avec la déformation, les deux gradients ne

montrent ni le même comportement, ni la même correspondance entre les deux méthodes.
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Dans le cas du gradient de Neves, les vitesses mesurées diminuent entre le protolithe et la

zone déformée, alors que les vitesses calculées par EBSD montrent au contraire une forte

augmentation entre le protolithe et la protomylonite. En revanche, les deux méthodes

traduisent toutes deux une grande stabilité des vitesses dans la zone déformée, avec des

variations de moins de 2% entre la zone de transition et le c÷ur de la zone de cisaillement.

Dans le cas de Monte Mucrone, les vitesses calculées par EBSD montrent une diminution

continue deVS1 et VS2, d'� 30 % entre le protolithe et l'ultramylonite. La méthode expé-

rimentale montre elle aussi une diminution des vitesses de plus de 5% entre le protolithe

et la protomylonite, mais contrairement aux résultats EBSD, nous constatons que les vi-

tesses diminuent légèrement jusque dans la mylonite, avant de se stabiliser (VS(Z )) voire

de réaugmenter (VS(X ) et VS(Y)) dans l'ultramylonite. Cette augmentation deVS(X ) au

c÷ur de la zone de cisaillement correspond aux résultats expérimentaux de Wenning et

al. (2016). L'acquisition de la structure C associée au développement des phyllosilicates

(voir l'étude pétrologique du Chapitre VI) suggère plutôt une diminution des vitesses, en

particulier le long de l'axe Z, ce qui con�rme plutôt les résultats EBSD.

Anisotropie

Si la complexité du comportement deVS a�ecte la bonne correspondance entre les

deux méthodes, ce n'est pas le cas pour l'AVS, pour laquelle les deux méthodes montrent

des valeurs et des évolutions très similaires (Figure VIII.13). En e�et, les valeurs absolues

d'AVS sont très cohérentes entre la méthode expérimentale (� 1-7%) et la méthode EBSD

(� 1,5-10%). Il n'y a pas de relation systématique entre les valeurs d'AVS obtenues par les

deux méthodes : les valeurs EBSD sont parfois supérieures, parfois inférieures ou même

similaires aux résultats expérimentaux, contrairement à ce que constataient par exemple

Almqvist et al. (2013), c'est-à-dire des valeurs expérimentales toujours supérieures. Il faut

rappeler que les valeurs expérimentales d'AVS présentées dans la Figure VIII.13 sont po-

tentiellement sous-estimées, étant donné que les directions de polarisation rapide et lente

ne sont pas parfaitement alignées avec les composantesS1 et S2 de la station sismique

du dispositif expérimental, comme le démontre l'analyse spectrale de la section VIII.2.3.

Cela peut expliquer que nos valeurs calculées par EBSD soient souvent supérieures aux

résultats expérimentaux.
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Figure VIII.13. Evolution comparative de l'anisotropie sismique liée à la biréfringence

des ondes S, de la minéralogie et des microtextures le long des gradients de déforma-

tion de Neves (gauche) et Monte Mucrone (droite). De haut en bas, les trois graphiques

présentent les valeurs d'AVS(X ), AVS(Y) et AVS(Z ). Les carrés bleus et les rond jaunes

indiquent les valeurs d'anisotropie mesurées expérimentalement et modélisées par EBSD,

respectivement. Les �èches des tableaux du bas représentent les tendances générales de

l'évolution minéralogique et texturale. Les �èches vertes et rouges montrent les causes

principales de l'acquisition et de la destruction, respectivement, de l'anisotropie sismique.
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VIII.4.2 Evolution complexe de l' AVS le long des gradients de

déformation

Impact de la direction de propagation sur la biréfringence des ondes S

La Figure VIII.13 montre que l'ampleur du déphasage entreS1 et S2 dépend for-

tement de la direction de propagation. En e�et, l'AVS est maximale dans les directions

X et Y, qui montrent des valeurs très proches, comprises entre 3 et 10%. Cet intervalle

est cohérent avec les résultats d'études précédentes (Almqvist et al., 2013 ; Barruol et

al., 1992 ; Siegesmung& Kern, 1990 ; Wenning et al., 2016). Ainsi, c'est lorsque les ondes

S se propagent au sein du plan de foliation qu'elles subissent une biréfringence avec un

déphasage maximal. Le fait que les vitessesS1 soient toujours plus rapides que lesS2

montre que le plan de foliation constitue le plan de polarisation rapide, qui favorise la

propagation des ondes dont il contient le mouvement de particules. Ceci est con�rmé par

(1) les distributions de vitesses calculées par EBSD (voir Figures VIII.2 et VIII.3) et (2)

le résultat de l'analyse spectrale, qui montre pour les carottes X et Y une direction de

polarisation rapide toujours à faible angle de la direction de la foliation (Figures VIII.6

et VIII.7).

Au contraire, les ondes S se propageant le long de l'axe Z ne subissent quasiment

aucune biréfringence (AVS(Z ) < 2 %), ce qui montre que la linéation ne constitue pas

une source d'anisotropie pour les ondes S se propageant perpendiculairement à la folia-

tion. Ici encore, ce résultat est conforté par l'analyse spectrale, qui ne montre jamais une

direction de polarisation rapide parallèle à la linéation, en supposant que cette dernière

ait été correctement identi�ée.

Cette description de l'AVS dans les mylonites rejoint les conclusions de précé-

dentes estimations expérimentales et/ou EBSD (e.g. Almqvist et al., 2013, Barruol et al.,

1992 ; Barruol & Mainprice, 1993 ; Kern& Wenk, 1990 ; Siegesmund& Kern, 1990), et

correspond à une symétrie hexagonale, et plus particulièrement à une symétrie transverse

verticale (les distributions spatiales d'AVS montrent un axe de symétrie isotrope vertical,

correspondant à l'axe Z). Cette symétrie, tout comme les valeurs absolues d'AVS, subit

toutefois des variations sous l'e�et de la déformation.

360



CHAPITRE VIII. EVOLUTION DE L' AVS AVEC LA DÉFORMATION

Evolution de l'AVS sous l'e�et de la déformation

Pour les deux gradients étudiés, la déformation ductile permet une augmentation

globale de l'AVS pour des ondes S se propageant au sein du plan de foliation. Comme

l'illustre la Figure VIII.13, les protolithes montrent une anisotropie non négligeable, pou-

vant atteindre 4 % dans le cas de Neves. A terme, la déformation permet de développer

une AVS de 8-10%. Cela est cohérent notamment avec les travaux de Barruol et al.

(1992), qui observent l'AVs maximale dans le c÷ur de la zone de cisaillement. Toutefois,

nos résultats montrent une chute d'� 2-4 % de l'AVS(X )et(Y) dans la mylonite, plus

prononcée dans le gradient de Neves, comme c'était déjà le cas pour l'AVP (voir Chapitre

VII). Cette diminution précède un nouveau pic d'AVS dans l'ultramylonite, où elle atteint

ses valeurs maximales. Les mesures EBSD traduisent mieux ce dernier pic que les mesures

expérimentales, atteignant des valeurs comprises entre 8 et 10%.

L'AVS mesurée le long de l'axe Z ne montre quant à elle aucune évolution claire

le long du gradient. Elle présente des valeurs toujours faibles qui ne traduisent pas de rôle

particulier de la linéation.

Origines de l'AVS dans les mylonites

L'estimation de l'AVS dans les échantillons mylonitisés a permis de conclure à une

évolution complexe similaire à celle de l'AVP (voir Chapitre VII). L'évolution de l' AVS

sous l'e�et de la déformation re�ète principalement le rôle de la foliation, qui traduit elle-

même la contribution des phyllosilicates. En e�et, les micas présentent une augmentation

signi�cative de leur fabrique et/ou de leur proportion modale dans les protomylonites

et les ultramylonites, ce qui peut être directement corrélé avec les pics d'AVS constatés

par les deux méthodes. En e�et, le renforcement de la contribution des phyllosilicates

induit l'acquisition d'une symétrie hexagonale très marquée, qui se développe à partir de

la symétrie orthorhombique caractéristique des stades les moins déformés (voir Figures

VIII.2 à VIII.5). Cette symétrie hexagonale peut, dans notre cas, être assimilée à un cas

d'isotropie transverse isotrope, consistant en la superposition de plans isotropes (i.e. les

plans de foliation) qui induit la biréfringence des ondes S se propageant parallèlement à

ces plans.
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La diminution de l'AVS dans les mylonites peut être directement reliée à la di-

minution de la contribution des phyllosilicates. Comme dans le cas des ondes P, cette

diminution correspond aux observations de Jones& Nur (1982, 1984) ou encore de Ta-

tham et al. (2008). Cette diminution de l'anisotropie dans les stades les plus déformés

est surcompensée, dans l'ultramylonite, par le renforcement de la contribution des micas,

qui permet de réaugmenter l'AVS. Ces observations rejoignent les conclusions de Barruol

& Mainprice (1993), qui avaient déjà démontré le rôle prépondérant de la proportion de

phyllosilicates sur la biréfringence des ondes cisaillantes.

VIII.4.3 Applicabilité de la méthode semi-automatique sur des

données expérimentales

La méthode semi-automatique appliquée grâce à l'utilisation du logiciel MStudio

fournit des résultats parmi lesquels nous distinguons : - des résultats montrant une valeur

de ' cohérente : il s'agit des mesuresbonnesobtenues sur certaines carottes X et Z, pour

lesquelles la direction de polarisation rapide (' ) est orientée globalement est-ouest, i.e.

parallèlement à la foliation (carottes X) ou à la linéation (carottes Z) ; - des résultats

montrant une valeur de' incohérente : c'est le cas des résultats obtenus pour certaines

carottes Y, où ' est orientée nord-sud ou N 45°E, ce qui ne correspond pas à la direction

de polarisation rapide supposée, et suggérée par l'analyse spectrale (est-ouest) ; - des résul-

tats montrant une qualité de mesure incohérente : c'est le cas des mesuresnullesobtenues

pour les carottes Y et certaines carottes X, pour lesquelles nous escomptions des mesures

bonnesdu fait de la foliation qui constitue une source d'anisotropie, orientée est-ouest ;

- des résultats montrant une incohérence entre la valeur de� estimée et la qualité de la

mesure : c'est le cas des mesuresnulles obtenues pour certaines carottes X et Y, et pour

lesquelles' est di�érente de N 45°E. En e�et, une mesurenulle correspond à un milieu

isotrope, ce qui n'est pas le cas, ou à une direction de polarisation rapide parallèle à la

polarisation de la source, i.e. N 45°E dans notre cas. Ainsi, des mesuresnulles correspon-

dant à une valeur de' di�érente de N 45°E constituent des résultats aberrants.

Le test réalisé sur l'échantillon 17MUC05-Y (Figure VIII.11), consistant en une

rotation progressive de l'échantillon, montre toutefois que la méthode semi-automatique

peut estimer des valeurs de' assez cohérentes avec l'orientation de la foliation. Cepen-
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dant, même pour la mesure montrant la qualité la plus élevée, les valeurs EV divergent

fortement des valeurs RC. De plus, la qualité des mesures, et ce qu'elle implique en terme

d'anisotropie de l'échantillon, n'est pas cohérente avec le positionnement de l'échantillon.

Ainsi, malgré quelques mesures fournissant des résultats cohérents, les résultats

du traitement de nos données expérimentales grâce au logiciel MStudio ne sont globale-

ment pas concluants, comme le laissait présager la majorité de mesuresnulleset médiocres

(voir Tableau VIII.6). Si nous avons ci-dessus évoqué principalement les valeurs de Q

(qualité de la mesure) et' , il faut également souligner que la méthode semi-automatique

estime toujours des valeurs de déphasage (� t) inférieures à celles mesurées en laboratoire,

alors que son objectif principal était de corriger la sous-estimation du déphasage en cal-

culant les paramètres optimaux de la biréfringence des ondes S.

Il ne faut toutefois pas négliger les informations fournies par les mesuresnulles.

Tout d'abord, il existe deux types de mesuresnulles : les mesuresnulles bruitées, dont

l'indice de qualité est proche de 0,5, et qui sont identi�ées comme des mesures nulles

du fait du faible ratio signal/bruit (Wuestefeld & Bokelmann, 2007, Wuestefeld et al.,

2010), et les mesuresnulles réelles, dont le critère qualité est plus proche de -1, et qui

correspondent bel et bien une mesurenulle. C'est le cas de la quasi-totalité des mesures

nulles obtenues sur nos échantillons, qui traduisent donc un axe de polarisation rapide

orienté N 45°E (parallèle à la polarisation de l'onde S incidente) ou bien un milieu isotrope.

Or, connaissant le positionnement des échantillons dans le dispositif expérimental, et au vu

de l'analyse spectrale (voir section VIII.2.3), nous savons que la direction de polarisation

de l'onde rapide n'est jamais orientée parallèlement à la polarisation de la source, ce qui

exclut la première hypothèse. Or, les mesures expérimentales montrent également que

les roches étudiées ne sont pas isotropes. Toutefois, il est possible que l'anisotropie des

échantillons mylonitisés ne soit pas détectée par les ondes qui s'y propagent. En e�et,

les échantillons déformés peuvent être assimilés à un milieu lité montrant une isotropie

transverse. On considère que les propriétés de ce milieu sont homogènes sur une épaisseur

correspondant à l'alternance des plans de foliation. D'après Backus (1962), une onde se

propageant à travers un tel milieu ne sera sensible à son anisotropie que si sa longueur

d'onde est inférieure à l'alternance entre les plans de foliation. Dans notre cas, la longueur
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d'onde � est de :

� =
VS

F
=

3600
1; 5:10� 6

� 2; 5mm

avec F la fréquence en Hz (qui correspond à la fréquence interne des céramiques piézo-

électriques) etVS la vitesse moyenne des ondes S.

Or, les observations au microscope (voir Chapitre VI) ont montré que les phyl-

losilicates, qui constituent la source majeure d'anisotropie, dé�nissent une foliation très

resserrée, avec des rubans montrant une alternance inférieure à 1 mm, et donc à la lon-

gueur � de l'onde S. Ainsi, les ondes cisaillantes ne sont pas sensibles à l'alternance très

�ne des plans de foliation. Toutefois, cette alternance est également valable à une échelle

plus large, supérieure à la longueur de l'onde S : ainsi, cette dernière est vraisemblable-

ment sensible à l'e�et anisotrope de la foliation, bien qu'elle ne puisse détecter que les

hétérogénéités d'une longueur d'onde supérieure à 2,5 mm. Les mesuresnullesne peuvent

donc pas être expliquées par une isotropie apparente du milieu traversé.

Le manque de cohérence des résultats obtenus par cette méthode peut être lié à

la procédure de correction du déphasage. En e�et, comme l'illustre l'exemple de la Fi-

gure VIII.8, cette correction n'est pas toujours satisfaisante, dans le sens où (1) elle ne

semble pas minimiser l'énergie de la composante transverse de façon optimale et (2) elle

ne permet pas toujours de bien remettre en phase les signaux des composantes transverse

et radiale, ce qui peut a�ecter la qualité des résultats. Il serait intéressant d'avoir un

meilleur contrôle sur les di�érentes étapes de cette correction.

En�n, le logiciel MStudio est généralement appliqué sur des jeux de données très

importants (e.g. Teanby et al., 2004). Or, nous ne disposons pour chaque échantillon que

d'une seule acquisition. Un plus grand nombre d'enregistrements pourrait permettre une

meilleure interprétation de ces résultats, et permettrait également, grâce à l'obtention

de jeux de données similaires à ceux acquis sur le terrain, d'appliquer également cette

méthode aux mesures de laboratoire.
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VIII.5 Conclusions

La quanti�cation de l'anisotropie liée à la biréfringence des ondes S le long des

gradients de déformation de Neves et Monte Mucrone a permis de mettre en évidence :

ˆ l'évolution complexe l' AVS sous l'e�et de la déformation ductile : cette

évolution se caractérise par des pics d'anisotropie dans les protomylonites et les

ultramylonites. Cette tendance globale à l'augmentation est interrompue par une

perte de lAVP dans les mylonites ;

ˆ le rôle majeur de la foliation : les ondes S paraissent particulièrement sensibles

à la structure de la roche, et particulièrement à l'a�rmation de la symétrie hexago-

nale sous l'e�et de la déformation. Le pôle de la foliation constitue la direction de

propagation la plus lente des ondes S, et également la direction de propagation pour

laquelle la biréfringence des ondes S est minimale, voire nulle, démontrant l'absence

d'impact de la linéation. C'est la foliation qui est à l'origine de l'AVS dans les mylo-

nites, comme en témoignent l'AVS maximale lorsque la direction de propagation est

comprise dans le plan de foliation. Les phyllosilicates tiennent un rôle majeur, étant

donné qu'ils dé�nissent la foliation métamorphique et confèrent aux mylonites leur

symétrie hexagonale.
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Chapitre IX

Conclusions générales et perspectives
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CHAPITRE IX. CONCLUSIONS GÉNÉRALES ET PERSPECTIVES

IX.1 Les zones de cisaillement : des enregistrements

géologiques des glissements lents dans la croûte

moyenne ?

L'étude pétrologique menée sur des zones de cisaillements centimétriques à dé-

cimétriques et sur leurs précurseurs fragiles, développés au sein dedomaines de faible

déformation , a mis en évidenceune étroite coopération entre les déformations

fragile et ductile . Les observations pétrographiques et la modélisation thermodynamique

ont démontré que la déformation fragile à l'origine des précurseurs et les percolations de

�uides qu'elle induit surviennent sous les mêmes conditions pression-température que la

localisation de la déformation ductile et le développement des zones de cisaillement. Dans

un contexte d'empilement de nappes crustales (nappe de Suretta), ces conditions sont de

0.8-1 GPa et 450-550°C. Dans un contexte de raccourcissement crustal (zone de Neves),

ces conditions sont de 0.5-0.8 GPa et 500-550°C. Dans les deux cas,ces conditions

pression (profondeur)-température de déformation correspondent aux condi-

tions d'occurrence des glissements lents (e.g. Bernaudin& Gueydan, 2018 ; Ito et al.,

2007). Elles correspondent aussi à un domaine P-T caractérisé par l'interaction entre les

déformations fragile et ductile, et par d'importantes réactions minéralogiques qui contri-

buent à créer une rhéologie mixte, considérée comme une condition indispensable à la

genèse des glissements lents accompagnés par une sismicité basse fréquence (e.g. Ito et

al., 2007).

Ce couplage fragile-ductile résulte en e�et defortes interactions �uides-roche

et des transformations minéralogiques associées . Les zones de cisaillement sont le

siège d'intenses circulations de �uides, qui impactent fortement la rhéologie, en favorisant

la fracturation grâce à l'augmentation de la pression de pore, ou en modi�ant la viscosité

de la roche grâce aux réactions minéralogiques qu'elles induisent. Ces propriétés rhéolo-

giques sont contrôlées par l'interaction entre des processus chimiques et mécaniques, et

témoignent de la déformation court-terme des zones de cisaillement. Celle-ci peut être

décrite par la succession de trois étapes principales. La Figure IX.1 est un modèle concep-

tuel d'évolution d'une zone de cisaillement dans un domaine de faible déformation, depuis

sa nucléation jusqu'à son développement :
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1. La fracturation : Les granitoïdes métastables préservés au sein des domaines de

faible déformation (DFD) subissent des réactions de déstabilisation, en particu-

lier une saussuritisation des plagioclases, permettant la libération locale de �uides.

L'augmentation de la pression de �uide mène, sous des conditions de faible contrainte

déviatorique, à la fracturation du protolithe, i.e. la formation des précurseurs fra-

giles des zones de cisaillement. Ces discontinuités, larges de quelques millimètres et

longs de plusieurs dizaines de mètres, ne montrent qu'un très faible décalage, uni-

quement observable au microscope lorsqu'il est présent. C'est l'arrangement spatial

de ces fractures, montrant une géométrie en échelon, qui matérialise la cinématique

du cisaillement ;

2. Le pompage de �uides et le scellement : La formation de ces fractures induit

une intense percolation de �uides, parallèlement et transversalement à la fracture,

provoquant une altération de la roche hôte. Cette altération peut avoir un e�et dur-

cissant (albitisation du plagioclase) ou amollissant (recristallisation du plagioclase)

sur la roche hôte de part et d'autre de la veine. Le métasomatisme permet donc à

la fois de faire chuter la pression de �uide, grâce au scellement de la fracture, et de

générer un contraste de viscosité (directement sur la fracture ou de part et d'autre

du halo), permettant la transition vers un style de déformation ductile ;

3. La localisation de la déformation ductile et le développement d'une zone

de cisaillement : les modi�cations rhéologiques induites par le métasomatisme

permettent la localisation de la déformation ductile et la formation de zones de

cisaillement simples (amollissement rhéologique) ou doubles (durcissement rhéolo-

gique). Dans les deux cas, la localisation et la géométrie des zones de cisaillement

sont contrôlées par celles du précurseur fragile et du halo métasomatique : une zone

de cisaillement simple, par exemple, sera circonscrite au sein du halo d'altération,

c'est pourquoi l'épaisseur de ces objets est très uniforme (pluricentimétrique), et

leur longueur contrainte par celle de la fracture. Une fois atteintes ces dimensions

maximales, elles n'accumulent plus de déplacement supplémentaire, et se propagent

plutôt par la mise en réseau avec les zones de cisaillement voisines. Les circulations

de �uides restent donc con�nées au sein de ces zones déformées, attestant d'une

fermeture du système chimique.
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La localisation de la déformation dans la croûte moyenne n'est donc pas unique-

ment contrôlée par des processus long terme.La formation de zones de cisaillement

au sein des domaines de faible déformation résulte de mécanismes transitoires :

la fracturation à l'origine des précurseurs fragiles et la déformation ductile, limitée dans

le temps et l'espace par la géométrie des fractures et de leur halo d'altération. Cette

évolution conduit à l'apparition de zones de déformation localisées au sein des lentilles

faiblement déformées.

Outre des conditions P(profondeur)-T similaires aux conditions d'occurrence des

glissements lents, cette déformation transitoire se produit en contexte de faible contrainte

déviatorique et de forte pression de �uide, et repose sur l'interaction entre des mécanismes

fragiles et ductiles. Ce sont autant de conditions identiques à celles des glissement lents

(e.g. Obara, 2002 ; Peacock et al., 1999 ; Raleigh& Paterson, 1965 ; Shelly et al., 2006).

La Figure IX.1 met en relation cette déformation court terme avec le fonction-

nement des glissements lents (SSE). Contrairement à ce que suggérait leur signature géo-

désique, les SSE ne correspondent pas à des glissements monotones mais plutôt à l'accu-

mulation intermittente d'événements transitoires, correspondant à des salves de séismes

"basse fréquence" (LFE), séparés par des périodes de chargement plus pauvres en LFE.

Nous suggérons queles LFE sont la signature sismologique des événements fra-

giles transitoires à l'origine des précurseurs des zones de cisaillement (t1 sur la

Figure IX.1). D'après le modèle de Bernaudin& Gueydan (2018), les périodes de forte

activité de LFE correspondent à une légère augmentation du déplacement cumulé (d'ordre

millimétrique), cohérente avec le faible décalage observé sur les précurseurs fragiles. Chest-

ler & Creager (2017) ont montré que les LFE pouvaient résulter de glissements inférieurs

à 1 mm sur des surfaces mesurant jusqu'à 150 m de long environ, ce qui est tout à fait

cohérent avec les observations e�ectuées sur les précurseurs fragiles des zones de cisaille-

ment (voir Chapitre III). D'autre part, les périodes de LFE permettent une diminution

de la pression de �uide accumulée avant leur apparition, ce qui est également cohérent

avec la fracturation générant les précurseurs fragiles des zones de cisaillement. La réaug-

mentation progressive de la pression de �uide, ainsi que l'augmentation du déplacement

cumulé juste après les périodes de LFE traduisent la localisation de la déformation duc-

tile. Celle-ci accommode en e�et un déplacement pluricentimétrique et s'accompagne de

réactions minéralogiques permettant d'intenses circulations de �uides en système fermé,
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permettant d'augmenter à nouveau la pression de pore relâchée lors de la fracturation.

Cette déformation "court-terme", intégrant des processus fragiles et ductiles, correspond

au mécanisme d'un séisme lent.Nous suggérons donc que les SSE constituent la

signature géophysique du fonctionnement des zones de cisaillement au sein

des domaines de faible déformation. En particulier, les LFE sont la signature

sismologique de la fracturation liée à la nucléation des zones de cisaillement

et au pompage de �uides permettant le métasomatisme et la transition vers

la déformation ductile .

Nous constatons donc le rôle primordial des processus chimiques régissant la rhéo-

logie des zones de cisaillement sur l'activité sismique de la croûte moyenne. A�n de mieux

contraindre les signatures géophysiques de ces di�érents événements de déformation, il

est essentiel d'adapter les approches de travail, notamment en ce qui concerne les études

expérimentales. En e�et, notre étude illustre par exemple l'importance de la métastabi-

lité du protolithe dans l'acquisition d'une rhéologie de mélange nécessaire à la cyclicité

fragile-ductile, ou encore la nécessité de considérer des échelles de temps plus faibles que

celle d'un �uage ductile à long terme. Lors d'une expérience de déformation par exemple,

il sera important de ne pas seulement caractériser l'évolution des propriétés de la roche

au cours du �uage, mais d'étudier également le passage entre les déformations élastique

et plastique : c'est dans ces stades de transition que sont contenues les informations sur

les événements de déformation et d'activité sismique profonde à court terme.

Notre étude apporte suggère d'autre part que les SSE ne sont pas limités aux

contextes de subduction et de frontière de plaque décrochante, mais peuvent potentiel-

lement survenir en contexte decollision continentale (zone de Neves). Il serait donc

important d'appliquer et adapter les modèles et les observations réalisés en contextes de

subduction et de faille décrochante à ces contextes de collision continentale, notamment

en étendant les réseaux de surveillance géophysique des SSE aux zones orogéniques.

371



CHAPITRE IX. CONCLUSIONS GÉNÉRALES ET PERSPECTIVES

372



CHAPITRE IX. CONCLUSIONS GÉNÉRALES ET PERSPECTIVES

Figure IX.1. Enregistrement géologique des glissements lents (a) Evolution à court terme

d'une zone de cisaillement centimétrique dextre. Les deux schémas du haut illustrent cette

évolution à l'échelle d'une zone de cisaillement anastomosée, caractérisée par des zones

de forte déformation (en rouge), délimitant des domaines de faible déformation (DFD,

en vert). Les trois encadrés illustrent l'évolution à court terme de la localisation de la

déformation au sein des DFD. Le détail de cette évolution est décrit dans le texte. Le

décalage le long des discontinuités est matérialisé par le marqueur vert (dyke, veine).

(b) Evolution modélisée du déplacement accommodé (en noir) et du facteur de pression

de �uide (Pf / Plithostatique , en bleu) au cours d'un SSE. L'histogramme jaune représente

l'activité de LFE (modi�é d'après Bernaudin & Gueydan, 2018).

IX.2 Comment l'évolution des propriétés intrinsèques

des zones de cisaillement in�uence-t-elle leur si-

gnature géophysique ?

La quanti�cation des propriétés élastiques le long de gradients de déformation

métriques a permis de constater que la localisation de la déformation ductile dans les

métagranitoïdes permet uneaugmentation signi�cative de l'anisotropie sismique .

Ce résultat rejoint les conclusions de nombreuses études antérieures (e.g. Almqvist

et al., 2013 ; Barruol et al., 1992 ; Fountain, 1976 ; Jones& Nur, 1982,1984 ; Mainprice et

al., 1990). Toutefois, nos résultats permettent de nuancer la corrélation simple entre taux

de déformation et degré d'anisotropie.

A partir d'un protolithe plus ou moins anisotrope, selon la force de sa structure

magmatique, le développement d'une zone de cisaillement permet d'atteindre uneAVP

supérieure à 10%, et une AVS supérieure à 8%. Cette augmentation de l'anisotropie sis-

mique est principalement liée à l'acquisition d'une structure foliée qui s'intensi�e sous

l'e�et de la déformation, à la production de phyllosilicates métamorphiques très aniso-

tropes et au renforcement de la fabrique des di�érentes phases. Cependant,l'anisotropie

n'évolue pas de façon linéaire avec la déformation , augmentant fortement dans les

protomylonites avant de chuter dans la mylonite, et de réaugmenter considérablement

dans l'ultramylonite.
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La localisation de la déformation ductile impacte également la symétrie de l'ani-

sotropie, avecune symétrie orthorhombique qui évolue vers une symétrie hexa-

gonale . Cette dernière, caractéristique de la zone ultramylonitique, est caractérisée par

un plan de foliation correspondant au plan de propagation rapide des ondes P et S, et de

déphasage maximal des ondes S.

L'évolution globale de l'anisotropie et de sa symétrie re�ète lerôle prépondé-

rant des phyllosilicates , qui se fait de plus en plus marqué avec la déformation, du fait

de leur forte anisotropie hexagonale et de l'augmentation de leur fabrique. Les variations

complexes des propriétés élastiques le long des gradients de déformation sont liées au ca-

ractère métastable et polyphasé des roches déformées. La métastabilité du protolithe est

à l'origine de transformations minéralogiques majeures, pouvant générer des contrastes de

vitesse plus ou moins importants entre le protolithe et la zone déformée. Le caractère poly-

phasé des granitoïdes contribue est à l'origine des variations complexes de l'anisotropie : il

contribue à a�aiblir l'anisotropie de l'agrégat, notamment du fait de la compétition entre

le quartz et les phyllosilicates, qui atténue la contribution de ces derniers, et explique en

partie la baisse d'anisotropie dans la mylonite.

Les zones de cisaillement présentent donc des propriétés élastiques complexes,

et ne peuvent pas être assimilées à des couches anisotropes homogènes. L'application de

la technique des fonctions récepteur sur des zones de cisaillement naturelles reposait jus-

qu'ici sur un modèle bicouche : un protolithe homogène, faiblement anisotrope, et une zone

tabulaire anisotrope, homogène elle aussi (e.g. Schulte-Pelkum& Mahan, 2014 ; Figure

IX.2a). Notre modélisation de l'AVP d'une zone de cisaillement simple a montré l'impor-

tance de la zone intermédiaire (protomylonite + mylonite) dans les propriétés globales

de la zone de cisaillement (Figures VII.29 et VII.30). Nous proposons donc unmodèle

toujours simple mais qui intègre une troisième couche correspondant à la zone

protomylonitique (Figure IX.2b). Nous distinguons dans ce modèle : le protolithe, po-

tentiellement anisotrope, et la zone déformée, composée (1) d'une zone intermédiaire,

caractérisée par une symétrie orthorhombique donc l'axe rapide est orienté à� 30° des

marges de la zone de cisaillement, correspondant à la direction de linéation ; et (2) d'une

zone ultramylonitique, caractérisée par une symétrie hexagonale dont le plan rapide est

parallèle aux marges de la zone de cisaillement. Ce modèle ne prend pas en compte toute la

complexité de la zone intermédiaire, à savoir la rotation progressive des plans de foliation
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et la diminution de l'anisotropie dans la mylonite. Mais il permet de fournir à la commu-

nauté géophysique une vision plus réaliste des zones de cisaillement, qui pourra contribuer

à résoudre les incertitudes lors de l'interprétation des imageries de la subsurface : si nous

considérons à nouveau l'exemple de la cartographie du Chevauchement Principal Hima-

layen par Schulte-Pelkum et al. (2005), notre modèle con�rme que la détection d'une

fabrique anisotrope pentée à� 40° de l'orientation supposée du chevauchement est liée à

la présence de la zone intermédiaire, dont l'anisotropie est du même ordre que celle de la

zone ultramylonitique, et qui module donc l'orientation générale de l'anisotropie.

Figure IX.2. (a) Ancien modèle bicouche d'une zone de cisaillement, modi�é d'après

Schulte-Pelkum& Mahan (2014). (b) Modèle simpli�é tricouche d'une zone de cisaillement

(notre étude). (gauche) Structure : protolithe (vert), zone intermédiaire à foliation oblique

(orange), zone ultramylonitique à foliation parallèle aux épontes (rouge). (droite) Symétrie

de l'anisotropie : symétrie orthorhombique avec axe de symétrie plongeant à 30° dans la

zone intermédiaire ; symétrie hexagonale avec axe de symétrie horizontal dans la zone

ultramylonitique. Les symboles bleus et rouges représentent la symétrie de l'axe lent et

de l'axe rapide, respectivement. Le triangle jaune représente la station sismique.
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Figure IX.3. (a) Zone de cisaillement centimétrique développée dans la métagranodiorite

de Monte Mucrone, et présentant la structures tricouche dé�nie dans le modèle de la

Figure IX.2. (b) Carottes forées dans cet échantillon, avec une localisation et un pendage

di�érents de la zone déformée dans chaque carotte.

Il serait intéressant de tester ce modèle tricouche sur une zone de cisaillement

simple naturelle. Nous disposons pour cela d'un échantillon de métagranodiorite de Monte

Mucrone contenant une zone de cisaillement d'épaisseur pluricentimétrique, et montrant

clairement les trois zones évoquées ci-dessus : le protolithe non déformé, la zone intermé-

diaire à la foliation oblique et la zone ultramylonitique à la foliation parallèle aux épontes

(Figure IX.3). Le calcul par la méthode EBSD du tenseur élastique global de cette zone de

cisaillement permettrait de confronter notre modèle à un cas naturel. D'autre part, nous

disposons de mesures expérimentales e�ectuées sur des carottes forées dans cet échantillon

de façon à ce que la zone de cisaillement ait, pour chaque carotte, une localisation et un

pendage di�érent (Figure IX.3b). Une perspective de travail consisterait à appliquer la
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technique des fonctions récepteur sur cet échantillon : le dispositif expérimental nous per-

met d'enregistrer les éventuelles conversions P-S, et donc d'identi�er les contrastes d'im-

pédance (transition protolithe/zone intermédiaire ou zone intermédiaire/ultramylonite),

s'ils sont su�samment francs pour générer des conversions.

IX.3 Remarques �nales

Notre étude pétrologique des zones de cisaillements de la croûte continentale

moyenne a donc permis d'apporter une contribution géologique (pétrologique, expéri-

mentale, de modélisation) à la compréhension du comportement sismique complexe de

la croûte ; ainsi qu'à l'interprétation de l'imagerie géophysique des zones de cisaillement

crustales. Une des conclusions majeures de notre travail est que la localisation de la défor-

mation dans la croûte moyenne n'est pas seulement gouvernée par des processus ductiles

long terme, mais résulte également d'événements de déformation fragile transitoires, que

l'on peut relier au comportement sismologique complexe de cette partie de la croûte.

Depuis une quinzaine d'années, les études géophysiques ont pu appréhender de mieux

en mieux cette complexité grâce à la combinaison d'observations géodésiques et sismolo-

giques. Il est désormais primordial que les études géologiques des zones de cisaillement

adoptent elles aussi cette démarche detransfert d'échelle , en s'intéressant aux processus

transitoires, localisés, ainsi qu'aux phénomènes opérant sous des conditions métastables.

Seule une approche pluridisciplinaire et multiscalaire permettra de progresser dans la

compréhension du comportement rhéologique et sismologique de la lithosphère.
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