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INTRODUCTION 

Les failles sont des objets naturels communs dans la croute terrestre et notamment 

dans les bassins sédimentaires. Les études de terrain montrent qu’une faille n’est pas une 

simple surface de glissement mais qu’elle correspond à un volume plus ou moins large de 

roche déformée (« roche de faille »), matérialisé par un ensemble d’objets structuraux dont 

la nature (brèche, gouge, foliation, veines, etc…) et la distribution peuvent varier dans 

l’espace et au cours du temps. L’étude de ces zones de failles implique de (i) décrire leur 

structure et les mécanismes de déformation associés, (ii) déterminer leurs modes de 

croissance et (iii) corréler ces caractéristiques avec les différents facteurs (conditions PT, 

fluides, minéralogie, etc…) qui les contrôlent. L’enjeu est particulièrement important dans 

deux domaines majeurs des Sciences de la Terre fondamentales et appliquées : 

 

(1) L’étude de la résistance des zones des failles à la rupture (e.g., Di Toro et al., 

2011). La présence de fluides dans une zone de faille peut influencer la friction sur les plans 

de glissement sous deux aspects : (i) la rupture est facilitée  par une faible pression effective 

dans la faille, associée à une pression de fluides élevée (e.g. Sibson, 2000 ; Wibberley & 

Shinamoto, 2003, 2005 ;) ; (ii) les réactions diagénétiques ou métamorphiques sous 

conditions hydratées, et spécialement la néoformation de phyllosilicates syncinématiques, 

joue un rôle de premier ordre sur le comportement rhéologique du plan de glissement 

(Moore and Byerlee, 1989; Wibberley and Shimamoto, 2005; Boullier et al., 2004 ; Bradbury 

et al., 2011 ; Li et al., 2012). Les minéraux néoformés peuvent aussi avoir une capacité de 

scellement de la faille, influençant le comportement des fluides et la mécanique de la faille 

(Sibson, 1996 ; Fisher et al., 1999 ; Yielding et al., 2002). Ces différents processus jouent un 

rôle majeur dans le comportement sismique ou/et asismique des faille. 

 

(2) La caractérisation de la la compartimentalisation des réservoirs géologiques 

(Kamineni and Dugal, 1982; Corrigan, 1993; Sibson, 2000; Fisher & Knipe, 2003). Les bassins 

sédimentaires en extension sont des cibles privilégiées pour les compagnies pétrolières. La 

compréhension du contrôle qu’exercent les zones de failles normales sur la maturation, la 

migration et le piégeage  d’hydrocarbures est primordiale pour prédire leur rôle en tant que 

drain et/ou de barrière (Aydin, 2000 ; Zhang et al., 2011). En particulier, le comportement 
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d’une faille peut conditionner le nombre de compartiment structuraux d’un réservoir et en 

conséquence affecter sa rentabilité, notamment au travers du nombre de puits nécessaires à 

son exploitation (Sample et al., 1993 ; Eichbul and boles, 2000). 

Les compagnies pétrolières s’intéressent également de plus en plus aux prismes 

orogéniques et aux bassins d’avant-pays, qui présentent souvent des géométries et des 

conditions de pression-température de maturation, de migration et de piégeage plus 

complexes que celles les bassins en extension (Carnavali, 1988 ; Roure & Sassi, 1995 ; Aydin, 

2000 ; Tang et al., 2004 ; Garciacaro et al., 2011 ; Yan et al., 2012). A la fin des années 90, ces 

géométries de réservoirs fournissaient 18% de la production mondiale en hydrocarbures 

(Mac Gregor, 1996).  

Les réservoirs profonds (5-8km) sont actuellement (et probablement pour les 

prochaines décennies)  des cibles privilégiées pour les compagnies pétrolières. Les attributs 

géométriques, les processus mécaniques et physico chimiques à ces profondeurs (pièges 

structurales et sédimentaires) ne sont que partiellement connus (Fisher et al., 1999 ; Chuhan 

et al., 2000 ; Mork & Moen, 2007 ; Xiao et al., 2009 ; Worden et al., 2012) 

 

Objectifs – problématiques 

 

Le but de cette étude est de contraindre les différents paramètres contrôlant la 

déformation associée à l’activité de failles normales dans une série silicoclastique  

profondément enfouie (5km-8km) dans un front de chaîne de montagnes. La déformation le 

long d’une faille (i.e. le type de roche de faille) conditionne les propriétés pétrophysiques 

des roches de faille et leur rôle sur les migrations de fluides. Quantifier la porosité et la 

perméabilité dans les trois dimensions a donc été l’un des objectifs principaux de cette 

étude.  

La figure d’introduction illustre la lacune bibliographique concernant le couplage 

entre les études structurales, microstructurales et pétrophysiques sur roches de faille dans le 

domaine des réservoirs profonds, par opposition avec les nombreuses études effectuées 

dans le domaine de la subsurface, en particulier sur les bandes de déformations (e.g. Fossen 

et al., 2007). Ainsi, cinq questions principales peuvent être posées : 
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(1) Quels sont les mécanismes de déformation, et les structures résultantes, des 

roches de failles en domaine de métamorphisme de très bas degré (i.e. autour de 200°C)  

affectant des roches silicoclastiques enfouies entre 5-8 km de profondeur ? 

(2) Quels paramètres physico-chimiques contrôlent ces 

mécanismes/microstructures sous ces conditions ?  

(3) Peut-on proposer un modèle d’initiation, de croissance et de maturité des 

zones de failles normales sous ces conditions ?  

(4) Quel est le rôle de la déformation sur les propriétés pétrophysiques des zones 

de failles (perméabilité et porosité) ?  

(5) Quelles sont les conséquences sur les migrations de fluides dans les bassins 

sédimentaire/réservoirs au cours du temps ?  

 

 Approches  

 

  L’étude suit une démarche pluridisciplinaire s’intéressant à des objets 

naturels, i.e. des zones de failles normales portées à l’affleurement dans la chaîne des Alpes. 

La zone d’étude est localisée dans un paléo-bassin d’avant-pays, le bassin Eocène supérieur-

Oligocène inférieur des Grès d’Annot (Alpes externes du SW), actuellement intégré aux 

unités chevauchantes du front de chaîne (Nappe de Digne et Arcs de Castellane et Nice). 

Cette étude associe trois approches principales : 

(1)  La description structurale et microstructurale détaillée de deux types de 

zones de failles normales est réalisée dans le but de caractériser la typologie des roches de 

failles et déterminer les mécanismes de déformation associés. Cette étude structurale est 

réalisée à différentes échelles, en intégrant l’interprétation des photographies aériennes, la 

cartographie géologique, les études d’affleurements et d’échantillons, la microscopie 

optique (+ cathodoluminescence) et la microscopie électronique à balayage (+ 

cathodoluminescence)  

(2) Les conditions PT enregistrées par le protolithe et par les roches de faille sont 

déterminées à partir la mesure de la réflectance de la vitrinite d’une part, par la 

microthermométrie des inclusions de fluides d’autre part. Ces données sont comparées avec 

celles obtenues à partir de la composition chimique de chlorites syncinématiques (modèle 

thermodynamique de Vidal et al., 2005). La nature des fluides à l’origine des veines 
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minéralisées dans les failles étudiées est discutée à partir de l’analyse des isotopes stables 

de l’oxygène et du carbone dans la calcite et de l’oxygène dans le quartz. Enfin, des datations 
40Ar/39Ar sur micas blancs néoformés permettent d’approcher l’âge de l’activité de la faille  

(3) Les mesures pétrophysiques matricielles (i.e. porosité et perméabilité) sont 

réalisées suivant trois directions orthogonales choisies en fonction de la typologie des roches 

de failles définie par l’étude structurale. Nous discutons également l’évolution de ces 

propriétés pétrophysiques au cours de l’évolution de la zone faille.  

 

Contexte du travail - Collaborations 

 

Cette thèse a été réalisée dans le cadre d’un groupe de travail associant Géosciences 

Montpellier, le laboratoire Chrono-Environnement de l’Université de Franche-Comté 

(Besançon) et l’Université de Barcelone pour l’étude de la diagenèse et de la déformation 

des Grès d’Annot. Il a été financé par TOTAL dans le cadre de son projet sur les « Deeply 

Buried Reservoirs » (contacts: J.M. Janiseck puis C. Gout). 

Le travail de thèse a été axé sur l’étude structurale et microstructurale des failles et 

les mesures pétrophysiques des roches de failles (ces dernières réalisées à Besançon ; 

collaboration J.P. Sizun). Il a aussi inclus des bilans minéralogiques, une partie des analyses 

microsondes et une partie des mesures microthermométriques sur inclusions de fluides (ces 

dernières réalisées à Géosciences Montpellier ; collaboration A. Chauvet). Les analyses sur 

nos échantillons ont été réalisées, pour la réflectance de la vitrinite chez TOTAL (Pau ; G. 

Nicolas), pour les isotopes du carbone et de l’oxygène de la calcite à l’Université de 

Barcelone (A. Travé), pour les isotopes de l’oxygène du quartz à l’Université de Lausanne (B. 

Lacroix) et pour les datations argon à Géosciences Montpellier (P. Monié). 

Ce travail a aussi bénéficié des résultats obtenus en parallèle par d’autres membres 

du groupe de travail, sur la modélisation thermométrique de la chimie des chlorites (H. 

Leclère, 2008 et 2009 ; Leclère et al. 2012 ; Lerat, 2012 ; D. Charpentier, Besançon), la 

cristallinité de l’illite (Lerat 2012, Besançon) et la microthermométrie des inclusions de 

fluides (L. Mezri, Géosciences Montpellier). 
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Plan du mémoire 

 

Le premier chapitre de ce mémoire fait un point sur l’état de l’art concernant les 

zones de failles affectant les matériaux silicoclastiques dans les 15 premiers kilomètres de la 

croute terrestre et leurs rôles sur les migrations de fluides. Après une revue des mécanismes 

responsables de la déformation des roches, nous présentons la notion de zone de faille, 

leurs mécanismes de croissance et les interactions fluide-roche associées, dans la croûte 

supérieure. Nous précisons ensuite les notions de base en hydraulique et le rôle des 

principaux objets structuraux sur la porosité, la perméabilité et l’écoulement dans les zones 

de failles.  

Le chapitre II présente le contexte géologique de la formation des Grès d’Annot. Un 

premier volet est consacré à la géométrie et l’histoire tectono-métamorphique des Alpes 

externes du Sud-Ouest. Une deuxième partie propose une synthèse sur les conditions de 

dépôt et d’enfouissement des grès d’Annot. La troisième partie présente l’état des 

connaissances concernant les failles affectant les Grès d’Annot.  

Le chapitre III présente les deux secteurs choisis pour l’étude des zones de failles, 

tous deux situés dans les Alpes de Haute-Provence : (1) le secteur de l’Estrop, situé dans le 

massif des Trois Evéchés, et (2) le secteur de Point Vert-Restefond, situé près du col de la 

Bonette. Afin de caractériser le protolithe sur la première zone d’étude, nous présentons ici 

de nouvelles données de réflectance de la vitrinite et les apports de celles-ci sur 

l’interprétation de l’enfouissement des Grès d’Annot. 

Le chapitre IV présente la description structurale multi-échelles des zones de failles 

des deux secteurs d’étude. Les descriptions cartographiques, les coupes structurales, les 

études de différents affleurements et échantillons représentatifs et les études 

microstructurales détaillées des roches de faille, nous permettent  de caractériser les 

différents mécanismes de la déformation et les différents types d’interactions fluide-roche 

actifs sur les deux zones d’études.   

Le chapitre V présente les mesures des propriétés pétrophysiques matricielles 

(porosité et perméabilité) réalisées sur les roches de failles des deux secteurs d’étude. 

Le chapitre VI expose l’origine, le rôle, et les conséquences de la présence de 

phyllosilicates dans les roches de failles. Les calculs de température de formation des 

phyllosilicates réalisés par d’autres membres du groupe de travail sur les Grès d’Annot 
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(Leclère et al., 2012 ; Lerat, 2012 ; D. Charpentier) sont présentés et comparés aux autres 

données acquises au cours de cette thèse (réflectance de la vitrinite, microthermométrie des 

inclusions de fluides). Une étude microstructurale et pétrologique quantitative sur une faille 

de petit rejet met en évidence les mécanismes d’initiation de la faille et le rôle très précoce 

des phyllosilicates issus des interactions eau-roche associées à la déformation. 

Le chapitre VII traite de l’origine des veines et des ciments dans les roches de failles 

étudiées et leurs relations avec les interactions fluide-roche associées à la déformation. Des 

données de microthermométrie sur inclusions de fluides et de géochimie des isotopes 

stables de l’oxygène et du carbone sont présentées et discutées. Une synthèse sur 

l’ouverture des veines et leurs remplissages et leurs liens avec des migrations de fluides syn- 

et post-déformation est présentée.  

Le chapitre VIII est une synthèse sur les conditions de la déformation responsables 

des deux principaux types de roches de failles mis en évidence (i.e. roche foliée vs. brèche 

dilatante), chaque type étant caractéristique d’une des deux zones d’étude. Cette synthèse 

discute en particulier le rôle de la température et de la pression effective sur les mécanismes 

de la déformation. Nous proposons un modèle d’évolution de zone de faille pour chacune 

des deux zones d’étude.  

Le chapitre IX met en perspective le rôle des failles étudiées dans l’histoire tectonique 

des Alpes Externes au travers de nos données de datation 40Ar/39Ar sur micas 

syncinématiques de la faille de Point Vert et des études préliminaires d’autres zones de 

failles formées dans différents contextes d’enfouissement syn- et post-sédimentaires sur la 

transversale du bassin des Grès d’Annot. 
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Figure d’introduction : Publications présentant des études pétrophysiques dans les 

roches de failles affectant des matériaux silicoclastiques dans la croûte supérieure (1978 à 

2012). Notons que les bandes de déformation du domaine superficiel ont largement été 

testées tandis que les roches de failles des domaines plus profonds l’ont rarement été.  
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I - LES FAILLES AFFECTANT LES ROCHES SILICO-

CLASTIQUES DANS LA CROUTE FRAGILE (0-15km) : SYNTHESE 

BIBLIOGRAPHIQUE

I-1- Déformation des roches

I-1- 1-Définition  

 

La déformation correspond au changement de forme s’exprimant dans la roche sous 

l’effet des contraintes appliquées. Les quatre composants de la déformation sont la translation, 

la rotation, la distorsion et le changement de volume (Fossen, 2010). La déformation 

homogène est une déformation qui affecte un corps avec les mêmes caractéristiques en tout 

point ; on l’oppose à la déformation hétérogène, qui est une déformation affectant un corps 

avec des caractéristiques différentes sur au moins deux points. On distingue également la 

déformation continue i.e. en l’absence de rupture, de la déformation discontinue i.e. lorsque 

les volumes sont sectionnés. 

I-1- 2-De la déformation aux contraintes  

 

La déformation finie est observable et quantifiable. En revanche, l’état de contrainte et 

son évolution dans le temps, responsables de divers stades ou incréments de déformation, ne 

sont pas visibles. Ainsi, faire des hypothèses pour remonter aux valeurs et géométries des 

axes de contraintes est nécessaire. 

La contrainte est une force par unité de surface et possède la dimension d’une pression 

(en pascal ou bars). L’état de contrainte d’une roche correspond à son état de pression interne

(Fig. I-1-1). La déformation d’un objet en réponse aux contraintes appliquées se mesure en 

comparant les longueurs de ses axes anté (protolithe) et post- déformation (roche déformée)

(Ramsay, 1967). On définit ainsi une sphère (protolithe) et un ellipsoide (roche déformée) 

dont le rapport entre le diamètre de la sphère et les longueurs des axes, X, Y et Z renseigne 

sur le type de déformation (ex : Diamètre de la sphère (protolithe) – X roche déformée > 1 = 

Elongation ou extension ; Diamètre de la sphère (protolithe) – X roche déformée < 1 = 

raccourcissement). 
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Figure I-1-1 : Classification des régimes de contraintes tectoniques dans le cas d’une faille 
normale, d’une faille inverse et d’un décrochement. Les ellipsoïdes des contraintes (à gauche) 
et de la déformation (à droite) sont illustrés pour chaque cas (modifié de Fossen, 2010).

I-1-3-Contraintes tectoniques au sens d’Anderson  

 

La classification traditionnelle des régimes de contraintes tectonique dans le cas des 

failles normales, failles inverses et décrochements a été définie par Anderson (1951) (Fig. I-1-

1). Celui-ci a fait l’hypothèse (ne tenant pas compte du rôle des fluides), que, en l’absence de 

contraintes cisaillantes à la surface de la terre, l’une des contraintes doit nécessairement être 

verticale, celle-ci correspondant au poids des terrains constituant la colonne située au dessus 

du point considéré. Ceci permet de définir trois régimes de déformations concernant les 

failles :

La faille normale correspond à une contrainte maximale verticale et une contrainte 

minimale horizontale. La déformation est une extension horizontale.
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La faille inverse correspond à une contrainte maximale horizontale et une contrainte 

minimale verticale. Il en résulte un raccourcissement horizontal.   

Le décrochement (faille verticale) correspond à des contraintes principales maximales 

et minimales dans le plan horizontal. 

Cependant, la classification d’Anderson n’est valable que sous certaines conditions :

(i) la déformation est coaxiale, i.e les axes principaux de la déformation ne subissent pas de 

rotation ; (ii) la contrainte principale intermédiaire est toujours contenue dans le plan de faille

et (iii) la déformation affecte un milieu isotrope et est localisée sur des hétérogénéités 

cassantes. Enfin, un dernier point concerne la réactivation de structures andersoniennes dont 

le jeu issu de la réactivation ne correspond pas à la cinématique d’initiation de la structure.

I-1-4-Mécanique de la rupture –

La rupture peut intervenir soit dans le domaine élastique, caractérisant les matériaux 

dits « fragiles », soit dans le domaine élasto-plastique, caractérisant les matériaux dits 

« ductiles » (Grolier et al., 1990 ; Fossen, 2010) (Fig. I-1-2).

Figure I-1-2 : Graphique de relations entre déformation (abscisses) et contraintes (ordonnées) 
(Fossen, 2010) et passage entre déformation élastique, plastique et rupture.
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Un matériau élastique est un matériau revenant à son état initial après suppression des 

sollicitations mécaniques responsables de sa déformation. Il s’agit donc d’une déformation 

réversible. 

Un matériau élasto-plastique est un matériau dont la déformation comporte une 

composante élastique réversible et une composante plastique qui ne l’est pas. Si, en plus de 

ces deux composantes,  la déformation dépend du temps, on parlera de déformation visco-

élasto-plastique. 

Ces comportements varient en fonction de la nature de la roche, de la température, de 

la pression de confinement, de la teneur en fluides et la pression en fluides (Von Karman, 

1911 ; Handin & Hager, 1957, Fossen, 2010) :

Le comportement mécanique de la roche dépend de deux principaux paramètres, le 

module de Young et le coefficient de Poisson. Le module de Young a la dimension d’une 

contrainte et se mesure généralement en GPa. Il représente la contrainte qu’il faudrait 

appliquer sur la roche pour théoriquement doubler sa longueur initiale. Aucun matériau ne 

correspond à une telle sollicitation. Le coefficient de Poisson est un nombre sans dimension 

permettant de quantifier le changement de volume d’un corps dans le domaine de l’élasticité. 

Il correspond au rapport entre les extensions normale et parallèle à la contrainte maximale 

appliquée. 

La température, et plus précisément son augmentation, affaiblit la roche et facilite le

passage dans le domaine de déformation plastique (Heard, 1960 ). La pression de confinement 

permet l’accumulation de déformation plastique avant la rupture. La présence de fluides tend 

à affaiblir la roche et encourager le passage au domaine plastique (Fossen, 2010). La taille des

grains, l’anisotropie mécanique des particules et l’organisation des réseaux 

cristallographiques induisent des anisotropies susceptibles de jouer sur le passage entre les 

différents domaines de déformation (Durham & Goetze, 1977).

La loi de Hooke définit la relation entre contrainte appliquée et déformation dans le 

domaine élastique et permet de définir l’élasticité, la plasticité et la rupture. Les déformations 

observées sont proportionnelles (par le module de Young) aux contraintes appliquées dans le 

domaine élastique. On définit le point de passage entre un comportement élastique et 

plastique (changement de pente) par le point de « yield » ou « fléchissement » (Fig. I-1-2).

En milieu homogène, la méthode du cercle de Mohr permet de représenter simplement 

l’état de contrainte de la roche, de déterminer son recoupement avec l’enveloppe de rupture de 

l’échantillon et de prévoir la géométrie des plans de rupture. L’enveloppe de rupture de 

l’échantillon est décrite par une relation empirique définie à partir de la théorie des cracks de 
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Griffith (1920). Cette enveloppe de rupture est composée d’une partie dite de « Griffith », 

d’une partie dite de « Mohr-Coulomb » et d’une partie dite de « Von Mises ». Cette 

enveloppe est notamment fonction de l’angle friction interne du matériau. La variabilité de 

pente de cette enveloppe et les différents styles de fracturations sont fonction de la pression de 

confinement ci (Fig. I-1-3). La rupture est possible lorsque le cercle défini par le diamètre 1

- 3 (axe des abscisses) recoupe la courbe intrinsèque caractéristique du matériau considéré 

(Fig. I-1-3).

Figure I-1-3 : voir légende Fossen, 2010.

I-1-5-Contraintes effectives et  pression de fluide – 

 

Dans une colonne de roches poreuses, la contrainte lithostatique est distribuée au 

niveau des contacts de grains, (Fossen, 2010). La pression de fluide s’exerçant dans les pores 

de la roche s’oppose à la contrainte lithostatique : la contrainte dans la roche est alors appelée 
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contrainte effective. Celle-ci correspond à la contrainte lithostatique à laquelle on soustrait la 

pression de fluide dans les pores.   Ainsi, la rupture est facilitée par les surpressions de fluides 

dont l’effet revient à abaisser le seuil de résistance des roches (Fig. I-1-4). La pression de pore 

dans un matériau (pression de fluides)  décale ainsi le cercle de Mohr sur la gauche. Dans les 

sériés gréso-pélitiques, pour une même pression lithostatique, les contraintes mesurées dans 

les grès et les argiles ne sont pas les mêmes (module de Young et coefficient de Poisson 

différents conditionnant la forme et la localisation de l’enveloppe de rupture). Les grès étant 

plus résistants, ils peuvent supporter une contrainte différentielle plus importante que celle 

supportée par les argiles. Ainsi, la pression de fluide dans les pores nécessaire pour générer 

des fractures en extension est inférieure dans le cas du grès. Graphiquement, le cercle de

Mohr relatif aux grès nécessite un décalage vers la gauche (lié à la pression de fluide) moins 

important que le cercle de Mohr relatif aux argiles pour amener à la rupture (Fig. I-1-4&5). 

Figure I-1-4 : Effet de la pression de fluide sur le cercle de Mohr (Fossen, 2010). 
Commentaires dans le texte.

D’une façon plus générale, les milieux stratifiées ne peuvent être discutées selon un 

simple graphique de Mohr-Coulomb puisque qu’ils correspondent à des rhéologies différentes 

et donc à des enveloppes de rupture différentes sur le diagramme (Treagus et al., 1992 ;

Maury, 1970) (Figure I-1-5). De plus, les réfractions de contraintes dues à la superposition des 

couches de roches de compétences différentes et les contrastes de viscosité associés localisés 

à leurs interfaces induisent des gradients de déformation à leur voisinage. 
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Figure I-1-5 : Effet du différentiel de compétences des couches sur le cercle de Mohr 
(Fossen, 2010). Commentaires dans le texte.

I-1-6- Les quatre grands types de fracturation 

Quatre modes principaux de fracturation des roches sont répertoriés et ne sont 

exclusifs l’un de l’autre :

Le mode I est le mode de fracturation en ouverture, le déplacement étant orthogonal 

aux épontes de la fracture. Le mode -I, ou IV selon les auteurs, correspond à un mécanisme en 

fermeture de la fracture. Le mode II (mode en glissement) correspond à un cisaillement 

parallèle à la fracture (Figure I-1-6). Le mode III correspond à un déchirement parallèlement 

au bord de la fracture (Figure I-1-6). En subsurface, le mode I est omniprésent mais tend à 

devenir plus rare avec l’augmentation de la pression de confinement (cf. cercle de Mohr se 

déplçant vers la droite).  
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Figure I-1-6 : Les quatre principaux modes de fracturation : le mode I, le mode –I, le mode II 
et le mode III.

I-2- La zone de faille 

I – 2 – 1-Notion de zone de faille 

Une faille est une discontinuité structurale localisant une rupture, ou déformation 

discontinue, avec déplacement relatif des deux compartiments individualisés (Mattauer, 

1973). Dans la majorité des cas, une faille ne se limite pas à un plan et possède un volume. En 

effet, la surface de glissement est entourée d’un volume de roche déformée. La faille

correspond au volume rocheux déformé, localisant le rejet, contenant un matériel mobilisé 

entre ses épontes et une zone endommagée en périphérie.

La description d’un volume de faille ou zone de faille (terme qualitatif) se fait 

généralement suivant le modèle de Caine et al. (1996), en distinguant une zone cœur (core 

zone) et une zone d’endommagement (damage zone) (Fig. I-2-1). Cette zonation avait déjà été 

suggérée par Chester et Logan (1986), Sibson (1987), Davison and Wang (1988). Ces termes 
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sont définis en opposition à la roche non déformée appelée « protolithe », encaissant ou, dans 

la bibliographie des réservoirs géologiques, « roche hôte ».

Figure I-2-1 : Définition structurale d’une zone de faille au sens de Caine et al.  (1996).

I – 2 – 2 La zone « cœur » de faille 

Par définition, La zone de déformation maximale dans laquelle la fabrique initiale a 

partiellement ou totalement disparue est appelée zone cœur de faille (Fig. I-2-1). Le 

déplacement principal est localisée dans ce volume. Ce dernier se définit par un critère

structural et/ou un critère pétrologique.

Le critère structural fait référence au fait que la zone cœur de faille est la zone dans 

laquelle la déformation est la plus intense. Cette déformation maximale est généralement 

spatialement associée au(x) plan(s) de glissement principaux. 

Le critère pétrologique fait référence à un ou plusieurs types de roches présents dans la 

zone de faille et différant, de part leur nature ou leur proportion, des roches de la zone 

d’endommagement ou du protolithe. 

La combinaison de ces deux paramètres donne des roches de faille de types variables 

en fonction de la lithologie du protolithe et des conditions de la déformation (cf. section I-2-4

ci-dessous) (Fig.I-2-2&3).
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Figure I-2-2: Voir légende Faulkner et al. (2010).

I – 2 – 3 La zone « d’endommagement» de faille 

La zone d’endommagement de faille est caratérisée par des déformations modérées à 

faibles qui ne masquent pas la fabrique originelle (Fig. I-2-1). Elle borde le cœur de faille et 

peut être composée de faisceau de plis, de fractures, de failles satellites de rejet inférieur à la 

faille principale, de stylolithes et de veines. Classiquement, la densité de ces objets diminue 

avec la distance à la faille principale (voir partie I-3). 
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I – 2 - 4 Distribution des objets géologiques le long d’une zone de faille

Les objets géologiques présents dans les zones de failles évoluent en fonction de la 

lithologie affectée, de l’état diagénétique du protolithe, des caractéristiques mécaniques du 

protolithe, du rejet, des conditions pression-température d’activité de la faille, du contexte 

tectonique, de l’écoulement de fluides et de la pression de fluide. Ceux-ci ont déjà été 

largement étudiés (e.g. Fossen, 2010 ; Hobbs et al., 1986 ; Sverdrup & Bjorlykke, 1997 ;

Scholz, 2002 et références citées). La figure I-2-3 illustre la succession généralement admise 

des types de déformation à température (A & B) et profondeur croissantes (C) ; soit les 

brèches, les gouges, les cataclasites, et les mylonites. Ces roches sont classées en fonction de 

leur texture, granulométrie, cohésion, foliation et minéralogie (Sibson, 1977). Scholz (1990)

définit les brèches comme des roches de faille peu cohésives ayant une proportion de 

fragments visibles supérieure à 30% et les gouges comme des roches de faille foliées peu 

cohésives ayant une proportion visible de fragments visibles inférieure à 30%. Les cataclasites 

sont définies comme des roches de faille cohésives à matrice partiellement à totalement 

cimentée dans lesquelles  la réduction de la taille des grains donne respectivement les 

appellations de proto-cataclasite (fragment>0.5 cm ; matrice = 10 à 50%), cataclasite (0.5 cm

>fragment>0.1cm ; matrice = 50 à 90%) et ultra-cataclasite (fragment<0.1 cm ; matrice = 90 à 

100%). Cette nomenclature s’applique également aux mylonites selon les mêmes critères 

(protomylonite, mylonite, ultramylonite) ; La part de recristallisation est cependant bien plus 

importante que dans les cataclasites. Notons toutefois que les mylonites et ultramylonites sont 

des variétés de phyllonites ; ces dernières roches ayant les mêmes caractéristiques que les 

mylonites mais montrant des recristallisations de phyllosilicates.

Les interactions fluide-roche et les transformations minéralogiques associées évoluent 

en fonction de la température et de la profondeur. Pour un grès arkosique, ces interactions

sont répertoriées en partie dans la figure I-2-3B, qui recouvre les faciès diagénétiques et 

métamorphiques jusqu’au faciès « schiste vert ». La néoformation de phyllosilicates est 

classiquement observée suivant l’ordre d’apparition suivant, à température croissante : la 

kaolinite, la smectite, l’illite et les micas blancs (ces derniers à partir d’environ 200°C)

(Kubler & Jaboyedoff, 2000).

L’expression de la déformation en milieu silicoclastique poreux (i.e. sauf exception 

considéré comme proche de la surface) est gouvernée à l’échelle du grain par quatre 

mécanismes principaux (Aydin, 1978 ; Antonellini & Aydin, 1994 ; DuBernard & Labaume 

2002 ; Fossen et al., 2007) : (i) les glissements et rotation de grains, (ii) la fracturation 
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intragranulaire ou cataclase (liée aux contacts hertziens entre les grains), (iii) la fracturation 

transgranulaire et (iv) la pression-solution – précipitation (cimentation). Ces modes de 

déformation ne sont pas exclusifs l’un de l’autre et sont contrôlés par les paramètres suivants :

la porosité du protolithe, la cimentation, le champ de contraintes (spécialement la pression 

effective de confinement), la minéralogie (dont la proportion en argiles) et la température 

(Fig.I-2-3C). 

Les bandes de déformation sont l’expression commune  de la déformation dans les 

roches granulaires poreuses. Il s’agit de structures tabulaires d’épaisseur finie localisant la 

déformation (Aydin, 1978). 

Trois pôles cinématiques définissent un premier type de classification des bandes de 

déformation : les bandes dilatantes, les bandes compactantes et les bandes cisaillantes (Fig. I-

2-4). Cependant, Antonellini & Aydin (1994) proposent aussi une classification à partir de la 

présence ou l’absence de cataclase ; l’apparition de cataclase se produisant dans le cas d’une 

cinématique en pression ou transpression (i.e. avec une composante cisaillante). 

Actuellement, la classification par objet structural est la plus répandue. Elle est proposée par 

Fossen et al. (2007), qui distingue des bandes de désagrégation, des bandes à phyllosilicates, 

des bandes de déformation cataclastiques (présence de cataclase) et des bandes de 

déformation avec pression-solution cimentation (Fig.I-2-3C). Nous pouvons ajouter à cette 

classification quatre autres types de bandes de déformation : les slipped deformation bands 

(e.g. Rotevatn et al., 2008) , les dilatational bands (e.g. DuBernard et al., 2002), les bandes de 

compaction (e.g. Mollema & Antonellini, 1996), et les shear-enhanced compaction bands

(e.g. Eichhubl et al., 2010). Ces différents objets géologiques ont été étudiés en détails, 

notamment dans les études associées à la prospection pétrolière.

I-3- Génèse, croissance, et géométrie des failles

Documenter et prédire les géométries de croissance des zones de failles est primordial 

pour discuter le degré de connectivité des hétérogénéités structurales d’un système

géologique. Cette démarche est essentielle pour prédire les migrations de fluides, leur 

potentiel à emprunter une hétérogénéité structurale sur de grandes distances et ainsi 

documenter les problèmes de saut d’échelle supérieure (upscaling) récurrents en géosciences 

(Gupta et al., 1999). La compréhension des lois d’échelle d’une faille possède de nombreuses 

applications en géologie telles que l’estimation de la distribution de la déformation dans une 

région (Scholz & Cowie, 1990, Walsh et al., 1991), le développement de modèles pour la 
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croissance des zones de failles (e.g. Walsh et al., 2002), la distribution spatiale des structures 

sub-sismique (i.e. sous la résolution sismique). L’application industrielle du dimensionnement 

des failles se trouve dans le domaine des réservoirs et particulièrement dans l’élaboration de 

modèles géologiques des réservoirs d’hydrocarbures fracturés (Cherpeau et al., 2010).

Figure I-2-4 : Les principaux types de bandes de déformation schématisées à l’échelle du 
grain en fonction de (A) la cinématique de la rupture et (B) des mécanismes de déformation 
dominants (Fossen et al., 2007)

I – 3 – 1 Genèse des réseaux de failles et géométries associées 

De nombreux auteurs ont étudiés les géométries des zones de failles par (i) l’analyse 

cartographique des traces des failles et (ii) l’analyse de sections verticales (Faure & 

Chermette, 1989 ; Vendeville & Cobbold, 1991 ; Peacock, 1994 ; Childs et al., 1995). Ces 

travaux montrent que les traces des failles normales varient de façon significative dans le plan 
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vertical, notamment en milieu stratifié où segments et structures en échelons sont présents, 

nombreux et complexes (Peacock, 1994 ; Childs et al., 1995). Selon une vue en plan, les 

traces des failles normales montrent également une grande variabilité de connectivité de 

segments (Marchal et al., 2003).

I-3-2-Croissance de failles et connexion de segments en plan

Deux principaux modèles existent dans la littérature pour expliquer la croissance des 

failles : le modèle de propagation radiale et le modèle par connexion de segments. Les failles 

ne possèdent que très rarement des plans rectilignes qui témoigneraient d’une propagation 

radiale. Au contraire, elles montrent généralement des discontinuités et aspérités qu’on peut 

considérer héritées d’une croissance par segments initialement non alignés et responsables des 

déviations de direction à leurs extrémités. Ce second modèle est, de fait, plus généralement 

admis, autant pour les failles de grande échelle (Peacock, 1991; Peacock & Sanderson, 1991 ;

Jackson & Leeder, 1994 ; Jackson et al., 1996) pour les failles de plus petites échelles 

(Cladouhos & Marret, 1996 ; Mansfield & Cartwright, 1994 ; Cartwright et al., 1995) (Fig. I-

3-1A).

Le modèle de propagation radiale admet comme processus primaire la croissance de la 

faille par ses extrémités, « la croissance primaire » (Fig. I-3-1 B(a)). Ceci implique une 

croissance linéaire décrite par une loi de type D.Ln. Cependant, Cladouhos & Marret (1996)

soulève un problème posé par ce modèle : ce dernier devrait engendrer une augmentation du 

Moment Sismique (qui est une fonction de la surface de rupture de faille) à chaque incrément 

de croissance. De plus, les profils rejet-longueur non linéaires ne semblent pas correspondre à

ce modèle (Fig. I-3-1).
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Figure I-3-1 : (A) Modèle de 
croissance de faille d’après 

Fossen (2010). (B) 4 différents 
profils associés au modèle de 

croissance de faille « radiale » et 
par « segments » (Kim & 

Sanderson, 2005) et profils de 
longueur-déplacement associés.

(C) Modèle de croissance de 
faille par segments (Marchal et 

al., 1998,2003).
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Le modèle de croissance par connexions de segments (Granier, 1985 ; Cartwright et 

al., 1998 ; Jackson et al., 1996) considère que les segments croissent et se connectent aux 

segments voisins par l’intermédiaire de relais (Fig. I-3-1 A & B(d)). Le profil distance-rejet 

n’est ainsi pas une gaussienne parfaite et traduit le différentiel de rejet initial entre segment et 

relais. 

Ces modes de croissance ne semblent pas être exclusifs l’un de l’autre. L’initiation de 

la croissance peut combiner les deux modes tandis que les grandes failles ne semblent croitre

que suivant le modèle de connexion de segments. Une alternative est que ce dernier mode

prenne le relais du modèle de croissance primaire au cours du développement de la faille 

(Cladouhos & Marret, 1996). 

I-3-3-Géométries d’initiations en section verticale.

De nombreuses géométries d’initiation de failles sont décrites dans la littérature et leur 

complexité semble être notamment corrélée avec la présence d’un milieu stratifié à couches 

mécaniquement différentes (Peacock, 1992). 

La figure I-3-2A décrit l’agencement idéalisé de deux plans de cisaillements et des 

stylolithes et fractures de mode I (veines minéralisées) associés en milieu homogène (Fossen, 

2010). Les fractures et les pics stylolithiques sont orientés parallèlement à la contrainte 

principale majeure. L’ouverture des fractures s’effectue orthogonalement à la contrainte 

principale majeure, i.e suivant la direction de la contrainte principale mineure. 

Une seconde géométrie classique d’initiation de zone de faille appelée « géométrie à 

ailettes » peut s’observer en plan comme en coupe (Figure I-3-2B) (Petit & Mattauer, 1994 ;

Micarelli et al., 2005). Le quadrant extensif du cisaillement est occupé par des fractures ou 

veines branchées sur la terminaison du cisaillement tandis que le quadrant compressif est 

occupé par des stylolithes. Le fort angle entre les ailettes et le cisaillement témoigne d’une

faible friction sur le plan cisaillé (Petit and Mattauer, 1994).

La figure I-3-2C décrit la structure classique de fractures ou de veines en échelons et 

son agencement en bande de cisaillement naissante (Micarelli et al., 2005). Le stade ultérieur 

est l’ouverture puis le cisaillement de ces fentes avec l’accumulation du rejet, jusqu’à la 

formation d’une surface de cisaillement continue.
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Figure I-3-2 : Géométrie d'initiation de failles. (A) Localisation des stylolithes et fractures 

dans le cas de failles normales antithétiques (Fossen, 2010). (B) Géométrie en ailettes
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Dans un milieu stratifié à couches de compétence différente, les fractures de mode I se 

localisent préférentiellement dans les niveaux compétents. Ce fait peut favoriser une 

géométrie d’ouverture des fractures en relais extensifs (pull-apart) connectés par des 

cisaillements obliques dans les bancs moins compétents (Fig. I-3-2D)(Peacock, 2002).

Les niveaux de compétence plus faible ont tendance à localiser un changement de 

pendage des failles (Lansigu, 2000) ; celui-ci faiblit dans les niveaux argileux par exemple 

(i.e. diminution de l’angle de friction interne du matériau).

Le cas illustré en figure I-3-3A montre le cas d’un relai compressif lié au changement 

de pendage de la faille dans les niveaux de faible compétence. La courbure de faille a ici

quatre conséquences principales : (i) sa géométrie à tendance listrique autorise la rotation de 

blocs dans le volume de faille, (ii) elle favorise la naissance d’une faille antithétique limitant

cette rotation (en sens inverse), (iii) la création d’un nouveau segment permet de retrouver un 

pendage rectiligne et de supprimer un relai compressif. La faille abandonne ainsi une zone de 

déformation fossile et (iv) cette évolution liée à la courbure de faille initiale participe à 

l’élargissement de la zone de faille (Fig. I-3-3A).  

Les zones de relais extensifs dans les niveaux de faible compétence montrent des

géométries de recouvrement en échelons conduisant à l’incorporation mécanique des niveaux 

faibles dans la zone de faille. Ce processus est appelée claysmear dans le cas communément 

décrit d’entrainement d’argiles (Fristad, 1997 ; Yielding, 1997 ; Fisher & Knipe, 2001 ;

Yielding, 2002 ; Fossen, 2007, 2010 ; van der Zee & Urai, 2005 ; Welch et al., 2009) (Fig. I-

3-3B). 

Dans un cas plus général, la multiplication des relais peut rendre complexe la 

géométrie de la zone de faille (Figure I-3-3C ; Zee & Urai, 2005). Ce type de géométrie peut 

également être responsable de l’incorporation mécanique d’argiles dans la zone de faille. Ces 

trois géométries sont primordiales dans la compréhension des problèmes de juxtaposition de 

réservoirs. 

Dans le but de quantifier la proportion d’argile mécaniquement incorporé dans une

zone de faille à partir de la composition de la roche hôte, trois principaux algorithmes ont été

développés : Le Shale Smear Factor (SSF), le shale Gouge ratio (SGR) et le Claysmear 

potential (CSP), détaillés en Figure I-3-3D. Ces algorithmes ont été élaborés à partir de 

l’étude de géométries d’initiation de zones de failles et confrontés aux données issues de 

failles à rejets plus importants. Cependant, selon Yielding (2002), le Shale Gouge Ratio 
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Figure I-3-3 : Géométrie d'initiation de  failles en 
milieu stratifié. (A) Failles normales présentant une 
géométrie en escaliers associée à un relai compressif 
(Lansigu, 2000). (B) Géométrie d'entrainement d'une 
couche "faible » dans un relai extensif entre deux 
segments (clay smearing) (Fossen, 2010). (C) 
Multiplication des zones de relais et géométries de 
juxtoposition associées (Zee & Urai, 2005). (D)
Algorithmes de prédiction de quantité d'argiles dans 
une zone de faille. Ces argiles sont mécaniquement  
incorporées suivant les géométries d'entrainement 
décrites en (B) (e.g. Yielding, 2002; Fossen, 2010).
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présente un avantage sur les autres algorithmes car il permet de prédire un paramètre 

directement quantifiable, la composition de la roche de faille, qui contrôle au premier ordre la 

perméabilité de la zone de faille.

I – 3 –4 - Relations longueur – épaisseur - déplacement 

La connaissance des distributions spatiales des différents paramètres relatifs aux failles 

tels que la longueur, le déplacement, l’épaisseur et leurs relations mutuelles ont été largement 

étudiés dans les dernières décennies (e.g. Gillepsie et al., 1992 ; Marrett, 1992 ; Cowie et al., 

1995 ; Gross et al., 1997 ; Bonnet et al., 2001 ; Gudmundsson, 2004 ; Kim & Sanderson, 

2005 ; Schultz et al., 2008 ; Wibberley et al., 2008 ; Ferril et al., 2008 ; Soliva et al., 2008 ;

Childs et al., 2009 ; Polit et al., 2009 ; Thorabi & Berg, 2010 ; Dyer et al., 2012). 

a) Relation entre longueur et déplacement  

 

Il est généralement assumé que la relation entre le déplacement cumulatif maximum de 

la faille (D) et la longueur de la faille sont corrélés suivant la formule de Thorabi & Berg 

(2010 et références citées) (Fig. I-3-4) :
n 

une constante relative aux propriétés de l’expression du déplacement relatif 

aux propriétés mécaniques de la roche, spécialement la contrainte cisaillante et l’élasticité de 

la roche. Pour une relation linéaire, n=1 et 

littérature une valeur de « n » généralement comprise entre 1 et 2 (Schultz et al., 2008 (n=1);

Marrett & Allmendinger, 1991 (n=1.5) ; Walsh & Watterson, 1988 (n=2)). Le rapport D/L 

moyen pour les failles est de 1/100. Notons que le phénomène de durcissement tectonique 

(strain hardening) présent dans la formation des bandes de déformation cataclastiques donne 

des structures très longues pour des rejets plus petits (D/L = 1/1000) (Fossen et al., 2007). 
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Figure I-3-4 : Relations entre longueur et déplacement  sur les zones de failles d’après
Thorabi & Berg (2010).

b) Relation entre largeur et déplacement 

 

L’épaisseur de la zone coeur de faille est délicate à définir car les limites de celui-ci 

sont définies de façon différente suivant les auteurs et les types de failles étudiées. De 

nombreux auteurs ont montré une corrélation positive entre le rejet et l’épaisseur de la zone 

coeur de faille (e.g. Scholz, 1987 ; Sperrevik et al., 2002 ; Childs et al., 2009) (Fig. I-3-5). 

Cette relation peut être plus complexe en fonction d’autres paramètres comme la présence de 

milieux stratifiés engendrant la connexion de segments (Fig. I-3-5) (Gabrielsen et al., 1998 ;

Lansigu, 2000 ; Peacock, 2002), les phénomènes d’abrasion mécanique et la proportion 

d’argile (Antonellini & Aydin, 1994). La littérature montre en outre une tendance à 

l’élargissement de la zone de faille au sens large et de la zone cœur en particulier vers la 

surface. Ce fait résulte d’une contrainte lithostatique décroissante vers la surface (Withjack et 

al., 1990 ; Allmendinger, 1998). 
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Figure I-3-5 : Relation entre largeur et déplacement sur les zones de failles (Fossen, 2010 ;
Kim & Sanderson, 2004)

Les zones d’endommagement de failles montrent une large variété de géométries et de 

caractéristiques de déformation. Elles peuvent être regroupées en trois types ( e.g. Kim et al., 

2004 et références citées) (Fig. I-3-6A):

Les zones d’endommagement de terminaison (Tip damage zones) peuvent être 

subdivisées sur la base des modes de rupture (mode I, II ou III) ; la densité de fractures est 
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maximale dans cette zone. Ce type de zone d’endommagement est asymétrique dans le cas 

des modes de rupture II et III.

Les zones d’endommagement de relais ou (Linking damage zones) se développent 

entre deux segments de failles non co-planaires (zone de relais). La densité de fractures, leurs 

orientations et leur nature sont intimement liées à la cinématique du relais, i.e. un relais

extensif ou compressif. 

Les zones d’endommagement de paroi (wall damage zones) résultent de la propagation 

des fractures de modes II et III associés au cisaillement principal et à l’accumulation de rejet 

sur ce dernier.

En raison de cette diversité de nature des zones d’endommagement, les graphiques 

« Largeur de la zone d’endommagement vs déplacement » montrent un étalement des données 

important bien qu’une tendance linéaire semble apparaître sur une échelle logarithmique (e.g. 

Fossen 2010, Grasemann et al., 2011) (Fig.I-3-6B).

Figure I-3-6 : (A) Les trois types de 
zones d'endommagement de failles 
décrites par Kim et al., 2004. (B) 
Relations entre largeur de la zone 
d'endommagement et déplacement de 
la zone de faille (Fossen, 2010).
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I-4- Les interactions fluides-roches

Les principaux mécanismes de déformation affectant les matériaux sédimentaires 

sont : (i) le glissement inter-granulaire, (ii) la fracturation des grains, (iii) la plasticité des 

grains et (iii) les processus physico-chimiques de dissolution-précipitation (incluant la 

dissolution sous contrainte, ou pression solution). Dans les conditions de la croûte supérieure, 

la rupture et la plasticité des particules argileuses dépendent essentiellement des conditions de 

contrainte et sont relativement indépendants du temps. En revanche, les processus de 

dissolution-précipitation et d’altération des minéraux sont dépendants du temps et jouent un 

rôle important dans la compaction des sédiments et la formation des roches de failles à 

l’échelle des temps géologiques (Zhang & Spiers, 2005).

I – 4 – 1 - La pression solution

a) Mécanismes à l’échelle du grain 

 

La dissolution sous contrainte est un mécanisme très efficace pour la compaction de 

sédiments et la déformation des roches dans la croûte supérieure. Elle est contrôlée par 

différents paramètres : les contraintes appliquées (notamment la pression effective), la 

température, la taille des grains, la forme de l’interface entre les grains, la chimie de l’eau 

interstitielle, la minéralogie de la roche, l’épaisseur du film d’eau entre les grains (Renard et 

al., 2000). Deux modèles concernant la nature du contact entre les grains ont été proposés 

pour expliquer la pression solution (Zhang & Spiers, 2005). Le modèle de « Water Film 

Diffusion » peut être décrit suivant trois stades : (i) la dissolution à l’interface des grains, (ii) 

la diffusion des solutés le long film d’eau adsorbé le long du contact entre deux grains, (iii) la 

précipitation sur la surface du grain adjacente au pore ouvert (Heald, 1955 ; Weyl 1959, 

Rutter, 1976 ; Renard et al., 2000). Le plus lent de ces trois processus contrôle le taux de 

pression-solution. Dans le second modèle, dit de « Island and Channel », les contacts entre 

grains sont assurés par des chenaux permettant aux fluides de circuler (Fig. I-4-1). Dans les 

deux modèles, la présence d’eau est primordiale pour dissoudre les minéraux solides et 

transporter le matériel au dehors du contact (Zhang & Spiers, 2005). 
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Figure I-4-1: Les deux modèles de pression solution. Voir légende Zhang & Spiers, 2005.

b) Températures d’activité des mécanismes 

 

La dissolution du quartz dans les grès devient significative à l’échelle des temps 

géologiques à partir de températures de 80-90°C, correspondant à un enfouissement de 2.5-

3km avec un gradient géothermique normal (Renard et al., 2000 ; Baron & Parnell, 2007 ;

Marcussen et al., 2010 ; ). Le facteur limitant la solubilisation est la vitesse de précipitation du 

quartz, qui diminue avec la température et bloque le cycle de la pression solution aux basses 

températures (Renard et al., 2000). 

La solubilisation de la calcite est active dès les faibles profondeurs, son taux de 

précipitation n’étant pas un facteur limitant pour la solubilisation (Sverdrup & Bjorlykke, 

2005). 
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c)  Influence des phyllosilicates 

 

Pour des roches silicatées le modèle classique de diffusion dans un film d’eau assume 

que la matière est dissoute au niveau du contact entre les deux grains de quartz. Entre deux 

micas, le film piégé est plus fin qu’entre deux grains de quartz. De plus, les minéraux argileux 

peuvent également avoir des charges électriques distribuées sur leur surface qui stabilisent le 

film d’eau (Renard et al., 1997 ; Zhang & Spiers, 2005). En conséquence, la diffusion est plus 

facile et donc le taux de pression-solution plus rapide en présence de phyllosilicates. Les 

expérimentations sur la pression solution montrent que la diffusion contrôle le mécanisme à 

des profondeurs importantes tandis que le modèle basé sur les indentations des micas naturels 

montre que la cinétique de précipitation du quartz, contrôlée par la température, est le facteur 

limitant à faible profondeur (Renard et al., 1997).

d) Objets géologiques 

 

L’objet géologique matérialisant communément les surfaces de pression-solution est le 

stylolite (ou microstylolite i.e. pression solution aux contacts entre grains), dont la surface

s’organise géométriquement en fonction des contraintes (e.g. Koehn et al., 2012). Les pics 

stylolithiques sont classiquement orientés parallèlement à la contrainte principale. Les 

stylolites sont des structures communes dans les carbonates  (à basse température) (Sheppard, 

2002 ; Morad et al., 2010) et dans les roches silicoclastiques (T>80-90°C) (Rispoli, 1981 ;

Baron & Parnell, 2007; Dutton et al., 2010 ; Marcussen et al., 2010). Notons qu’ils peuvent 

avoir une origine sédimentaire (augmentation de la charge lithostatique liée à 

l’enfouissement), ou tectonique, notamment liés aux déformations dans les zones de failles 

(Petit & Mattauer, 1994 ; Ohlmacher & Aydin, 1997 ; Labaume et Moretti, 2001 ; Tondi et 

al., 2006 ; Benedicto & Schultz, 2010).

I – 4 – 2 - Altération des feldspaths 

L’altération des feldspaths et la néoformation de phyllosilicates associée sont des

caractéristiques communes de la diagénèse et du métamorphisme de très bas degré. La figure 

I-2-3-1B montre l’ordre d’apparition des phyllosilicates à température croissante (i.e. 

kaolinite, smectite, illite, micas blancs) avec des thermomètres classiques développés dans la 
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géologie des réservoirs (Hunziker, 1986). En plus de la température pouvant activer ou 

inhiber la muscovitisation (Hunziker, 1986 ; Chardon et al., 2006), il a été démontré que 

l’altération des feldspaths dépend d’une série de paramètres incluant : (1) les conditions de 

pression, (2) la chimie du fluide, son déséquilibre avec le minéral et la durée de l’altération 

(Worden & Morad, 2000 ; Chardon et al., 2006 ), (3) l’enrobage (coating) des grains de 

feldspath par une autre phase (par exemple des hydrocarbures) qui pourrait protéger le 

minéral de l’altération (Strovoll et al., 2012), (4) la nature du feldspath altéré et des 

phyllosilicates néoformés (Kamineni et al., 1993 ; Chardon et al., 2006) et, probablement, (5) 

le style de déformation (quantité de déplacement, glissement asismique vs glissement 

sismique) (Gratier et al., 1999). 

a) Muscovitisation des feldspaths 

 

La muscovitisation des feldspaths est active dès environ 200°C (Mullis, 2002 ; Leclère 

et al., 2012) et le reste jusque vers 450°C (Mitra, 1978; Janecke & Evans, 1988; Evans, 1990; 

Kamineni et al., 1993; Lin, 1999; Sibson, 2000; Wibberley, 1999; Wibberley & Mc Caig, 

2000).

Les réactions affectant les principaux types de feldspath sont les suivantes (Wibberley, 

1999) :

(1) -     3NaAlSi3O8 + K+ + 2H+ -> KAl3Si3O10(OH)2 + 6SiO2 + 3Na+ 

                Albite       +                  -> Muscovite 

 

(2)-     3KAlSi3O8 + 2H+ -> KAl3Si3O10(OH)2 + 6SiO2 + 3K+ 

               Orthoclase      +                  -> Muscovite 

Notons que ces deux équations libèrent un excédent de silice. 

b) Muscovitisation des feldspaths dans les zones de failles  

 

La néoformation de micas blancs (muscovite) à partir de l’altération des feldspaths est 

une caractéristique commune des roches de failles dans la croûte moyenne sous conditions 

hydratées en faciès de métamorphisme de très bas à bas degré (Mitra, 1978; Janecke & Evans, 

1988; Evans, 1990; Kamineni et al., 1993; Lin, 1999; Sibson, 2000; Mullis, 2002; Wibberley, 

1999; Wibberley & Mc Caig, 2000). Notons qu’à notre connaissance, la muscovitisation des 
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feldspaths a été exclusivement décrite dans des roches cristallines, à l’exception des travaux 

récents de Leclère et al. (2012) décrivant la faille de Restefond, étudiée et présentée en détails 

dans ce manuscrit. Dans le socle, la muscovitisation des feldspaths est favorisée par les 

mécanismes de comminution associés à la fracturation des feldspaths sous des températures 

inférieures à 350°C (Passchier & Throuw, 2005). En effet, la désagrégation des feldspaths 

augmente le nombre et la « fraicheur » des surfaces disponibles pour la réaction de 

muscovitisation (Mitra, 1978; Kamineni et al., 1993; Wibberley, 1999).

I – 4 – 3 - La cimentation dans les failles

La cimentation du protolithe est primordiale dans la mécanique des zones de failles car 

elle conditionne l’état mécanique de la roche affectée. Ainsi, les sédiments indurés par la 

présence d’un ciment acquièrent des propriétés cassantes et peuvent se déformer par cataclase 

et bréchification (Sverdrup & Bjorlykke, 1997). La mise en solution des différentes phases 

est, au premier ordre, fonction de la température et des contraintes dans le système. La chute 

locale ou générale de ces dernières (baisse de pression) favorise la précipitation et contrôle 

également la localisation de la cimentation par différentiel de pression avec la zone de 

dissolution (Renard & Ortoleva, 1997). 

La cimentation dans les grès peut être de plusieurs natures. Si la minéralogie générale 

le permet, un ciment de calcite peut apparaitre à très faible profondeur (et même jusqu’en 

surface) ; il est principalement dû à la dissolution de l’aragonite et de la calcite magnésienne 

présentes dans le protolithe. Une autre source pour le ciment précoce est la silice biogénique 

qui peut intervenir à 1500 m de profondeur et agit comme précurseur pour les ciments de 

silice plus conventionnels (Sverdrup & Bjorlykke, 1997 ; Molenaar et al., 2007). A 

profondeur croissante, des ciment argileux peuvent faire leurs apparitions tels que la kaolinite, 

l’illite, la smectite, la chlorite et les micas blancs (Ajdukiewicz & Lander., 2010 ; Morad et 

al., 2010) (Fig. I-2-3B). Cependant, les grès propres (uniquement composés de quartz) ne 

montrent pas de cimentation jusqu’à 3 km de profondeur (Britt & Moen, 2007 ; Pollington et 

al., 2011 (107°C) ; Morad et al., 2010). A ces profondeurs, le grès développe des 

surcroissances de quartz qui ferment la porosité, renforcent les liant (ménisques) entre les 

grains, et emmènent le grès à se déformer de façon fragile (Kim & Lee, 2004). 
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I – 5 - La perméabilité des zones de failles

La perméabilité des zones de failles est appréhendée de deux façons différentes : (1) 

celle-ci est ignorée et le rôle de drain ou de barrière est assumée par les perméabilités des 

respectives des compartiments de roches encaissantes mis en contact par le rejet de la faille 

(voir ci-dessous principe de juxtoposition). (2) La faille est formée d’un volume de roche de 

faille ayant ses propres caractéristiques pétrophysiques et ayant un effet propre sur les 

migrations de fluides en tant qu’ « objet faille ».  

I-5-1- Le principe de juxtapostion

La juxtaposition est un facteur de premier ordre dans l’établissement d’un piège 

hydraulique par une zone de failles (Jones & Knipe, 1996 ; Knipe, 1992 ; Zee & Urai, 2005)

(Fig. I-5-1). Elle consiste à la mise en contact, par l’intermédiaire du rejet d’une faille, de 

deux compartiments ayant des propriétés hydrauliques différentes. La mise en contact d’un 

niveau perméable, ou niveau réservoir, avec un niveau imperméable, crée ainsi une barrière 

de perméabilité transversale (Fig. I-5-1B). Cependant, le drainage vertical le long de la faille 

reste possible si les caractéristiques de celle-ci s’y prêtent. Le principe de juxtaposition sert de 

base aux algorithmes prédictifs tels que le SGR (Yielding, 2002) (cf ; Section I-3-1).

I – 5 – 2 - Etanchéité de la zone de faille

L’étanchéité d’une zone de faille dépend de 5 paramètres principaux : la perméabilité 

de la roche de faille, l’épaisseur de la zone de faille, le type de fluide en migration dans la 

zone de faille, le gradient de pression de part et d’autre de la zone de faille, la durée au cours 

de laquelle le zone de faille est soumise aux migrations de fluides (Faulkner and Rutter, 

2006). A ces paramètres peut être rajoutée la connectivité de la roche de faille (i.e sa 

distribution spatiale) le long du volume de faille (Fig. I-5-2). Plus précisément, il est 

important de prendre en considération les deux entités constituant la zone de faille au sens 
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Figure I-5-1: Rôle de la juxtaposition sur la problématique des réservoirs et discussion sur le 
rôle de faille drain ou barrière. Les légendes sont dans les cadres correspondants.
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de Caine et al., (1996) (Fig. I-5-2), en discutant les rôles hydrauliques respectifs des

zones de cœur de faille et d’endommagement (Chester & Logan, 1986 ; Odling et al., 2004)..

NB : Les résultats de ces travaux de thèse ne traitent dans le détail que les deux 

premiers paramètres, à savoir, la perméabilité de la roche de faille et l’épaisseur de la roche de 

faille. 

Il est important de rappeler que les termes classiquement utilisés de faille « drain » et 

faille « barrière » sont des termes de circulation de fluides utilisés comme comparatif avec la 

roche hôte. Ces termes restreignent les failles à un rôle hydraulique binaire : le fluide passe ou 

ne passe pas. En réalité, en fonction de la durée de sollicitation sous l’effet d’un gradient de 

pression, une faille peut se comporter en « membrane » et laisser partiellement passer les 

fluides (Smith, 1966 ; Watts 1987 ; Faulkner & Rutter, 1998) (Fig. I-5-1D). 

I – 5 – 3 – Définitions

a) Porosité, perméabilité et leurs relations 

La porosité est une mesure de la capacité de la roche ou du sédiment à contenir un 

fluide et s’exprime comme la fraction du volume total occupé par l’espace des pores. La 

porosité d’une roche est fonction de son tri pétrographique et granulométrique, de sa 

compaction et de sa cimentation (Félix & Munoz, 2004).

La perméabilité, au même titre que la porosité, est une variable pétrophysique très 

importante pour les géosciences et spécialement pour la prospection pétrolière (Félix & 

Munoz, 2004). La perméabilité est une mesure de la capacité de la roche à laisser passer un 

fluide d’un pore à un autre par action capillaire sous un gradient de pression défini (Félix & 

Munoz, 2004). Elle est conventionnellement exprimée en Darcy, milli Darcy ou en m2 (1 

Darcy = 1. 10-12 m2). 

Dans le cas des roches de failles, la perméabilité est intimement contrôlée par le type 

de roche de faille, qui est lui-même fonction de paramètres :

(i) propres au protolithe, i.e. la nature de la roche affectée, sa géométrie en milieu 

stratifié, son état diagénétique et ses propriétés mécaniques.

(ii) propres à la failles, i.e. les conditions de pression-température d’activité (dont la 

pression effective) de la faille, son rejet, et les éventuelles dissolutions et cimentations 
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Figure I-5-2 : Inventaire des différents paramètres jouant sur l’écoulement de fluides dans les 
zones de failles. Notons que la pression dans la zone de faille correspond à l’addition de la 
pression effective de confinement et du déviateur tectonique. 
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associé à l’écoulement de fluides dans la zone de faille (conditions de déformation hydratées 

Vs conditions de déformation sèches (Fig. I-5-3). 

Les relations entre porosité et perméabilité sont complexes. Les réductions de porosité 

et de perméabilité sont le résultat de la compaction, de l’histoire thermique des événements 

post-dépôts, de la profondeur d’enfouissement et des hypothétiques cimentations associées 

déjà en partie évoquées ci-dessus (Athy, 1930 ; Selley, 1978 ; Bjorkum et al., 1998 ;

Ehrenberg et al., 2009 ; Medina et al., 2009). Cependant, de façon générale, la perméabilité 

est une fonction de la porosité de la roche, de la taille des grains, de la géométrie des pores, de 

la connectivité des pores, de la composition du fluide et de l’état de cimentation cité ci dessus.

Les relations entre ces paramètres sont encore mal comprises (Pettijohn et al., 1987) mais sont 

intimement liés à l’état diagénétique de la roche et des déformations subies par celle-ci. Le 

problème majeur est que la perméabilité est associée au rayon critique d’accès aux pores 

décrit par la loi de Poisefeuille et quantifiable d’un point de vue technique par la méthode de 

la porosimétrie mercure. La taille de seuil d’accès au pore contrôle la perméabilité et non pas 

la porosité totale ; en fonction de la nature de la roche, cette taille d’accès et de tortuosité des 

pores varie (De Marsilly, 1981). Dans une vision globale (porosité s’étalant de 0 à 40%), la 

relation entre porosité et perméabilité est linéaire (Jamialahmadi et al., 2000 ; Medina et al., 

2009 ). Celle-ci semble cependant plus complexe dans le cas des faibles valeurs de porosité. 

b) Transmissivité hydraulique 

La transmissivité d’une zone de faille est non seulement contrôlée par la perméabilité 

de la roche de faille mais aussi par son épaisseur. En effet, des perméabilités très faibles sur 

de faibles épaisseurs n’auront que peu d’influence, tandis que des perméabilités de roche de 

faille plus faibles que celle de la roche encaissante sur des épaisseurs importantes joueront un 

rôle de premier ordre sur les fluides. La transmissivité d’une roche de faille homogène 

correspond à sa perméabilité divisée par son épaisseur (Faulkner & Rutter, 1998).

La transmissivité hydraulique d’une fracture ouverte est proportionnelle au carré de 

l’ouverture de la fracture (Mazzarini et al., 2010). Les mesures d’ouvertures de fractures sur le 

terrain et leur connectivité renseignent sur la capacité de la roche à être un drain potentiel. 

L’expression de la transmissivité hydraulique des ouvertures d’un système (ex : fracture non 

scellée ou partiellement scellée) est la suivante (Witherspoon et al., 1980 ; Surrette & Allen., 

2008) :
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Où b est l’ouverture, é du fluide, 

viscosité du fluide, et g l’accélération de la pesanteur. 

I – 5 – 4 – Variabilité de porosité et de perméabilité avec la profondeur dans les 

réservoirs silico-clastiques

Une chute de porosité globale associée à la profondeur d’enfouissement des réservoirs 

silico-clastique est classiquement décrite (Medina et al., 2009 ; Sverdrup & Bjorlykke, 2005). 

Si l’on excepte les ciments autre que siliceux, cette chute de porosité est associée à deux 

mécanismes principaux, i.e. (i) la compaction mécanique des roches, i.e. la fermeture 

mécanique de la porosité, liée à l’enfouissement et (ii) la cimentation de quartz intervenant à

partir d’environ 3km de profondeur et diminuant l’espace poral (Molenaar et al., 2007 ;

Osborne & Swarbrick., 1999). Cependant, une lithologie arkosique peut également avoir un 

double rôle sur la perte de porosité : la compaction mécanique est plus aisée en raison de 

l’hétérogénéité de la nature des grains (Labaume et al., 2008b ; Zou et al., 2012) et (ii) la

présence de feldspath donne lieu à des ciments de nature différente (phyllosilicates) (Rossi et 

al., 2002).

I – 5 – 5 – Le rôle des principaux objets structuraux sur la porosité, la perméabilité et 

l’écoulement

a) Les bandes de déformation cataclastiques 

 

Les bandes de déformation cataclastiques (Cataclastic Deformation Band ou CDB) 

sont une expression commune de la déformation cassante dans les grès poreux (Aydin et al.

1978, Aydin & Johnson, 1978, Antonellini & Aydin, 1994). Ces structures se rencontrent de 

façon isolée ou en systèmes interconnectés dans les zones d’endommagement de failles 

(Shipton & Cowie, 2003, Fossen et al. 2007). Compaction et cisaillement interagissent dans 

leur formation. La fracturation intra-granulaire occasionnée lors de cette déformation est à 

l’origine de la réduction de taille de grains (cataclase) et de la formation de grains anguleux 

infra-millimétriques observés dans le corps des CDB (Aydin, 1978 ; Antonellini & Aydin, 

1994 ; DuBernard & Labaume, 2002). Des réductions de porosité d’un facteur 1 à 3 et des 
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réductions de perméabilité de 1 à 6 ordres de grandeur sont décrites pour ces structures ; il

donc est communément admis que les CDB constituent des barrières à la migration des 

fluides (Antonellini & Aydin, 1994, Fossen & Bale, 2007, Eichbul et al. 2004) (Fig. I-5-3).

Cependant, en zone vadose, des essais de laboratoire et une étude de terrain démontrent que 

ces structures pourraient se comporter comme des conduits capillaires (Sidga & Wilson, 

2003 ; Cavailhes et al., 2009). Notons qu’il existe d’autres types de bandes de déformation 

moins communes (cf. Section I -2 -3) dont les caractéristiques pétrophysiques, parfois 

étudiées, ne sont pas présentés ici. 

b) Les gouges de failles 

 

La perméabilité des gouges de failles a souvent été testée (Faulkner et Rutter, 1998 ;

Zhang & Tullis, 1998 ; Wibberley & Shinamoto ; 2003 ; Tsutsumi et al., 2004 ; Nosike, 

2008). La particularité de ces objets géologiques est la nécessité d’effectuer des cycles de 

montée en pression de confinement pour compacter la gouge et la remettre dans des 

conditions mécaniques proches de ses conditions d’origines. Au moins quatre cycles de 

montée en pression sont nécessaires (Wibberley & Shinamoto ; 2003) (Fig. XX). Par 

opposition, des montées en pression sur des brèches ou sur de la roche hôte n’induisent pas de 

chute de perméabilité (Fig. I-5-4A) (Tsutsumi et al., 2004). Les gouges de failles sont 

considérées comme des barrières transverses à l’écoulement de fluides dans les zones de 

failles. Cependant, des anisotropies de perméabilités ont été mis en évidences, la valeur de 

perméabilité maximale étant parallèle à la foliation dans le cas d’étude de Faulkner & Rutter 

(1998). 
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Figure I-5-3: (A) Exemple de relation porosité-profondeur d‘un réservoir gréseux en mer du 
Nord (Medina et al., 2009), (B) quatre exemples de relations porosité-cimentation dans un 
réservoir gréseux ( Rossi et al., 2002) et (C) perméabilités relatives entre roche hôte et bandes 
de déformation ( Fossen, 2007).
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Figure I-5-4 : (A) Rôle des cycles de montée en pression de confinement sur la perméabilité 
d’une brèche, d’une brèche hautement fracturée et d’une gouge. Evidences pour l’anisotropie 
de perméabilité de la gouge (Faulkner & Rutter, 1998 ; Tsutsumi et al., 2004 ;). (B) Relation 
entre la proportion de phyllosilicates et le comportement hydraulique des failles (Fossen, 
2007) et (B) (Yielding, 2002).
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c) Le rôle des phyllosilicates  

 

Les phyllosilicates jouent un rôle majeur sur l’écoulement des fluides dans les zones de 

failles. Il est démontré que, dans le cas d’une roche encaissante poreuse, une proportion de 

phyllosilicates supérieure à 15-20% dans les zones de failles constitue une barrière 

transversale à l’écoulement des fluides (Yielding, 2002 ; Fossen et al., 2007) (Fig. I-5-4B&C

). Cependant, en roche non poreuse, la proportion importante de phyllosilicates dans les 

roches de failles et leur orientation préférentielle liée au cisaillement peut induire une 

augmentation de perméabilité et une anisotropie de perméabilité (Cavailhes et al., 2012 ;

Leclère et al., 2012). Ce dernier thème est détaillé dans la Partie V-2 de ce manuscrit.

d) Le rôle des géométries sur les pièges hydrauliques 

 

Sibson (1996, 2000) a discuté conceptuellement le rôle de l'architecture d'un système 

de faille normale à géométrie Andersonienne sur l'écoulement du fluide, basée sur la 

différence de perméabilité entre la zone de faille et les roches encaissantes. Lorsque les zones 

de failles ont une plus grande perméabilité que la roche hôte, la plus haute perméabilité est le 

long de l'intersection entre les failles antithétiques. Lorsque la perméabilité de la zone de

faille est inférieure à celle de l'hôte-roche, le conduit de fluide principal est le long des

prismes de roches encaissantes limitées par les failles. Ainsi, dans les deux cas, l'écoulement 

du fluide principal est parallèle à la contrainte principale intermédiaire ( 2) au moment de

l'activité du système de failles (Fig. I-5-5).
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Figure I-5-5 : La perméabilité structurale au sens de Sibson, (1996, 2000) dans le cas d’un 
encaissant plus perméable que la roche de faille (gauche) et dans le cas d’une roche de faille 
plus perméable que l’encaissant (droite).
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II- LES GRES D’ANNOT ET LEUR CONTEXTE GEOLOGIQUE 

II – 1 Les Alpes externes du Sud-Ouest  

La chaîne des Alpes constitue un arc à convexité vers l’ouest qui s’étend sur près de 

1200 km depuis la mer Méditerranée jusqu’aux portes de Vienne (Fig. II -1). L’orogène Alpin 

résulte de la subduction puis de la collision entre les marges continentales africaine et 

européenne (cette dernière correspondant à la plaque subduite) de la partie ouest de 

l’océan Tethys, pendant une période allant du Crétacé supérieur au Tertiaire terminal. La 

partie centrale et orientale de la chaine est orientée E-W et résulte de la collision nord-sud 

entre l’Afrique et l’Europe (Dewey et al., 1989 ; Rosenbaum et al., 2002). Depuis les travaux 

de Argan (1916), l’origine de la forme en arc de la terminaison ouest de la chaine a été 

matière à débats et différentes interprétations ont été proposées ou combinées. Les 

modèles existants invoquent les héritages paléogéographiques et des changements dans la 

largeur de la marge jurassique européenne (Lemoine et al., 1989), la forme de l’indentation 

adriatique (Taponnier, 1977 ; Cowards & Dietrich, 1989), l’indentation  induisant des forces 

responsables de directions de transport variables (Platt et al., 1989), et la rotation de 

l’indentation et/ou de l’avant-pays pennique (Goguel, 1963 ; Choukroune et al., 1986 ; Ford 

et al., 2006). 

La formation des Grès d’Annot et son équivalent au nord-ouest, les Grès du 

Champsaur, sont des dépôts d’âge Priabonien à Rupélien du bassin d’avant-chaîne alpin. Ils 

terminent stratigraphiquement (avec les schistes à blocs sus-jacents) la couverture 

mésozoïque et cénozoïque des massifs cristallins externes de l’Argentera et du Pelvoux 

(Kerchove, 1969 ; Schmid et al., 2004 ; Lardeaux et al., 2006 ; Tricard et al., 2006) (Fig. II – 2,3 

4 & 5).  Cette couverture est décollée à sa base dans le  Trias évaporitique et chevauche vers 

l’ouest et le sud le bassin du Sud-Est au niveau du front Sub-alpin (Arcs de Digne, Castellane 

et Nice) (Debelmas et al., 1989; e.g. Ford & Lickorish, 2004 ; Salles et al., 2011 ). Les nappes 

de l’Embrunais-Ubaye chevauchent cette couverture décollée et sont enracinées plus à l’est 

dans le Chevauchement Pennique Frontal (Penninic Frontal Thrust) qui a été chevauchant 

vers l’ouest à l’Oligocène (Ceriani et al., 2001 ; Tricard et al., 2001, 2006) et réactivé en 

décrochement puis en transtension jusqu’à l’actuel (Simon-Labric et al., 2009, Sanchez et al., 

2010).   
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Figure II–1 : Principales unités géologiques de l’Arc Alpin (Vouillamoz et al., 2012)
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Figure II–2 : Schéma structural des Alpes occidentales et conditions de métamorphisme dans 
les Alpes Occidentales d’après Agard et Lemoine (2003), modifié par Sanchez et al. (2010).

Figure II–3 : Coupe structurale des Alpes du Sud  d’après Debelmas et al. (1989).
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II-1-1-Les massifs cristallins externes 

Les massifs cristallins externes correspondent au socle cristallin hercynien de la 

plaque européenne. 

Dans le massif du Pelvoux, des chevauchements montrant une température d’activité 

de 280°C et une profondeur d’activité de 10-15 km ont été datés entre 34 et 27 Ma (Simon-

Labric et al., 2009). 

Les roches cristallines du massif de l’Argentera ont été datées à 293 +-10 Ma  par 

Ferrara et al. (1969) et 296-299 Ma par Corsini et al. (2004). Un âge de 22.2 Ma sur phengites 

syncinématiques est donné pour un métamorphisme alpin à 350°C et 0.35-0.4 Gpa, soit 14 

km de profondeur minimum, notamment sous les nappes internes (Corsini et al., 2004) (Fig. 

II - 2). Ce métamorphisme a également été daté par Sanchez et al. (2011) sur phengites 

syncinématiques à 33 Ma entre 15 et 21 km de profondeur. La thermochronologie par traces 

de fission du zircon et de l’apatite révèle une exhumation différentielle de deux parties du 

massif. Le secteur nord-ouest est passé au-dessous d’environ 300°C dès le Crétacé supérieur, 

tandis que le reste du massif a franchi l’isotherme 250°C entre 29 et 20 Ma (Sanchez et al., 

2010) . Selon Bigot Cormier et al. (2000), le refroidissement du massif au-dessous de 120°C a 

débuté vers 12,5 Ma, avec une accélération locale de sa dénudation, de 6 Ma à 3,5 Ma, en 

rapport avec le mouvement inverse de la faille de Bersézio. Selon Sanchez (2010), 

l’exhumation du massif de l’Argentera, d’environ 0.8 mm/an, s’effectue selon une transition 

entre une tectonique transpressive et transtensive durant le Miocène (26 Ma à 4 Ma), en 

relation avec le poinçonnement N-S mantellique (Corps d’Ivrée) et les mouvements 

rotationnels de la plaque adriatique (Voir s II-2-3).  

Notons que la couverture post-hercynienne du Permien et Trias inférieur (i.e. 

antérieure aux évaporites du Trias) constitue un tégument solidaire du socle, le Permien 

étant localement préservé dans les bassins extensifs tardi-hercyniens tel que celui du dôme 

de Barrot.   

 

II-1-2-La couverture  mésozoïque et tertiaire plissée 

La couverture d’âge mésozoïque et tertiaire plissée représente le prolongement 

oriental du domaine subalpin (Dévoluy, Diois, Baronnies) (Kerchove,1969) (Fig. II - 3&4).
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Figure II–4 : Schéma structural des Alpes externes du Sud-Ouest. Principales failles et 
chevauchements associés au raccourcissement vers le Nord-Nord Ouest (D2) et celui vers 
l’Ouest, Sud Ouest (D3) (Dumont et al., 2012).  
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Figure II–5 : Carte structurale et tectonique détaillée des Alpes externes du Sud-Ouest 
d’après Lemoine et al. (2000), modifiée par Sanchez et al. (2010).
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Figure II–-6 : coupe structurale des 
Alpes externes du Sud-Ouest, du 
Chevauchement Pennique Central 
(NE) au bassin de Valensole (SW) en 
passant par le synclinal de Barrême 
(Ford et al., 1999).
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Le premier terme stratigraphique est le Trias gréseux (environ 50 m), tégument 

solidaire du socle, suivi des Trias évaporitique et dolomitique, constituant le niveau de 

décollement régional. 

 Le Jurassique et le Crétacé correspondent aux dépôts marno-calcaires de la marge 

passive de l’Océan liguro-piémontais (Lemoine et al., 1986 ; de Gracianski et al., 1989). Au 

cours du rifting liasique, une zone de haute subsidence appelée la fosse vocontienne s’est 

développée : la bathymétrie importante associée à cette subsidence thermique engendra 

des dépôts  de marnes noires du Callovo-Oxfordien (Terres noires), jusqu’à 5 à 10 fois plus 

épais que les dépôts contemporains (Er = 200m) sur le plateau provençal adjacent. La partie 

sommitale des terrains d’âge jurassique est composée d’une barre de calcaire d’âge 

Kimméridgien à Tithonien.  

Les faciès de carbonates crétacés sont très bien développés dans cette région, en 

particulier à l’Est du synclinal de Barrême où une faille normale syn-sédimentaire majeure 

accommode le dépôt des marnes et des calcaires du crétacé moyen et supérieur. Dans la 

séquence crétacé, les marnes du cénomanien mesure à elles-seules près de 400 mètres 

d’épaisseur (Graham et al., 2012  ; Salles et al., 2010).  

Les terrains tertiaires sont essentiellement d’âge nummulitique à l’exception du 

remplissage d’âge oligocène du bassin de Barrême. Les terrains nummulitiques sont détaillés 

dans la partie II-2-1. 

Le dernier terme stratigraphique de la série est constitué à l’Est par les « schistes à 

blocs », interprétés comme l’olisthostrome lié à la mise en place, à la fin du Priabonien et au 

Rupélien, du premier système de nappe (Kerckhove, 1969 ; Sztrakos & Du Fornel, 2003). 

Ces terrains de couverture ont subis des déformations compressives similaires aux 

Préalpes, à savoir, une phase de déformation éo-sénonienne, une phase de déformation 

éocène, et une phase de déformation au Stampien inférieur (Kerchove, 1969) (Fig. II – 5&6). 

Notons que les Grès d’Annot, les grès du Champsaur et les dépôts Oligocène de Barrême 

correspondent à des dépôts d’avant chaine dont le dépôt centre a migré vers l’Ouest au 

cours de l’Eocène supérieur et de l’Oligocène inférieur. Ces dépôts font partie intégrante de 

cette couverture mésozoïque et tertiaire déposées dans des bassins syntectoniques 

nummulitiques (voir partie II-2-1).  

Cette série mésozoïque et tertiaire a également été plissée et charriée vers l’ouest au 

Miocène par la Nappe de Digne (avancée décakilométrique), provoquant la migration vers 
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l’ouest du bassin d’avant-chaîne (bassin de Valensole). Le remplissage de ce bassin est 

constitué de séries mio-pliocène (Combes, 1984 ; Gidon & Pairis, 1992 ; Ritz, 1992 ; 

Hippolyte et al., 2012) (Fig. II - 6); son remplissage syn-tectonique se termine au Miocène 

terminal (e.g. Hippolyte et al., 2012).  

Ford et al. (1999) distinguent quatre stades de développement du bassin d’avant-pays 

Alpin qu’ils relient à différents épisodes géodynamiques (Fig. II - 6): (1) Le stade initial est 

interprété  comme un bassin flexural, migrant vers le nord-ouest, du milieu à la fin de 

l’Eocène, (2) le stade suivant correspond à la mise en place des nappes au cours de 

l’Oligocène basal et à 11km de raccourcissement vers le SW des chaines subalpine sous-

jacente, (3) l’épisode transgressif associé au Burdigalien (fin du rifting oligo-miocène) sur le 

pourtour méditerranéen autorise, via la subsidence thermique, le dépôt de 1 km de 

sédiment dans le système de grabens ouest-européen et (4) les conglomérats mio-pliocènes 

(2 km d’épaisseur) sont piégés dans le bassin de Valensole alors que le bloc « Vaucluse » 

situé à l’ouest est exhumé.  

De son coté, Dumont et al. (2012) affinent les stade (1) et (2) de Ford et al., 1999 et 

démontrent que trois phases de raccourcissement se succèdent dans le bassin d’avant-pays 

alpin au cours du nummulitique : (1) un raccourcissement pré-Priabonien N-S associé à 

l’orogénèse pyrénéo-provençale, (2) un raccourcissement alpin vers le N ou NW et (3) un 

raccourcissement alpin vers l’ouest. Le passage de (2) à (3) a lieu durant l’Oligocène et est 

démontré par l’obliquité entre les axes de plis et les chevauchements (zone de Restefond-la 

Bonnette) (Fig. II –6).  

 

II-1-3-Les nappes de l’Embrunais-Ubaye 

Kerchove (1969) a décrit la stratigraphie et la structure des nappes de l’Embrunais-

Ubaye. Celles-ci sont composées d’unité subbriançonnaises, de la nappe de l’Autapie et de la 

nappe du Parpaillon (Siddans, 1984 ; Merle & Brun, 1984).  

Les unités sub-brianconnaises sont composées de faciès mésozoïques dauphinois 

(Piolit), provençaux (Séolanes) ou brianconnais. Ceux-ci se distribuent en unité d’épaisseur 

décamétrique à pluri-hectométrique venant chevaucher l’autochtone sous forme d’écailles 

charriées à la base de la nappe de l’Autapie.  



II-LES GRES D’ANNOT ET LEUR CONTEXTE GEOLOGIQUE Page 64 

La nappe de l’Autapie est composée de deux formations de flysch à Helminthoïdes : 

(i) un flysch à dominante calcaire d’âge Sénonien à Paléocène inférieur, et (ii) un flysch dit 

« dissocié » de même âge que le précédent mais dans lequel la plus grande abondance des 

argiles a permis une déformation cisaillante dans la masse modérée (faciès « dissocié ») à 

importante (faciès « ultra-dissocié »). La nappe de l’Autapie s’est mise en place dès la 

Priabonien dans le domaine pennique externe. Au Stampien, la nappe de l’Autapie associée 

à des écailles subbriaçonnaises a formé un ensemble allochtone charrié sur le domaine 

externe. Une nouvelle phase de raccourcissement à la fin de l’Oligocène a plissé la série 

mésozoïque-tertiaire du domaine externe et l’allochtone subbriançonnais-Autapie sus-

jacent.  

  La nappe de du Parpaillon est composée  par (i) un complexe de base i.e. les 

ophiolites, les schistes de Serennes et les schistes noirs du col de Vars d’âge cénomanien-

turonien, et (ii) par le flysch à Helminthoides composant l’essentiel de la nappe et coiffant 

une grande partie des sommets de l’Embrunais-Ubaye. Ce flysch a une puissance d’environ 

800 m et est d’âge Sénonien. La nappe du Parpaillon est structurée en grands plis déversés 

vers l’O-SO à composante chevauchante vers le SW. La nappe s’est mise en place sur une 

surface d’aplanissement recoupant les plis antérieurs au début du Miocène.  

II – 2 -Les grès d’Annot 

Les grès d’Annot ont fait l’objet d’études de terrain depuis plus d’un siècle. En 

particulier, ces dépôts ont été à l’origine du concept de turbidites (Kuenen, 1952, 1953, 

1959 ; Bouma, 1962; Lanteaume et al., 1967 ; Bouma & Ravenne, 2004 ; Stanley, 2004 ) et du 

développement des premiers modèles de sédimentation de grands fonds (Stanley, 1961). 

Les Grès d’Annot sont le dernier terme (avec les schistes à blocs sus-jacents) de la 

couverture sédimentaire des Massifs Cristallins externes. Ils sont chevauchés par les nappes 

de l’Embrunais-Ubaye issues des zones internes.  

 

II – 2 – 1-Le système sédimentaire 

a) La trilogie Nummulitique 

Les Grès d’Annot d’âge éocène supérieur à oligocène inférieur représentent l’un des 

termes du remplissage du bassin d’avant-chaîne alpin. Ils font partie d’un ensemble connu 
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sous le nom de Trilogie Nummulitique (Boussac, 1912 ; Faure-Muret et al., 1956 ;   Ravenne 

et al., 1987 ; Joseph & Thomas, 2004), constitué de 3 unités lithostratigraphiques principales, 

du bas vers le haut : les Calcaires Nummulitiques, les Marnes Bleues à globigérines et les 

Grès d’Annot (Fig. II – 7).  

 

Figure II – 7 : Organisation lithostratigraphique schématique de la « Trilogie 
Nummulitique » et son substratum (Joseph et Lomas, 2004 ; d’après Ravenne et al., 1987 et 
Apps et al., 2004). 

Les calcaires transgressifs à nummulites et dyscocyclines résultent de la mise en place 

d’une plateforme carbonatée et sont constitués d’une alternance de calcarénites riches en 

bioclastes, de brèches polygéniques et de marnes carbonatées.  Ces dernières constituent la 

transition vers les Marnes Bleues sus-jacentes. Deux faciès calcaires principaux sont 

reconnus : (i) un calcaire bioclastique très fossilifère de teinte claire riche en polypiers, 

gastéropodes et lamellibranches d’épaisseur moyenne de 50 m et (ii) un calcaire de teinte 

plus sombre, présentant des figures de remaniement et d’une puissance atteignant 
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localement 200 mètres (Ravenne et al., 1987). Ces calcaires sont discordants sur le 

substratum mésozoique plissé et localement sur un conglomérat infra-nummulitique à 

Microcodium remaniant le substratum (Bodelle, 1971 ; Besson, 1972 ; Apps et al., 2004), le 

Poudingue d’Argens.  

Les Marnes Bleues sont principalement constituées par des mudstones avec des 

intercalations de calcarénites ou de niveaux plus argileux. Leur puissance est inférieure à 50 

mètres. Elles se caractérisent par une patine grise argentée et contiennent une faune 

planctonique abondante. Ces dépôts sont interprétés comme des dépôts de pente ou de 

rampe (Ravenne et al., 1987 ; Mulder et al., 2010). Un faciès particulier, les Marnes Brunes, 

apparait localement au dessus des Marnes Bleues. Il est caractérisé par l’augmentation de la 

proportion en argile (illite) et en quartz et présente des intercalations de turbidites fines vers 

le sommet de l’unité.  

 

Figure II – 8: Reconstitution schématique de l’organisation tectono-sédimentaire du bassin 
des Grès d’Annot au Rupélien (Joseph & Lomas, 2004). A : Annot ; C : Contes ; CC : Col de 
la Cayolle ; CH : Chalufy, CM : Col de la Moutière ; G : Gialorgues ; GC : Le Grand Coyer ;
LA : Lauzanier ; MT : Mont Tournairet ; PC : Peira Cava ; QC : Quatre Cantons ; SA : Saint-
Antonin ; TE : Trois Evêchés.
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b) Les grès d’Annot 

 

Il s’agit d’un système turbiditique déposé dans différents sous-bassins d’âge 

décroissant d’est en ouest, associés au déplacement vers l’ouest de la subsidence liée elle-

même à la migration vers l’ouest du front de déformation Alpin (Bodelle, 1971 ; Callec, 

2001 ; Du Fornel et al., 2004) (Fig. II – 8). Ces sous-bassins présentent des géométries de 

« gouttières » correspondant à des synclinaux d’axe SE-NW (Joseph & Lomas, 2004). Ces plis 

longitudinaux interfèrent avec des plis d’axe pyrénéen (N100E) qui limiteraient le 

développement de ces sous-bassins vers le nord (Salles et al., 2012 ; Dumont et al., 2012).   

D’est en ouest, le remplissage de ces sous-bassins sont d’âge (i)  Bartonien pour le sous-

bassin italien, (ii) Priabonien inférieur pour celui de Contes Peira-Cava, (iii) Priabonien pour 

celui de Mont Tournairet-Lauzanier et (iv) Priabonien supérieur – Rupélien  pour les sous-

bassins de Sanguinère, Saint-Antonin et Annot  (Mulder et al., 2010). Les grès d’Annot 

montrent une épaisseur cumulée comprise entre 600 et 1200 suivant les secteurs (Inglis et 

al., 1981) : 600 m dans le bassin d’Annot, , 1100 m dans la chaine des Trois Evéchés, entre 

800 et 900 m dans le bassin de Sanguinère, entre 650 et 900 m dans le bassin du Lauzanier 

(Guillocheau et al., 2004 ; Mulder et al., 2010 ; Etienne et al., 2012).   

Les Grès d’Annot correspondent à des dépôts silicoclastiques d’écoulements 

gravitaires incluant des turbidites classiques, des dépôts d’écoulements granulaires et de 

« debris-flows » (Figure II – 8). Les sens des paléocourants sont essentiellement du S-SE vers 

le N-NO (Guillocheau et al., 2004), l’alimentation se faisant à partir de fan-deltas situés au 

sud (Saint Antonin). Le système est caractérisé par des chenaux (Annot) dans sa partie 

amont, passant vers l’aval à des lobes distaux (Trois Evéchés, Sanguinère, Lauzanier) 

(DuFornel et al., 2004 ; Etienne et al., 2012). Les dépôts sont de composition principalement 

arkosique, leur source étant attribuée aux massifs corso-sarde et des Maures-Esterel 

(Stanley & Mutti, 1968 ; Garcia et al., 2004). Les Grès d’Annot reposent en onlap sur les 

Marnes Bleues à Globigérines. La séquence de dépôt classique se compose de bas en haut, 

d’un cortège à stratocroissance rapide, d’un corps sédimentaire central métrique à pluri-

métrique essentiellement gréseux, d’un cortège à stratodécroissance lente qui se termine 

par des dépots hémipélagiques à pélagiques (Ravenne et al., 1987).  Les deux faciès 

principaux sont les faciès dits (i) hétérolithiques et (ii) homolithiques. Les intervalles 

hétérolithiques sont composés d’alternances d’argiles, de pélites et de grès fins  en couches 
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d’épaisseur centimétrique à décimétrique (Guillocheau et al., 2004). Les intervalles 

homolithiques sont des corps massifs de grès grossiers dont la base présente des structures 

érosive d’un à quelques mètres de profondeur (Guillocheau et al., 2004).  

Dans la zone de la Moutière (sous-bassin de Sanguinère) et du Lauzanier, deux débris-

flows  d’épaisseur décamétrique servent de niveaux repères dans la série (Guillocheau et al., 

2004 ; Bouroullec et al., 2004). Ils sont composés par une matrice sableuse,  des galets mous 

et des blocs arrondis jusqu’à décimétriques de roches endogènes. 

 

c) Les Schistes à Blocs 

Les Schistes à Blocs sont composés de pélites de couleur brune contenant des passées 

turbiditiques fines correspondant à des dépôts de talus et des clastes issus des unités 

subbriançonnaises et de la Nappe de l’Autapie sédimentés dans les coulées boueuses  sous 

marines (debris-flow) (Kerchove, 1969).  Les Schistes à Blocs sont décrits  comme reposant 

stratigraphiquement sur une surface d’érosion tronquant le sommet des Grès d’Annot et 

sont interprétés comme constituant le talus frontal d’avancée des nappes dans le bassin 

(Ravenne et al., 1987). Dans le sous-bassin du Lauzanier, les Grès d’Annot ont  été 

profondément incisés par des canyons remplis de Schistes à Blocs, suggèrant  que l’axe de 

transport principal au cours du dépôt des Schistes à Blocs a été le même que pour les Grès 

d’Annot sous-jacents (Mulder et al., 2010). Cependant, dans la zone de la Moutière, Lansigu 

(2000) propose que le dépôt des Schistes à Blocs se soit effectué dans des canyons d’axe E-

W contrôlés par des failles de même orientation.  

II – 2 – 2 La diagénèse  

Les travaux de Chirouze (2007) et Labaume et al. (2008b ; 2009) montrent que la 

formation des Grès d’Annot a subi un enfouissement croissant de l’ouest vers l’est sous les 

Nappes de l’Embrunais-Ubaye. Cet enfouissement différentiel est mis en évidence sur une 

transversale du bassin par  l’étude de 6 secteurs, du SW vers le NE : Rouaine, Annot 

(affleurements du Jardin du Roi, La Chambre du Roi, Les Scaffarels, Braux), Le Ruch, Le Grand 

Coyer, La Moutière et Gias Vallonetto (Fig. II – 9&10). La diagenèse a été étudiée en 

combinant l’analyse de la réflectance de la vitrinite, la pétrologie quantitative, la calcimétrie, 

l’analyse des rapports isotopiques de l’oxygène et du carbone des ciments de carbonates, la 
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caractérisation et quantification des phases argileuses, l’étude des traces de fission sur 

apatites et les mesures pétrophysiques (porosité, perméabilité et vitesse des ondes P). 

La profondeur maximale d’enfouissement des Grès d’Annot a été calculée en faisant 

l’hypothèse d’un gradient géothermique de 25-30°C/km à partir des données de Tmax issues 

des analyses de la réflectance de la vitrinite (Fig. II – 10). Cette approche a permis de 

différencier trop domaines de diagenèse croissante : 

- Le secteur externe (Rouaine, Annot) a subi un enfouissement d’environ 2 km et en 

croissance faible du SW vers le NE (Tmax de 60-65°C). Ce secteur est probablement resté en 

avant du front des nappes et a seulement connu un enfouissement sédimentaire modéré, 

avant la migration du dépôt-centre plus à l’ouest au cours de l’Oligocène.  

- Le secteur intermédiaire (Le Ruch, Grand Coyer) correspond probablement au front 

des nappes, avec une épaisseur d’environ 2,5-3 km au Grand Coyer (Tmax 70-80°C) (Fig. II – 

10). La thermicité de cette zone de transition entre les secteurs peu enfouis à l’ouest et ceux 

profondément enfouis à l’est sera précisée dans le cadre du travail présenté ici.  

- Dans le secteur interne, l’enfouissement sous les nappes a atteint 7.5-9.5 km à la 

Moutière (T max d’environ 240°C) et 8.5 à 11 km (Tmax d’environ 270°C) à Gias de 

Vallonetto, sous le front pennique (Fig. II – 10).  

Les travaux de Chirouze (2007) et Labaume et al. (2008b ; 2009) montrent que 

l’évolution diagénétique des Grès d’Annot s’est faite en deux stades : (1) Une diagénèse 

précoce sous faible enfouissement sédimentaire, (2) une diagénèse postérieure liée à 

l’enfouissement sous les nappes de l’Embrunais-Ubaye. 

(1) La diagénèse précoce est principalement marquée par une cimentation carbonatée 

(calcite) débutant par la formation de nodules diagénétiques décimétriques à métriques dans les 

faciès de grès massifs. Cette cimentation se distribue dans le grès à partir de ces nodules et se 

concentre aux interfaces grès-pélite. La composition isotopique montre que l’eau de précipitation 

des carbonates est une eau mixte eau continentale-eau marine. L’origine de cet apport d’eau 

continentale dans le bassin reste mal comprise.  

L’absence de figures de pression solution-précipitation de quartz et la compaction 

modérée autorisent la préservation des porosités relativement élevées (10 à 20%) (Fig. II – 

10 & 11) dans les zones où les ciments de calcite ne sont pas présents.  
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Figure II – 9 – Schéma structural de la zone d’étude de la diagenèse des Grès d’Annot par 
Labaume et al. (2008b). Localisation des affleurements étudiés et paléo-isothermes et 
profondeurs d’enfouissement issus de cette étude. (RO : Rouaine, JR : Jardin du Roi, CR : La 
Chambre du Roi, SC : Les Scaffarels, BR : Braux, RU : Le Ruch,CY : Le Grand Coyer, MT :La 
Moutière et GV : Gias Vallonetto)
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Figure II – 10 : Synthèse de l’évolution diagénétique des Grès d’Annot sur la transversale 
Annot – Bersezio (affleurements étudiés localisés sur la Figure II-9) (Labaume et al., 2008b) :
(A) Profil du front chevauchant déduit du profil des températures maximales (B) ; les couples 
d’épaisseurs sont calculées pour un gradient géothermique de 25°C/km et 30°C/km. (C)
Transformation des minéraux argileux. L’échelle horizontale correspond à la distance actuelle 
augmentée de 20% pour tenir compte du raccourcissement post-nappe.

 



II-LES GRES D’ANNOT ET LEUR CONTEXTE GEOLOGIQUE Page 72 

La diagénèse précoce se matérialise également par la précipitation de kaolinite et la 

préservation des smectites d’origine sédimentaire issues de la dissolution des feldspaths et 

des grains de roches volcaniques (Fig. II – 10-C). 

 

(2) L’augmentation de température liée à l’enfouissement sous les nappes de 

l’Embrunais-Ubaye se manifeste clairement à partir du secteur intermédiaire (Le Ruch, Grand Coyer), 

avec une intensité croissante vers le NE (La Moutière, Gias Vallonetto): 

- Le développement de la pression-solution du quartz est matérialisé par les 

imbrications des grains avec stylolitisation des contacts entre grains. Néanmoins, les surcroissances 

de ciment de quartz sont systématiquement absentes, à l’exception d’un banc arkosique massif au 

Grand Coyer). 

- La transformation des argiles est matérialisée par  la disparition de la smectite et de 

la kaolinite. L’illitisation des interstratifiés apparait dès le Grand Coyer et l’augmentation de leur 

indice de cristallinité aboutit à leur transformation en micas blancs (séricite) dans la zone la plus 

enfouie (Fig. II – 10C).   

- Le degré d’altération des feldspaths est croissant avec l’enfouissement. 

- La distribution des ciments de carbonates est peu affectée par la diagénèse 

d’enfouissement sous les nappes, les concentrations de ciment restant essentiellement à l’interface 

grès-pélites. Néanmoins, une remobilisation des carbonates par dissolution-précipitation est 

indiquée par la diminution de la proportion en fossiles, la diminution du nombre d’échantillons sans 

ciment de carbonates et la présence de grandes plages cristallines. 

-  La diminution vers le NE du rapport isotopique de l’oxygène du carbonate est 

interprété comme traduisant l’augmentation du rapport isotopique de l’oxygène de l’eau sous l’effet 

des interactions fluide-roche associées à l’augmentation de la température.  

- La diminution de porosité (autour de 2% dans la zone interne) est associée à 

l’enfouissement tectonique des Grès d’Annot sous les Nappes de l’Embrunnais-Ubaye. Notons que 

l’inflexion de la courbe se situe autour de 3 km mais n’est pas associée à la fermeture des pores par 

surcroissance de quartz comme habituellement décrit dans la littérature pour les bassins 

sédimentaires gréseux (Medina et al., 2011 et références citées) (Fig. II – 11). D’après l’étude 

microstructurale, la fermeture mécanique des pores par compaction liée à l’enfouissement aurait été 

réalisée avant la cimentation de quartz, empêchant cette dernière de se développer. Ce fait serait dû 

à la composition arkosique favorisant une compaction mécanique plus rapide que pour un grès 

quartzeux. Une vitesse de mise en place des nappes rapide aurait également pu contribuer à une 
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compaction mécanique rapide par rapport à la cinétique lente de la pression solution alimentant la 

cimentation. 

Figure II – 11 : Profil de porosité en fonction de la profondeur d’enfouissement 
maximum des arkoses de la série des Grès d’Annot. Les profondeurs sont déduites des valeurs 
de réflectance de la vitrinite (cf. Fig.II-10). Cette synthèse graphique est réalisée à partir  des 
données de Labaume et al. (2008b) complétées par des données issues de cette thèse pour les 
profondeurs intermédiaires (cf. Chapitre III). Les données sont reportées deux fois dans le cas 
des zones de l’Estrop et de la Moutière (chaque couple correspondant à la fourchette de 
profondeurs déduite en Chapitre III.)
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II – 2 – 3 L’exhumation  

Les études thermobarométriques et 40Ar/39Ar sur micas syncinématiques des zones 

de cisaillement montrent que le massif de l’Argentera-Mercantour et son tégument permo-

triasique ont subi la  même histoire tectonométamorphique, avec un pic d’enfouissement à 

15-18 km autour de 34 Ma. Ce pic de métamorphisme est lié au sous-charriage du massif 

sous les unités métamorphiques internes (Corsini et al., 2004 ; Tricart et al., 2004 ; Sanchez 

et al., 2010) (Fig. II – 12). L’exhumation du massif de l’Argentera-Mercantour à environ 

0.8mm/an s’est effectuée en deux temps suivant une transition entre une tectonique 

transpressive puis transtensive dextre durant le Miocène (26 à 4 Ma) en relation avec le 

poinçonnement N-S mantellique (Corps d’Ivrée) et les mouvements rotationnels de la plaque 

adriatique (Sanchez et al., 2010) (Fig. II – 13).  

 

Figure II-12 : Modèle tectonique schématique d’enfouissement et d’exhumation de la 
formation des Grès d’Annot. (A) Enfouissement sous les Nappes de l’Embrunais-Ubaye. (B) 
Exhumation associée aux chevauchements de socle sous-jacents. Modifié de Labaume et al. 
(2008a).
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Figure II-13 : Synthèse et comparaison des données structurales et pétrographiques dans le 
socle du massif de l’Argentera-Mercantour, sa couverture permienne, et la couverture 
sédimentaire sus-jacente (Sanchez et al., 2010) 
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La couverture sédimentaire est raccourcie et se déplace vers le sud-ouest et ce durant 

tout le Miocène (23-8 Ma) (Tapoul, 1977 ; Giannerini, 1980 ; Laurent et al., 2000). Le 

décollement basal dans le Trias évaporitique serait enraciné dans les chevauchements de 

socle du massif de l’Argentera-Mercantour et du dôme de Barrot (Lickorish et Ford, 1998), la 

pente résultant du soulèvement du socle étant également favorable au découplage et au 

glissement de la couverture sédimentaire sus-jacente selon Bigot Cormier et al. 

(2000,2006) et Sanchez et al. (2010). Les travaux de Labaume et al. (2008a) montrent, au 

travers d’une étude des traces de fission sur apatites, que les Grès d’Annot ont été exhumés 

au Miocène supérieur en relation avec l’érosion des nappes consécutive au soulèvement lié 

à cette tectonique compressive (Fig. II – 12&13).  

Après 8 Ma, le socle de l’Argentera-Mercantour et sa couverture sont couplés, 

comme l’indiquent des âges trace de fission sur apatite identiques dans la couverture et le 

socle (Sanchez et al., 2010). La tectonique récente affectant à la fois la couverture et le 

massif de l’Argentera-Mercantour est caractérisée par un système principal N140° 

décrochant dextre et des failles N-S extensives minoritaires, à l’origine de mouvements 

transtensifs dans la région de l’Embrunais-Ubaye. L’initiation de ce jeu normal à 4-5 Ma est 

contraint par les âges U-He au mur de la faille du Camp des Fourches (Sanchez et al., 2010). 

Ce système de faille toujours actif (sismicité et activité gravitaire associée) assure 40-60% de 

la rotation de la plaque adriatique. Il est mis en évidence par des morphologies glaciaires 

holocènes décalées, datées par la méthode 10Be à 12-13Ka, les surfaces de failles étant 

datées à 11-8ka et les glissements gravitaires à 10-2ka (Sanchez et al., 2010).  

 

II- 3 – Les failles affectant les grès d’Annot 

 De nombreuses failles normales et décrochantes affectent le domaine de 

l’Embrunais-Ubaye, y compris les Grès d’Annot. Initialement toutes considérées comme 

post-nappes (Kerckove, 1969, Labaume et al., 1989), elles ont plus particulièrement été 

étudiées dans le secteur de la Moutière-Restefond, où elles sont particulièrement 

développées (Fig.II-14). 
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Figure II-14 : Les failles normales et décrochantes affectant le domaine de l’Embrunais-
Ubaye et localisation de la zone d’étude de la Moutière (Point Vert-Restefond dans ce 
manuscrit) (Kherchove, 1969). 
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I-3-1-Les failles syn-sédimentaires 

Trois grandes familles de failles ont été décrites dans le secteur de la Moutière – 

Restefond sur la base de la cartographie et des relation tectonique-sédimentation (Lansigu, 

2000 ; Bouroullec et al., 2004) (Fig. II-15): 

- Des failles d’orientation NE-SW interprétées comme synsédimentaires du 

dépôt des Grès d’Annot.  

- Des failles d’orientation E-W interprétées comme synsédimentaires du dépôt 

des Schistes à Blocs. Celles-ci seraient responsables d’escarpements topographiques 

donnant lieu à des canyons contrôlant spatialement la sédimentation de l’olistostrome.  

- Des failles d’orientation N-S postérieures à la mise en place des nappes et 

recoupant l’intégralité du système structural.  

Différents auteurs ont décrits les failles NE-SW à rejets métriques à décamétriques de 

la Tête Ronde, sur le versant sud du vallon de la Moutière, comme ayant eu une activité 

synchrone du dépôt des grès d’Annot (Pochat, 2003 ; Guillocheau et al. in Joseph et al., 

2005 ; Pochat & Van Den Driessche, 2007) (Fig. II-16). Ces conclusions sont basées sur 

l’étude détaillée des changements d’épaisseur, de faciès et de direction des paléocourants 

d’un intervalle turbiditique d’épaisseur métrique au niveau des failles. D’autre part, Pochat 

& Van Den Driessche (2007) notent que les surfaces de failles sont pauvres en striations, 

structures de déformation et veines : ces constatations sont compatibles avec un jeu 

précoce de ces failles à basse température et dans un matériau peu lithifié.  

Les failles NE-SW de la Mauvaise côte, sur le versant nord du vallon de la Moutière, 

ont des rejets décamétriques à hectométriques. Elles semblent montrer des relations 

tectonique-sédimentation de même nature que les failles de la Tête Ronde pour certains 

intervalles stratigraphiques des Grès d’Annot (Bouroullec et al., 2004). L’analyse des profils 

de rejet basés sur un lever de coupes stratigraphiques détaillées de part et d’autre de ces 

failles a également été utilisée par (Bouroullec et al., 2004) pour interpréter ces failles 

comme étant synsédimentaires (Fig. II-17). Notons néanmoins que Lansigu (2000) propose 

que les failles de la Mauvaise Côte aient également eu un jeu synchrone du dépôt des 

Schistes à Blocs.  



II-LES GRES D’ANNOT ET LEUR CONTEXTE GEOLOGIQUE Page 79 

 

Figure II- 15 : Les trois générations de failles (syn-Grès d’Annot, syn-Schites à Blocs et 
post-nappes) du secteur Moutière-Sanguinère d’après Bouroullec et al. (2004).
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Figure II- 16 : Les failles synsédimentaires de la Tête Ronde : cartographie, vue 
d’affleurement et restauration de la géométrie synsédimentaire (Pochat & Van Den Driessche, 
2007). 

Travé et Calvet (2000) ont réalisé une analyse pétrologique et géochimique des veines 

associées aux failles de la Mauvaise Côte, notamment la faille de Point Vert-Névé étudiée en 

détails dans ce manuscrit et décrite comme synsédimentaire par Bouroullec et al. (2004). 

Ces travaux montrent que ces veines se sont formées après la compaction mécanique du 

sédiment et avec des intéractions fluide-roche non compatibles avec un jeu précoce : 

- Le faible volume intergranulaire occupé par les ciments dans le grès hôte des 

veines suggère que celles-ci se sont formées après compaction mécanique du sédiment. 

- Les veines montrent un remplissage mixte de calcite et de quartz. La dolomite, 

la barite, la celestite, la pyrite et la spharlérite sont localement présentes.  

- Le remplissage syncinématique de quartz est abondant dans les failles à fort 

rejet (NB : ce qui suppose une température supérieure à 80-90°C).  

- Les rapports molaires de la calcite des veines (Mg/Ca, Mn/Ca, Fe/Ca, et Sr/Ca) 

montrent que la calcite a précipité à partir d’une eau météorique transformée en eau de 

formation au cours de l’enfouissement.  

- Les différences de rapport molaire entre les veines de failles à petit rejet et les 

veines de failles à fort rejet indiquent une température plus élevée dans ces dernières. 
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Figure II- 17 : Les failles synsédimentaires de Point Vert-Névé et profil de rejet associé, 
d’après Bouroullec et al. (2004).
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Synthèse sur l’activité des failles de la Mauvaise Côte 

La formation des veines de calcite et de quartz associées au fonctionnement des 

failles et leurs signatures géochimiques, ne sont pas compatibles avec le jeu précoce déduit 

de l’analyse sédimentologique et des profils de rejet de failles. De plus, les profils de rejet 

non linéaires décrits par Bouroullec et al. (2004) pourrait être associé à des géométries de 

croissance associées aux connexions de segments de failles dans un milieu stratifié à 

contraste rhéologique important (gréso-pélitique). 

Ainsi, l’activité décrite par Travé & Calvet, 2000 ne correspondrait pas à celle décrite 

par Lansigu, (2000), Bouroullec, (2001) ; Bouroullec et al., (2004), et Lansigu & Bouroullec 

(2004) et concernerait un jeu postérieur de la faille dans des conditions de pression-

température plus élevées. 

 

II-3-2-Les failles post-sédimentaires 

Deux familles de failles normales d’orientations différentes affectent la partie interne 

de la nappe de Digne : (1) des failles transverses à la chaîne, E-W à NE-SW  et (2) des failles 

longitudinales,  NNW-SSE (Fig. II-18, 19&20). Ces failles ont des rejets verticaux métriques à 

pluri-hectométriques et des longueurs pouvant dépasser la dizaine de kilomètres.  Ces failles 

ont été cartographiées par Kerckhove (1969) qui les a identifiées comme des structures 

tardives affectant l’intégralité du système structural, du socle paléozoïque jusqu’au nappes 

de l’Embrunais-Ubaye (Labaume et al., 1989 ; Champagnac et al., 2006 ; Tricard et al., 2006 ; 

Sue et al., 2007) (Fig. II-18,19&20). Les failles de ces deux familles ont été identifiées comme 

des failles normales bien que certaines montrent aussi un jeu décrochant.  

(1) Les failles transverses à la chaine sont particulièrement bien développées  dans la 

couverture à la terminaison nord-ouest du massif cristallin de l’Argentera-Mercantour et sur la 

bordure sud de la zone d’affleurement des nappes de l’Embrunais-Ubaye. Labaume et al., (1989) ont 

proposé que ces failles normales aient un âge oligocène, argumenté par des chronologie de 

recoupement, postérieur à la mise en place des nappes mais antérieur à la surrection du massif de 

l’Argentera (Fig. II-19).  
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Figure II- 18 : Localisation des failles normales principales dans un schéma structural des 
Alpes Occidentales et sur une coupe de la nappe de Digne (Labaume et al., 1989).

Figure II- 19 : Coupes structurales de la nappe de Digne modifiée  de Labaume et al., (1989) 
(cf. Figure II-16) par Dubernard (2002).
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Figure II-20 : Séquence de la formation des failles post-nappes du domaine alpin externe 

d’après Labaume et al. (1989). 
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Une partie des travaux de Bordarier (1998), Labaume et al. (1998), Du Bernard Rochy (2002), 

Chirouze (2007), Labaume et al. (2008), Leclère (2008) et Leclère et al. (2012) ont porté sur les failles 

E-W des Casernes de Restefond et du Col de la Moutière. Ces travaux montrent que ces failles ont eu 

un comportement principalement cassant gouverné par la fracturation transgranulaire et affectant 

un matériau déjà lithifié (Fig. II-21). Outre la fracturation, ces auteurs montrent que la déformation 

s’est effectuée avec d’importants transferts de matière assistés par les fluides, avec stylolitisation des 

grès et remplissage des fractures par des ciments de quartz et de calcite et néoformation de micas 

blancs et chlorites syncinématiques, aboutissant à l’acquisition d’une foliation localement très 

développée. La température d’activité de la  faille E-W des Casernes de Restefond est chiffrée à 

200°C par Leclère et al. (2012) à partir de la modélisation de la composition chimique des chlorites 

syn-cinématiques. 

 

(2) Les failles subparallèles à la chaine se branchent au nord sur le front briançonnais et 

au sud sur les failles d’orientation NE-SW de Rouaine et Colmar. Labaume et al. (1989) proposent que 

ces failles résultent soit de glissements gravitaires consécutifs au soulèvement du socle par la 

compression alpine, soit de la réactivation en extension de chevauchements de socle. Cette 

extension aurait débuté à l’Oligocène dans le domaine piémontais et aurait progressé vers l’ouest au 

cours du Mio-Plio-Quaternaire en conséquence de la migration vers l’ouest du front d’épaississement 

crustal de la chaine. Le jeu normal de la faille du Camp des Fourches, l’une des failles N-S les plus 

importantes, est datée à 4-5 Ma par le thermomètre basse température U-He (Sanchez et al., 2010). 

Sur la base des chronologies de recoupement, le jeu de ces failles a été daté au Pliocène inférieur par 

Labaume et al. (1989)  puisque postérieures à la surrection Miocène du massif de l’Argentera (Fig. II-

19&20).  

 Du Bernard (2002) montre que la faille NNW-SSE du Général, une faille mineure dans les 

Grès d’Annot structuralement associée à la faille du Camp des Fourches, ne présente pas d’évidences 

de transfert de matière (stylolite ou veines) associées à la déformation. Cette faille, interprétée 

comme une faille à température d’activité « froide » (par rapport aux failles E-W), montre des 

mécanismes de déformation uniquement cassants aboutissant à la formation de bandes d’épaisseurs 

centimétriques de brèche ou gouge cataclastiques dans lesquelles se concentre le glissement (Fig. II-

22).  
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Figure II- 21 : La faille E-W des Casernes de Restefond : microstructures et pétrologie le 
long de la surface de glissement principal (Du Bernard Rochy, 2002) : évidences pour la 
fracturation intra et transgranulaire post-compaction, la stylolitisation des silicates, le 
scellement des fractures par le quartz et la néoformation de phyllosilicates. Images MEB 
(mode rétrodiffusé + mode cathodoluminescence pour les deux images en bas à droite).
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Figure II- 22 : La faille N-S du Général : microstructures et pétrologie le long de la surface 
de glissement principale (Du Bernard Rochy, 2002) : évidences pour la fracturation 
transgranulaire post-compaction et l’absence de remplissage des fractures ou scellement de la 
bande déformée. Images MEB (mode rétrodiffusé + mode cathodoluminescence pour l’image 
en bas à droite).
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Labaume et al. (1989) démontrent que ces deux familles de failles ont été réactivées 

en décrochement, dextre pour les failles NNW-SSE et sénestre pour les failles NE-SW  Ce 

rejeu est attribué à la compression nord-sud qui affecte l’Arc alpin au Quaternaire (Fig. II-20).   
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III- PRESENTATION DE LA ZONE D’ETUDE ET PRECISION DES 

CONDITIONS D’ENFOUISSEMENT DES GRES D’ANNOT 
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III-PRESENTATION DE LA ZONE D’ETUDE ET PRECISION DES CONDITIONS 

D’ENFOUISSEMENT DES GRES D’ANNOT 

 

III-1- Choix des zones d’étude 

 

Compte tenu des travaux présentés dans le chapitre II et  préalables à la présente 

thèse, le sujet initial (rédigé en 2008) proposait  d’étudier des zones de failles ayant été 

actives dans des conditions (1) de réservoirs profonds (5-8km) et (2) de réservoirs de 

profondeur intermédiaire (2-4km). 

Sur la base des résultats de Labaume et al.  (2008b ; 2009) et Leclère (2009), la 

fenêtre thermique profonde (1) correspondait à la zone de la Moutière-Restefond, où (i) la 

température maximale du protolithe a été d’environ 240°C et (ii) les failles de Restefond et 

Point Vert, transverses à la chaine, avaient fait l’objet de différentes études structurales et 

pétrographiques ayant établi leur activité sous des températures importantes (>200°C pour 

la faille de Restefond ; cf. Chapitre II).  

 La zone géographique correspondant à la fenêtre thermique intermédiaire (2)  

paraissait, en 2008, suffisamment large pour y trouver des affleurements pertinents (Fig. III-

1). Par projection parallèle au front des nappes de l’Embrunais-Ubaye vers le nord des paléo-

isothermes établis par Labaume et al. (2008b ; 2009), le chaînon des Trois Evêchés semblait 

se situer dans cette fenêtre thermique intermédiaire. Dans ce chaînon, le cirque de l’Estrop 

est apparu comme un candidat adéquat pour cette étude, car il présente une vaste zone 

d’affleurement des Grès d’Annot, relativement bien accessible et présentant des failles 

transverses à la chaîne, i.e. aux mécanismes de déformation plus « chauds » que les failles 

tardives longitudinales (cf. chapitre II). Une mission de reconnaissance au printemps 2010 a 

permis de vérifier qu’au moins une partie de ces failles étaient bien des failles normales, 

avec des veines de quartz témoignant de températures de fonctionnement relativement 

élevées. 
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Figure III-1 : Schéma structural des Alpes Externes (Labaume et al., 2008b) et Localisation 
des zones d’étude de réflectance de la Vitrinite dans les Grès d’Annot.  

Ainsi furent choisies les deux zones d’études au commencement de la thèse. Il restait 

à chiffrer les conditions d’enfouissement des Grès d’Annot dans la zone de l’Estrop, qui 

n’avait pas été étudiée lors des travaux antérieurs. Les nouvelles données de Tmax acquises 

au cours de la thèse montreront que le profil thermique à l’échelle du bassin n’est pas 

linéaire comme supposé dans les travaux précédents et que la zone de l’Estrop a subi un 

enfouissement plus élevé qu’attendu (cf. Figure II-9).  
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III – 2 - Réflectance de la vitrinite et température maximale du protolithe : nouvelles 

données. 

 

Dans le but de quantifier et discuter les conditions de températures maximales 

atteintes par les Grès d’Annot au cours de leur diagénèse, nous présentons ici les résultats 

issus de l’analyse des degrés de maturité de la matière organique sur les échantillons des 

différents sites d’études. Cette analyse reprend les données de Labaume et al. (2008, 2009) 

et présente de nouvelles données acquises au cours de cette thèse. Notons que la 

température est l’un des paramètres de premier ordre concernant la caractérisation de 

l’état diagénétique d’une roche hôte (Ajdukiewicz & Lander-2010). Il est donc primordial de 

la caractériser avant d’aborder les problèmes liées aux déformations (Faulkner et al., 2010). 

Dans un second temps, les températures maximales issues de l’analyse de la maturité de la 

matière organique seront interprétées en termes de profondeur d’enfouissement des Grès 

d’Annot sous les nappes de l’Embrunais-Ubaye dans le prisme orogénique Alpin.  

 

III-2-1-La Vitrinite 

 

La vitrinite est un groupe macéral dérivant de débris ligno-cellulosiques gélifiés. Un 

groupe macéral est l’un composant organique des charbons. De teinte généralement grise, 

son pouvoir réflecteur est couramment utilisé pour déterminer le rang des charbons (Baudin 

et al., 2008). 

 

III-2-2-La réflectance de la vitrinite (Ro) 

 

Le rang des charbons désigne le degré de carbonification d’un charbon. Il s’agit d’une 

grandeur qui ne peut être quantifiée directement. En conséquence, sa détermination se 

rapporte à une propriété physique ou chimique qui varie de façon significative au cours de la 

houillification. Le Pouvoir Réflecteur de la Vitrinite (noté PR ou PRV), ou réflectance, est le 

paramètre de rang le plus en usage et est classiquement utilisé comme indicateur de 

maturité et de paléo-température dans les roches sédimentaires (Vassoyevitch et al., 1970 ; 

Lopatin, 1971; Wapples, 1980; Larter, 1989; Sweeney et Burnham,1990; Barker et 

Pawlewitcz, 1994; Tobin et Claxton, 2000). La réflectance d’un corps est le pourcentage de 
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lumière réfléchie par celui-ci. Dans le cas de la vitrinite, cette grandeur peut être mesurée 

dans l’air (Ra) ou dans l’huile (Ro pour Roil) en microscopie optique en réflection. Dans cette 

étude, nos données correspondent à des Roil.  

La réflectance de la vitrinite est fonction de plusieurs paramètres dont les principaux 

sont listés ci-dessous (Huang, 1996) :  

- Température 

- Temps 

- Teneur originelle en oxygène 

- Pression d’eau 

- Chimie du Fluide 

- Ecoulement de fluide 

- Présence d’huile 

- Type de matière organique 

- Présence de méthane 

- Pression partielle de CO2 

- Déformation de l’échantillon (Littke et al., 2012) 

- Oxydation et altération (Nzousii-Mbassani et al., 2004) 

Huang (1996) démontre que le paramètre de premier ordre contrôlant la réflectance 

de la vitrinite est la température. Il l’oppose ainsi au temps en portant à maturation pendant 

305 jours un échantillon plongé dans une eau de mer et porté à des températures allant de 

250°C à 450°C (pour une même durée). Son expérience démontre le faible délai nécessaire à 

l’enregistrement de la température maximum par l’échantillon. De fait, l’acquisition du Ro 

peut être considérée comme instantanée à l’échelle temporelle géologique. Ainsi, dans ce 

travail, le Ro sera considéré uniquement comme fonction de la température maximale subie 

par l’échantillon au cours de son histoire géologique.  

 

Le rôle de la déformation sur Ro 

 

Littke et al. (2012) proposent que la déformation joue un rôle sur le Ro mesuré pour 

des grauwackes à haut degré diagénétique (5000 m de profondeur - 220°C). L’augmentation 

du PRV au sein d’un échantillon est anisotrope et les domaines foliés et non foliés n’auraient 

pas la même réflectance.  
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III-2-3-Les méthodes de calibration thermique pour les Ro mesurées 

 

Il existe plusieurs méthodes permettant d’estimer quantitativement la température 

maximale atteinte par un échantillon. Cinq d’entre elles sont comparées en figure III - 2.  

 

a) La calibration de Vassoyevitch et al. (1970) 

 

La calibration de Vassoyevitch et al. (1970) est basée sur une corrélation entre la 

réflectance de la vitrinite mesurée dans l’air (Ra) et mesurée dans l’huile (Ro) et des données 

de profondeur et de température acquises dans différents puits. Les courbes de calibration 

établies sont définies pour des Ra compris entre 6% et 17% et des Ro compris entre 0% et 

7%.  

Figure III – 2: Comparaison de 5 méthodes de calibration thermique à partir des Pouvoir 
Réflecteurs de la Vitrinite mesurés (Ro).
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b) Les corrélations de Hunziker (1986) 

 

Hunziger (1986) corrèle différents thermomètres conventionnels comme les indices 

de cristallinité de l’Illite, les inclusions de fluides et les compostions isotopiques des micas 

avec la réflectance de la vitrinite. Les Ro sont données pour 2.5% et 4%. 

 

c) La méthode de Sweeney and Burnham (1990) 

 

La méthode de Sweeney et Burnham (1990) est basée sur un modéle numérique 

thermodynamique dans lequel interviennent la température, le temps et les propriétés 

chimiques de la vitrinite. Ce modèle est valable pour des R0 compris entre 0.3% et 4.5% et 

des vitesses de chauffage comprises entre 1°C par semaine à 1°C par dizaine de million 

d’années.  

 

d) La méthode de Barker et Pawlewitcz (1994) 

 

La méthode de Barker et Pawlewitcz (1994) se base sur la comparaison entre un 

modèle cinétique et un géothermomètre conventionnellement bien admis, la 

microthermométrie sur inclusions fluides. Cette méthode distingue le chauffage par 

enfouissement (burial heating) et le métamorphisme hydrothermal (hydrothermal 

metamorphism) et donne les températures correspondant à des Roil compris entre 0% et 7%. 

 

e) La calibration de Tobin et Claxton (2000) 

 

La calibration de Tobin et Claxton (2000) est basée sur des données de 

microthermométrie sur inclusions de fluides. Il s’agit une approche empirique appuyée sur 

un jeu de données issues du monde entier et démontrant une corrélation logarithmique 

discutée pour un jeu d’échantillons décrit comme « idéal » et un jeu d’échantillons décrit 

comme « non idéal ». Les Roil pris en compte par cette méthode sont compris entre 0.3% et 

1.5%. 
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f) Synthèse sur les méthodes de calibration thermique 

 

La figure III - 2 montre les gammes de température couvertes par les différentes 

méthodes et les courbes de calibration thermique du Ro correspondantes. Ces courbes ont 

toutes un morphotype logarithmique sauf la droite correspondant à la méthode de Hunziger 

(1986). Cette droite recoupe les courbes logarithmiques, qui ne se recoupent pas entre elles. 

Pour des Ro inférieurs à 1%, la calibration de Tobin et Claxton (2000) donne les 

températures les plus faibles et la méthode de Sweeney et Burnham (1990) donne les 

températures les plus hautes. L’écart maximum entre les différentes courbes est de 40°C 

pour les Ro inférieur à 1%. Dans le cas des Ro supérieur à 1%,  l’écart maximum atteint 70°C 

pour les Ro proches 5.7% (Fig. III –2). Dans ce cas, le minima de température provient de la 

calibration de Vassoyevitch et al. (1970) tandis que le maxima est donné par la méthode de 

Sweeney et Burnham (1990).  

 

III-2-4-Résultats  

 

Notre analyse compile 49 nouvelles données avec les 19 données de Labaume et al. 

(2008 ; 2009) (cf. section III-2 ci-dessus). Les PRV correspondent à des Roil, mesurés par 

l’équipe de Gilles Nicolas à Total-Pau. Les 49 nouveaux échantillons sont répartis dans les 

zones suivantes : Estrop (24), Moutière-Restefond (16), Chalufy (3), Chasse (1), col de la 

Cayolle (2), Crevoux (Grès du Champsaur ; 2), Dormillouse (Grès du Champsaur ; 1) (Fig.III-1, 

3&4). Pour les zones de l’Estrop et de la Moutière-Restefond, certains échantillons ont été 

prélevés dans ou à proximité des zones de failles et d’autres à l’écart des zones de failles 

(protolithe). Pour les autres secteurs, tous les échantillons ont été prélevés à l’écart des 

zones de failles. 

Les résultats sont reportés dans le tableau de la figure III –3, sur la carte de la figure 

III-4 et sont projetés sur un profil SW-NE dans la figure III-5A. Les nouvelles valeurs 

s’inscrivent bien dans le profil d’augmentation du Ro du SW vers le NE, depuis 0.4% pour la 

zone de Rouaine à 7.5% pour la zone de Gias Valonetto (Labaume et al., 2008 ; 2009). 

Cependant, elles montrent que ce profil n’est pas linéaire comme suggéré par Labaume et al. 

(2008 ; 2009) et possède deux ruptures de pente au niveau des zones Grand Coyer-Estrop, le 
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gradient de maturité de la vitrinite étant plus important sur ce secteur de quelques 

kilomètres de large.  

Les deux principales zones d’études de ce manuscrit possèdent des valeurs de Ro 

comprises entre 1.97% et 2.5% pour la zone de l’Estrop et des valeurs comprises entre 3.0% 

et 5.5% pour la zone de la Moutière-Restefond. Au premier ordre, les valeurs obtenues dans 

les zones de failles restent dans la même gamme que les valeurs de protolithe du même 

secteur, i.e. ne mettent pas en cause le profil général d’augmentation du Ro du SW vers le 

NE (voir détail ci-dessous). 

 

III-2-5- Du Ro à la température maximale 

 

La figure III –5 B montre le profil de température maximale dérivé du profil de Ro 

selon la calibration de Vassoyevitch et al. (1970). Ce profil de température reproduit les 

ruptures de pente au niveau des zones Grand Coyer-Estrop, avec une forte augmentation de 

la température dans ce secteur. Une conséquence importante pour ce travail est que l’écart 

de température maximale entre les zones de l’Estrop (160 à 190°C) et de la Moutière (240 à 

260°C) est moins important que celui anticipé par Labaume et al. (2008 ; 2009).  

 

III-3- Les apports sur la géométrie d’enfouissement du bassin 

 

III-3-1-De la température à l’enfouissement 

 

Dans le but de remonter à l’enfouissement des Grès d’Annot et en assumant que la 

température maximale qu’ils ont subie (hors failles) est associée à l’épaississement du 

prisme tectonique et la subsidence sous les nappes de l’Embrunais-Ubaye, nous utilisons un 

gradient géothermique classique dans les fronts de chaîne, compris entre 25°C et 30°C par 

kilomètre (Zeyen & Fernadez, 1994 ; Metcalf et al., 2009 ; Meresse, 2010 ; Surace et al., 

2011) (Fig. III –5C). Ainsi, de façon cohérente avec les deux graphiques précédents, le profil 

d’enfouissement n’est pas linéaire et montre un plus fort gradient d’épaississement au 

niveau des zones Grand Coyer - Estrop. L’épaisseur des nappes sur la zone de l’Estrop serait 

comprise entre 5 et 6 kilomètres tandis que celle de la zone Moutière-Restefond serait 

comprise entre 8 et 10 kilomètres.  



III-PRESENTATION DE LA ZONE D’ETUDE ET PRECISION DES CONDITIONS D’ENFOUISSEMENT Page 101 

Figure III – 3: Valeurs des Roil (%), source des données, nature lithologique, situation 
structurale par rapport aux failles (absence de précision = hors zones de failles) et 
localisation géographique des échantillons.   
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Figure III-4 : Schéma structural des Alpes du Sud-Ouest (modifié de Labaume et al., 2008b) et 
distribution des indices de réflectance (R0) de la vitrinite. Les nouvelles données acquises 
pendant cette thèse sont en vert.  

Notons que les zones étudiées dans les Grès du Champsaur ne sont pas situées sur le 

profil de la Figure III –5C mais sont représentées sur le bloc diagramme de la figure III –5D. Si 

l’on projette ces données sur le profil étudié parallèlement au front actuel moyen des 

nappes, ces données sont en cohérence avec le profil. De fait, à cette échelle, le prisme 

tectonique montre une géométrie cylindrique entre les deux massifs cristallins externes de 

l’Argentera et du Pelvoux.  

Le saut d’enfouissement présent quelques kilomètres à l’Ouest de la zone de l’Estrop 

est aligné (selon l’axe du front des nappes) avec le front d’érosion connu le plus à l’Ouest de 

la nappe du Parpaillon, dans le Champsaur. Ainsi, l’accident structural responsable de la 

rupture de pente en Figure III-5C&D pourrait être le chevauchement de base de la nappe du 

Parpaillon (mise en place en Miocène inférieur).   



III-PRESENTATION DE LA ZONE D’ETUDE ET PRECISION DES CONDITIONS D’ENFOUISSEMENT Page 103 



III-PRESENTATION DE LA ZONE D’ETUDE ET PRECISION DES CONDITIONS D’ENFOUISSEMENT Page 104 

Figure III –5 : (A) Distribution des mesures du Pouvoir Réflecteur de la Vitrinite (Roil) 

sur un profil NE-SW transverse au bassin des Grès d’Annot (cf. figure III-2-3). (B) Distribution 

sur le même profil des températures maximales déterminées à partir de la 

 

III-3-2-Synthèse sur l’état des protolithes des deux zones d’étude 

 

 Les deux zones d’étude montrent des évidences de haut degré diagénétique. La zone 

de l’Estrop a subi des températures maximales d’enfouissement sous les nappes comprises 

160 et 190°C tandis que la zone de la Moutière-Restefond a subi une température maximale 

d’enfouissement comprise entre 240 et 260°C. Nous verrons dans le chapitre IV (descriptions 

structurales et microstructurales) et V (pétrophysique) de ce manuscrit que les états 

diagénétiques et mécaniques des roches hôtes des deux zones sont similaires. Nous verrons 

également que pour une roche hôte ayant les mêmes caractéristiques diagénétiques et 

mécaniques, le type de roche de faille obtenue peut être très différent en fonction du type 

de déformation dans la zone de faille.  
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IV- ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES DE 

DEFORMATION 

 

Les zones d’étude de l’Estrop et de Point Vert-Restefond, sont localisées sur la figure IV-1-

1A&B.  La zone de l’Estrop est située 25 kilomètres au W-SW de la zone de Point-Vert Restefond. 

Cette partie du manuscrit donne une description des deux zones d’étude. 

 

IV-1-Zone de l’Estrop 

 

 La zone de l’Estrop se présente sous la forme d’un cirque ouvert vers le sud-ouest, 

aux sources de la Bléone.  Ce cirque est essentiellement incisé dans la Trilogie Nummulitique 

(calcaires à Numulites,  Marnes Bleues, Grès d’Annot et Schistes à Blocs ; Fig. IV-1-1) qui 

affleure entièrement. Les nappes de l’Embrunais-Ubaye sont présentes sur les crêtes 

sommitales de l’Est du cirque. Les Grès d’Annot ont atteint dans cette zone une température  

maximale comprise entre 170°C et 200°C, estimée à partir de l’analyse du pouvoir réflecteur 

de la vitrinite et correspondant à un enfouissement sous les Nappes de l’Embrunais-Ubaye 

compris entre 5.5 et 8 km si on assume un gradient géothermique de 25 à 30°C/km (cf. 

Partie III).  

 Après une description générale détaillée du faisceau de faille de l’Estrop, nous 

décrirons successivement les principaux éléments structuraux et les mécanismes de 

déformation associés responsables des différents degrés de développement des zones de 

failles.    

 

IV-1-1- Données cartographiques  et coupes structurales 

 

Le cirque de l’Estrop  

 

La Figure IV-1-1B montre une coupe d’orientation E-W qui recoupe les structures 

d’échelle kilométrique de la partie interne de la nappe de Digne, la zone de l’Estrop 

correspondant à la partie ouest de cette coupe (Fig. IV-1-1C). Les calcaires crétacés (plissés à 

l’échelle déca-hectométrique) ont un pendage général vers le N-E et sont recouverts en 

discordance par la Trilogie Nummulitique qui présente un pendage moyen de 30° vers le NE.  



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 108 
 

 

Figure IV – 1- 1 : (A) Schéma structural de la zone de l’Ubaye, du Haut Verdon et de la Haute Tinée 
(Kerckhove, 1969) et localisation de la zone d’étude de l’Estrop (ES) et de Point Vert-Restefond (PV-
RT). (B)  Coupes structurales associées modifiées de Kerckhove (1969) et localisation de (C) la coupe 
structurale de la zone de l’Estrop. 
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Les Grès d’Annot reposent en d’onlap sur les Marnes Bleues. La partie sommitale des Grès 

d’Annot et les schistes à blocs sont affectés par des failles normales à pendage faible  vers 

l’Ouest (voir Chapitre IX-3). Ceux-ci sont surmontés par trois écailles sub-Briançonnaises, 

chacune composées du couple lithologique calcaires crétacés (formant la cime des Trois 

Evêchés) – flysh Eocène. Enfin, le flysch dissocié de l’Autapie, d’âge Crétacé Supérieur 

(Sénonien) chevauche ces écailles subbriançonnaises et conditionne les morphologies peu 

escarpées du Col d’Allos (Kerckhove, 1969). Le chevauchement des nappes de l’Embrunais-

Ubaye possède un pendage similaire à celui de la stratification générale de son substratum. 

Il correspond à un palier de bloc supérieur (base des carbonates crétacé)  sur un palier de 

bloc inférieur (sommet des Schistes à Blocs). Le pendage général vers le NE  correspond au 

plissement de la Nappe de Digne, postérieur à la mise en place des Nappes de l’Embrunais-

Ubaye. 

La cartographie de la zone du cirque de l’Estrop a été réalisée à partir de campagnes 

de terrain et de photographies aériennes (BRGM FD04x029_01934 ; résolution de 30 

cm/pixel ; Fig. IV-1-2A). Le schéma structural présenté en  figure IV-1-2B  synthétise les 

observations. 

Deux principales familles de failles ont été identifiées : 

(1) Des failles d’orientation N-S à cinématique normale et à faible pendage 

vers l’Ouest (inférieur à 15°) recoupent les bancs turbiditiques sommitaux de la 

série des Grès d’Annot et les schistes à blocs. L’épaisseur de ces derniers est 

supérieure dans le bloc de toit de ces failles normales. Ces failles sont 

interprétées en partie IX-3 comme antérieures au plissement général responsable 

des pendages observées sur la zone.  

(2) Deux familles principales de fractures et de failles de fort pendage sont 

présentes sur la zone de l’Estrop. La première est orientée N020-N030E, la 

seconde est orientée N050-070E. Ces fractures se recoupent entre elles et 

semblent, de ce fait, avoir eu des activités synchrones. Dans le but de discuter 

leur répartition spatiale, nous avons réalisé des histogrammes de densité de 

fractures dans les intervalles gréseux à partir des photographies aériennes 

(résolution 30cm/pixel). A échelle kilométrique, ces fractures sont distribuées en 

groupe de longueurs d’onde hectométriques dans lesquels la densité de 

fracturation est relativement homogène (Fig. IV-1-3).  
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Figure IV – 1- 2A : Photographie aérienne du cirque de l’Estrop correspondant à notre zone d’étude. 
Photographie BRGM FD04x029_01934. Le pixel correspond à un carré de 30 cm de côté.   
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Figure IV 1-2B : Schéma structural du cirque de l’Estrop établi à partir de la  Photographie BRGM 
FD04x029_01934. Voir texte pour commentaires.  
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A l’échelle hectométrique, les intervalles pélitiques montrent une plus 

faible quantité de fractures. Ce fait est principalement dû aux moins bonnes 

conditions d’affleurement des niveaux pélitiques, géomorphologiquement moins 

marqués. Nous verrons qu’à l’échelle de l’affleurement, une fracturation des 

pélites est néanmoins présente. 

Cette densité relativement homogène de fracturation constitue une hétérogénéité 

structurale de premier ordre dans le système étudié. 

 

Figure IV – 1- 3 : Densité de fracturation dans les bancs gréseux de la partie ouest du cirque de 
l’Estrop. Les transect 1 & 2 sont situés sur la Figure IV-1B. 
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- Présentation de la zone d’étude-  

 

La photo aérienne interprétée (Fig. IV-1-4) et la coupe (Fig. IV-1-5) montrent deux 

zones de failles principales (N030E) d’une largeur pluridécamétrique, recoupant toute 

l’épaisseur des Grès d’Annot, , et espacées d’environ 300m. La zone de failles nord a un rejet  

de l’ordre de 50 m avec le compartiment nord-ouest abaissé tandis que la zone de failles sud 

a un rejet de 35 m avec le compartiment sud-est abaissé. Ces zones de failles apparaissent 

très segmentées. Ces segments de failles sont d’orientation N030E et N060E et coexistent 

dans une même zone de failles. Les cinq principales zones d’étude présentées dans ce 

chapitre sont localisées sur la figure IV-1-4 : les zone du Cairn, du Replat, de la baisse de 

l’Aiguille et la zone à « Sandstone smear », ainsi que la surface structurale de la Tourbière, 

dans le compartiment séparant les deux zones de failles.  

 Les zones du Cairn et du Replat sont situées sur la zone de failles nord. La faille du 

Cairn correspond à la faille principale, alors que la faille du Replat est une faille satellite 

abaissant son bloc sud avec un rejet plurimétrique (Fig. IV-1-5). La zone à « sandstone 

smear » est située dans la partie extérieure de la zone d’endommagement sud de la zone 

failles nord et possède un rejet métrique.  

La zone de failles sud est d’orientation génrale N030E mais est cependant fortement 

segmentée entre les deux orientations majeures de la zone, N030 & N060E. La faille nord de 

la baisse de  l’Aiguille est orientée N030E tandis que la faille Sud est orientée N060E.  Ces 

failles, espacées d’une quarantaine de mètres,  possèdent un rejet de 25 m pour la faille 

nord et 16 m pour la faille sud, avec les blocs sud abaissés (Fig. IV-1-5). . 

 Entre les faisceaux de failles du Cairn et de la Baisse de l’Aiguille, les bancs gréso 

pélitiques de la Tourbière sont affectés par 5 failles à rejets métriques (Fig. IV-1-6). La 

fracturation en périphérie y est très bien développée, dans des couloirs fracturés d’épaisseur 

centimétrique à plurimétrique et nés à partir de l’interaction entre les deux orientations 

principales N030E et N060E.  
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Figure IV – 1- 4 : Schéma structural de la zone d’étude de l’Estrop et localisation des principaux 
affleurements de failles étudiés : zones du Cairn, du Replat, de la Baisse de l’Aiguille, de la Tourbière 
et du « Sandstone smear ». Localisation sur la figure IV 1-2B.  
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Figure IV – 1- 5 : Coupe structurale de la zone d’étude et ses deux faisceaux de failles principaux, 
nord (faisceau de la faille du Cairn) et sud.(faisceau de failles de la Baisse de l’Aiguille). Les pointillés 
représentent les principaux couloirs fracturés. Localisation de la coupe sur la figure IV-1-4. 
 

IV-1-2- Description d’affleurements et géométries de zones de failles associées 

 

Dans cette section, nous présentons différents affleurements sélectionnés comme 

représentatifs de failles de différents degrés de développement et permettant de décrire les 

principaux motifs structuraux observés à l’échelle de l’affleurement. Les structures 

correspondantes d’échelle centi-millimétrique sont présentées à partir des échantillons et 

lames minces décrits dans la section suivante. 

 

a) Géométries d’initiation de failles - 

 

Les interactions entre les deux orientations (N030 et N060E) de fractures affectant la 

zone de l’Estrop sont illustrées sur la Figure IV-1-6B. Dans cet exemple choisi comme 

représentatif, la géométrie en plan des fractures en échelons de l’une des deux directions 

(N065E) définit l’orientation générale des accidents de plus grande échelle orienté selon 

l’autre direction (N030E). La réciproque a également été observée. Ces observations 

démontrent l’intime association entre les deux orientations de fractures et leur genèse 

commune. 
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Figure IV – 1- 6 : (A) Surface structurale de la Tourbière et couloirs fracturés associés (localisation sur 
la figure IV-1-4). (B) Relations entre les deux orientations principales de fractures (N030E et N060E) 
typiques de la zone Estrop, observées sur la dalle de la Tourbière. La géométrie en échelons de l’une 
(N060E) contrôle l’orientation de l’autre (N030E).  

 

La Figure IV-1-7 montre la géométrie en coupe suivant laquelle s’organisent les 

fractures dans le cas d’une faille normale à faible rejet (15 cm) affectant un corps 

hétérolithique composé de bancs centimétriques de grès fins et de niveaux pélitiques 

d’épaisseur équivalente. Les fractures subverticales s’organisent en échelons de faille 

normale dont l’enveloppe correspond au pendage de la future zone de faille (Fig.IV-1-7A&B). 

Dans ce cas, niveaux de grès d’épaisseur centimétrique et pélites sont affectés de façon 

similaireIV-1-8 par ces fractures non scellées. L’accumulation du rejet induit la rotation des 

microlithons définis par les fractures centrales du couloir (Fig.IV-1-7C).  

 



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 117 
 

 

 

Figure IV – 1- 7 : Géométrie d’initiation d’une faille à rejet centimétrique (pendage nord) située entre 
les deux failles majeures de la Baisse de l’Aiguille (localisation sur la figure IV-1-4) . (A) Photographie 
d’affleurement. (B) Interprétation structurale. (C) Schéma conceptuel de la géométrie en échelons 
d’initiation et de son basculement ultérieur associé à l’accumulation du rejet.  

 

La Figure IV-1-8 (localisation en fig. IV-1-5) montre l’initiation de deux failles normales 

à pendages antithétiques définissant un graben. La faille nord a un rejet décimétrique, la 

faille sud possède un rejet centimétrique. Ces failles affectent un banc de grès grossier 

d’épaisseur pluri-décimétrique, un banc de grès fin décimétrique, et un intervalle 

décimétrique à dominante pélitique. L’expression de la déformation associée à la faille est 

contrastée en fonction de la lithologie affectée : (1) dans les pélites, la faille se matérialise 

pour un plan franc à l’endommagement limité ; (2) dans les grès fins, la faille se matérialise 
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par un plan franc, une zone d’endommagement jusqu’à centimétrique définie par des 

fractures sub-perpendiculaires à la stratification ; (3) dans le grès grossier, la faille se 

matérialise par une zone d’endommagement plus large (décimétrique). A la base du banc 

épais, l’intense fracturation de la zone endommagée de bloc inférieur a permis l’initiation 

d’un crochon par rotation et entraînement des microlithons séparés par les fractures. Toutes 

les fractures sont scellées par du quartz.  

Cette observation suggère que le type de déformation est contrôlé par au moins l’un 

des deux paramètres suivants : (1) l’épaisseur des couches de grès vs celle des niveaux 

pélitiques (2) la granulométrie. 

 

 

Figure IV – 1- 8 : Géométrie d’initiation d’une faille à rejet décimétrique située à 5 mètres de la faille 
du Cairn (localisation sur la figure IV-1-4). (A) Photographie d’affleurement. (B) Interprétation 
structurale. Les fractures à scellement de quartz sont situées dans les niveaux de grèseux.  
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b) Géométrie en « sandstone smear »  

 

L’étirement des niveaux argileux par mécanisme de claysmear est fréquent dans les 

zones de failles affectant des séries stratifiées à fort contraste mécanique entre couches (Zee 

& Urai, 2005 ; Fossen, 2010). Dans le cas de la zone de l’Estrop, nous avons observé des 

géométries de même type, mais dans lesquelles se sont les bancs gréseux qui présentent un 

étirement permettant leur connexion à travers la zone de faille (Fig. IV-1-9&10). A l’échelle 

de l’affleurement, nous nommons cette géométrie « sandstone smear », mais nous verrons à 

l’échelle centimétrique que les mécanismes de la déformation responsables de ce type de 

géométrie  sont bien des mécanismes cassants. A notre connaissance, de telles structures 

n’ont jamais été décrites. Cependant, la figure IV-1_9-E montre un exemple similaire que 

nous avons observé dans la formation turbiditique  de Lungtong (Eocène supérieur), dans le 

nord-est de l’île de Taiwan. 

Les bancs de grès arkosiques présentés en Figure IV-1-9 &10 sont d’épaisseur pluri-

décimétrique (C) à métrique (A, B & C) et sont affectés par des failles normales de rejet 

compris entre 2 et 5m. Les plans de failles (N030E-70°S) montrent des plaquages de quartz 

et des stries à fort pitch (70-90°). Les bancs de grés décimétriques, i.e. d’épaisseur inférieure 

au rejet, affectées par la zone de faille montrent une « queue » étirée (Fig.IV-1-10A&C)ou 

sigmoïdale (Fig.IV-1-10B,E&F) assurant la continuité du banc à travers la zone de faille. Cette 

géométrie est systématique puisqu’observée pour plusieurs bancs le long de la même zone 

de faille (Fig. IV-1-9), ainsi que sur plusieurs autres failles du cirque de l’Estrop.  

La roche de la zone cœur de faille est macroscopiquement constituée par un 

assemblage de grès et de ciment de quartz  à texture majoritairement bréchique (Fig. IV-1-

10). Les clastes de grès sont de taille centimétrique à millimétrique et de forme anguleuse 

(Fig. IV-1-10C, C’ D, E & F). La quantité de ciment dans la roche de faille est variable et 

occupe environ entre 1/3 et 2/3 la surface totale en fonction de la zone observée (Fig. IV-1-

10E). Les fractures, à remplissage de quartz, sont préférentiellement orientées avec un angle 

de l’ordre de 80° par rapport aux plans principaux (Fig. IV-1-10 E). Cette relation 

géométrique entre cisaillement et fractures suggère un lien génétique de type cisaillement C 

– fractures T au sens de Riedel (1929). En plan, on retrouve également deux familles de 

fracturations (N030E et N060E) se recoupant l’une et l’autre et se branchant sur les plans de 

cisaillements principaux. 
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Figure IV – 1- 9 : Géométrie en « sandstone smear ». (A) Affleurement localisé sur la figure IV-

1-4. (B) Interprétation structurale de l’affleurement (A). (C) Géométrie similaire associée à une faille 

d’endommagement de la faille du Cairn (même localisation que fig.IV-1-8)  (D) Géométrie similaire 

associée à une faille de rejet métrique à la Baisse de l’Auriac. (E) 
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Figure IV – 1- 10: Détails de la géométrie macroscopique en « sandstone smear » (Photos 

localisées sur la figure IV-1-9). (A) Géométrie d’étirement de queue associé à un relai 

extensif situé entre deux paliers de failles normales et localisation des échantillons. (B) Zone 

de relais entre la faille se couchant dans les pélites et le banc de grès étiré dans la zone de 

faille. (C&D) Détails de la queue (A) étirée, fracturée et scellée par le quartz. (E) Détails d’une 

queue étiré dans la zone de faille ; fracturation et bréchification selon des plans T de Riedel 

et scellement de quartz. (F) Evidences pour le comportement cassant des pélites ne 

montrant pas de crochons au voisinage de la faille. 

 

Les pélites ne montrent pas de géométries d’étirement équivalentes mais sont 

recoupées par les surfaces de failles. 

La zone d’endommagement est constituée par des fractures d’épaisseur 

millimétrique à centimétrique verticales ou à pendages antithétiques de pendages autour de 

60°S et 60°N scellées par du quartz(Fig. IV-1-10). La densité de ces fractures augmente pour 

devenir maximale au voisinage de plans mieux marqués car permettant un passage franc au 

grès encaissant (Fig. IV-1-10C&C’). Les fractures se recoupent entre elles ou se branchent sur 

une fracture d’ordre supérieur. La courbure générale de la couche à l’approche du plan de 

faille principale est cohérente avec le mouvement de la faille normale et est en partie 

assurée par les fractures-failles à remplissage de quartz. le nombre de ces fractures est 

supérieur à proximité de la faille qu’à distance de la faille (Fig. IV-1-10C&C’).  

 

-c) Faille à rejet métrique affectant une lithologie mixte grès-pélites 

 

La Figure IV-1-11 montre le rôle de l’accumulation de rejet (rejet métrique) sur la 

nature de la roche de faille en milieu stratifié gréso-pélitique. La faille, d’orientation N060E, 

met en contact le bloc de toit composé d’un banc de grès d’épaisseur décamétrique et le 

bloc de mur composé par ce même banc (rejet inférieur à l’épaisseur du banc) et des 

alternances centimétriques pélitico-gréseuses sous-jacentes. Deux principaux types de 

roches de failles sont présents ; (1) le premier type est systématiquement au contact des 

grès, i.e. soit lorsque la faille assure un contact grès-grès, soit du côté des grès lorsque la 

faille assure un contact entre grès et niveau hétérolithique, (2) le second type est 

systématiquement au contact du niveau hétérolithique (Fig. IV-1-11).  
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Figure IV – 1- 11: Relations entre le 
type de roche de faille et la 
lithologie du protolithe sur une 
faille à rejet métrique. (A) Vue 
générale de l’affleurement situé à 
30 mètres au sud-est de 
l’affleurement du Cairn 
(localisation sur la figure IV-1-4). (B) 
Contact grès-pélite et roches de 
failles associées. (C&D) Détail des 
deux types de roches de failles 
respectivement au contact du grès 
et des niveaux hétérolithiques : (1) 
grès fracturé abondamment scellé 
par un ciment de quartz limpide et 
(2) brèche de pélites et de grès fin 
à ciment de quartz sombre. 



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 124 
 

(1) La roche de faille au contact des grès est composée d’une bande large 

d’une vingtaine de centimètres de grès fracturé abondamment minéralisé de 

quartz. Ces fractures sont espacées d’un à trois centimètres et individualisent des 

éléments de grès centimétriques. Une partie d’entre elles font un angle de l’ordre 

de 80° avec les deux  plans de cisaillement principaux et se brachent dessus. Ce 

fait suggère un fonctionnement en fracture T au sens de Riedel (Riedel, 1929). 

Une autre partie des fractures font un angle de 20-25° ouvert dans le sens du 

cisaillement ; ceci suggère une géométrie de type  plan P au sens de Riedel (1929 ; 

Nicolas, 1986).. L’ensemble des fractures individualisant les éléments de grès 

hôtes ont un déplacement d’ouverture jusqu’à centimétrique et un scellement de 

quartz total.  Localement, la proportion de ciment est nettement supérieure à 

celle occupée par les grès. 

(2) La roche de faille au contact du niveau hétérolithique est d’épaisseur 

décimétrique et composée d’un mélange de clastes arrondis de grès fin de taille 

jusqu’à centimétrique, de clastes de pélites millimétriques à centimétriques et 

d’un ciment  de quartz sombre. Les clastes de grès fins ne sont 

macroscopiquement pas déformés et sont de lithologie similaire à celle des bancs 

de grès minces présents dans les niveaux hétérolithiques.  

 Ainsi, le fait que le premier type de roche soit systématiquement au contact du grès 

faillé et que  le second type se trouve au contact d’un corps hétérolithique suggère que ces 

différents types de roche de faille ont un lien génétique simple avec la lithologie affectée 

dans le cas d’une faille à faible rejet.   

 

d) Faille à rejet plurimétrique affectant une lithologie mixte grès-pélites  

 

- Affleurement de la faille du Replat - 

 

La faille du Replat fait partie de la zone de failles majeure nord (Fig. IV-1_4) et 

correspond  à une faille secondaire à rejet entre 3 et 5 mètres  antithétique de la faille 

principale (Fig. IV-1-12). Cette faille met en contact un bloc de toit composé d’un niveau 

hétérolithique gréso-pélitique et d’un banc de grès métrique sus-jacent, et un bloc de mur 

composé d’un niveau de grès massif d’épaisseur plurimétrique. Du côté du bloc inférieur, la 
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faille est composée d’un plan principal minéralisé de quartz strié (5 mm à 1 cm d’épaisseur). 

Au mur de celui-ci, se trouve une zone endommagée de 2 mètres d’épaisseur intensément 

fracturée dont les fractures, orientées N030 et N060E à pendage sub verticaux (75° à 90°), se 

recoupent mutuellement. Cette zone est limitée au nord par une faille normale antithétique 

à rejet décimétrique. Plus au nord, la fracturation est de faible densité, avec des fractures 

scellées par du quartz isolées ou disposés en échelons de failles normales. Le banc de grès 

du bloc de toit est fracturé,  par des fractures à pendage subvertical, sur quelques 

décimètres de largeur le long du plan principal, et est affecté par une faille normale 

secondaire à pendage sub vertical et rejet décimétrique (bloc nord affaissé). Les bancs 

gréseux fins et les pélites del’intervalle hétérolithique sont  fracturés,  de façon homogène 

par des fractures à pendage subverticaux et séparées de quelques centimètres. 

 

 

Figure IV – 1- 12: (A) Affleurement de la Faille du Replat, à rejet pluri-métrique et affectant une 
lithologie mixte. (B) Interprétation structurale (Voir texte pour commentaires).  
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e) Faille à rejet décamétrique affectant une lithologie mixte- 

 

-  Affleurement de la faille de la Baisse de l’Aiguille  - 

 

La Figure IV-1-13 est une photographie interprétée sur laquelle le pendage des 

couches et la pente du versant autorisent une vision en coupe géologique. La planche de la 

Figure IV-1-14 montre les deux failles principales et l’intervalle d’une trentaine de mètres les 

séparant. 

 

Figure IV – 1- 13 : Interprétation structurale de la zone de failles de la Baisse de l’Aiguille (localisation 
sur la figure IV-1-4). Celle-ci est composée de deux failles principales à pendage vers le sud et à rejet 
décamétrique. Le niveau de grès massif schématisé en vert est figuré en vert sur les figures IV-1-4 & 
5.  

Les plans principaux de ces deux failles sont orientés 060-80°S-56°W pour la faille 

nord et 028-80°E-72°SW pour la faille sud. Les rejets, vers le sud, sont de 25 m pour la faille 

nord et 16 m pour la faille sud. Dans les grès, les zones « cœur de faille » prennent la forme 

d’un plan individualisé, strié et minéralisé de quartz, bordées sur quelques décimètres de 

largeur par une brèche minéralisé de quartz dans le cas des failles principales. Dans les 

pélites, un ou deux plans de glissement non minéralisés sont présents. Dans ce second cas, 

les pélites sont basculées entre les deux plans de glissements en cohérence avec le 

mouvement de la faille (partie abaissée vers le bloc de toit).  

La zone intermédiaire entre les deux failles principales comporte 3 failles à rejet 

métrique espacées d’environ 7 mètres, d’orientation N060E, N030E, N060E et possédant 

leur propre zone d’endommagement (Fig. IV-1-13,14 & 15). La zone d’endommagement de 

ces failles à rejet métrique s’étend de façon symétrique de part et d’autre de la faille.  
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Figure IV – 1- 14 : Faisceaux de failles de la Baisse de l’Aiguille et localisation des échantillons. Le 
banc de grès présent sur la mosaique de photos correspond à la crête du versant ouest de la Baisse 
de l’Aiguille. Les deux failles majeures bordent cette mosaique de photos. La faille nord a un rejet de 
25 m et la faille sud a un rejet de 16 m.  
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Cependant, une géométrie de crochon acquise au cours de la déformation par une faille d’un 

rejet métrique et affectant un banc de grès d’épaisseur plurimétrique montre une densité de 

fracture plus élevée (Fig. IV-1-15&16). Ceci est probablement associé à deux phénomènes 

successifs liés au fonctionnement de la faille : (1) la fracturation initiale à la périphérie du 

plan de faille et (2) à l’interface grès-pélites de base de couche, le basculement des 

microlithons définis par ces fractures, générant le crochon et favorisant une fracturation 

d’extrado ou intrado (Fig. IV-1-16). Une fracturation de fond est présente entre les deux 

failles principales de la Baisse de l’Aiguille. Ces fractures sont classiquement espacées d’un 

ordre de grandeur décimétrique à métrique (Fig. IV-1-14).  

L’ensemble des fractures décrites ci-dessus est partiellement ou totalement scellée 

par des prismes limpides de quartz euhedraux. Le scellement total semble se localiser à 

proximité des failles. 

Les pélites sont affectées par une fracturation de fond au moins aussi importante que 

dans les grès ; cependant, le scellement des fractures n’est macroscopiquement pas 

apparent. 

 

Figure IV – 1- 15 : Densité de fracturation le long du banc de grès assurant la partie sommitale de la 
crête de la Baisse de l’Aiguille (cf. Figure IV-1-13). Les deux failles majeures, nord et sud, bordent ce 
transect. Les essaims de haute densité de fracturation se situent à proximité des failles à rejet 
métrique. Une fracturation de fond est présente. Les variations de densité des deux directions de 
fractures (N030E & N060E) sont corrélées, ce qui témoigne de leur génèse commune.  
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Figure IV – 1- 16 : Exemple d’une faille à rejet métrique présente dans la zone d’endommagement 
présente entre les deux failles majeures de la Baisse de l’Aiguille (cf. figure IV-1-14). L’entrainement 
de la couche gréseuse s’oppose au comportement cassant des niveaux hétérolithiques. 

 

f) Faille à rejet pluridécamétrique affectant une lithologie mixte grès-pélites 

 

- Affleurement de la faille du Cairn - 

 

 La planche Figure IV-1-17 montre la faille du Cairn et la structure macroscopique de 

ses zones « cœur » et « d’endommagement ». Le rejet est de l’ordre de 50 m. La faille met 

en contact deux bancs de grès d’épaisseur métrique. La zone cœur, large de 2 m, est 

constituée d’une brèche à clastes centimétriques de grès et de quartz, cimentés par un 

ciment sombre de quartz et recoupée par les deux familles de fracturation N030E et N060E. 

La zone d’endommagement est d’épaisseur métrique et composée de fractures 

N030E et N060E subverticales à remplissage de prismes géodiques de quartz. Le plan 

délimitant les deux zones est minéralisé par une épaisseur de 1-4 cm de quartz blanc 

intensément strié sur sa bordure externe (N040E 77°SE 64°SW). 
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Figure IV – 1- 17 : Affleurement de la faille du Cairn et texture bréchique  à minéralisation de quartz 
associée (localisation sur la figure IV-1-4). Le rejet est de l’ordre de 50 mètres, soit le plus fort rejet 
du secteur étudié. La texture de la roche de faille est similaire sur plusieurs centaines de mètres.  

 

IV-1-3- Etude des échantillons et microstructures associées 

 

Dans le but de préciser la structure et de décrire les microstructures des roches de 

failles présentées dans la section précédente,  nous décrivons dans cette section une 

sélection d’échantillons représentatifs des différents degrés de développement de roche de 

faille inventoriés sur la zone d’étude.  

 

a) Initiation de la déformation dans les grès – échantillons 10ES35 & 11ES2536 

 

L’échantillon 11ES35 (Fig.IV-1-18) est situé à un mètre du crochon responsable de la 

géométrie en « sandstone smear » illustrée sur la figure IV-1-9 L’échantillon est affecté par 

des plans à pendages antithétiques très bien individualisés et localisant des rejets normaux 

millimétriques. L’angle aigu entre ces plans mesure en moyenne 35 degrés.  L’épaisseur du 

remplissage sur ces plans est millimétrique et ceux-ci sont scellés par du quartz (Fig.IV-1-18).  



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 131 
 

 

Figure IV – 1- 18 : Structures centimétriques en zone d’endommagement de la faille du « sandstone 
smear  (échantillon 10ES35, localisé sur la figure IV-1-9). Voir texte pour commentaires.  

 

Le cisaillement à pendage NW illustré sur la Figure IV-18-lame B possède, dans le quadrant 

extensif du bloc de toit, des fractures à déplacement d’ouverture supérieur. Une géométrie 

de relais extensif est également présente le long du cisaillement principal. 
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Figure IV-1-19 : Structures centimétriques d’endommagement associées à deux failles de 
l’affleurement du « sandstone smear » (échantillon 11ES2536, prélevé non en place sur 
l’affleurement illustré sur la figure IV-1-9). (A) photographie. (B) Interprétation structurale de la 
cinématique des déformations. Voir texte pour commentaire.  

 

L’échantillon 2536 présenté sur la Figure IV-1-19 est un banc de grès d’épaisseur 

décimétrique correspondant à la partie abaissée d’un graben décimétrique. Il a été prélevé 

non en place, au pied du même affleurement. Cependant, les relations structurales et 

microstructurales en son sein nous permettent de discuter son degré de développement.  

Les bords de l’échantillon correspondent à des miroirs de failles normales striés. 

L’endommagement des failles s’étend sur 3 centimètres de largeur et est composée de 

fractures rectilignes à incurvées, à remplissage de quartz. Pour chacune des deux failles, la 

zone d’endommagement montre une organisation générale en relais extensifs entre le plan 

de cisaillement principal et des plans secondaires qui lui sont subparallèles. Entre ces plans, 
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les fractures montrent une orientation de type plans T au sens de Riedel (1929) par rapport 

aux cisaillements principaux. Ces fractures secondaires autorisent une ouverture 

millimétrique à centimétrique avec l’accumulation du rejet, ces ouvertures étant 

partiellement scellées par du quartz. L’ouverture en ciseaux d’une fracture en bas de 

léchantillon suggère des géométries d’ouverture en extrado lors du plissement (crochon) du 

bloc affaissé. 

 

Figure IV – 1- 20 : Exemple d’un microcisaillement dans la lame mince B de l’échantillon 11ES2536 
(Fig. IV-1-19). Microscope optique en lumière naturelle (A,B&C) en lumière polarisée (A’,B’C’). Voir 
texte pour commentaires.  
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Figure IV – 1- 21 : Structure centimétrique en bordure de la faille principale de l’affleurement du 
« sandstone smear » (échantillon 11ES33, localisé sur la Figure IV-1-9A). 
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La figure IV-1-20 illustre les microstructures présentes dans l’échantillon 11ES2536. 

Des éléments de roche hôte  sont individualisés par des plans antithétiques cisaillants à 

remplissage de quartz de texture microcristalline « blocky » (cristaux <10μm) (Fig. 24 A&B).  

Des géométries polycristallines rappelant les ponts de quartz assurent la connexion entre les 

deux épontes du cisaillement. Cette géométrie en pont est formée par des jointures de 

grains de texture microscristalline (figure IV-1-20C&D). L’alignement de ces microcristaux  de 

remplissage (parallèle au déplacement) formant ces géométries de pont et l’orientation des 

plans d’inclusions de fluides présents dans le grès encaissant (Fig. IV-1-20C) suggèrent une 

ouverture oblique aux épontes au cours du remplissage  de ce microcisaillement à 

cinématique de faille normale.   

 

b) Déformation en « sandstone smear » dans les grès – échantillon 10ES33 - 

 

L’échantillon 11ES 33 (Fig. IV-1-21) provient de la partie en crochon d’un niveau 

gréseux d’épaisseur décimétrique entrainé le long de la faille, illustrée sur les figures IV-1-9 

& 10. Il est représentatif d’un degré de déformation supérieur à celui de l’échantillon 10ES35 

présenté ci-dessus.  La roche-hôte est composée par ordre d’abondance de quartz, de 

felspaths, de phyllosilicates et des minéraux accessoires (ex : apatite) (Fig. IV -1-24&25). Une 

stratification est présente et soulignée par l’alignement des grains de quartz, de feldpaths et 

de phyllosilicates. Cette fabrique était déjà apparente au niveau macroscopique. Les 

feldspaths sont altérés, les quartzs ne montrent pas de figure de surcroissance.  

 

Macro et mésostructures 

 

 L’échantillon montre une série de fractures transgranulaires, à pendages 

antithétiques, à déplacement d’ouverture jusqu’à centimétrique, et totalement scellées par 

du quartz ; l’angle moyen entre ces fractures est de 50° (Figure IV-1-21). La structure est 

déterminée par l’interférence de plans cisaillants parallèles au plan de glissement principal 

(plans C) et de fractures extensives de deuxième ordre d’orientations proches de plans T de 

Riedel. La distribution des déplacements d’ouvertures sur ces fractures n’est pas homogène 

à l’échelle de l’échantillon. Dans le but de décrire plus en détail les déformations, nous nous 

intéresserons à deux zones localisées sur la  figure IV-1-21. 
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 Dans la zone 1 localisée en figure IV-1-21, Les éléments définis par les fractures 

transgranulaires sont anguleux et de forme losangique. Ces clastes sont constitués par un 

grès de texture identique à celle de la texture de la roche encaissante. Le litage hérité de la 

dynamique sédimentaire et de la compaction est conservé (alignement des micas, 

granoclassement et légère fabrique de forme des grains de quartz et de felspath) 

Deux observations sont importantes sur cette zone (Fig. IV-21-lame 11ES33C). (1) La 

première d’entre elles concerne l’absence de foliation tectonique dans les clastes de grès. 

Les stylotithes sont absents tandis que les volumes minéralisés en bordure des clastes sont 

conséquents. (2) Le second point concerne le puzzle défini par la géométrie des fractures, 

qui se restaure sans rotation de clastes. De fait, les fractures semblent avoir uniquement 

fonctionnées en Mode I (ouverture), à un stade interprété comme initial de la déformation. 

 Les clastes de la zone 2 sont de taille millimétrique, inférieure à ceux de la zone 1 et 

de forme moins anguleuse, voire sub-arrondie (Fig. IV-21-lames 11ES33A & B). De même que 

les clastes de la zone 1, ils ne montrent pas de foliation tectonique. Le puzzle défini par les 

clastes est plus difficile à restaurer que pour la zone 1, en raison d’ouvertures de fractures 

plus importantes et de rotation de clastes témoignant d’un stade plus mature de la 

déformation. 

 En addition au mécanisme en ouverture, le mouvement relatif entre les clastes, 

montré en zone 2 est un marqueur de cisaillement Ces cisaillement sont scellés ont un rejet 

millimétrique, une épaisseur millimétrique et sont scellés par du quartz (Fig. IV-21-lames A, 

B&C). Des textures macroscopiques dilatantes d’initiation sont localisées dans les quadrants 

extensifs de ces cisaillements, tandis que l’expression de la déformation au sein des 

quadrants compressifs est absente (Fig. IV-1-21&22). 
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Microstrutures 

Les photographies de microstructures présentées dans la lame mince 11ES33A 

montrent une géométrie classique en « ailette » (Rispoli, 1981) associée à ce quadrant 

extensif du cisaillement. Ce cisaillement délimite la bordure d’un claste centimétrique 

(localisation en Fig. IV-1-21, microstructures en fig. IV-1-23, 24, 25 & 26). Le cisaillement 

étudié présente deux géométries en relais extensifs (Fig. IV -1-23). Cette géométrie simple 

permet de discuter le type de remplissage des microstructures en fonction de leur 

cinématique.  

 

Figure IV – 1- 22 : Illustration conceptuelle de la cinématique macroscopique de l’échantillon 11ES33 
(cf. figure IV-1-21) en bordure de la faille principale de l’affleurement du « sandstone smear ». 

 

 La veine à cinématique en ouverture (ailette du cisaillement) situé sur la partie droite 

de la figure IV -1-25 montre un remplissage de quartz dont les grains sont de tailles 

millimétriques). Les textures des veines sont de type blocky à elongate blocky. Notons que la 

bordure de la veine est occupée par une texture microcristalline d’une épaisseur de 50 

microns (Fig. IV-1-26B).Le cisaillement responsable à cette géométrie en ailettes est scellé 

par une texture microcristalline de ciment de quartz à grain micrométrique. Les grains ont 

un rapport de forme proche de celui d’un disque et 5 à 10 fois inférieures à la taille de grains 

de la roche-hôte (Fig. IV-1-26F). Les inclusions fluides sont rares dans ces ciments et les plans  
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Figure IV – 1- 23 : Relais extensifs et terminaisons en ailettes le long d’un microcisaillement de 

l’échantillon 10ES33 (localisation sur la figure IV-1-21). Microscopie optique en lumière naturelle (A) 

et en lumière polarisée (B). (C) Interprétation de la cinématique du cisaillement. 
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Figure IV – 1- 24 : Relais extensifs et terminaisons en ailettes le long d’un microcisaillement de 
l’échantillon 10ES33 (localisation sur la figure IV-1-21). Image MEB en électrons rétrodiffusés. 
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Figure IV – 1- 25 : Relais extensifs et terminaisons en ailettes le long d’un microcisaillement de 
l’échantillon 10ES33 (localisation sur la figure IV-1-21).  Image MEB en cathodoluminescence.  
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d’inclusions fluides sont absents. Au voisinage de ce cisaillement, quelques rares plans 

d’inclusions fluides affectent les grains détritiques de l’encaissant; ceux-ci sont subparallèles 

(angle de 10°) aux épontes du plan de cisaillement et à l’orientation de son ailette (Fig. IV-1-

26D).  

Les relais extensifs ont un remplissage mixte de quartz et localement de calcite (Fig. 

IV-1-26). La texture est de type microscristalline en bordure des plans cisaillants tandis 

qu’elle est de type blocky et millimétrique dans le reste du relai. Le quartz est dans ce 

second cas euhedral et recouvert par un remplissage postérieur de calcite (Fig. IV-1-23). 

A l’exception d’une légère stylolitisation dans le quadrant compressif du 

microcisaillement (dont on ne peut exclure qu’elle soit d’origine  diagénétique) (Fig. IV-1-23), 

les structures compressives sont absentes de cette lame mince (Fig. IV-1-26). La Figure IV-1-

26 documente l’homogénéité minérale des remplissages dans les cisaillements et les veines 

(image MEB en mode rétrodiffusé) ainsi que les chronologies de remplissage (image MEB en 

cathodo-luminescence). Il apparait que l’ensemble du ciment semble homogène dans cet 

échantillon à l’exception des figures de croissance internes à chaque minéral, en particulier 

dans le cas des remplissages de quartz euhedraux.  

Dans les relais extensifs, le remplissage appuyé sur les épontes est de nature 

microcristalline sur environ 50 microns avant de devenir macrocristallin vers le centre du 

relais. Notons que le grès encaissant est fracturé et que le remplissage de ces fractures est 

également de quartz. Les remplissages ne montrent pas d’incorporation d’éléments de roche 

hôte. Cette observation suggère des mécanismes de déformation sans fracturation 

intragranulaire (Fig. IV-1-26). 

 

-Recoupement entre cisaillements- 

 

 La planche de la figure IV-1-27 (zone 1 de la Fig. IV-1-21) illustre les microstructures 

de remplissage des cisaillements individualisant des clastes de grès hôte de l’échantillon 

10ES33A. Le plan de cisaillement plongeant vers l’ouest recoupe et décale celui plongeant 

vers l’est. Les stylolithes sont rares à absents dans le grès hôte, celui-ci étant préservé de 

toute déformation hors celle subie lors de la diagénèse.  
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Figure IV – 1- 26 : Type de remplissage associées aux relais extensifs et terminaisons en ailettes le 
long d’un microcisaillement de l’échantillon 10ES33 (localisation sur la figure IV-1-21). Image MEB en 
électrons rétrodiffusées (A,C&E)  et en cathodoluminescence (B,D &E).  
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Figure IV – 1- 27 : Détails des microstructures de remplissage des microcisaillements de l’échantillon 
10ES33 (Zone 1 - figure IV-1-21). Voir texte pour commentaires. Microscopie optique en lumière 
naturelle (A,C,E&G) et en lumière polarisée (B, D, F &H).  



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 144 
 

Le remplissage du cisaillement à pendage Est est de texture plus grossière (i.e. à 

texture quartzeuse blocky ou/et à quartz euhedraux accollés) que celui plongeant vers 

l’ouest.  

Le plan de cisaillement  plongeant vers l’ouest est d’une épaisseur infra-millimétrique 

et est limitée par deux bords francs. Le remplissage est de nature mixte, avec (1) des grains 

de ciment de taille micrométrique et (2) des grains millimétriques (Fig. IV-1-27C&D). Ces 

derniers peuvent avoir une forme sigmoïde caractéristique des structures cisaillantes (Fig. 

IV-1-27C). D’autres plans de cisaillements subparallèles d’ordre inférieur  sont présents entre 

les remplissages de  la figure IV-1-27F. Ceux-ci délimitent ces remplissages de quartz et ces 

textures microcristallines montrées en figure IV-1-27G&H. Ce cisaillement à pendage ouest 

est donc post-clastes, post-remplissages massifs à texture blocky, et son rejet est 

millimétrique. 

 

- Remplissage de veines – 

 

La veine étudiée en figure IV-1-28 est située dans la zone d’endommagement de 

l’échantillon 10ES33 et associée à une ouverture en biseau de type extrado.  Elle montre la 

nature mixte que peut avoir le remplissage dans le cas d’une même veine. Dans une même 

fracture ayant une cinématique en ouverture, le remplissage montre une variabilité de 

texture entre texture microscristalline et texture macrocristalline prismatique (i.e. quartz 

euhedral). En effet, la coexistence entre les deux types de texture, n’est, dans ce cas, pas 

corrélée à la cinématique d’ouverture de la veine, puisque observée dans une même veine à 

quelques millimètres de distance.  

Dans un cas plus général, notons que la macroporosité dans les zones de faille de 

l’Estrop est présente dans le cas du remplissage à quartz euhedral (si la calcite est absente). 

Dans le cas des ciments microcristallins, les remplissages de fractures sont complets (Partie 

VII). 
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Figure IV – 1- 28 : Détails des microstructures de remplissage des veines associée à la zone 
d’endommagement de l’échantillon 11ES33 (Zone 2 sur la figure IV-1-21). Notons la coexistence au 
sein d’une même veine de textures à quartz euhedral et microscristalline. Microscopie optique en 
lumière naturelle (A&B) et en lumière polarisée (A’&B’).  

 

c) Initiation de l’association grès-pélites-ciments – échantillon 10ES26 

 

Cette partie présente les arguments structuraux, microstructuraux et cinématiques 

relatifs aux interactions naissantes entre un grès déformé et des pélites  pour un rejet de 

faille supérieur à la partie précédente.  

La figure IV-1-29 illustre l’échantillon 10ES26 prélevé le long du miroir principal de la 

faille du Replat dans le bloc inférieur (localisation sur la figure IV-1-12). A l’exception de sa 

fabrique diagénétique, le grès hôte n’est pas déformé.  Le miroir principal est composé d’un 

volume minéralisé de quartz strié en surface (épaisseur = 5 mm). La zone 

d’endommagement du bloc de mur est composée de fractures en X. La bissectrice (angle 

aigu) de ces X et  le plan de cisaillement principal définissent un angle cinématiquement 

cohérent avec le fonctionnement d’une faille normale (i.e. proches des fractures P au sens 

de Riedel(1929). Une fracture pénétrative perpendiculaire au miroir et à remplissage de 
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quartz sombre recoupe l’ensemble des structures de cet échantillon. Ce type de remplissage 

est également présent sur le bord sud de l’échantillon (partie haute)où il recouvre la 

minéralisation du miroir.  

 

 

Figure IV – 1- 29 : Structure centimétrique le long du miroir principal (côté mur) de la faille du Replat 
et chronologie des remplissages de quartz associés (échantillon 10ES26, localisé sur la figure IV-1-12). 
(A) Echantillon. (B) Interprétation structurale. 

 

-Microstructures- 

 

Les fractures de l’échantillon 10ES26C ont des déplacements d’ouverture 

inframillimétrique à plurimillimétrique (Fig. IV-1-30&31). Deux principaples teintes de 

remplissage sont présentes : Le remplissage à quartz clair et le remplissage à quartz sombre. 

La fracture perpendiculaire au miroir est tortueuse et montre le déplacement d’ouverture le 

plus important. Les épontes de cette fracture s’épousent en restaurant un déplacement 

d’ouverture perpendiculaire aux épontes ; cette relation démontre son ouverture sans 

composante cisaillante.  Les autres fractures sont subparralèles au miroir de faille ou en 

orientation suivant les  plans P au sens de Riedel (1929). Ces fractures montrent des 

déplacements d’ouvertures moins importants (inframillimétriques) et ne décalent pas  la 

roche hôte.  
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Figure IV – 1- 30 : Microstructures du miroir principal de la faille du Replat (lame 10ES26C) et 
fractures d’endommagement associées (localisation de la lame sur la figure IV-1-29). Le remplissage 
est principalement composé de quartz microscristallin. Une veine orthogonale au miroir à 
remplissage de quartz sombre recoupe l’ensemble des structures. Microscopie optique en lumière 
naturelle (A ,C&E) et en lumière polarisée (B ,D&F).  
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Le remplissage de ces fractures est principalement microcristallin (Fig. IV-30A&B). Le 

remplissage de ces fractures est de teinte claire à l’exception du remplissage central de la 

veine orthogonale au miroir. Ce dernier est sombre à même titre que le remplissage en 

extrême bordure du miroir principal.  

Le remplissage principal du miroir de faille est de nature quartzeuse et  microcristallin 

(20 à 300μm). Les cristaux ont en grande majorité une forme aciculaire ;certains semblent 

assurer localement des ponts entre des cristaux de plus petite taille. La très faible teneur en 

feldspath  de ce volume de faille démontre qu’il ne s’agit pas de grains issus de la cataclase 

de la roche-hôte arkosique mais d’un ciment microcristallin (Fig. IV-1-30 C&D -31).   

 Les fractures d’endommagement du miroir principal (hors fracture perpendiculaire à 

remplissage sombre) ont une texture mixte : microcristalline et/ou en ponts de quartz. Ces 

derniers peuvent être associés aux textures microscristallines et démontrent une nouvelle 

fois la coexistence possible entre ces deux textures (Fig. IV-1-30-E&F). Le type de 

remplissage semble être, dans ce cas, une fonction de l’éponte sur lequel il s’appuie (grain 

de quartz central des figures IV-1-30-E&F) , i.e. la facilité que possède un cristal de quartz à 

croitre à partir d’un grain détritique bien orienté.  

 L’ensemble de ces ciments et leurs relations sont décrits et synthétisés ci-dessous.  

 

Remplissages des fractures et chronologies relatives 

 

Quatre éléments majeurs, dont trois cimentations de fractures sont présents dans cet 

échantillon ;  la chronologie de recoupement est la suivante : (1) le grès hôte est recoupé par 

(2) la cimentation 1 de quartz blanc, (3) la cimentation 2 et 3 de quartz blanc et (4) la 

cimentation  de quartz sombre (Fig. IV-1—31&32) :  

(1) Le grès hôte est de composition arkosique, de granulométrie comprise 

entre 100μm à 800 μm. Il ne montre pas de critère de déformation autre que la 

diagénèse.  

(2) Le ciment 1 est composé uniquement de quartz. Celui-ci est 

essentiellement microcristallin, mais quelques quartz d’habitus euhedraux sont 

présents en zone centrale. Les fractures transgranulaires périphériques sont 

branchées sur les veines 1 et sont également scellées (Fig. IV-1-32 L & M).  
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Figure IV – 1- 31 : Microstructures du miroir principal de la faille du Replat et fractures 
d’endommagement associées (lame 10ES26C sur la figure IV-1-29). Le remplissage est principalement 
composé de quartz microscristallin. Une veine orthogonale au miroir à remplissage de quartz sombre 
recoupe l’ensemble des structures. Cette veine est composée de microfragments d’argiles et de 
felspaths sur lesquels nucléent les cristaux de quartz. Images MEB en électrons rétrodiffusés (A&C), 
en cathodoluminescence (B&E) et en cartographie chimique (D).  

 

(3) Les ciments de quartz 2 et 3 montrent des textures micro (10 μm) à 

macro cristallines (500 μm). Ces dernières montrent des zonations dans les 

cristaux de quartz, caractéristiques de la signature d’une ouverture en crack-seal. 

En périphérie, quelques fragments détritiques des épontes peuvent être 

incorporées aux veines (Fig. IV-1-32 H& I).  

(4) Le ciment de quartz sombre  comprend (Fig. IV-1-30, 31 & 32) : (1) du 

quartz macrocristallin à habitus euhedraux aux épontes de la veine, (2) du quartz 

microcristallin en zone centrale, (3) des clastes déca-micrométriques d’argiles et 

feldspaths en zone centrale (Fig. IV-1-31 C, D, E). La taille des cristaux de 

remplissage de cette veine montre une corrélation inverse avec la quantité de 

fragments allochtones dans la veine i.e. les cristaux les plus petits sont associés 

aux micas et argiles en zone centrale (figure IV-1-31 C, D, E). Dans ce cas, les 

microfragments détritiques semblent contrôler l’occurrence de la texture 

microcristalline (voir chapitre VII). 

 

d) Bréchification, cimentations, et interactions grès- pélites –échantillon 10ES71 – 

 

Cette partie présente les arguments structuraux, microstructuraux et cinématiques 

relatifs à l’intensification des interactions entre clastes de grès, ciments, et pélites  

aboutissant à une roche de faille de texture bréchique. L’échantillon sélectionné est issu de 

la faille principale sud de la Baisse de l’Aiguille, à rejet décamétrique (Fig. IV-1-4 &33).  

L’échantillon 10ES71 est une brèche de faille cimentée par du quartz de couleur 

sombre (Fig. IV-1-33). Les éléments présents dans cet échantillon sont : le grès encaissant 

fracturé, des clastes anguleux de grès de granulométries diverses, des clastes de pélites, des 

clastes de ciment de quartz, des surcroissances de ciment de quartz et du ciment de quartz 

scellant la brèche. 
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Figure IV – 1- 32 : Microstructures de remplissage des fractures d’endommagement associées au 
plan principal de glissement de la faille du Replat (localisation sur la figure IV-1-29). Images MEB en 
électrons rétrodiffusés (H,J,L&N) et  en cathodoluminescence (J,K,M&O). Voir texte pour 
commentaires. 
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Figure IV – 1- 33 : Structure centimétrique de la brèche le long du le plan principal (flèches) de la 
faille sud de la Baisse de l’Aiguille, à rejet décamétrique (échantillon 10ES71, localisé sur la figure IV-
1-4). (A) Echantillon et interprétation structurale. (B) Interprétation structurale de la lame mince 
10ES71C. 
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Le grès encaissant est de granulométrie fine à moyenne. Les fractures l’affectant sont 

à pendages antithétiques et se branchent sur le plan de glissement principal; l’angle moyen 

entre ces fractures est de 28°. Cinq clastes de grès sont d’une granulométrie différente de 

celle du grès encaissant. Des clastes de pélites de taille millimétrique sont également 

présents. Cette variété lithologique indique une distance à la source de ces clastes 

incorporés supérieure à celle de la taille l’échantillon. 

Un début de foliation tectonique est visible dans le grès encaissant en bordure de la 

brèche de faille de l’échantillon 10ES71 (Fig. IV-1-33&34A1). Celle-ci se matérialise par des 

stylolithes assurant la suture entre les grains de quartz, de feldspaths et de phyllosilicates. 

Ces stylolithes sont courbés au voisinage du cisaillement et présentent une géométrie 

générale en sigmoïdes (plans S) cohérente avec le jeu normal localisé sur le plan en bordure 

du  volume cœur de faille (plan C) (partie gauche de la zone A sur la figure IV-1-33B). 

En bordure de ce plan, dans le volume cœur de la faille se trouvent des clastes de 

pélites, des clastes de quartz, des cimentations et/ou surcroissances macroscopiques de 

quartz euhedraux, des cimentations microcristallines de quartz (Fig. IV-1-34 B à I). 

La structure générale est un sandwich respectivement composée de (du bloc de mur 

au claste à droite de la photo IV-1-34-A1) : le grès encaissant folié, une zone à texture 

microcristalline où les pélites sont abondantes sous forme d’amas 

micrométriqueshomogènes, une zone cimentée de quartz contenant des clastes de pélites et 

de quartz, une seconde zone à texture microcristalline où les pélites sont abondantes, une 

zone de surcroissance de quartz basée sur un claste de grès présent dans la roche de faille. 

Les clastes de pélites peuvent être de taille micrométrique à millimétrique. Certains 

sont de formes légèrement allongées (Fig.  IV-1-34E) et arrondies, d’autres ont une 

morphologie plus anguleuse (Fig. IV-1-34C, F, H, I). Des zones de composition plus argileuse 

que les pélites sont entrainées de façon ductile dans la faille ; la cimentation de quartz 

associée possède une texture microcristalline dont les grains sont arrondis. 

Les cimentations et surcroissance de macro-cristaux de quartz blanc sont limpides et 

les figures de croissance sont soulignées par des alignements d’inclusions fluides (Fig.  IV-1-

34C). 

Les cimentations microcristallines dans le volume de faille ont des formes de cristaux 

aciculaires déjà décrites dans le cas de l’échantillon 10ES26C (Fig.  IV-1-34G, H, I).  
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Figure IV – 1- 34 : Microstructures associées à l’échantillon 10ES71 (localisation sur la figure IV-1-33). 

Microscopie optique en lumière naturelle (A1, B, C, D, G1, H1, I1) et en lumière polarisée (A2, F2, G2, 

H2, I2). Voir textes pour commentaires. 
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e) Maturité de la brèche de faille et cyclicité de cimentation - échantillon10ESK –

 

Cette partie présente les arguments structuraux, microstructuraux et cinématiques 

relatifs à la maturité de la roche de faille. La texture de roche de faille présentée ici est 

représentative de la texture de roche de faille observée sur plusieurs centaines de mètres  

en cartographiant la faille majeure nord (faille du Cairn, Fig. IV-1-4). L’échantillon sélectionné 

est donc issu de la faille principale de la zone Estrop, rappelons le, à rejet pluridécamétrique.  

L’échantillon 10ESK (Fig.IV-1-35) provient de la zone coeur de la faille du Cairn. 

L’échantillon est composé de : (1) un miroir strié et minéralisé de quartz blanc et d’épaisseur 

centimétrique, (2) des clastes de grès arrondis de taille millimétrique à centimétrique, (3) un 

ciment de quartz blanc en gaine autour des clastes de grès ; cette cimentation est connectée 

au le miroir principal et (4) un ciment de quartz sombre composant un volume important de 

l’échantillon.  

Les clastes de grès peuvent être entourés d’une gaine de quartz sombre comme 

d’une gaine de quartz blanc. Le ciment de quartz blanc peut être (1) considéré comme en 

place dans le cas du miroir minéralisé, (2) sous forme de claste , (3) sous forme de 

cimentation en gaine autour d’un claste de grès, de ciment sombre, ou des deux. Enfin, le 

ciment sombre peut être sous forme de (1) claste, (2) de ciment autour d’un claste ou (3) 

sous forme de cimentation générale (l’essentiel de la partie bréchique de l’échantillon) 

(Fig.IV-1-35). 

L’ensemble de ces relations démontre la récurrence d’épisodes de cimentation, des 

deux types (ciment blanc et ciment sombre) puisque l’ensemble des objets structuraux 

décrits ci-dessus interviennent plusieurs fois au cours de l’acquisition de la fabrique finale de 

la roche.  

 

Microstructures  

 

La maturité microstructurale des relations entre le grès, les ciments de quartz et les 

pélites est présentée en Figure IV-35.  La porosité est importante dans l’échantillon et non 

représentative de la porosité réelle, étant lié à des arrachements lors du litholamellage. 

Le grès est composé de quartz, de feldspaths et de phyllosilicates (en particulier de 

micas). L’ordre de grandeur de la granulométrie est proche de 500 μm (Fig. IV-1-36A&B). 
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Figure IV – 1- 35 : Structure centimétrique de la brèche de faille le long du plan de glissement 
principal (bord gauche de l’échantillon) de la faille du Cairn, de rejet de l’ordre de 50 m (échantillon 
10ESK, localisé sur la figure IV-1-4). Interprétations structurales de l’échantillon et des lames minces 
associées. Noter la cyclicité des cimentations de quartz sombre et blanc. Voir textes pour 
commentaires. 
 

 La cimentation de quartz blanc directement en contact avec les grès a une texture de 

remplissage de type blocky ;  la taille moyenne des cristaux est de 200 μm. Quelques quartz 

à habitus prismatique sont cependant présents (Fig. IV-1-36C&D). Les surcroissances basées 

sur les grains de roche-hôte ne sont pas majoritaires. 

La cimentation sombre est composée de pélites englobées dans un ciment de quartz 

(Fig.IV-1-36D&E), la couleur sombre générale étant donnée par ces pélites. Les clastes 

pélitiques mesurent de 5 à 40 μm de longueur  et ont une forme légèrement allongée. Les 

teintes vives de 2ème et 3ème ordre en microscopie optique (lumière polarisée) attestent de la 

présence de phyllosilicates matures (illites).  
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Figure IV – 1- 36 : Microstructures associées  à l’échantillon 10ESK (localisation sur la figure IV-1-36). 
Microscopie optique en lumière naturelle (A, C, D&F) et en lumière polarisée (B,D ,E&G). La couleur 
sombre de la cimentation de quartz est donnée par la présence de pélites. Voir textes pour 
commentaires. 

 

Quelques cristaux de quartz euhedraux (de 200 μm à 1mm) dont les faces cristallines sont 

bien exprimées semblent avoir grandi dans des cavités libres (Fig.IV-1-36C&D ). Les ciments 

de quartz dans les zones pélitiques sont, quant à eux, de nature microcristalline (Fig.IV-1-

36F&G). 

 

f) Roche de faille foliée - échantillon10ES54 

 

L’échantillon de roche de faille présenté est le seul exemple de ce type de 

déformation observé sur l’ensemble de la zone de l’Estrop car unique dans notre campagne 

d’échantillonnage (80 roches de failles échantillonnées dans divers contextes structuraux).  

Cependant, celui-ci est très important dans la compréhension de l’expression des 

mécanismes associés à la déformation présente sur la zone (Chapitre VIII).  

Figure IV – 1- 37 : Structure foliée associée à une faille mineure (rejet métrique) de l’affleurement de 
la Baisse de l’Aiguille (échantillon 10ES54, localisé sur la figure IV-1-14). Cet échantillon est l’unique 
exemple de foliation observée sur les roches de failles de l’Estrop. Cette déformation est situé dans 
le quadrant compressif de la faille. La foliation résulte de la combinaison de la stylolitisation des 
quartz et des feldspaths, de la microfracturation intra et transgranulaire et de la néformation de 
phyllosilicates.  
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Figure IV – 1- 38 : Microstructures associées à l’échantillon folié 10ES54 (cf. figure IV-1-38). 
Microscopie optique en lumière naturelle (A, C, E,G&I) et en lumière polarisée (B,D ,F,H&J). (K&L) 
Image MEB électrons rétrodiffusés. Voir textes pour commentaires. 

 

L’échantillon 10ES54 est structuralement situé dans un quadrant compressif d’une 

faille normale à rejet métrique (échantillon localisé en Fig. IV-1-14  et présenté en Fig. IV-1-

37 ). Les phyllosilicates, stylolithes et veines sont bien développés. L’ensemble de ces 

structures définissent des géométries en sigmoïde-cisaillement très bien exprimées. La 

densité de lits de phyllosilicates à stylolithes  augmente au niveau de la lame mince B située 

en quadrant compressif d’ordre inférieur du plan de glissement du bord de l’échantillon. La 

proportion de phyllosilicates dans cette roche est qualitativement bien supérieure à celle 

des roche-hôte et roches de failles précédemment décrites. 

 

-microstructures- 

 

Le grès encaissant n’apparait pas à l’échelle de l’échantillon (Fig. IV -1– 38) mais est 

similaire à celui décrit dans l’échantillon 10ES71 (Chapitre IV-1-3d). 

 L’échantillon montre une structure générale de type S-C (schistosité sigmoïde- 

cisaillement) (Mattauer, 1973; Nicolas, 1989 ). La schistosité est marquée par des surfaces de 

pression-solution (stylolithes), une  intense microfracturation intra et transgranulaire scellée 

par du quartz et orthogonale aux stylolithes ainsi qu’une muscovitisation syncinématique 

des feldspaths. La figure IV-1-38 montre l’organisation de ces structures avec deux plans de 

cisaillements dont les terminaisons centrales déterminent un relais compressif à très haute 

densité de stylolithes. Les images IV-1-38 K & L montrent un relais compressif dans lequel la 

foliation est marquée par des micas blancs et chlorites syncinématiques sigmoïdes. Le long 

des cisaillements, on observe la présence de relais extensif (300μm de longueur pour 50 μm 

de largeur) scellé uniformément par du quartz (Fig. IV-1-38 C, D, E & F).   

Les feldspaths peuvent être affectés par des zones de cisaillement dans lesquelles des 

micas blancs néoformés syn-cinématiques occupent des espaces fonctionnant en ouverture 

ou en cisaillements (Fig. IV-1-38 I & J).  

Cette échantillon foliée montre une structure et des mécanismes de déformation en 

tous points similaires à ceux des roches de failles foliées détaillées dans le chapitre IV-2 de ce 

manuscrit et caractéristiques de la seconde zone d’étude : Point Vert-Restefond.  



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 161 
 

IV – 2 – ZONE D’ETUDE DE POINT VERT-RESTEFOND  

 

 Cette partie du manuscrit décrit les zones de failles de Restefond et de Point Vert, 

dans la zone de Point Vert – Restefond (ou zone Moutière du rapport TOTAL sur diagénèse 

des Grès d’Annot ; Labaume et al., 2008b), localisée sur les figures IV-1-1 et IV-2-1A. Cette 

zone est située au nord-est du massif de l’Argentera, dans les environs de la cime de la 

Bonette. Rappelons que les Grès d’Annot ont atteint dans cette zone une température  

maximale comprise entre 240°C et 260°C, estimée à partir de l’analyse du pouvoir réflecteur 

de la vitrinite. Nous attribuons cette température maximale à l’enfouissement des Grès 

d’Annot sous les nappes de l’Embrunais-Ubaye, compris ici entre 8 et 10 km si on assume un 

gradient géothermique de 25 à 30°C/km (cf. ChapitreIII).  

 Après une description générale des zones de failles de Restefond et de Point Vert, 

nous décrirons successivement les éléments structuraux caractéristiques de ces zones de 

failles : les roches foliées, les brèches dilatantes, les gouges et les veines.   

  

IV – 2 – 1 Données cartographiques et coupe structurale 

 

 Le schéma structural et la coupe géologique d’orientation nord-sud sont présentés 

surla figure IV-2- 1B&C. la coupe est orthogonale au réseau de failles E-W  étudiées et 

permet d’apprécier le plongement du chevauchement de base des nappes et du toit du socle 

vers le nord et la divergence du dépôt des grès d’Annot en onlap sur le flanc sud de 

l’anticlinal E-W de « Terre Plaine ».   

 Les failles E-W de la zone d’étude de Restefond affectent le sommet de la série des 

Grès d’Annot, les Schistes à blocs et les nappes de l’Embrunais-Ubaye (figure IV-2-2). Le 

réseau longitudinal à la chaine est également bien exprimé (Figure IV-2-1B).  

 Plus précisément, il existe deux orientations préférentielles de failles dans le réseau 

transverse à la chaine : N080-090E et N040-50E (Fig. IV-2-3). Ces deux orientations sont 

associées, puisque se recoupant mutuellement, et définissent un système de horst et de 

graben à l’échelle hecto-décamétrique. La faille étudiée (« faille de Restefond » par la suite) 

fait partie de celles orientées N080-N090E. Elle a un pendage vers le nord, avec un rejet 

d’environ 20 mètres.  
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Figure IV- 2 – 1 : Localisation de la zone d’étude de Point Vert-Restefond. (A) Schéma structural des 
Alpes Occidentales du Sud Ouest. (B) Schéma structural de la zone d’étude. (C) Coupe géologique 
d’axe Nord – Sud du secteur de Point Vert-Restefond et localisation des affleurements des failles de 
Restefond et Point Vert. Notons qu’au nord de la zone d’étude, la base des nappes recoupe le pli E-W 
de Terres Plaines et le dôme de Barcelonette et descend ainsi (ii) en altitude d’environ 1 kilomètre et 
(ii) dans la stratigraphie depuis les Schistes à Blocs jusqu’au Terres Noires du Jurassique supérieur. 

 

 Les failles transverses à la chaîne du Vallon de la Moutière ont été cartographiées 

dans quatre travaux principaux (Lansighu, 2000 ; Bouroullec et al., 2004 ; Guillocheau et al., 

2005 ; Pochat & Van den Driesche, 2007). A partir de ces travaux et de nos données de 

terrains, nous proposons une nouvelle interprétation cartographique du secteur (Fig. IV-2-4). 

 La faille de Musique affecte la barre de la « Mauvaise Côte » avec un rejet 

hectométrique. Elle décale les Grès d’Annot, les Schistes à Blocs et les nappes sus-jacentes 

(Sub-Brianconnnais, Autapie et Parpaillon) avec un rejet d’au moins 250 mètres (Fig. IV-2-4 & 

Fig .IV-2-5). Son orientation moyenne est de N070-075E avec un pendage vers le N-NW.   
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 Des failles de rejet inférieur (i.e. décamétrique à hectométrique) affectent 

également les Grès d’Annot et les Schistes à blocs : failles de Gendron, de Caire Brun, de 

Joubarde et de la Bergère. Les failles de Point Vert et Névé étudiées dans ce manuscrit ont 

des azimuths proches de N080E ;  l’étude n’a pas permis de déterminer si celles-ci se 

branchaient au NE sur la faille de Joubarde (Fig IV-2-4 & 5).    

 Un point particulier issu de cette cartographie est la nature du contact entre les 

Grès d’Annot et les Schistes à Blocs qui correspond tantôt à des surfaces d’érosion sécantes 

sur les Grès d’Annot, tantôt à des failles (Fig. IV-2-4&5). 

 

 

 

 

 

 

Figure IV – 2 -2 – Panorama des Casernes de Restefond (vue de l’est).  Localisation des principales 
failles à rejet décamétriques et métriques. 
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Figure IV – 2 -3 – (A) Interprétation structurale de la photographie aérienne du secteur des Casernes 
de Restefond et (B) projections stéréographiques des principaux accidents structuraux.  

 



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 165 
 

Figure IV – 2 -4 – Interprétation cartographique du secteur de la Mauvaise Côte (versant nord du 
vallon de la Moutière) et localisation des principales failles. La faille de Point Vert est située dans le 
bloc de mur de la faille de Joubarde. 

Figure IV – 2 -5 – Panorama de la Mauvaise côte (versant nord du vallon de la Moutière), avec 
localisation des deux « debris flows » repères D1 et D2 (Ravenne et al., 1987) et localisation des 
principales failles.  

 

IV–2–2-Etudes d’affleurements 

 

 Deux principaux affleurements sont étudiés dans cette partie du manuscrit : 

l’affleurement de la faille des Casernes de Restefond et l’affleurement de la faille du Point 

Vert. Des failles satellites associées à ces failles ont également été étudiées.   

 

- Faille de Restefond- 

 

 La faille de Restefond affecte une série subhorizontale gréso pélitique composée de 

bancs arkosiques (pluri)métriques et de bancs pélitiques décimétriques (Fig. IV-2-6&7). La 

surface de faille principale est orientée N080E avec un pendage de 70°vers le nord. Le 

déplacement n’a pas pu être mesuré précisément pour des raisons de manque de continuité 

d’affleurement. Il est estimé à20-30m sur la transversale étudiée, le bloc supérieur est 
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composé d’un banc décamétrique de grès arkosique grossier à microconglomératique tandis 

que le bloc inférieur est composé de grès slumpé contenant des lentilles de pélites et galets 

mous.  

Figure IV – 2 -6 – Interprétation structurale de la faille de Restefond (localisation sur la figure IV-2-3) 
et histogramme de fracturation associée.  

 
 La zone cœur de faille est délimitée par deux plans de glissement. Elle mesure 

environ 1 mètre d’épaisseur et est composée de lentilles plus ou moins foliées de tailles 

décimétriques (Fig.IV-2-7). La foliation visible sur l’affleurement est composée de stylolithes, 

de niveau riche en phyllosilicates et d’une fabrique de forme de grains allongés. Les lentilles 

de grès foliés sont délimitées par des plans de glissement striés à pendage nord avec des 

plaquages de phyllosilicates abondants. À l'intérieur des lentilles, l’azimuth de la foliation 

montre une orientation sub-parallèle à la direction de la faille et une géométrie sigmoïdale, 

définissant des structures de type S-C typiques de roches cisaillées (Passchier et Trouw, 

2005) (Fig.  IV-2-7B). De nombreuses veines d’extension à remplissage de quartz ou de 

quartz-calcite, large jusqu’à 4 cm pour plusieurs dizaines de centimètres de long recoupent 

la foliation avec un angle fort, i.e. témoignent d’une extension cohérente avec la direction de 
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raccourcissement déduite de la foliation (Fig.  IV-2-7D). La densité des stylolites et des veines 

montre une corrélation positive à l'échelle du centimètre. Sauf pour les films pélitiques 

cisaillées délimitant les lentilles foliées, les couches de pélites affectées par la faille ne 

montrent pas de déformation de cisaillement forte. Elles sont recoupées par les surfaces de 

glissement et les fractures sans structures de claysmear (Fig.  IV-2-7B). 
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Figure IV – 2 - 7 – (A) Interprétation structurale de la faille de Restefond (localisation sur la figure IV-
2-6) et (B) de sa zone cœur. (C) Projections stéréographiques des plans de glissement de l’accident 
principal (1) et des veines dans la lentille foliée centrale (2). (D) Détails d’une lentille foliée jouxtant le 
plan de glissement principal (localisée sur B). 

 

 Le plan de glissement bordant au nord la zone cœur de faille porte des cannelures 

de longueur métrique, d’une dizaine de centimètres de large et d’une profondeur de 

plusieurs centimètres. Ces cannelures présentent un pitch proche de la verticale et attestent 

du mouvement normal de la faille. Toutefois, ce plan de glissement principal et les plans 

secondaires dans la zone de faille portent aussi des stries de pitch variables, allant de 

l’horizontale à la verticale (Fig.  IV-2-7B). Les directions des veines de quartz-calcite sont 

également variables, de parallèle à normale à l’orientation de la faille (Fig. IV-2-7C). Nous 

interprétons ces directions variables de glissement et d'extension comme résultant de 

mouvements locaux dus à la géométrie complexe des lentilles composant la roche de faille.  

 Des veines de calcite tardives d’orientation N-S recoupent la zone de faille et son 

encaissant. Nous associons leur présence à l’épisode d’extension tardif exprimé par les failles 

NNW-SSE décrites par Kerckhove, (1969) et Labaume et al. (1989) (Fig. IV-2-3). 

 La fracturation au voisinage de la faille (20 mètres de part et d’autre) peut être 

divisée en deux parties : la zone d’endommagement et la zone externe (figure IV-2-6&7). Elle 

est mieux exprimée dans le bloc supérieur que dans le bloc inférieur en raison du 

développement limité des fractures associé à l'hétérogénéité de la structure interne 

chaotique des couches slumpées. La zone d’endommagement dans le bloc supérieur fait 

environ six mètres de large et comporte des fractures de quartz (partiellement à totalement 

scellées) à pendage fort (environ 70 °), sub-parallèles et synthétiques ou antithétiques au 

plan de glissement principal. La densité de fractures diminue avec la distance au plan de 

glissement principal et la transition vers la fracturation de bruit de fond est progressive, 

l’espacement des fractures augmentant de quelques centimètres à quelques dizaines de 

centimètres dans cette zone.  

 Au delà de la zone endommagée, la déformation se matérialise par des fractures 

isolées et des failles à rejet décimétrique ayant chacune leur propre zone 

d’endommagement de largeur décimétrique. La présence de ces failles peut être interprétée 

de deux façons : (1) ces failles sont des failles satellites associées au fonctionnement de la 

faille de Restefond ou (2) ces failles correspondent à un bruit de fond généralisé sur la zone 
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étudiée. Les failles à rejet décimétrique à décamétrique sont fréquentes dans les Grès 

d’Annot de ce secteur. Une étude statistique sur une zone plus vaste que l’affleurement 

étudié ici serait nécessaire pour mieux comprendre les relations entre les failles d’échelles 

différentes.  
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Figure IV – 2 - 8 – Interprétation structurale d’un volume de grès folié associé à des failles naissantes 
dans la carrière au sud de la faille des Casernes de Restefond (localisation sur la Fig. IV-2-3). (A) 
Schéma général. (B&C) Détails du volume de grès folié et relations géométriques entres les objets 
structuraux. (D) Modèle de distributions des principaux objets structuraux.  

 

-Les types de roche de failles présentes sur le faisceau de failles de Restefond- 

 

 Deux principaux types de roches de failles, (i) les lentilles foliées et (ii) les brèches 

dilatantes caractérisent le faisceau de failles de Restefond ; celles-ci sont cartographiées 

dans la figure IV-2-3. Les lentilles foliées se localisent le long du plan de glissement principal 

des différentes failles de tous rejets, tandis que les brèches dilatantes semblent se localiser 

dans des recoupements cartographiques de failles, d’orientations N040-050E et N080-90E.  

(i) Lentilles foliées (i.e. Fig. IV-2-7). La figure IV-2-8 montre 

deux failles normales naissantes (rejet décimétrique) dans la carrière de 

Restefond (localisation sur la Fig. IV-2-3). La déformation au voisinage des failles 

est exprimée par un volume de grès intensément folié (Fig.IV-2-8). La foliation se 

matérialise par des lits stylolitiques très riches en phyllosilicates (couleur sombre 

sur la photo), sub-parallèles à la stratification et définissant des crochons très 

bien développées au voisinage des failles. Au voisinage des failles, la distribution 

des stylolites devient plus dense et ils sont recoupés orthogonalement par (ou 

limitent) des veines extensives de quartz à fort gradient d’ouverture (Fig. IV-2-

8B&C). Les failles sont segmentées, les segments étant connectés par des zones 

de relais extensifs scellés par des minéralisations de quartz abondantes. Les 

motifs de croissance indiquent une évolution des relais extensifs à partir 

d’échelons de veines de quartz orthogonale à la foliation. En effet, des 

terminaisons longitudinales de celles-ci sont encore visibles à la périphérie de 

certains relais. Cette géométrie d’initiation de failles est similaire à celle décrite 

pour des failles affectant des carbonates par Micarelli et al. (2005)( Fig. IV-2-8D).  

(ii) Brèche dilatante. La figure IV-2-9 illustre le second type de 

roche de faille présent sur la faille de Restefond et les motifs structuraux 

conduisant à l’acquisition de la fabrique finale en brèche dilatante à clastes de 

grès non folié et à remplissage de quartz et/ou de quartz-calcite. Au premier 
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stade, les fractures à remplissage de quartz sont distribuées en échelon le long 

d’un plan de faille normale et minéralisé par du quartz (Fig. IV-2-9B).  

 

Figure IV – 2 -9 – Interprétation structurale et évolution d’une fracturation dilatante associée au 
cisaillement dans une zone de recoupement de failles entre la faille des casernes de Restefond et une 
faille antithétique (localisation sur la Fig. IV-2-3). (A) Vue générale de l’affleurement. (B, C&D) Stades 
évolutifs de l’acquisition de la texture de brèche.  
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Figure IV – 2 - 10 – (A) Interprétation structurale des failles de Point-vert et Névé et (B) projections 
stéréographiques des plans de failles associés.   
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Avec l’augmentation du rejet, l’ouverture de chaque veine constituant l’échelon 

augmente, des fractures secondaires se connectent aux précédentes. La texture 

brèchique est acquise, cependant le puzzle défini par les clastes est encore 

géométriquement restaurable (Fig. IV-2-9C). La structure illustrée sur cette image 

est localisée dans le quadrant extensif d’une la faille seconadire à pendage sud et 

rejet décimétrique. La texture se développe avec l’augmentation de la part de 

ciment de quartz, mais les clastes ne semblent pas montrer de rotation les uns 

par rapport aux autres ; cette texture semble proche d’une texture d’éclatement 

de la roche guidée par les directions de deux failles principales qui se recoupent à 

cet endroit (Fig. IV-2-9A&D).  

 

-Failles de Point Vert - Névé- 

 

 L’affleurement des failles de Point Vert - Névé expose deux failles normales 

principales, les failles Point-Vert et Névé (cette dernière divisée en deux branches), qui ont 

un pendage vers le sud respectivement autour de 70 ° et 60 ° (Fig. IV-2-10). Le déplacement 

normal est de 32 m sur la faille de Point-Vert et de 14 m de la faille du Névé. Trois failles 

normales à rejet métrique définissent un système de hosts-grabens entre ces deux failles 

majeures, auxquelles elles sont branchées. La succession turbiditique affectée est composée 

(i) de corps homolithiques comprenant des couches de grès d’épaisseur métrique et (ii) de 

corps hétérolithiques composés d’alternances décimétriques de bancs de grès et pélites. 

La zone cœur de la faille de Point Vert comprend une bande de gouge d’environ 20 

cm d’épaisseur bordée par quelques centimètres de grès folié (Fig. IV-2-10B&11). La gouge 

est macroscopiquement formée par une matrice sombre pélitique contenant des clastes de 

grès folié jusqu’à centimétriques. Elle présente dans son ensemble une forte fabrique S-C 

cohérente avec le mouvement en faille normale de grande échelle. Les grès foliés bordant la 

gouge sont macroscopiquement similaires à ceux décrits ci-dessus pour la faille de 

Restefond. La zone cœur de la faille du Névé présente une qualité d’affleurement moindre. 

Elle ne montre pas de gouge mais des grès foliés sont présents. Les zone cœur des failles à 

rejet métrique présentes entre les deux failles majeures montrent des miroirs striés 

sombres, lustrés et présentant une fabrique folié sur quelques centimètres de large.  
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Figure IV - 2 – 11 – Détails des motifs structuraux de la gouge de Point-Vert (localisation sur la figure 
IV-2-10 ; commentaires dans le texte).  



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 175 
 

 La zone d’endommagement de bloc supérieur de la faille de Point Vert mesure 

environ 3 mètres de large et comprend des failles normales à géométrie anastomosée et à 

rejets et espacements décimétriques, ainsi que des fractures à remplissage de quartz et 

calcite. Le mur de la faille est moins visible mais montre sur les 3 mètres apparents une 

fracturation éparse de veines à quartz-calcite (Fig. IV-2-10B). De façon similaire à la faille de 

Restefond, les pélites ne présentent pas de figure de « smearing » et montrent un 

comportement cassant.  

Comme dans le cas de Restefond, il est délicat de faire la part entre une zone 

d’endommagement externe et un bruit de fond de fracturation et de failles mineures qui 

serait commun à l’ensemble de la zone.  

 La figure IV-2-11 détaille les éléments pétrologiques et les motifs structuraux 

présents dans la gouge de faille de Point Vert. La gouge possède une épaisseur comprise 

entre 16 cm et 31 cm et sa composition n’est pas homogène. La structure générale présente 

un litage dans lequel le grès folié est préférentiellement situé au centre tandis que les pélites 

feuilletées en tapissent les épontes, le passage d’une pétrologie à l’autre étant assurée par 

des cisaillements (Fig. IV-2-11C&D). Les clastes de grès foliés sont centimétriques et 

macroscopiquement composés de lit riches en phyllosilicates et de veines à quartz et quartz-

calcite orthogonale à la foliation. La matrice est pélitique à argilo-pélitique et contient des 

clastes de grès millimétriques à centimétriques, spécialement dans la zone accolée à 

l’éponte du bloc inférieur (Fig. IV-2-11E&F). La zone de grès centrale montre des structures 

S-C grossières cohérentes avec le mouvement général de la faille normale. Les pélites des 

épontes de la gouge montrent le même type de fabrique mais avec une longueur d’onde 

plus petite. Des géométries plus complexes peuvent également être présentes, en particulier 

des plis affectant des bancs de grès lenticulaires (Fig. IV-2-11G&H).   

 

IV–2–3 - Etudes des échantillons et des microstructures associées 

 

 Cette section décrit la typologie des roches de failles présentes dans les zones de 

failles de Restefond et Point vert. Dans un premier temps, nous présenterons les 

échantillons et les microstructures des échantillons de roche de faille foliée. Les 

caractéristiques microstructurales de ces grès foliés sont similaires dans les échantillons des 

deux failles.  Dans un second temps nous présenterons la brèche dilatante de la faille de 
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Restefond et les microstructures qui y sont associées. Enfin, nous présenterons les éléments 

structuraux et microstructuraux identifiés dans la gouge de faille de Point Vert, ainsi que 

dans la faille voisine de Caire Brun.  

 

a) Les roches  foliées - 

 

-Mésostructures- 

 Les échantillons présentés sur la figure IV-2-12 illustrent les différents degrés de 

développement de la foliation dans des échantillons représentatifs du cœur des failles de 

Restefond (RT6C et 08RT5) et Point Vert (10PV2). Ces échantillons représentent des lentilles 

bordées par des surfaces couvertes d’un enduit argileux lustré et strié de couleur verdâtre à 

noirâtre. La foliation est marquée par des lits riches en phyllosilicates localisant 

préférentiellement les stylolithes et une fabrique de forme des grains de quartz et feldspaths 

fracturés et étirés par des microcracks intra- et transgranulaires perpendiculaires à la 

foliation. Cette dernière est recoupée par des veines extensives transgranulaires à 

déplacement d’ouverture milli- à centimétrique à remplissage de quartz ou de quartz-calcite. 

L’échantillon 10RT6C montre des stylolites espacés associés à des veines centimétriques 

fibreuses à géométrie sigmoidale. L’échantillon 08RT05 illustre une foliation sub-pénétrative, 

avec une densité de stylolithe et un déplacement d’ouverture des veines supérieurs à ceux 

de l’échantillon 10RT6C. L’échantillon 10PV2 illustre le tronçonnement des veines fibreuses 

macroscopiques par des microcisaillements le long desquels la foliation montre une 

géométrie sigmoïde. Une nouvelle génération de veines orthogonales à la foliation, à 

remplissage prismatique de quartz ou quartz-calcite, recoupe les veines fibreuses basculées 

par les cisaillements. 

 Dans le cas de l’échantillon 10RT6C, à intensité de déformation modérée, les 

stylolites et les veines syncinématiques fibreuses sont obliques aux plans de glissement 

bordant l’échantillon et cinématiquement cohérents avec ceux-ci. Dans les trois autres 

échantillons, à déformation plus intense, la foliation est sub-parallèle et les veines (fibreuses 

pour 08RT5 et prismatiques pour 10PV2) sub-perpendiculaires aux cisaillements de bordure. 

 L’échantillon 10RT02 illustre macroscopiquement la naissance de cisaillements 

naissants à rejet millimétrique dans une roche foliée d’intensité de déformation analogue à 

celle de l’échantillon 08RT5. 
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Figure IV - 2 – 12 – Evolution de l’acquisition de la foliation dans les lentilles de grès déformé dans les 
zones cœurs des failles de Restefond et Point-Vert (échantillons localisés sur les figures IV-2-7 et 10).  

 

 

-Microstructures-  

 

 L’observation en lames minces montre que la fabrique foliée résulte l’association de 

plusieurs types de structures de déformation : 
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(i) Une fabrique de forme des grains de quartz et de felspaths 

donnée par la combinaison (i) de la stylolitisation des contacts entre les grains 

parallèles à l’allongement de ceux-ci et (ii) de microfractures d’extension 

étroitement espacées et perpendiculaires à l’allongement des grains stylolitisés 

(Fig IV – 2- 13 & 14). 

(ii) Des micro-cisaillements affectant le grès folié et participant 

à l’aplatissement de la roche (Fig. IV – 2- 15 à 18).  

(iii) L’altération mécanique et chimique des feldspaths résultant 

dans le développement de lits riches en phyllosilicates, spécialement des micas 

blancs et des chlorites (Fig. IV-2-19 à 21) 

 

(i)- Stylolithes, micro-fractures, et remplissages des micro-fractures  

 

 Les stylolites sont des structures discrètes qui marquent la fabrique macroscopique 

de la roche foliée (espacements millimétriques). A échelle microstructurale, les stylolites 

affectent les grains de quartz et de feldspath et sont omniprésents dans les roches de failles 

foliées étudiées (Fig. IV – 2- 13 & 14). Ils sont préférentiellement situés au contact entre 

grains et parallèles à l’allongement de ceux-ci. Les grains de micas détritiques sont 

généralement disposés parallèlement à l'axe d’allongement des grains de quartz et de 

feldspath (Figure IV-14-E&F).La présence de phyllosilicates dans le grès folié localise leur 

distribution spatiale et semble encourager leurs présences, comme suggéré par Renard et 

Ortoleva, 1997 (Figure IV – 2- 13A&B) 

 Les micro-fractures affectant la roche de faille sont intragranulaires (i.e. limitées à 

un seul grain) à transgranulaire (i.e. affectant plusieurs grains) avec un déplacement 

d’ouverture inférieur au mm. Elles sont scellées principalement par des excroissances de 

quartz authigène se formant sur le quartz détritique (Fig. IV-13-A,B,C,D,G, H, & Fig. IV-14-

A,B,C,D) ou, localement, par de petites (10-20 um) paillettes de micas blancs néoformés (Fig. 

IV-14-E&F). Les microfractures dans les grains de feldspath sont remplies par des micas 

blancs et/ou de quartz ; des surcroissances de feldspath sont également présentes 

localement.  
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Figure IV - 2 – 13 – Les stylolithes et les micro-fractures d’extension intra- et transgranulaires scellées 
dans les arkoses foliées (échantillon 10RT26, localisation sur la figure IV-2-8). Commentaires dans le 
texte. 
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Figure IV - 2 – 14 – Les stylolithes, les micro-fractures d’extension intragranulaires et leurs 
remplissages dans les arkoses foliées (échantillon 10RT26, localisation sur la figure IV-2-8). 
Commentaires dans le texte. 
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 Les fractures peuvent montrer différentes géométries en fonction du grain affecté. 

Au premier ordre, elles sont orientées orthogonalement aux stylolites quelque que soit le 

type de grains. Dans les feldspaths, elles ont néanmoins tendance à reprendre les plans de 

clivage ou naitre avec un pendage. Enfin, dans certains grains de quartz, des fractures 

antithétiques peuvent naître non orthogonales aux stylolites, l’angle aigu entre ces fractures 

étant d’environ 30° (Fig. IV-2-14-C&D). 

 

(ii)- Micro-cisaillements  

 

 La Figure IV-2-15 illustre un micro-cisaillement affectant un niveau principalement 

quartzeux. Les stylolithes et les micro-fractures associés à ce microcisaillement sont 

abondants, les micro-fractures étant scellées par du quartz. De part et d’autre de ce 

cisaillement, la rotation des stylolites et fractures définit des crochons cinématiquement 

cohérent avec un mouvement en faille normale.  

 La zone cœur du micro-cisaillement correspond à une bande d’environ 0.5 mm de 

large et composée de fragments de grain de quartz et de feldspath détritiques scellés par 

des ciments de quartz et par un ciment de calcite. Les fragments de grains détritiques sont 

issus de la fracturation des épontes et certains d’entre eux contiennent des veines de quartz 

antérieures. Plusieurs teintes de ciment de quartz sont présentes et mettent en évidence 

des recoupements entre différentes générations de ciment (Fig. IV-2-15B&D). 

 En périphérie du cisaillement, les ciments de quartz sont exclusivement situés dans 

les micro-fractures de largeur jusqu’à quelques dizaines de m. Le scellement des fractures 

est total, i .e. il n’y a pas de porosité ni de calcite associée au remplissage. La densité des 

fractures augmente au voisinage du cisaillement, de même que celle des stylolites. Ces 

fractures sont majoritairement intragranulaires, appuyées avec un angle fort sur les 

stylolithes assurant les contacts entre les grains, ou branchées sur le cisaillement lui-même. 

Leur géométrie est variable, perpendiculaire aux stylolithes ou avec des pendages 

antithétiques (contemporains ou se recoupant, associé au crochon) ; la bissectrice de l’angle 

aigu entre les fractures étant alors perpendiculaire aux stylolites. Cette dernière géométrie 

est plus développée à proximité du cisaillement et est probablement liée à la génération du 

crochon. Notons que ces fractures scellées ne sont pas visibles dans les grains de quartz 

sombres en cathodoluminescence. Plutôt qu’à une absence de fractures, ceci probablement 
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dû à un ciment également opaque, la source du ciment étant probablement le grain même. 

Cette hypothèse est étayée par le fait que ces grains ont également une forme allongée et 

en crochon caractéristique d’un étirement.  

 La figure IV-2-16 montre un cisaillement dans l’arkose foliée. L’orientation générale 

de la foliation est donnée par l’allongement des grains et les stylolites. La foliation se 

branche sur le cisaillement et forme des crochons indiquant un cisaillement dextre sur la 

photo. Dans le cisaillement et à sa bordure, notons la forte altération des feldspaths et la 

grande proportion de phyllosilicates, micas blancs et chlorite. Ces derniers sont alignés dans 

le cisaillement ou présentent une géométrie sigmoïde à sa périphérie. Le mécanisme 

responsable de cette transformation minérale par rapport au grès folié encaissant est 

discuté dans la section suivante.  

 Les Figure IV-2-17&18 (détail de la Figure IV-2-12-10RT2) illustrent la différence de 

style entre la déformation associée à un micro-cisaillement dans un niveau riche en argile 

détritique (galet mou) et celle affectant le grès folié. Le galet mou est cisaillé et son litage 

montre une géométrie sigmoïde de claysmear bien exprimée (Figure IV-2-17). Des veines de 

quartz à texture « blocky » à « elongate blocky » d’épaisseur micro- à millimétrique 

tronçonnent le grès dans la continuité du cisaillement, avec un pendage sub-vertical 

perpendiculaire à la foliation. La base du grès folié étant décalée, un jeu cisaillant est 

nécessairement localisé sur cette fracture bien que la texture de remplissage ne le suggère 

pas. Le grès folié contient des feldspaths muscovitisés de teinte vive de 2ème et 3ème ordre en 

lumière polarisée. Les photographies IV-2-18G&H montre une veine d’extension de largeur 

micrométrique recoupant à l’horthogonale le litage des argiles détritiques étirées et remplie 

de micas néoformés dont les particules sont orientées perpendiculairement aux épontes de 

la fracture. Vers le haut des images, cette veine suit la bordure d’un fragment de feldspath 

altéré, suggérant un lien génétique avec le feldspath sus-jacent (voir partie VI).  
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Figure IV - 2 – 15 – Organisation des microfractures associées à un microcisaillement dans un niveau 
quartzeux du grès folié (08PV2 en fig. IV-2-10&12). (A) Vue générale du microcisaillement. (B&C) Vue 
de détails d’une zone intensément fracturée et minéralisée par le quartz. (D) Evidences pour les 
multiples générations de fracturation et scellement de quart Image MEB en cathodoluminescence (A, 
B&D) et en électrons rétrodiffusés (C).  



IV-ARCHITECTURE DES ZONES DE FAILLE ETUDIEES ET MECANISMES  DE DEFORMATION Page 184 
 

 
 
 
 
 
 
 

 
Figure IV - 2 – 16 – Microcisaillement dans un grès folié et structures S-C associées affectant les lits 
micacés composant la foliation. Microscopie optique en lumière naturelle (A&C) et en lumière 
polarisée (B&D) (08PV02, fig. IV-2-12). 
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Figure IV - 2 – 17– Microcisaillement dans un grès folié et un galet mou au sein de la roche de faille 
(10RT2, Fig. IV-2-12). Evidences pour la différence de comportement entre le grès folié et le galet 
mou (claysmear). (Commentaires dans le texte). 
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Figure IV - 2 –18 – Microcisaillement dans un grès folié et un galet mou au sein de la roche de faille 
(10RT2, Fig. IV-2-12). Evidences pour la différence de comportement entre le grès folié et le galet 
mou (claysmear). (Commentaires dans le texte). 
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(iii)- Désagrégation mécanique et altération chimique des feldspaths 

  

 La présence de micas blancs néoformés est un élément essentiel de la foliation des 

roches de failles étudiées. Les planches photos IV-2-19, 20&21 détaillent les différents sites 

microstructuraux accueillant ces micas et présentent les différentes textures de précipitation 

associées.  

 La figure IV-2-19-A&B présente un miroir folié recoupé par une veine de quartz  

d’épaisseur millimétrique à texture « blocky ». La roche encaissante a une granulométrie 

inframillimétrique et une composition classique d’arkose.  

 Le coeur de faille correspond à la bande millimétrique foliée bordant le miroir. Elle 

est composée principalement de phyllosilicates, de quartz et de feldspaths. Par rapport à 

l’encaissant, la proportion de feldspaths est fortement réduite (environ 10%) et celle des 

micas est très supérieure, proche de 30% (cf. Partie VI pour la quantification de ces 

transformations minérales).   

  La base du cristal est finement entremêlée avec les paillettes de muscovite (Fig. IV-

2-19-C&D). Notons que le cristal de quartz euhedral sur la gauche de la photo montre 

quelques golfes de corrosion au contact avec les micas mais pas de texture en peigne ; ce fait 

est du au sens de croissance du cristal, Ce dernier est basé sur les micas sur une partie 

gauche non visible du cliché. Des reliquats  (10μm) de feldspaths  sont présents dans et à 

proximité de ces essaims de micas recoupés par la veine à quartz (Fig. IV-2-19-E&F). La 

chronologie de recoupement  (i.e veine recoupant la foliation donc post micas) permet 

d’apprécier la texture en « peigne » caractéristique d’une nucléation de quartz sur des micas 

de petite taille.  

 Un second site de présence des micas dans la roche de faille foliée se trouve dans 

les fractures ou zones en ouverture situées entre deux grains détritique (Fig. IV-2-20). 

L’ouverture de ces espaces, dans les cisaillements responsables de l’étirement de grain de 

feldspath (Fig. IV-2-20C, D, E, F) et dans les quadrants extensifs d’ordre supérieur, (Fig. IV-2-

20C, G, H, I&F) est liée à la déformation mécanique de la roche de faille. Ces espaces 

peuvent mesurer plusieurs centaines de microns et sont remplis par des paillettes de micas 

blancs de petite taille (10μm) parallèles au déplacement d’ouverture, ce qui suggère une 

croissance syn-cinématiques.  
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Figure IV - 2 – 19 – Néoformation de phyllosilicates associée au développement de la foliation – 
Inventaire des différents  sites de nucléation. Microscopie optique en lumière naturelle (A, C,&E) et 
en lumière polarisée (B,D, &F). (Echantillon 10RT26, localisation sur la figure IV-2-8) et Figure IV - 2 – 
20 (A&B) : Voir légende suivante. 
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Figure IV - 2 – 20 – Néoformation de phyllosilicates associée au développement de la foliation – 
Inventaire des différents sites de nucléation. Microscopie optique en lumière naturelle (A, C,E,G&I) et 
en lumière polarisée (B,D,F,H&J) (échantillon 10RT26, localisation sur la figure IV-2-8). 
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Figure IV - 2 – 21 – Evidences pour la présence de micas syncinématiques liés à la fracturation et à 
l’altération des feldspaths. (A, C,E&G) Image microscopie optique en lumière naturelle. (B,D,F, &H) 
Image en microscopie optique en lumière polarisée. (échantillon 08PV2, localisation sur la figure IV-

2-12). 
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Notons que la présence de ces micas blancs est, dans la majorité des cas, associée à la  

présence de fantômes de feldspath situés à proximité (Fig. IV-2-20G, H, I & J).  

 La relation entre feldspaths et micas blancs néoformés est étayée dans la figure IV – 

2 -21. La roche de faille est intensément foliée et la proportion de micas est bien supérieure 

celle de la roche hôte (Figure IV – 2 -21A&B). Le grain de feldspath au centre de l’image est 

tronçonné par des fractures de deux orientations correspondant aux plans de clivage du 

minéral. Des micas d’altération sont dispersés dans la masse du feldspath ainsi que le long 

de ces fractures ( Fig.IV – 2 -21C, D, E &F). Dans les fractures, les micas correspondent au 

seul remplissage et montrent une texture fibreuse sigmoïde indiquant une ouverture en 

cisaillement. Le remplissage d’une des fractures comporte trois lits de micas sigmoïdes 

délimités par des plans de cisaillement intermédiaires (Fig. IV-2-21G&H).   

 L’augmentation de proportion des phyllosilicates au détriment des feldspaths, la 

proximité des fantômes de feldspaths avec les phyllosilicates et leurs relations 

microstructurales démontrent une relation intime de ces deux minéraux. La muscovitisation 

des feldspaths (ou néoformation de micas blancs) est un mécanisme de déformation 

primordial dans les roches de faille étudiées et sera discutée dans le chapitre XI de ce 

manuscrit. 

 

b) Les brèches dilatantes 

 

 Les brèches à texture macroscopique dilatante situées dans les recoupements de 

failles (Fig. IV-2-9) sont formées de clastes de grès non folié anguleux et de taille 

centimétrique et d’un ciment de remplissage essentiellement de quartz et plus 

occasionnellement de la calcite (Fig. IV-2-22). Le ciment peut contenir des cavités géodiques 

sur les bordures desquelles les cristaux présentent des géométries euhédrales. Ces cavités 

sont vides ou, plus rarement, remplies de ciment de calcite.  Le ciment de quartz a une 

texture « blocky » à « elongate blocky ».  
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Figure IV - 2 – 22 – Méso- et microstructures des brèches dilatantes et évidences pour l’absence de 
foliation dans ce type de roche de faille. Localisation en figure IV-2-3&9. 
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c) Les gouges de faille de Point Vert et Caire Brun 

 

-Faille de Point Vert- 

 

 L’étude de l’affleurement de la gouge de Point-Vert montre que celle-ci est 

composée de clastes de grès folié incorporés dans une matrice pélitique, l’ensemble 

présentant une structure de cisaillement S-C grossière (Figure IV-2-11). 

 La figure IV-2-23 montre les géométries microstructurales d’initiation et de 

scellement de la gouge de Point-Vert. Les clastes de grès sont encore majoritairement 

orientés de la même façon, sauf l’un d’entre eux (situé au centre de la lame mince 

interprétée sur la figure IV-2-23) qui a subi une rotation et est enrobé de pélites. 

 Des veines recoupent la totalité de l’échantillon soit les grès (remplissage de la 

veine par du quartz euhedral-calcite) et les pélites  (remplissage de la veine par de la calcite). 

Le remplissage de quartz euhedral est antérieur au remplissage de calcite mais présent dans 

la même veine (fracturation d’ensemble donc synchrone). Cette lacune de remplissage de 

quartz est interprétée comme associé à l’absence de site de nucléation des cristaux de 

quartz dans la matrice argileuse. La fracture recoupant le grès folié et la gouge atteste ainsi 

d’un scellement de la gouge (Fig. IV-2-23C, D, E & F).  

 La Figure-IV-2-24 illustre un stade plus avancé de la déformation dans lequel les 

foliations présentes dans les différents clastes ne sont plus géométriquement cohérentes à 

l’échelle de l’échantillon. Les veines de quartz-calcite sont internes aux clastes de grès et ne 

scellent pas la gouge. Les clastes ont subi une rotation les uns par rapport aux autres et sont 

incorporés dans la matrice pélitique. Notons également la présence de claste de pélites (Fig. 

IV-2-24E, F, G & H).  

 Une  question importante est de déterminer si la gouge contient des phyllosilicates 

néoformés. La figure IV-2-25 A, B, C &D illustre une zone de transition entre micas détriques 

de la matrice de la gouge et les micas néoformées d’un claste de grès foliés. Ces derniers 

(teinte vive de 2ème et 3ème ordre) sont situés dans la partie inférieure gauche des images 

tandis que la matrice pélitique (de couleur sombre) est située la partie supérieure droite. Au  

contact entre ces deux ensembles, quelques micas néoformés se mélangent mécaniquement 

aux pélites et quelques micas de teinte vive (néoformés) sont présents au sein des pélites de 

couleur sombre  (Fig. IV-2-25E&F).  
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Figure IV - 2 – 23 – Détails des microstructures et évidence pour le scellement de la gouge de faille de 
Point Vert par une veine à quartz-calcite.  Microscopie optique en lumière naturelle . (A, C,&E) et en 
lumière polarisée (B,D, &F). 10PV01 sur Fig. IV-2-10. 
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Figure IV - 2 – 24 – Détails des microstructures de la gouge de Point Vert et pétrologie des clastes 
entrainés mécaniquement dans celle-ci. Microscopie optique en lumière naturelle (A, C, E, &G) et en 
lumière polarisée (B,D, F&H). 10PV11a sur Fig. IV-2-11. 
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Cependant, ces observations ne nous permettent pas de trancher définitivement sur 

la part de néoformation de phyllosilicates dans les pélites constituant la matrice.  

 

-Faille de Caire Brun- 

 

La faille de Caire Brun est une faille majeure de la barre de la Mauvaise Côte et 

appartient au même faisceau de failles que la faille de Point Vert (Fig. IV-2-4&5). Son 

orientation moyenne est N075E 45°N et son rejet est hectométrique. La zone de faille 

affleure de façon très incomplète, mais on observe néanmoins une gouge située à la partie 

supérieure de la zone cœur de faille et surmontée d’une zone d’endommagement à haute 

densité de fracturation (interne) et d’une zone d’endommagement à faible densité de 

fracturation (externe) (Fig. IV-2-28A). Dans le but de discuter les microstructures de cette 

gouge, nous avons procédé à un échantillonnage par carottier de 3 cm de diamètre poussé à 

la main. 

La gouge  affleure sur une épaisseur de 30 cm. Elle est de couleur beige à verdâtre et 

montre une intense foliation dont la structure de type S-C indique un cisaillement en faille 

normale (Fig. IV-2-26 A). Cette gouge est essentiellement composée d’une matrice pélitique 

et de clastes de grès millimétriques. Le passage à la zone d’endommagement se fait par 

l’intermédiaire d’un plan de faille strié verdâtre très bien individualisé. La zone 

d’endommagement interne mesure 35 centimètres d’épaisseur et est composée de grès 

fortement fracturés et cisaillés dont la géométrie générale s’organise en structures S-C (sans 

évidence macroscopique de foliation de la roche). Vers le haut, la zone d’endommagement 

interne est limitée par un plan de glissement franc la séparant de la zone 

d’endommagement externe. Cette dernière est composée du grès encaissant fracturé 

(pendage E&W) et peut également être interprétée comme une fracturation de fond du grès 

encaissant.   

L’échantillon prélevé est essentiellement composé de phyllosilicates présentant une 

structure S-C, de clastes de grès millimétriques et de grains isolés de feldspaths et de quartz 

(Fig. IV-2-26 C,D, E&F).Ces éléments sont interprétés comme mécaniquement incorporées 

dans la gouge par abrasion des épontes. 
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Figure IV - 2 – 25 – Détails des microstructures de la faille de Point Vert et mise en évidence des 
différences entre micas blancs néoformés et pélites entrainées mécaniquement dans la faille. 
Microscopie optique en lumière naturelle (A, C, E, &G) et en lumière polarisée (B,D, F&H). 10PV11a 
sur Fig. IV-2-11. 
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Figure IV-2-26 : Structures et microstructures de la faille de Caire Brun (localisée sur les Figures IV-2-
4&5). (A) Affleurement de la gouge et de la zone endommagée du bloc supérieur et localisation de 
l’échantillon. (B) Microstructures de l’échantillon (scan de lame mince et image microscopie optique 
en lumière naturelle). (C,D,E&F) Structures en  de cisaillement S-C dans un minéral magnésien 
syncinématique (images MEB en mode rétrodiffusées). (G) Analyses semi quantitatives (%) en poids 
d’oxyde (MEB). 
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Le minéral présent sur le plan de glissement principal de l’échantillon est une phase 

en feuillet  à forte teneur de magnésium interprétée comme un minéral de type 

phyllosilicate (Fig. IV-2-26G) Ce minéral présente une texture fibreuse, avec des 

empilements de particules mesurant entre 10 et 20μm de longueur et 2 à 5 μm d’épaisseur. 

Les plans 001 de ce phyllosilicates sont orthogonaux au plan d’observation (plan X-Z de la 

déformation finie). Ce minéral est, dans sa masse et à toutes les échelles, fortement 

structuré suivant une géométrie de type S-C (Fig. IV-2-26 C, D, E&F). Quelques reliquats de 

grains de feldspaths micrométriques sont présents. Notons que l’un d’entre eux montre une 

géométrie d’étirement dans le plan de foliation par fracturation (Fig. IV-2-26 C). L’implication 

de ces phases le long du plan de glissement selon des structures S-C très développées 

témoigne de leur caractère syn-cinématique. 

 

-Synthèse des observations sur les gouges de Point Vert et Caire Brun – 

 

  Les clastes présents dans les gouges des failles de Point Vert et Caire Brun sont issus 

du protolithe (pélite) et du protolithe déformé (grès folié). Les grès non déformés n’ont pas 

été observés sous forme de claste dans la gouge. Les géométries structurales présentes dans 

la gouge sont cohérentes avec un jeu en faille normale (Structures C-S). Ce mélange entre 

roche de faille foliée et pélites est associé à l’incorporation mécanique (i.e. par abrasion) des 

épontes avec l’accumulation du rejet de la faille. Enfin, la gouge est scellée par des veines 

prismatiques à remplissage de quartz-calcite, caractéristiques de la déformation des grès 

foliés.  

Les différents objets présents dans les gouges étudiées et leurs chronologies sont 

synthétisés ici: 

(1) La gouge est composée de pélites et de clastes foliés ; elle est donc 

postérieure au développement de la foliation (220°C ; Leclère et al., 2012 ; 

Cavailhes et al., submitted).  

(2) La gouge de Caire Brun montre des évidences pour la néoformation 

d’un phyllosilicate syncinématique magnésien le long du plan de glissement 

principal.  Si ce minéral est une chlorite magnésienne, ceci suggéreune activité 

des failles à température élevée (>150°C ( Spotl et al., 1994)). 
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(3) La fabrique structurale de la gouge montre uniquement une cinématique en 

faille normale.  

(4) La gouge est localement scellée par les veines à quartz-calcite prismatique 

dont la température  de précipitation est chiffrée à 200°C sur la faille de Restefond, qui 

fait partie de la même famille de failles.  

Les travaux de Lerat et al. (2012) montrent que la composition minéralogique des 

argiles de la gouge est la même que dans les grès déformés (illite et chlorite). Cependant le 

pic à 10 A montre une largeur à mi hauteur plus importante qui traduit par un indice de 

cristallinité plus élevé. Cette cristallinité plus élevée peut être liée à une diminution de la 

taille moyenne des particules d’illite (par fragmentation ou néoformation) ou à la présence 

de quelques feuillets gonflants au sein des particules d’illite (IS). Les observations MEB sur 

les échantillons de Point Vert, issues des travaux de Lerat (2012), ne montrent pas 

d’évidence de néoformation, même si la gouge présente parfois une texture foliée qui peut 

être liée à une réorientation mécanique des particules. Ces données ont été interprétées par 

Lerat (2011) comme étant le résultat d’une réactivation de la faille à plus faible température 

et profondeur lors de l’exhumation. 

Cependant, aucun argument ne démontre que les illites recristallisées dans la gouge à 

plus basse température soient syn-cinématiques du fonctionnement de la faille. Des 

recristallisations tardives (de plus basse température) associées à des migrations de fluides 

dans la gouge pourraient en être la cause. 

Ainsi, une nouvelle interprétation pourrait être en cohérence avec  les deux types de 

données. Les arguments structuraux sont en faveur de l’hypothèse selon laquelle la gouge 

est née au cours du jeu « chaud » (150-200°C) de la faille de Point Vert et également scellée 

au cours de ce même épisode d’activité. Cependant, tardivement, au cours de l’exhumation 

du système, des recristallisations  de phyllosilicates ont pu avoir lieu en son sein à plus basse 

température sous l’effet de migrations de fluides.  
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IV - 2– 4- Les veines dans les roches des failles de Restefond et Point Vert 

 

 

 Il existe deux types distincts de veines dans les zones de failles de Restefond et 

Point Vert : les veines à textures fibreuses et les veines à texture prismatique (Fig. IV -2 – 27 

& 28). 

 

a)  Les veines fibreuses- 

 

Les veines fibreuses sont transgranulaires et ont une texture de type blocky à 

elongate blocky (Fig. IV-2–27). Leur épaisseur est millimétrique à centimétrique et elles sont 

cinématiquement cohérente avec le raccourcissement macroscopique des échantillons (e.g. 

échantillon 08RT5 sur figure IV-2-12). Dans certains cas, elles sont recoupées par des 

structures cisaillantes postérieures qui les tronçonnent et rendent leur orientation 

incohérente avec le raccourcissement macroscopique de l’échantillon (e.g. échantillon 

08PV2 sur figure IV-2-12).  

Le remplissage des veines est essentiellement à fibres de quartz (Fig. IV -2 – 27). 

Quelques fibres de calcite sont parfois présentes entre les fibres de quartz mais ne sont pas 

majoritaires dans les échantillons étudiés (Fig. IV -2 – 27 E&F). La calcite peut également être 

présente en partie centrale de la veine, où les extrémités des cristaux de quartz au contact 

de la calcite peuvent avoir des habitus euhedraux. L’allongement des fibres est sub-

perpendiculaire à l’allongement de la veine (Fig. IV -2 – 27 A&B) ou représentatif du 

mouvement cisaillant sur celle-ci (Fig. IV -2 – 27 E&F). Dans certains cas, et ce en fonction de 

l’orientation des grains détritiques présents dans les épontes, les fibres peuvent avoir des 

orientations quelconques par rapport aux épontes. Les plans d’inclusions de fluides dans les 

fibres de quartz sont orientés parallèlement aux épontes et sont peu espacés (30 μm). Les 

inclusions de fluides composant ces plans mesurent environ 10μm de diamètre. Les plans 

d’inclusions de fluides peuvent également être d’orientations antithétiques, avec un angle 

aigu de l’ordre de 40 degrés. Dans ce cas, l’orientation de la bissectrice de l’angle aigu est 

parallèle à l’éponte de la veine. Dans ces deux cas, ces observations microstructurales 

suggèrent des ouvertures incrémentales suivant un mécanisme de crack-seal (Fig. IV-2–27 A, 

B , C &D) (e.g. Becker et al., 2010 , Laubach, 2003,2006). 
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Figure IV-2 –27 : Les veines fibreuses des failles de Restefond de Point Vert. (A&B) Veine fibreuse à 
texture de crack-seal (10RT6). (C&D) Veine fibreuse àn texture à crack-seal (08PV2). (E&F) Veine 
fibreuse à fibres de quartz et de calcite (10RT5). Microscopie optique en lumière naturelle (A, C&E) et 
en lumière polarisée (B,D&F). Echantillons sur la figure IV-2-12. 
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b) Les veines prismatiques -  

 

Les veines prismatiques sont, comme les veines fibreuses, sub-perpendiculaires à la 

foliation générale et d’orientation cohérente avec le raccourcissement des échantillons (Fig. 

IV -2 – 28). Ces veines sont intragranulaires ou transgranulaires et d’épaisseur millimétrique 

à infra-millimétrique. Leur texture est fonction de leur déplacement d’ouverture. Les veines 

à fort déplacement d’ouverture ont une texture prismatique, les veines à faible déplacement 

d’ouverture ont une texture uniforme, scellée par un monocristal de quartz. De fait, pour 

des raisons de rapport déplacement/longueur, seules les veines transgranulaires sont à 

texture prismatique.  

Le remplissage est réalisée par du quartz seul ou, souvent, par du quartz et de la 

calcite. Le quartz est toujours situé aux épontes, de forme prismatique à euhedrale. Il se 

présente souvent sous forme de surcroissances initiées sur les grains de quartz détritiques. 

Ces derniers sont riches en plans d’inclusions de fluides orientés subparallèlement  à 

l’ouverture de la veine, alors que les cristaux de remplissage de veines ne montrent pas de 

tels plans (Fig. IV-2–28 A). Les images en cathodo-luminescence attestent de zonations au 

sein des cristaux prismatiques de quartz. Cette zonation est  probablement liée à la 

croissance du cristal puisque que ces figures sont subparallèles aux bordures du cristal. En 

lumière naturelle, les cristaux prismatiques de quartz sont très limpides, sans impuretés et 

avec peu, voire pas, d’inclusions de fluides.  

Dans certains cas, des textures à quartz prismatiques naissent sur des granulométries 

très diverses (i.e la base de la surcroissance appuyée sur un ou plusieurs grains) avec le 

même habitus prismatique que celui germant en surcroissance d’un mono grain (Fig. IV -2 –

28 F). Dans le cas des surcroissances sur des feldspaths, les surcroissances sont 

principalement de quartz, mais peuvent être dans quelques rares cas de nature 

feldspathique (adulaire, avec une signature chimique potassique par analyse semi-

quantitative au MEB). 
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Figure IV -2 – 28 : Les veines prismatiques des failles de Point Vert et Restefond. (A&B) Veines 

transgranulaires à remplissage de quartz (10RT2). (C&D) Veines prismatiques à quartz euhedral et à 

pont de quartz limpide (la porosité est en rouge) (10RT2). (E, F, G&H) Veines prismatiques à quartz 

euhedral et calcite (08PV2).  (A, C, &E) Image microscopie optique en lumière naturelle. (B&D) Image 

en microscopie optique en lumière polarisée. (F) Image MEB en cathodoluminescence. (G) Image 

MEB en électrons rétrodiffusés. (H) Image microscopie optique en cathodoluminescence. Voir texte 

pour commentaires. 

 

Lorsqu’il est présent, le remplissage de calcite intervient au centre de la veine, en 

recouvrement des prismes de quartz (Fig. IV -2 – 28 E).. Les cristaux sont millimétriques et 

sans allongement particulier. Ils possèdent parfois des inclusions de fluides biphasées 

alignées selon les macles du cristal (partie V-2). Ce remplissage de calcite n’est pas toujours 

présent (absente ou dissoute (Partie V-2)), des pores vides pouvant exister au sein du 

remplissage de quartz (Fig.IV-2-28C ; Partie VII). 

Il est important de noter que lorsque les veines ont une ouverture faible (i.e. >30μm), 

le remplissage est uniquement de quartz. Dans un cas d’ouverture intermédiaire, les prismes 

de quartz forment des « ponts » qui peuvent avoir une orientation quelconque, dépendant 

de l’orientation de l’axe c du quartz des grains détritiques sur lesquels se font les 

surcroissances (Fig. IV -2 – 28 C, D & F).  

 

c) Chronologies  

 

Les veines prismatiques recoupent les veines fibreuses. Elles recoupent également 

des microfailles scellées par le quartz (Fig. IV -2 – 28 F) ou y sont cinématiquement associés 

(Partie IV-2-3 ; description des microfailles en figure IV-2-15). Des veines prismatiques 

recoupent également la gouge de la faille de Point-Vert. Notons que la microthermométrie 

sur inclusions de fluides présentée dans la partie V du mémoire a été réalisée sur les deux 

types de veines, fibreuses et prismatiques. Les températures de piégeage des inclusions de 

fluides dans les deux minéraux, quartz et calcite, et dans les deux types de veines sont 

équivalentes  i.e. comprises entre  195 à 268°C. 

Les veines de type « fibreux » et « prismatique » montrent chacune une chronologie 

de remplissage « quartz puis calcite ». Ce fait témoigne d’une composition minéralogique 
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mixte (quartz-calcite) propre à l’histoire de remplissage de chaque veine. Cette composition 

est donc liée à l’histoire cinématique et chimique de chaque veine. Le quartz ayant un 

habitus pseudo-automorphe à automorphe, et nucléant sur l’éponte de la veine, il est 

considéré comme précoce  par rapport à la calcite qui remplit des cavités géodiques 

résiduelles au centre de la veine (la calcite pouvant être absente). Des golfes de corrosion du 

quartz sont souvent visibles à l’interface entre les deux minéraux. Ces golfes sont de petite 

échelle et témoignent probablement d’une variation de chimie du fluide au cours de 

l’histoire de la veine, favorable à la précipitation de la calcite et en déséquilibre 

thermodynamique avec le quartz. 

La foliation générale dans les arkoses déformées (i.e. néoformation de phyllosilicates 

et stylolitisation) semble être associée, au moins en grande partie (Fig. IV-2-8&12), à la 

croissance des veines fibreuses, cinématiquement cohérente avec la géométrie des 

déformations dans les lentilles foliées. Ces veines sont systématiquement recoupées par les 

veines prismatiques,  parfois basculée par des cisaillements (08PV2) (Fig. IV-2-12). Les veines 

prismatiques sont à leur tour cinématiquement cohérentes avec l’orientation des 

déformations aux limites de l’échantillon. Cette dualité de texture et cette chronologie 

systématique sont probablement associées à une évolution de la cinétique d’ouverture et de 

remplissage des veines et donc de cinétique de déformation dans la roche de faille (Partie 

VIII). 

  

IV-3 Thermicité dans les zones de failles à partir de la réflectance de la Vitrinite 

 

 Dans cette section, nous montrons les résultats issus d’un échantillonnage effectué 

sur les roches de failles de la zone Estrop et Point Vert-Restefond.  Dans le but de discuter la 

variabilité de T max enregistré par les roches en fonction de leur localisation par rapport à la 

faille, des analyses de l’indice de réflectance de la vitrinite ont été réalisées. Ces résultats 

sont discutés en fonction de la distance à la faille.  

La figure IV – 3 – 1 montre la variabilité de Ro en fonction de la distance à la faille 

pour les trois failles étudiées en détail dans ce manuscrit. La méthodologie et le tableau de 

résultats sont présentés dans la Partie III-2. Trois cas de figure sont présents : 
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- Dans le cas de la faille de Point Vert, les Ro montrent une évolution irrégulière avec 

la distance à la faille. Cependant, si l’on excepte le point le plus éloigné, on peut observer 

une augmentation du Ro avec la distance à la faille.  

- Dans le cas de la faille de Restefond, les valeurs de Ro montrent une décroissance 

claire avec la distance à la faille. Les valeurs se stabilisent au-delà d’une distance 

décamétrique.  

- Dans le cas de failles de l’Estrop , les Ro restent stables indépendamment de la 

distance à la faille.   

 

 

Figure IV-3 –1 : Variabilité de l’indice de réflectance de la vitrinite (R0) et de la température 
(calibration de Vassoyevitch et al., 1979) en fonction de la distance à la faille. Avec une augmentation 
de la distance à la faille, la faille de Restefond montre une décroissance des R0, la faille de Point Vert 
montre une augmentation des R0, les failles de l’Estrop montre une stagnation des R0. 
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Ainsi, la corrélation entre le Ro est la distance à la faille peut être de trois types : (1) 

Le Ro augmente avec la distance à la faille ; (2) Le Ro diminue avec la distance à la faille ; (3) 

Le Ro est stable avec la distance à la faille. Cependant, nous interprétons cette variabilité 

comme non-significative pour 3 raisons : (1) nous avons vu par ailleurs qu’une importante 

variabilité de valeurs de Ro (+ou-1%) peut se trouver dans une même zone ayant subi un 

même degré de diagénèse ; (2) le haut degré diagénétique peut entraîner des anisotropies 

de réflectance de la vitrinite en fonction de l’orientation de l’analyse (Gilles Nicolas, Com. 

Pers.) ; (3) la déformation et l’acquisition de la foliation par une roche modifie et amplifie 

l’anisotropie de réflectance de la vitrinite  (Littke et al., 2012 ; Baudin et al., 2008 ; Tissot and 

Welte, 1984). 

Ainsi, les variations de réflectance de la vitrinite au voisinage des zones de faille ne 

sont pas significatives ; les valeurs obtenues correspondent globalement aux températures 

maximales du massif. Ce constat argumente l’absence d’anomalie thermique positive même 

brève (i.e. supérieures au T max du massif) dans les zones de failles . 
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V. PETROPHYSIQUE DES ROCHES DE FAILLE 
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V- PETROPHYSIQUE DES ROCHES DE FAILLES 

 

Les roches de failles présentées sur les zones de l’Estrop et de Point Vert –Restefond 

(Chapitre IV) constituent les principales hétérogénéités structurales affectant la série des  

Grès d’Annot. Quantifier  l’impact de la déformation matricielle subie par ces roches sur 

leurs propriétés pétrophysiques est primordial dans le but de discuter  les conséquences de 

celle-ci sur les circulations de fluides.  

Après une présentation des méthodologies relatives aux mesures de porosité et de 

perméabilité, nous présenterons les résultats issus des roches de faille de l’Estrop, de Point 

Vert-Restefond. Nous comparerons les messages pétrophysiques associés au deux types de 

roche de faille dans la dernière section de cette dernière partie.  

 

V – I- Méthodologie 

V-I-I-Mesures de porosité 

La porosité totale (porosité connectée) de l’ensemble des échantillons a été mesurée 

en utilisant la méthode d’Archimède (Monicard, 1975, Zinsner & Pellerini, 2007) dans le but 

de caractériser les relations porosité-perméabilité. Les carottes ont été séchées à 60°C 

jusqu’à ce qu’elles atteignent une masse stable (Md), puis placées dans un dessiccateur sous 

un vide primaire (2.6 Pa) pendant 24h à température ambiante. Ensuite, elles ont été 

progressivement imbibées depuis leur base avec de l’eau distillée préalablement désaérée, 

en maintenant dans le système un vide dynamique (Fig. V-1). 

 La porosité totale est donnée par : 1-md) / (m1-m2)]×100 (Richard et al., 

2007), où m1 est la masse de l’échantillon saturé en eau, m2 est la masse de celui-ci saturé 

d’eau et pesé dans l’eau et md est la masse de l’échantillon sec.  
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Figure V-1 : Dispositif de mesure de porosité totale à l’eau selon la méthode d’Archimède (Monicard, 
1975, Zinsner & Pellerini, 2007) 

V-I-II-Mesures de perméabilité  
 

Les mesures de perméabilité ont été réalisées avec un perméamètre à charge 

constante utilisant de l’azote comme fluide. L’appareil est composé principalement d’une 

cellule, dite cellule de Hassler (Mertz, 1991 ; Sizun, 1995), dans laquelle on glisse la carotte 

cylindrique à analyser (Fig. V-2). Les échantillons sont préalablement séchés dans une étuve 

à 60 °C puis, à température ambiante, sont revêtus d’un manchon de caoutchouc 

suffisamment souple pour une adhésion parfaite contre la surface de l’échantillon. Le fluide 

appliqué sur la section supérieure de l’éprouvette avec une pression Pamont le traverse de 

part en part et ressort à la base avec une pression Paval ; simultanément, une pression de 

confinement Pc supérieure à la pression fluide (ici de 20 bars) est appliquée latéralement 

autour du manchon afin d’empêcher les écoulements sur les bords de l’éprouvette. 

 La pression est contrôlée sur le circuit de fluide au moyen de manomètres disposés 

en amont et en aval de l’échantillon, ainsi que sur le circuit de confinement. Le débit d’azote 

est mesuré à l’aide de débitmètres à bille. La perméabilité intrinsèque (K) est déterminée par 

l’application de la loi de Darcy (1858) :  

 
 
 
 

où Q est le débit d’azote à la sortie de l’échantillon, K est la perméabilité intrinsèque 

de l’échantillon, S est la surface de la section de l’échantillon, P est la différence de 

L
PSKQ ..
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pression appliquée entre les extrémités de l’échantillon,  est la viscosité dynamique du gaz 

à la température standard et L est la longueur de l’échantillon.  

Dans un écoulement laminaire, les particules fluides se déplacent dans une même 

direction et avec une vitesse constante suivant les filets ou les lignes de courant continues. 

Au cours de nos mesures de perméabilité, le caractère laminaire de l’écoulement a été 

vérifié par la détermination du nombre de REYNOLDS (1883), qui doit être inférieur à 2000. 

Dans un milieu poreux naturel, l'écoulement est considéré comme laminaire lorsque 

l'énergie cinétique du fluide en mouvement est négligeable par rapport à son énergie 

visqueuse, ce qui correspond à des valeurs de Re inférieures à 1 (notre cas) (Yale, 1984 ; 

Guegen & Palciauskas, 1992). Dans ces conditions, le nombre de REYNOLDS se calcule de la 

manière suivante :  

 

tN
KvRe

.
..

    et 
L
PKv .  

avec : K : perméabilité (m²) ; Nt  ;  : masse volumique du fluide ( N2 

1.293 kg.m
-3

) ;  : viscosité dynamique du fluide ( N2 
-6

 Po) ;  

d’écoulement moyenne. 
L'une des différences fondamentales entre l'écoulement d'un liquide et celui d'un gaz 

dans un tube est liée au fait que la vitesse d'écoulement du gaz n'est pas nulle le long des 

parois où se produisent des glissements des molécules de gaz (Monicard, 1975). Sous des 

pressions voisines de la pression atmosphérique, des chocs ont lieu, d'une part entre les 

molécules elles-mêmes et d'autre part entre les molécules et les parois du tube. Les 

glissements prennent d'autant plus d'importance que le libre parcours moyen des molécules 

est du même ordre de grandeur que la taille des pores (Dullien, 1979). Quand la pression 

diminue, le libre parcours moyen des molécules augmente considérablement, les chocs 

entre les molécules diminuent et deviennent négligeables par rapport aux chocs contre les 

parois : ce phénomène est appelé l'écoulement Knudsen (Knudsen, 1909) ou régime 

moléculaire. Ce type de flux où la notion de viscosité perd toute sa signification, semble se 

produire pour des rapports libre parcours moyen / rayon des pores inférieurs à 0.1. 

L'application de la loi de DARCY devient alors discutable. 
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 Afin de pallier à ce problème, Klinkenberg (1941), en transposant ces résultats à 

l'étude des corps poreux, a établi une relation entre la perméabilité mesurée avec un gaz et 

celle mesurée à l’eau (perméabilité "réelle"(K)), où le type d'écoulement précédent n'existe 

pas et la perméabilité mesurée au gaz, ou perméabilité "apparente" (KA) (Fig.V-3) : 

)
P

1.(KK
F

LA  

où  est une constante pour une roche donnée et PF est la pression fluide moyenne 

((Pamont+Paval)/2). 

Autour de 10 mesures de perméabilité à différents gradients de pression ont été 

réalisées pour chaque échantillon dans le but d’appliquer la correction de l’effet Klinkenberg 

en utilisant la méthode graphique décrite par de nombreux auteurs (Riepe et al. 1983 ; 

Rushing et al., 2004 ; Zinsner et Pellerin, 2007).  

 

Figure V-2 : Schéma du perméamètre à charge constante : Pc, manomètre contrôlant la pression de 

confinement ; Pf1 et Pf2, manomètre contrôlant respectivement la pression fluide amont et aval ; E, 

éprouvette de roche. 

Figure V-3 – Détermination graphique de la perméabilité pour un liquide (KL) et de la constante de 
Klinkenberg à partir de la perméabilité au gaz (KA) (d’après Riepe et al., 1983). 
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V –2 - Les roches hôtes et les roches de faille du secteur de l’Estrop 

 

Les failles étudiées fonctionnent en conditions thermiques de métamorphisme de 

très bas degré (environ 200°C) et affectent un protolithe arkosique ayant subi une forte 

-200°C, voir Chapitre-VII). 

 

V – 2 – 1 - Echantillonnage – 

 

Dans le but d’étudier la porosité et la perméabilité des roches de faille du secteur de 

l’Estrop, notre attention s’est portée sur le type de roche de faille caractéristique de ce 

secteur. Il s’agit d’une brèche dilatante formée de clastes de grès millimétriques et de 

ciment de quartz et abondamment scellée par du quartz (Chapitre IV). Les roches de failles  

composées de clastes gréseux centimétriques (i.e. échantillons 10ESK et 10ES71 en Chapitre 

IV) n’ont pas été étudiées dans ce chapitre. En effet, les éprouvettes cylindriques utilisées 

(carottes de 2 cm de diamètre) n’atteignent pas le Volume Elémentaire Représentatif 

nécessaire à des mesures pertinentes dans le cas de clastes centimétriques.  

Les niveaux pélitiques n’ont pas été testés au cours de nos analyses pétrophysiques; 

compte tenu de leur comportement cassant (fractures franches et sèches) et de l’absence de 

déformation matricielle, ces mesures présentaient des limites techniques.  

 

  V – 2 – 2 - Orientations des carottes – 

 

Les mesures pétrophysiques ont été réalisées sur des carottes cylindriques (de 2 cm 

de diamètre et 2 à 5 cm de longueur) taillées en laboratoire dans des blocs orientés  prélevés 

sur l’affleurement.  

Les carottes confectionnées dans le grès encaissant ont été orientées en fonction de 

la stratification. Sur chaque bloc échantillonné, la carotte « Perp S » est perpendiculaire à la 

stratification, la carotte « N-S » est perpendiculaire à l’azimut de faille et dans le plan de 
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stratification, la carotte « E-W » est parallèle à l’azimut de faille et dans le plan de 

stratification (Fig. V-4).  

Dans chaque bloc de roche de faille, lorsque cela était possible, trois carottes ont été 

taillées perpendiculairement les unes aux autres. Ces carottes ont pour repère le plan de 

glissement de la faille : (i) la carotte «  D » est parallèle au plan de faille et parallèle à la strie 

de faille, (ii) la carotte « S » (pour « Strike ») est parallèle au plan de faille et perpendiculaire 

à la strie de faille et (iii) la carotte « N » (pour « Normal ») est perpendiculaire au plan de 

faille (Fig. V–I–5). Les carottes ont été sélectionnées sur la base de leur bonne homogénéité 

microstructurale dans le but de discuter au mieux le rôle des microstructures dans les 

propriétés pétrophysiques. 

 

Figure V – 4 : Secteur de l’Estrop : Orientations des carottes destinées aux mesures pétrophysiques 
dans la roche hôte et dans la roche de faille. Voir texte pour commentaires. 

 

La figure V-5 illustre l’importance de l’orientation des hétérogénéités structurales 

dans les mesures pétrophysiques. La géométrie du cas A n’autorise pas la connectivité d’une 

extrémité à l’autre de l’échantillon par la veine à remplissage partiel : la mesure de 

perméabilité enregistre ainsi la perméabilité matricielle de l’échantillon. Par contre, le cas B 

permet la connectivité entre les deux extrémités de l’échantillon par une veine à remplissage 

partiel : la mesure de perméabilité enregistre ici la perméabilité de la veine.  
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 La quantification des propriétés pétrophysiques des zones de failles à partir de 

carottes orientées en fonction du plan de faille a déjà été utilisée dans des conditions 

thermiques d’activité de faille équivalentes par Surma et al. (2003).  

 

 

 

 

Figure V – 5 : Secteur de l’Estrop : Orientations des carottes destinées aux mesures pétrophysiques 
dans la roche de faille. Orientations par rapport aux veines. Voir texte pour commentaires. 

V – 2– 3 -  Résultats  de porosité (50 carottes dans  14 échantillons) 

 

Fig. V – 6). Les porosités de la roche hôte se répartissent en deux groupes principaux : 

 roche non 

une roche marquée par une altération d’origine météorique. Celle-ci se traduit notamment 

par une dissolution des ciments calcitiques et le développement de macropores entraînant 

une augmentation de la porosité totale.  

de valeur étant mesurée sur chacun des trois groupes de carottes orientées. Les roches 
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ayant des porosités s

n’ont probablement pas scellé complètement  le volume de la veine et/ou dans lesquelles la 

calcite a été plus ou moins dissoute.  

 

 

 

 

Figure V –6 : Secteur de l’Estrop : Résultats des mesures de porosité réalisées sur 50 carottes dans 14 
échantillons. Notons les deux essaims de porosité de la roche hôte. Les valeurs les plus basses sont 
associées à la roche non altérée, les valeurs les plus hautes sont associées à l’altération météorique 
de la roche (dissolution des ciments de calcites). Les roches de failles s’étalent sur une large gamme 
de porosité associée à la présence de veines en partie vides.  

V – 2 – 4 - Résultats de perméabilité (50 carottes dans  14 échantillons) 

 

Les grès hôtes montrent des perméabilités comprises entre 0.0025 mD et 0.007 mD 

(Fig. V –7). Aucune différence significative de la perméabilité n’est mise en évidence selon 

l’orientation  des carottes. La perméabilité des grès encaissants montre un caractère 

isotrope quelle que soit la valeur de la porosité  du grès (Fig. V – 6).  
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Pour les roches de failles, les perméabilités mesurées sur les carottes orientées 

orthogonalement au miroir de faille (carottes N) varient entre 0.002 mD et 0.13mD, avec 

néanmoins, une plus grande concentration des données entre 0.004mD et 0.05mD. Les 

échantillons 10 ES55 et 10 ESSN présentent des perméabilités nettement supérieures aux 

autres échantillons (10ES24,26,27 et 47). Les perméabilités mesurées sur les carottes 

orientées parallèlement au plan de faille et perpendiculairement  à la strie de faille (carottes 

S) sont comprises entre 0.001 mD et 0.01mD ; celles-ci se concentrent pour l’essentiel au 

voisinage de 10-2 mD. Les  perméabilités des carottes « D », dont l’allongement est parallèle 

au plan de faille et aux stries de la faille, sont comprises entre 0.001mD et 0.03mD et 

montrent une grande dispersion qui ne permet pas de faire ressortir de valeur moyenne 

significative.  

 

Figure V – 7 : Secteur de l’Estrop : Résultats des mesures de perméabilité réalisées sous 2 Mpa de 
pression de confinement (même échantillons que pour la porosité, cf. figure IV-7). Notons l’isotropie 
de perméabilité de la roche hôte et le message brouillé par l’état d’altération dans la roche de faille..  
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V – 2 – 5 - Relations entre porosité et perméabilité 

 

Les résultats présentés ci-dessus illustrent l’absence de relation claire entre la 

porosité et la perméabilité du grès encaissant, alors que celle-ci existe pour les roches de 

failles.  

 

 

Dans la roche hôte, les deux groupes de carottes distingués sur la base de leur 

porosité ne montrent aucune influence de la porosité et de l’orientation sur la perméabilité.  

 une dissolution partielle des 

ciments calcitiques par les fluides météoriques n’entraîne pas une augmentation de la 

perméabilité (Voir Chapitre V-II-roche hôte).  

Dans le cas des roches de faille, les porosités les plus grandes (>

l’altération météorique ou au non-remplissage des veines, sont responsables de 

perméabilités d’un à deux ordres de grandeur supérieures à celles de la roche hôte ; ceci est 

notamment le cas des échantillons 10 ES 55 et 10ESSN. Le graphe de la figure V – 8 

représente les perméabilités en fonction des porosités pour les carottes ayant moins de  

perméabilité significatives en fonction de l’orientation des carottes. De plus, ces 

perméabilités sont du même ordre de grandeur que celles de la roche hôte (10-3mD à 2 

MPa).  
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Figure V – 8 : Secteur de l’Estrop : Résultats des mesures de perméabilité réalisées sous 2 Mpa de 
pression de confinement. Notons l’isotropie de perméabilité de la roche hôte et le message brouillé 
par l’état d’altération dans  la roche de faille.  

V – 2 – 6 - Discussions 

 

  Les mesures de perméabilité réalisées sur les carottes de grès prélevés dans les zone 

de faille du secteur de l’Estrop montrent un caractère isotrope aussi bien pour les grès 

arkosiques du protolithe, marqués par une diagenèse de haut degré, que pour les grès à 

veines fortement cimentées par le quartz des roches de failles. Dans les deux cas, les valeurs 

de perméabilité sont de l’ordre de 10-3 mD (pour 2Mpa de pression de confinement). Dans 

les roches de failles, seules les carottes de grès où des veines présentent des lacunes de 

remplissage (dues à un scellement partiel d’origine ou à la dissolution de la calcite par 

altération météorique) montrent la présence d’une porosité de fracture. Cette porosité de 

fracture (donc non matricielle) favorise les transferts de fluides et est donc responsable 

d’une augmentation de la perméabilité parallèlement aux fractures (Chapitre VII). Ainsi, le 

volume de quartz disponible pour la cimentation, fonction des cinétiques de solubilisation, 

de transport et de précipitation, contrôle au premier ordre les zones de passages 

préférentielles de fluides dans les zones de faille du secteur de l’Estrop (i.e. scellement 

partiel, total ou absent (Chapitre VII).   
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V-3- Les roches hôtes et les roches de faille du Secteur Point Vert –Restefond 
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ABSTRACT

We describe the structure, microstructure and petrophysical properties of fault rocks 

from two normal fault zones formed in low-porosity turbiditic arkosic sandstones, in deep 



V-PETROPHYSIQUE DES ROCHES DE FAILLE Page 225 
 

diagenesis conditions similar to those of deeply buried reservoirs. These fault rocks are 

characterized by a foliated fabric and quartz-calcite sealed veins which formation resulted 

from the combination of (i) pressure solution of quartz, (ii) intense fracturing sealed by quartz 

and calcite cements and (iii) the neoformation of synkinematic (1) white micas derived from 

the alteration of feldspars and (2) chlorite. Fluid inclusion microthermometry in quartz and 

calcite cements demonstrates fault activity at temperatures of 195-268°C. Permeability 

measurements on plugs oriented parallel to the principal axes of the finite strain ellipsoid, 

show that the Y axis (parallel to the foliation and veins) is the direction of highest 

permeability in the foliated sandstone (10-2 mD for Y against 10-3 mD for X, Z and the 

protolith, measured at a confining pressure of 20 bars). Microstructural observations 

document the localization of the preferential fluid path between the phyllosilicates particles 

forming the foliation. Hence, the direction of highest permeability in these fault rocks would 

be parallel to the fault and sub-horizontal, i.e. perpendicular to the slickenlines representing 

the local slip direction on the fault surface. We suggest that a similar relationship between 

kinematic markers and fault rock permeability anisotropy may be found in other fault zone 

types (reverse or strike-slip) affecting feldspar-rich lithologies in deep diagenesis conditions.

INTRODUCTION

Fault zones are major discontinuities in the earth crust and one of the main structures 

responsible for partitioning sedimentary basins and geological reservoirs (Corrigan, 1993; 

Fisher and Knipe, 2001). Understanding and predicting their role in fluid migration is thus an 

important issue in predicting reservoir quality. Parameters controlling this role involve the 

permeability and thickness of the fault rock, the type of fluid permeating through it, the 

pressure difference across the fault and the considered time scale (e.g. Faulkner and Rutter, 

1998).

In the last four decades, numerous works have focused on faulting mechanisms in high 

porosity sandstones at shallow crustal depth (Aydin, 1978; Antonellini and Aydin, 1994; 

Fossen et al., 2007) and their influence on fluid flow (Eichhubl et al., 2004; Fossen and Bale, 

2007). Typical structures described by these studies are deformation bands, where grain to 

grain movements and intragranular fracturing (cataclasis) are the main deformation 

mechanisms (Fossen et al., 2007). With the exception of some works which document a 

potential capillarity effect of cataclastic deformation bands (Sidga et al.,2003; Cavailhes et al., 

2009), the literature generally describes a permeability reduction in these structures from 1 to 
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6 orders of magnitude relative to the host rock (e.g. Fossen et al., 2007). By contrast, relations 

between faulting and fluid flow in low porosity sandstones buried to deep diagenesis 

conditions (150-250°C) have been much less studied (Fisher et al., 2003; Surma et al., 2003;

Balsamo et al., 2010; Laubach et al., 2010). In these conditions, which are those of the 

deeply-buried reservoirs, in particular the tight gaz sandstones, mechanical and chemical 

processes are intimately linked in faulting mechanisms. Some studies have investigated the 

influence on fluid flow of fracture opening and sealing in deeply buried sandstones (e.g. 

Laubach and Ward, 2006; Ward et al., 2006; Olson et al., 2009), but little attention has been 

paid to the hydraulic behavior of foliation which can develop in specific lithologies in deep 

settings.

This paper describes the relationships between foliated fault rock structure, 

microstructure and permeability in normal fault zones with ten of meters offsets affecting 

low-porosity, deeply buried, turbiditic sandstones of arkosic composition. We emphasize the 

role of the feldspath-rich lithology in foliation development at high temperature and apply a 

novel methodology of petrophysical measurements orientation to quantify foliated fault rock 

permeability. To assess the role of the structural heterogeneities, i.e. veins and foliation, in 

permeability anisotropy, we measure the matrix porosity and permeability along the principal 

axes (X, Y, Z) of the strain ellipsoid and compare them with the host rock values. From these 

data, we define the shape ratio of the permeability ellipsoid and its orientation with respect to 

fault rock foliation. We discuss the implications of these results on the role of foliated fault 

zones as either conduit or barrier to fluid flow.

GEOLOGIC SETTING

The studied faults affect the Grès d’Annot Formation, in the south-western Alps 

external zone (Figure 1A). The Grès d’Annot Fm. corresponds to a Priabonian-Rupelian 

arkosic turbidite succession mainly sourced from the Variscan crystalline basement of the 

Corsica-Sardinia massif and deposited in the Alpine foreland basin (Joseph and Lomas, 

2004). The Grès d’Annot Fm. caps the Mesozoic-Paleogene succession of the Digne Nappe 

and was buried below the Embrunais-Ubaye nappes during the late Oligocene-earliest 

Miocene (Kerckhove, 1969; Fry, 1989; Corsini et al., 2004; Labaume et al., 2008). Above the 

Grès d’Annot, the “Schistes à Blocs” Formation corresponds to an olistrostrome precursor of 

the Embrunais-Ubaye nappes (Kerckhove, 1969). In the studied area, the nappe thickness was 

estimated at 8-10 km, based on the 240-260°C maximum temperature reached by the Grès 
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d’Annot. These values are deduced from vitrinite reflectance, assuming a mean geothermal 

gradient of 25-30°C/km (Labaume et al., 2009). During the Miocene, basement thrusting 

uplifted the Argentera and Barrot massifs (Bigot-Cormier et al., 2006; Sanchez, 2010) and 

related erosion resulted in the exhumation of the Grès d’Annot (Labaume et al., 2008).

V-Figure 1. (A) Structural sketch map of the south-west French Alps. The study area 

(Moutière-Restefond) is labelled MO-RT. (B) Structural sketch map of the study area, with 

location of the studied Restefond and Point Vert fault outcrops.

The Grès d’Annot are cut by normal faults grouped in two families, transverse (around 

E-W) and longitudinal (N-S to NNW-SSE) to the belt (Kerckhove, 1969). The main faults of 

both families cut the whole structural system, from the Embrunais-Ubaye nappes down to the 

Paleozoic basement. Labaume et al. (1989) showed that the transverse faults predate the 

longitudinal faults and interpreted both families as post-nappe deformation, resulting from 

gravitational collapse of the belt in the case of the longitudinal faults. More recently, some of 

the transverse faults were interpreted as contemporaneous of the Grès d’Annot and/or Schistes 

à Blocs deposits by Bouroullec et al. (2004) and Pochat and Van den Driessche (2007).

Nevertheless, other recent studies demonstrate that the microstructures observed in these 

transverse fault zones are coherent with a fault activity at temperatures around 200°C (Du 

Bernard, 2002; Leclère et al., in press), i.e. close to the maximum burial of the Grès d’Annot 

in the area (Labaume et al., 2009).
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In this work, we study two E-W normal faults with ten of meters throw which affect 

the Grès d’Annot Formation in the Moutière-Restefond area: the Restefond fault and the Point 

Vert fault (Figure 1B). They belong to a set of transverse to the belt normal faults with up to 

250 m displacements which affect the Grès d’Annot, the Schistes à Blocs and the Embrunais-

Ubaye nappes. The Point Vert fault belongs to the fault set interpreted as syn-sedimentary by 

Bouroullec et al. (2004), whereas Leclère et al. (in press) show that the Restefond fault was 

active at temperatures around 200°C. We have controlled by a field survey that the fault rock 

type described in this paper for these two faults is representative of all the E-W faults present 

in the Moutière-Restefond area (about 8 km E-W and 4 km N-S).

FAULT ZONE STRUCTURE

Restefond fault zone structure

The Restefond fault cuts a sub-horizontal turbidite succession composed of up to 

several meters-thick arkosic sandstone beds with up to 1 m-thick pelitic intercalations (Du

Bernard, 2002; Leclère et al., in press). The main fault surface trends about N080E and dips 

about 70° northwards (Figure 2). The displacement cannot be measured precisely due to 

outcrop conditions, but is estimated at around 15 m. 

On the studied transect, the hanging wall comprises a 10 m-thick bed of coarse to 

microconglomeratic sandstone whereas the footwall is composed of slumped sandstone layers 

containing up to 1 m pelite lenses (Figure 2A).

The fault zone core, 1 m-thick, is bounded by two slip surfaces and composed of ten of 

centimeters-sized sandstone lenses featuring a more or less developed foliation (Figure 2A,

B). The foliation visible in outcrop is composed of stylolites, phyllosilicate-rich layers and an 

elongated shape fabric of grains in the coarse-grained components. The foliated sandstone 

lenses are bounded by north-dipping striated sliding planes with abundant phyllosilicate 

coating. Inside the lenses, the foliation strikes sub-parallel to the fault direction and shows a 

sigmoidal geometry, defining a S-C structure typical of sheared rocks (Passchier and Trouw, 

2005) (Figure 2B). Numerous extensional quartz or quartz-calcite veins up to cm-wide and 

tens of centimeters-long cut the foliation at a high angle, i.e. coherent with the shortening 

direction deduced from the foliation. The density of stylolites and veins shows a positive 

correlation at the centimeter scale. Except for sheared pelitic films bounding the foliated



V-PETROPHYSIQUE DES ROCHES DE FAILLE Page 229 
 

lenses, the pelite layers affected by the fault do not show strong shear deformation. They are 

cut by the slip surfaces and fractures without clay-smearing structures.

V-Figure 2. Restefond fault zone structure. (A) General view of the fault zone. (B) 

Detail of the fault core zone composed of imbricated foliated sandstone lenses and bounded 

by two major slip planes. The main offset is related with the northern plane. (C) Structural 

data: (1) slip planes and fractures of damage zone (arrows: striation on slip planes). (2) Veins 

in the foliated lenses of the core zone. The stereograms are lower hemisphere equal area 

stereographic projections.
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The northern main slip plane bears meter-long and tens of centimeters-wide steeply-

dipping grooves attesting normal main displacement. However, this plane and secondary 

planes in the fault zone also bear striations with variable dips, from normal to strike-slip 

(Figure 2C1). The quartz-calcite vein directions are also variable, from parallel to normal to 

the fault trend (Figure 2C2). We interpret these variable slip and extension directions as 

traducing local movements due to the complex geometry of the fault rock lenses. Late N-S

calcite veins crosscut the fault zone and its hanging wall and footwall. We link them with the 

late N-S to NNW-SSE faults described by Kerckhove, (1969) and Labaume et al. (1989) (Fig. 

1B).

The hanging wall damage zone, about six meters-wide, features meter-long quartz-

sealed fractures sub-parallel to the main slip plane and with steep (around 70°) synthetic and 

antithetic dips (Figure 2C). The fracture density decreases with the distance from the main 

slip plane and transition to the back-ground fracturing is gradual, with fracture spacing 

increasing from a few centimeters to tens of centimeters. The footwall damage zone is less 

well defined, due to the limited development of fractures and heterogeneity of fracture 

distribution related to the chaotic internal structure of the slumped layer.

Point Vert fault zone structure

The studied outcrop exposes two main normal faults, the Point-Vert and Névé faults 

(the latter divided in two branches), which dip southwards around 70° and 60°, respectively 

(Figure 3). The normal displacement is of 32 m for the Point-Vert fault and 14 m for the Névé 

fault. Three normal faults with meter-offsets occur between the two major faults.

The host succession is composed of (i) homolithic bodies comprising meter-thick 

sandstone beds and (ii) heterolithic intervals with ten of centimeters-thick alternating 

sandstone and pelitic layers.

The Point Vert fault zone core comprises a 20 cm-thick band of gouge bounded by a 

few cm-thick bands of sandstone featuring a foliation and quartz or quartz-calcite veins. The 

gouge is formed by a pelitic matrix containing up to cm-sized lenses of foliated sandstone. 

Macroscopically, the foliated sandstone and associated veins are similar to those described 

above in the Restefond fault zone. The hanging wall damage zone, 3 m-wide, comprises 

anastomosing second order normal faults with ten of centimeters-spacing and offsets and E-W

fractures with a quartz-calcite filling. The footwall is less visible and features poorly 

developed fracturing. The fault core zones of the Névé fault and secondary faults located 
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between the major faults also feature lenses of foliated sandstone. Similar to the Restefond 

outcrop, the pelite layers affected by the fault show mainly brittle behavior and limited 

development of shear structures.

V-Figure 3. Point Vert fault zone structure. (A) General view of the Point Vert and 

Névé fault system. (B) View of the core zone and hanging wall damage zone of the Point Vert 

fault. (C) Orientation of slip planes (arrows: striation). The stereograms are lower-hemisphere 

equal area stereographic projections. 10PV27: sample location.
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MICROSTRUCTURES

Host sandstones petrology

The host rocks of the Restefond and Point Vert outcrops are poorly sorted, fine to 

coarse-grained arkosic sandstones composed mainly of quartz, K-feldspar, plagioclase, 

phyllosilicate (biotite, white micas and chlorite) grains and lithic fragments (granite and 

metamorphic or volcanic rocks) (Figure 4A). Leclère et al. (in press) report around 30 to 40% 

of quartz, an equivalent proportion of feldspars, around 10% of phyllosilicates and 15% of 

lithic fragments in the Restefond host rocks. Carbonate content is low, with dispersed detrital 

grains and a small amount of cement. The intense compaction and high grade of diagenesis 

are marked by the strong suturation of grains contacts due to pressure solution (resulting in a 

shape fabric of grains with long-axis parallel to bedding), the absence of macroporosity 

(except the present meteoric dissolution of calcite cement), the partial sericitisation of all 

types of feldspars, especially at grain boundaries, and the illitisation of clay minerals 

(Labaume et al., 2009). Quartz overgrowths are not observed, probably because intense 

compaction destroyed porosity before quartz cementation.

Fault core foliated sandstone microstructure

The microstructural characteristics of the foliated sandstones are similar in samples 

from both the Restefond and Point Vert outcrops. The foliation results from the combination 

of several types of deformation structures:

1. A shape fabric of the quartz and feldspar grains given by the combination of (i) 

stylolitisation of the grain contacts parallel to the grain long axes and (ii) closely-spaced 

extensional microfractures normal to the stylolitized grain contacts (Figure 4B, C). Most of 

these fractures are intragranular (i.e. limited to a single grain) with <0.1 mm opening 

displacements. They are sealed mainly by authigenic quartz forming overgrowths on the 

detrital quartz or, locally, by small (10-20 μm) newly-formed white micas. The microfractures 

in the feldspar grains are filled by white micas and/or quartz; feldspar overgrowths are also 

locally present. Detrital mica grains generally lie parallel to the quartz and feldspar grain long 

axis.
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Figure 4. Microstructures of the Point Vert and Restefond fault samples (Qtz: Quartz, Msc: 

Muscovitisation, Plg: Plagioclase, Fath: Feldspar, So: Stratification). (A) Microtexture of host 

rock (coarse-grained arkosic sandstone); note the light compaction-related shape-fabric with 

long axis of grains parallel to bedding (10RT5 sample). (B) Different stages of foliation 

development at the sample scale. (C1 and C2) Microstructure of foliation (10PV2 sample)  

and associated finite strain ellipsoid; note the abundance of newly-formed phyllosilicates 

compared to the host rock shown in A. (D) Microstructure of a shear zone comprising newly-

formed synkinematic white micas (phengite) and chlorite. Microstructure images were taken

with optical microscope under plain and polarized light (10RT6C sample).

2. Layers with a concentration of newly-formed phyllosilicates associated with 

microfractured and disaggregated altered feldspar grains and intensely stylolitized and 

microfractured quartz grains. The newly-formed phyllosilicates comprise white micas of 

phengitic composition (Leclère et al., in press) and chlorite (Figure 4D). Microfractures are 

sealed by cements similar to those described above.

The foliation is cut by extensional micro-shear bands, with the direction of shear given 

by the curvature of the foliation fabric at shear band boundaries. The internal structure of 

shear zones comprises (i) aligned detrital micas and newly-formed, syn-kinematic white 

micas and chlorite (the latter generally concentrated along the shear zone core), (ii) 

disaggregated altered feldspar grains and (iii) intensely fractured and quartz-sealed quartz 

grain fragments.

The association of microstructures defining the foliation and shear zones mimics at the 

mm-scale the S-C structure observed at the outcrop scale and globally corresponds to a 

shortening normal to the foliation and an extension parallel to the foliation (Figure 4C).

Up to cm-wide transgranular extensional veins with quartz or quartz-calcite filling cut 

the foliation at a high angle, with orientations consistent with the directions of shortening and 

extension marked by the foliation (Figure 4B, D and 5). Some of them branch on shear zones 

in the extensional quadrant at shear zone extremities (Figure 4D). The vein cements feature 

two types of textures. A first type corresponds to elongate blocky quartz crystals with C axes 

at high angle to vein walls (referred to as fibrous veins in the following). Calcite crystals can 

be locally present between the quartz crystals. The vein fill features fluid inclusion planes 

sub-parallel to the vein walls, suggesting a progressive opening of the veins following a 

crack-seal mechanism (e.g. Becker et al., 2010). A second type corresponds to euhedral quartz 
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crystals forming overgrowths over the detrital grains at vein walls and overlapped by later 

calcite crystals (Figure 6A, B). This type of crystallization corresponds to the geodic filling of 

open fractures. The fibrous veins can be up to cm-wide, whereas the geodic veins are 

systematically thinner. Cross-cutting relationships show that the geodic veins are later than 

the fibrous veins. However, the geometric relationships between both types of veins with the 

foliation suggest that both are related with the fault activity and foliation development. 

Hence, the foliation, shear zone and vein orientations allow definition of the 

orientation of the principal axes of the finite strain ellipsoid (Ramsay, 1967), with the X 

(maximum principal strain) axis parallel to the foliation and normal to the veins, the Y 

(intermediate principal strain) axis parallel to the foliation and veins, and the Z (minimum 

principal strain) axis normal to the foliation and parallel to the veins (Figure 4C).

Visualization of pore structure

The pore space was observed in thin sections made from rock samples impregnated, 

firstly under vacuum and then under pressure, with coloured epoxy resin. The host rock pore 

network is mainly composed of (i) microporous films located along the grain contacts, (ii) 

microporous areas associated with detrital or diagenetic phyllosilicate clusters in intergranular 

spaces, (iii) intercrystalline microporosity in more or less sericitized feldpars (altered during 

late magmatic processes and/or burial diagenesis) and (iv) intragranular microporosity in 

some lithic fragments (Figure 5A and 5B). Several macropores are also observed at triple 

point grain contacts in the Point Vert samples. Macropores are relatively abundant in the 

Restefond samples, due to dissolution of carbonates (grain or cement) by outcrop weathering 

(Figure 5B), whereas they are poorly developed in the Point Vert samples.

In addition to the same pore structures as those observed in host rocks, the foliated 

sandstones show specific pore structures associated with structural heterogeneities. A first 

type corresponds to relatively continuous and sinuous microporous bands developed along 

stylolites and newly formed phyllosilicate clusters and made up of micropores located 

between subparallel phyllosilicate flakes (Figure 5C, D, E). A second type corresponds to 

micro- (and a few macro-) residual pore spaces between crystal borders in the quartz-calcite 

veins. Finally, a third type corresponds to macropores in veins resulting from calcite 

dissolution by outcrop weathering, particularly developed at Restefond (Figure 5F).
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V-Figure 5. Aspects of porosity structure related to different degrees and types of 

sandstone deformation. Porosity is revealed by the red color of impregnation epoxy resin. (A) 

Microporosity of host rock (coarse-grained arkosic sandstone) related to the stylolites, 

lithoclasts and grain boundaries (10PV27 sample). (B) Macroporosity of host rock related to 

the calcite cement dissolution (weathering; 10RT5 sample). (C) Microporosity of foliated 

sandstone related to the detrital and newly-formed phyllosilicates (10PV16A sample). 
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(D) Macroporosity of quartz-calcite veins related to calcite dissolution (weathering) 

and crosscutting phyllosilicate layers (10RT2 sample). (E) Microporosity of foliated 

sandstone related to a micas layer within the foliation (F) Macroporosity of foliated sandstone 

resulting from dissolution of calcite cement in a quartz-calcite geodic vein. These pictures 

were taken with optical microscope under plain light.

P-T CONDITIONS OF DEFORMATION

The mineralogical assemblages composed of synkinematic white micas and chlorite 

suggest that the studied faults were active at temperatures of at least 200°C (Mullis et al., 

2002). This  is confirmed in the case of the Restefond fault zone, where Leclère et al. (in 

press) found a temperature of 200°C ± 20°C for the precipitation of synkinematic chlorite 

using thermodynamic modeling of the chlorite chemical composition (Vidal et al., 2001). In 

order to better quantify the P-T conditions of deformation, we performed a fluid inclusion 

study on the cements infilling the extensional veins.

Fluid inclusions

Three samples from the Restefond fault core zone (08RT26, 08RT6C and 10RT6C) 

were selected for fluid inclusion study (see location in Figure 2). They comprise quartz-calcite 

veins from the two types described above, i.e. fibrous veins in samples 08RT6C and 10RT6C 

and geodic veins in sample 08RT26 (Figure 6A). Identification and microthermometric study 

of fluid inclusions were made on double-polished, 100 m-thick thin sections (Figure 6B).

Typology and microthermometric data are summarized in Figure 6C.

Fluid inclusion petrography and relative chronology

Two families of fluid inclusions were indentified in the three samples (Figure 6 B). 

Both occur isolated in the core of quartz and calcite crystals and hence are interpreted as 

primary inclusions. The family 1 inclusions are the most abundant and correspond to two-

phase inclusions at room temperature. They are liquid-rich, with an average vapor/liquid ratio

of 0.25. Their size evolves from 2 to 10 μm and they mostly exhibit elongated shape with 

some of them showing sigmoidal shape. The family 2 inclusions are monophase ones filled by 

liquid at room temperature. They are rare, with sizes varying from 2 to 5 μm and a regular 
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shape. Fluid inclusion planes composed by very little-size fluid inclusions are also present. 

Because of their size, these inclusions have not been analyzed and not taken into account in 

this study. 

The fact that both families correspond to primary inclusions that coexist in the core of 

the same crystals suggests they are synchronous. This implies that, although chronologies 

exist between vein types and vein-filling minerals (see above microstructure description), 

quartz and calcite from all veins precipitated with similar conditions. We show below that this 

assumption is confirmed by the fact that each fluid inclusion family has homogeneous 

microthermometric characteristics whatever the host crystal (quartz or calcite) and vein type 

(fibrous or geodic).
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V-Figure 6. (A) Euhedral quartz-calcite sealed vein (sample 08RT26; scan image of 

thin section). The quartz crystals constitute a geodic filling overlapped by later calcite 

crystals. (B) Family 1 and family 2 fluid inclusions (see comments in the text), plain light

optical microscope picture. (C) Synthesis of microthermometric fluid inclusion data of the 

three studied vein samples from the Restefond fault zone. (D) Isochores and computation of 

the fluids trapping temperature (see comments in the text)

Microthermometry (21 F.I in 3 samples)

The first melting temperature of family 1 inclusions, i.e., the temperature at which 

liquids first coexist with solids (eutectic temperature), ranges from -28° to -18°C with a mode 

at -25°C (Figure 6C). This average temperature agrees with published eutectic temperatures

for the NaCl-H20 system (-22.9°C; Crawford, 1981; -21.2°C; Borisenko, 1977). Ice melting 

temperature occurs between -4° and 0°C (-11°C for H2O-NaCl-CH4 system; Becker et al., 

2010). This implies very low salinities, ranging from 4.9 to 6.3 wt percent NaCl equiv. using 

the equations of Brown and Lamb (1989). Homogenization temperatures (in the liquid phase) 

are between 198° and 227°C. Calculated densities, using the equations of Brown and Lamb 

(1989), are between 0.912 and 0.919 g/cm3 (Figure 6C).

The family 2 inclusions become two-phases inclusions at temperatures lower than -

120°C. During the heating stage, homogenization occurs between -90° to -85°C, thus 

suggesting pure CH4 inclusions (Goldstein and Reynolds, 1994; Becker et al., 2010). During 

the two-phases stage, the vapor/liquid ratio is close to 45% (Figure 6C). Densities bracketed 

between 0.198 and 0.251 g/cm3 are determined using the FLINCOR program (Brown, 1989;

Figure 6C).

Our petrographic observations give evidences for immiscibility in a water-salt-gas 

system, responsible for the simultaneous trapping of water-rich inclusions (family 1) and gas-

rich ones (family 2). Because the families 1 and 2 are assumed to be contemporaneous and 

coeval to vein formation, we can use the microthermometry data in order to determine 

temperature, pressure and fluid composition that prevailed during quartz and calcite 

crystallization within veins. Two methods can be used. First, we can use the intersecting 

isochores of these two fluid inclusion families as frequently realized within classic fluid 

inclusion studies (e.g., Chauvet et al, 2001). The second method is suggested by Goldstein 

and Reynolds (1994). They propose that in the case of entrapment of a single phase of an 
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immiscible fluid system, the homogenization temperature (Th) yields the true temperature of 

trapping (Tt). The Th of the aqueous system is used because CH4-rich inclusions may contain 

invisible H2O (i.e. they may not be single phase ones). Extending the methane isochore herein

calculated with the FLINCOR program until the Tt allows defining the pressure of 

entrapment. A third method (Becker et al., 2010) which allows determining the temperature 

and pressure of fluid entrapment with a single isochore cannot be used here in the absence of 

analysis of fluid composition by RAMAN spectroscopy.

Results from the two methods are shown in Figure 6D. Isochores were constructed for

the two fluid inclusion families using the FLINCOR computer program (Brown, 1989) to

average the microthermometric values indicated in Figure 6C. Temperature of vein formation

of 220 to 268°C at pressure of 0.6 to 1.14 kbars is obtained with the first method whereas the 

second method gives a lower temperature (ca. 195-200°C) at similar pressure.

PETROPHYSICAL CHARACTERISTICS

For studying fault zone petrophysical properties, most authors use geological 

benchmarks such as macrostructures observed in the field, fault strike or bedding plane, to 

choose test plug orientations (Faulkner and Rutter, 1998; Surma et al., 2003; Richard and 

Sizun, 2011). In the case studied here, the fault zone deformation is dominated by a (semi-

)penetrative foliation of sandstone lenses. To characterize the anisotropy of matrix 

petrophysical properties of these particular fault rocks, we thus choose the drilling directions 

of the plugs taking into account the sample microstructure (see following section). Samples 

from the fault zones were chosen as representative of various degrees of deformation intensity 

and reference host sandstones were sampled outside fault zones (see sample location in 

Figures 2 and 3). In order to better compare the results from the different samples, only 

medium to coarse-grained sandstones were tested. The pelite layers, which show mainly 

brittle behavior, were not tested. The fault gouge, present only in one of the fault zones on the 

Point Vert outcrop, is a late feature not representative of the PT conditions of fault zone 

deformation described in this paper and was not tested.

Plug orientations

Petrophysical measurements were performed on cylindrical plugs of 2 cm diameter and 

2-5 cm length, drilled in oriented blocks sampled at the outcrop. 
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On each block, as far as possible, three plugs were drilled in three perpendicular 

directions based on naked-eye visible microstructures in order to characterize the permeability 

anisotropy. In the host sandstones, the three plug orientations are (i) parallel to the bedding 

plane and to the fault strike, (ii) parallel to the bedding plane and perpendicular to the fault 

strike and (iii) perpendicular to the bedding plane. In the case of deformed (foliated) 

sandstones, the three plugs are parallel to the principal axes of the finite strain ellipsoid 

determined from the microstructural study, i.e. following (Figure 7):

- the X axis, parallel to the foliation and normal to the extension veins (“X axis 

plugs”),

- the Y axis, parallel to the foliation and to the extension veins (“Y axis plugs”),

- the Z axis, normal to the foliation and parallel to the extension veins (“Z axis plugs”).

We sampled plugs in sandstones with different degrees of deformation, i.e. slightly 

foliated, foliated and strongly foliated, to investigate the effect of fabric development on the 

petrophysical properties of fault rocks. Plugs were selected to have the best homogeneity of 

microstructures but, in some cases, macrostructures such as veins crosscut the studied plugs 

and their influence is discussed further. 

To our knowledge, this petrophysical approach is new and relevant for determining the 

matrix permeability of fault rocks because the measurement orientation is always consistent 

with the orientation of structural heterogeneities. 

V-Figure 7. Orientation of petrophysical plugs following the principal strain axes (see 

comments in the text).
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Porosity measurement procedure

Total porosity (connected porosity) of all samples was measured using Archimede’s 

method (Monicard, 1975, Zinsner and Pellerin, 2007) in order to characterize porosity-

permeability relationships. Plugs are first dried in an oven at 60°C until they reach a stable 

mass (md), and then put upright in an airtight enclosure for 24 hours at room temperature 

under vacuum at 2.6 Pa. They are progressively imbibed from their base with degassed 

distilled water, under a dynamic vacuum. The total porosity (%) is given by: =[(m1-md) / 

(m1-m2)]×100 (Richard et al., 2007), where m1 is the mass of the sample saturated with water 

and m2 is the mass of the sample saturated with water weighed under water (hydrostatic 

underwater weighing).

Absolute permeability testing procedure

Gas permeability measurements were made using the steady-state flow method which 

consists of imposing a known pore pressure difference across the specimen and measuring the 

resultant flow rate which is proportional to permeability. The cylindrical plug is placed in a 

rubber sleeve in a Hassler cell (Mertz, 1991). The gas used for the test is nitrogen. A 

confining pressure (20 Bars) is applied on the sleeve to bond it tightly against the specimen in 

order to prevent any gas flow between the plug and the sleeve. Confining pressure and pore-

fluid pressures on both sides of the specimen were controlled by using high-precision 

manometers. The flow rate out of the sample is measured by using a flow tube meter. 

Absolute permeability (K) is determined by application of Darcy’s law expressed as:

where Q is the gas flow rate out of the sample, K is the absolute permeability, S is the 

cross- is 

the dynamic viscosity of the gas, and L is the length of the sample. The laminar character of 

the gas flow is verified by determining the Reynolds number. About ten permeability 

measurements at various pore pressure gradients were carried out for each sample, in order to 

correct for the Klinkenberg effect using the graphical method described by many authors 

(Riepe et al. 1983; Rushing et al., 2004; Zinsner and Pellerin, 2007).

L
PSKQ ..
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Porosity results (89 plugs in 32 samples)

Most of the total porosity values range from 1% to 3% for both the Point Vert and 

Restefond faults (Figure 8A). There is no significant difference between the host rock and 

foliated fault rock X, Y and Z axes plug porosities. These values are consistent with those 

obtained by Labaume et al. (2009) in sandstones sampled outside fault zones in the same area. 

Values higher than 3% are found only in a limited number of plugs (two X axis plugs, seven 

Y axis plugs, one Z axis plug and 6 host rock samples). Microstructural observation (Figure 5) 

suggests that these higher porosity values are due to calcite cement dissolution (vein cement 

for plugs from fault zones and matrix cement in the case of the host rocks). This alteration is 

related to the present outcrop weathering and is more developed in the case of the Restefond 

outcrop, resulting in a mean value of porosity higher on the samples from this outcrop. 

However, these particular values are presented here as they can be used when discussing the 

porosity-permeability relationships (see below).

Permeability results

Host rocks (18 plugs in 5 samples)

The permeability values of the host rock plugs range from 0.0038 mD to 0.010 mD, 

without significant differences between the two fault zones (Figure 8B). The values are 

equivalent in the three plug directions. 

Foliated fault rocks: X axis plugs (26 plugs in 9 samples)

The permeability values of the X axis plugs range from 0.0019 to 0.0081 mD (Figure 

8B), i.e. in the same order of magnitude (10-3 mD) as the host rock values but with a wider 

range. The samples with moderately to strongly developed foliation yield values dispersed 

over this range, this dispersion probably reflecting the mm-scale structural heterogeneity. 

However, the fact that the values from samples with slightly developed foliation all range 

among the highest values, similar to those of the host rocks, suggests a tendency to a slight 

reduction of permeability parallel the X axis with increasing development of foliation. 
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V-Figure 8. (A) Porosity data of Point Vert and Restefond fault rocks and host rocks 

samples (see comments in the text). (B) Permeability data of Point Vert and Restefond fault 

rocks and host rocks samples (see comments in the text).



V-PETROPHYSIQUE DES ROCHES DE FAILLE Page 245 
 

Foliated fault rocks: Y axis plugs (18 plugs in 8 samples)

The permeability values of the Y axis plugs range from 0.006 to 0.07 mD (Figure 8B).

The representative order of permeability measured is 10-2 mD, i.e. one order of magnitude 

higher than the host rock, X axis and Z axis values. The permeability is not clearly correlated 

with the degree of foliation development, with a dispersion probably reflecting the mm-scale 

structural heterogeneity. In at least two cases (10RT2 and 10PRT samples), the lowest values 

are linked with crosscutting veins not correlated with the Y axis theoretical framework. The 

other low values cannot be related to detectable technical or geological anomalies. 

Foliated fault rocks: Z axis plugs (27 plugs in 10 samples)

The permeability values of the Z axis plugs range from 0.0022 to 0.0114 mD. 

Similarly to the X axis plugs, the data are grouped in the 10-3 mD order of magnitude, 

comparable to that of the host rocks. The highest value of 10RT2 and the two highest values 

of 10PRT samples are explained by an angle (around 45°) between the Z strain axis and the 

plug axis, these plugs being thus intermediate between the theoretical Y and Z axes. For the 

other plugs, the distribution of values according to the intensity of the foliation is similar to 

that observed for the X axis samples, also suggesting a tendency to a slight permeability 

reduction parallel to the Z axis with increasing intensity of foliation.

Permeability versus porosity

The results presented above and illustrated in Figure 8 show the absence of clear 

correlation between porosity and permeability when comparing the different groups of 

samples. In the host rock case, the Restefond plugs have a higher porosity (related to the 

calcite cement dissolution by weathering) than the Point Vert plugs for a similar range of 

permeability. In the case of the foliated fault rocks, the Y axis plugs, which yield the higher 

permeability values, have a range of porosity values similar to those of the X and Z axes plugs 

and host rocks. Figure 9 illustrates with more detail the relative independence between 

porosity and permeability values at the scale of the individual samples of decimeter size 

where plugs in the three directions are available. For instance, in the 10PV3 sample, the 

increase of permeability for the Y axis plug is correlated with a small increase of porosity 

compared to the X and Z axes plugs, whereas the 10PV22 sample shows a Y axis plug having 
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the lowest value of porosity for the highest permeability compared to the X and Z axes plugs 

of the same sample. 

V-Figure 9. Relationship between permeability and porosity in Point Vert and 

Restefond fault rocks and host rocks samples (see comments in the text).

DISCUSSION

Our fluid inclusion study shows that the faults were active in a temperature range of 

195-268°C and a pressure range of 0.6 to 1.14 kbars. These temperatures match with the 

thermodynamical modeling of synkinematic chlorite chemistry in the Restefond fault zone 

(Leclère et al., in press). These P-T conditions of fault activity are close to those of the 

maximum burial depth (8-10 km) of the Grès d’Annot deduced from vitrinite reflectance data 
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assuming a geothermal gradient of 25-30°C/km (Labaume et al., 2009). They argue for vein 

formation at fluid pressures intermediary between hydrostatic and lithostatic pressures. The

deep setting of fault activity suggests that the studied normal faults may have been related to 

the first stage of basement uplift, before significant erosion of the overlying Embrunais-Ubaye 

nappes. The deformation related to the synsedimentary activity of the Point Vert and Névé 

faults described by Bouroullec et al. (2004) has probably been masked by the later activity 

described in this study.

The arkosic petrology and deep burial context favored the close association of 

fracturing with fluid-rock interactions which controlled the two main structural 

heterogeneities characterizing the fault rocks, i.e. foliation and veins. In particular, the high 

feldspar content of the protolith favored the precipitation of the synkinematic phyllosilicates 

forming the foliation, with white micas resulting from a process of muscovitisation of 

feldspars in the presence of fluids (Leclère et al., in press). This reaction also releases silica 

which is likely to have participated to quartz precipitation in veins, together with the silica 

directly derived from pressure solution of detrital quartz grains. A similar process of feldspar 

muscovitisation has been already described in quartz-feldspathic crystalline fault rocks 

(Wibberley, 1999) but, to our knowledge, the fault zones described here are the first ones 

where this process is described in sedimentary rocks and where permeability measurements 

are performed on this type of fault rocks (Leclère et al., in press). The significant number of

petrophysical measurements oriented following the principal axes of deformation (89 pairs of 

porosity and permeability values) shows that the foliation and veins, which we correlate with

orientation and magnitude of the finite strain ellipsoid, control the matrix permeability of the 

fault core zone.

Relations between microstructures and plug permeability

Equivalent permeability values in the host rocks from the Restefond and Point Vert 

outcrops demonstrate that the macroporosity of the Restefond samples (due to the presence of 

local calcite dissolution by weathering (Figure 5B), does not influence permeability. The 

microporosity seems to be the first order parameter controlling the plug permeability in the 

host rock of the two faults.

In the foliated fault rocks, microscopic observation suggests that the preferential flow 

path is mainly located within the microporosity along the surfaces parallel to the (001) plane 

of phyllosilicates forming the foliation (Figure 5). These surfaces correspond to a tectonic 
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cleavage which coincides with the flattening plane (X,Y) of the finite strain ellipsoid. 

However, the permeability measurements along the X axis yield values in the same order of 

magnitude (10-3 mD) as the host-sandstone, with a tendency to a slight reduction with 

increasing intensity of foliation. These results suggest that the cements of the veins, which 

cross cut the X axis (Figure 5F), interrupts the continuity of the 001 phyllosilicate planes and 

has a restrictive effect on plug permeability following the X axis, which remains equivalent 

to, or is slightly lower than, that of the host rock. By contrast, the Y axis is parallel to both the 

(001) plane of phyllosilicates and the veins. Fluid flow along the foliation plane is not 

restricted by transverse veins in this direction, resulting in the higher plug permeability values 

(10-2 mD order of magnitude) than along the X axis.

In the case of the Z axis plugs, permeability values in the same order of magnitude as 

the host sandstone, with a tendency to a slight reduction with increasing intensity of foliation, 

illustrates the restraining effect of foliation for fluid flow perpendicular to the (001) plane of 

phyllosilicates.

The role of veins on plug permeability can be discussed further in the case of the Z 

axis, parallel to veins and normal to cleavage. In that case, the Restefond (where vein calcite 

cements are dissolved by weathering alteration) and Point Vert (where vein calcite cements

are not dissolved) samples have the same order of magnitude of permeability (10-3 mD), 

similar to the host rock values. These data suggest that the veins are not connected and, even 

if vein permeability may be enhanced by dissolution, the effective permeability at a scale 

larger than the vein length (here the cm-scale of plugs) remains controlled by the permeability 

of the foliated matrix separating the veins (Philip et al., 2005; Olson et al., 2009).

V-Figure 10. Relationships between structural organization and permeability 

anisotropy in a theoretical case of normal fault zone affecting a feldspar-rich protolith in deep 

diagenesis conditions. (A) Relation between finite strain ellipsoid and ellipsoid of 

permeability. (B) Finite strain ellipsoid rotation related to S-C structures affecting the 

foliation. (C) Rotation of the related revolution ellipsoid of permeability (see comments in the 

text). 

V-Figure 11. Extrapolation of results from this study: Inferred permeability anisotropy 

of in theoretical reverse (A) and strike-slip (B) fault zones affecting a feldspar-rich protolith 

in deep diagenesis conditions.
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Permeability ellipsoid and normal fault zone permeability model

This work shows the link between the finite strain ellipsoid of foliated fault rocks and 

the anisotropy of their matrix permeability, which can be expressed as a permeability ellipsoid 

(Figure 10A). This ellipsoid is a prolate ellipsoid of revolution, with a major permeability axis 

parallel to the Y axis of the finite strain ellipsoid and a lower and constant value of 

permeability in the orthogonal directions. Permeability values show that the anisotropy of 

permeability increases with the ratio of maximum to minimum principal strains (X to Z axes 

of the finite strain ellipsoid).

In order to upscale the implication of our results obtained at the plug scale, we must 

consider the effects of the development of S-C structures at various scales across the fault 

zone (Figures 2B and 4B, C). Figure 10B illustrates in a simple theoretical case of normal 

fault zone how the foliation and veins rotate in relation to the sigmoid geometry of S-C

structures. This corresponds to a rotation of the finite strain ellipsoid around the Y axis which, 

in the case of a normal fault zone, is typically horizontal and parallel to the fault trend. Due to 

this rotation, the X axis orientation can vary from horizontal to parallel with the striation on 

the slip (C) surfaces while the Z axis orientation varies from sub-vertical to normal to the slip 

surfaces. Hence, the rotation of the finite strain ellipsoid around the Y axis does not influence 

the anisotropy of permeability because the highest value remains horizontal and parallel with 

the fault azimuth (Figure 10C).

Generalization of results

At equivalent petrological and P-T conditions to those studied here (i.e. quartz-

feldspathic composition and high temperature favoring the development of foliation and veins

in fault rocks), results similar to those obtained here on normal faults may be expected in the 

other fault zone types. In the case of a reverse foliated fault zone, the intermediate (Y) 

principal strain axis is sub-horizontal and parallel to the fault, similar to the normal fault case, 

while it is sub-vertical in the case of a strike-slip fault. More generally, the Y strain axis is

parallel to the fault plane and normal to the striation on the fault surface. Hence, this direction 

may correspond to that of the highest permeability in foliated fault rocks in the different fault 

zone types (Figure 11).
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Comparison with previous studies

The fact that shearing deformation may induce a higher effective permeability in the 

direction perpendicular to the shear displacement has already been observed in both 

analogical and numerical modeling of shear zones in low-porosity sandstones where fluid

flow channeling is related to the roughness of the slip surface (e.g. Koyama et al., 2004; 

Auradou et al., 2006). Although the aperture typology obtained in these experiments is 

different from the foliation described here, the anisotropy of permeability related to fault 

fabric has a similar orientation.

At the fault zone scale, the classical model of Caine et al. (1996) suggests that the 

damage zone is a zone of fluid conduits in fractures whereas the core zone is a barrier due to 

rock grain-size reduction and/or mineral precipitation. However, in deeply buried sandstones, 

the activation of pressure solution and cementation of quartz at temperatures higher than 80°C 

(Renard and Ortoleva, 1997; Lander et al., 2008; Becker et al., 2010) tends to seal the 

fractures that then become ineffective conduits for fluid flow (Laubach et al., 2003). 

Structural and petrophysical studies in various examples of deeply buried quartz-rich

sandstones confirm the reduction of permeability in the core zone due to grain-size reduction 

and/or quartz cementation (Surma et al., 2003; Fisher et al., 2003; Basalmo et al., 2010). 

Hence, both the fault core and damages zones are likely to act as barriers to fluid flow in 

deeply buried sandstones. Our case study conforms to this inference in the case of the damage 

zones where fractures may have acted as fluid conduits during deformation but are now sealed 

by quartz or quartz-calcite cements. By contrast, we show that a potential post-deformation 

fluid drain occurs in the core zone along the Y principal deformation axis of the foliated 

lenses. Moreover, these foliated fault zones show a permeability anisotropy which is not 

described in quartz-rich fault zones (op. cit.). These comparisons highlight the importance of 

the arkosic lithology (i.e. the high feldspar content of the host rock) in the precipitation of 

synkinematic phyllosilicates and their potential impact on the hydraulic properties of fault 

zones in deeply buried reservoirs.
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CONCLUSIONS

A combined structural and permeability analysis has been carried out on two normal 

faults formed in low-porosity arkosic sandstones under deep diagenesis conditions 

(temperature range of 195-268°C and pressure range of 0.6-1.14 kbars, according to fluid 

inclusion microthermometry). Deformation mechanisms in the fault core zones are 

characterized by the close interaction of intense fracturing, pressure solution, quartz 

cementation and synkinematic phyllosilicate neo-formation due to feldspar alteration. 

Foliation and veins are the two main structures resulting from these mechanisms and provide 

bases for estimating the orientation of the finite strain ellipsoid. 

Petrophysical plug drilling parallel to the principal (X, Y and Z) axes of the finite 

strain ellipsoid of fault rocks was performed to characterize the influence of fault zone 

deformation on the permeability anisotropy:

1. The Y-direction, here defined as parallel to the intermediate (Y) principal strain 

axis (parallel to the intersection between foliation and veins) has the highest permeability 

values (10-2 mD), due to fluid circulation along microporosity associated with the 001 plane

of the phyllosilicate flakes forming the foliation. The X-direction, parallel to the maximum 

(X) principal strain axis (parallel to foliation and perpendicular to veins), Z-direction, parallel 

to the minimum (Z) principal strain axis (perpendicular to foliation) and host rocks have 

similar values of permeability, one order of magnitude lower than that along the Y axis (10-3

mD).

2. The tendency to a slight reduction of permeability along the X and Z axes with 

increasing intensity of foliation enhances the anisotropy of permeability resulting from 

foliation development.

The resulting permeability ellipsoid at the cm-scale is a revolution ellipsoid with a long 

axis parallel to the Y axis and that is not affected by the changes of foliation dip in the S-C

structures defining the structural fabric of the fault zone core. We suggest that these 

conclusions made on foliated normal fault zones may apply to other fault types (reverse or 

strike-slip) formed in similar petrological and P-T conditions (i.e. arkosic composition and 

high temperature favoring the development of foliation and veins). Hence, the generalization 

of our results would be that the highest permeability direction in foliated fault rocks likely to 

exist in deeply buried reservoirs is parallel to the fault and perpendicular to the slip direction 

on the fault plane.
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These results contrast with previous studies in quartz-rich fault zones formed in deep 

settings, where the fault cores are barriers to fluid flow due to grain-size reduction and quartz 

cementation. They highlight the importance of the high feldspar content of the host rock in the 

precipitation of synkinematic phyllosilicates and their potential impact on the hydraulic 

properties of fault zones in deeply buried reservoirs. However, further studies are needed to 

explore this effect in variable conditions, in particular its relation with fault throw and its 

dependence to the fluid pressure and fault kinematics.
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V – 4 - Synthèse : rôle du type de roche de faille sur leurs propriétés pétrophysiques -  

Les failles normales étudiées ont montré deux morphotypes microstructuraux nettement 
différents (Fig. V – 9). Les roches de failles de l’Estrop sont dominées par une texture 
dilatante, localement bréchique, à minéralisation partielle ou totale de quartz. Les roches de 
failles du secteur Restefond-Point Vert montrent des zones cœurs foliées dominées par les 
processus de pression-solution et néoformation de phyllosilicates. Dans ce paragraphe, nous 
discutons les propriétés pétrophysiques résultant de ces deux types de roches de failles. 
L’étude microstructurale préalable montre que la pétrofabrique de la brèche dilatante peut 
être considérée comme isotrope, tandis que les lentilles foliées montrent une forte 
anisotropie de pétrofabrique. 

Les propriétés pétrophysiques des roches hôtes et roches de failles des deux zones ont 
toutes deux été testées sur carottes en utilisant les mêmes méthodologies expérimentales : 
mesure de porosité totale à l’eau et mesure de la perméabilité à l’azote sous 2 MPa de 
pression de confinement.  
 Dans la roche hôte et pour les deux zones, les carottes ont été forées (i) 
parallèlement à la stratification et à l’azimuth de la zone de faille, (ii) parallèlement à la 
stratification et perpendiculairement au plan de faille et (iii) perpendiculairement à la 
stratification.  Dans les roches de failles du secteur de Point Vert-Restefond, les carottes ont 
été orientées selon trois directions perpendiculaires correspondant aux axes principaux de la 
déformation (Ramsay, 1967) de l’arkose foliée dans le but de caractériser l’effet de 
l’anisotropie structurale. Dans la zone de l’Estrop, où la déformation ne montre pas 
d’anisotropie équivalente, les carottes ont été orientées en fonction du plan de faille (axe de 
la carotte perpendiculaire à celui-ci, parallèle aux stries et parallèle à son azimut).  

des perméabilités du même ordre de grandeur (10-3 mD). Ces résultats sont en cohérence 
avec le fait que dans le deux zones, les grès hôtes ne présentent pas de différence notable 
de fabrique à l’échelle microscopique (composition et transformations diagénétiques 
comparables).  

Sur les deux secteurs d’étude, la porosité de la roche de faille est équivalente à celle 
de l’encaissant. Sur le secteur de Point Vert-Restefond, les carottes parallèles aux axes X et Z 
de la déformation ont une perméabilité équivalente à celle de la roche hôte tandis que la 
perméabilité mesurée sur les carottes orientées selon l’axe Y (parallèle à la foliation et aux 
veines) y est supérieure d’un ordre de grandeur (10-2mD). Sur le secteur de l’Estrop, la 
perméabilité des roches de failles est isotrope et de valeur comparable à celle de la roche 
hôte, à l’exception des carottes marquées par la présence de veines partiellement scellées 
subparallèles à l’axe de la carottes qui montrent des perméabilités supérieures. 
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Figure V – 9 : Rôle du morphotype de roche de faille sur les propriétés de perméabilité de la zone 
cœur de faille. (A) Les roches de failles de la zone de Point-Vert – Restefond montrent une fabrique 
foliée (anisotropie de déformation) et une perméabilité anisotrope suivant l’axe Y de la déformation. 
(B) Les roches de failles de la zone de l’Estrop montrent une fabrique bréchique dilatante scellée par 
du quartz (isotropie de déformation) et une perméabilité isotrope.  

 
Pour le cas de Point-Vert-Restefond, l’axe de plus forte perméabilité dans la lentille 

foliée (orienté parallèlement à l’axe Y de la déformation) correspond à l’axe contenu dans le 
plan d’aplatissement à phyllosilicates préférentiellement orientés et parallèle à l’axe des 
veines recoupant la foliation (Chapitre IV-3) . Les veines de quartz disposées également 
parallèlement à l’axe Y ne perturbent pas les transferts de fluides selon cette direction. A 
contrario, les transferts des fluides sont rendus plus difficiles selon les directions X et Z qui 
recoupent les veines et/ou la foliation (Chapitre IV-3). La connectivité des veines évidées par 
dissolution est assurée par le fin réseau poreux de la matrice gréseuse qui les isole, par 
conséquent la perméabilité mesurée selon  Z est comparable à celle du grès hôte (10-3mD). 

A l’Estrop, les minéralisations de quartz et l’absence d’anisotropie microstructurale 
marquée se traduit par un caractère isotrope de la perméabilité  de la roche hôte. De plus, 
l’état d’altération des roches de failles et la dissolution locale de calcite ne permet pas de 
discuter ce fait avec finesse.  

 Ainsi, il ressort de cette étude que l’anisotropie de déformation (lentille foliée) se 
traduit du point vue pétrophysique par une anisotropie de perméabilité tandis que 
l’isotropie de déformation (brèche dilatante) se traduit par une isotropie de perméabilité de 
la roche de faille. Nous discutons dans le chapitre VIII de ce manuscrit les paramètres qui 
contrôlent ces deux grands types de déformations.  
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VI – ORIGINE ET ROLE DES PHYLLOSILICATES DANS LES ZONES DE FAILLES  
 

La présence de phyllosilicates dans les zones de faille est l’un des paramètres 

critiques contrôlant le comportement rhéologique des zones de failles et leurs propriétés 

pétrophysiques (Knipe and Wintsch, 1985; Moore and Byerlee, 1989; Wibberley and 

Shimamoto, 2005; Bradbury et al., 2011). L’étude du comportement des phyllosilicates  dans 

l’intervalle de profondeur des failles étudiées (5-9km) est particulièrement intéressante car 

cet intervalle correspond d’une part à la zone de nucléation des séismes dans la croûte 

terrestre (Maggi et al., 2000) et d’autre part aux gammes de pression et températures 

atteintes dans les réservoirs profonds (Fisher et al., 1999; Chuhan et al., 2000; Xiao et al., 

2009; Friis et al., 2010). Dans le chapitre précédent, il a été montré que le fonctionnement 

des failles de Restefond et de Point Vert, s’accompagne de la formation de phyllosilicates qui 

modifient fortement la perméabilité matricielle de l’arkose déformée par rapport à son 

protolithe. Dans ce chapitre, les données minéralogiques sur ces phyllosilicates sont 

présentées ; elles correspondent d’une part à des données acquises lors de ce travail de 

thèse et d’autre part à des données issues des mémoires de Master de H. Leclère (2008 et 

2009 ; Leclère et al., 2012) et de J. Lerat (2012). Enfin, pour aller plus loin dans la 

compréhension des mécanismes de nucléation de ces failles en profondeur et à l’origine des 

phyllosilicates dans les failles profondes, nous nous sommes intéressés à la microtexture et à 

la minéralogie de failles de petit rejet au sein de bancs de grès épais.  

 

VI – 1 – Analyses des phyllosilicates dans les roches de failles foliées étudiées 

 

Les travaux de Leclère et al., 2012 montrent au travers d’études microstructurales et 

d’analyses sur les compositions chimiques de chlorites que, dans la roche de faille de 

Restefond, les néoformations de phyllosilicates et spécialement des chlorites syn-

cinématiques associées au développement de la foliation, se sont faites dans une gamme de 

température comprise entre 180 et 220°C. Ces travaux concluent que la faille a été active 

dans une gamme de température correspondant à des profondeurs d’enfouissement sous 

les Nappes de l’Embrunnais-Ubaye de l’ordre 6.5 à 8 km, i.e. en assumant un gradient 

géothermique moyen compris entre 25 et 30°C par km. De plus, ces travaux montrent que 
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les perméabilités dans les roches de failles sont supérieures à celles de la roche hôte d’un 

ordre de grandeur suivant la direction de l’azimut de la faille normale.  

Au niveau de la faille de Point Vert, Lerat (2011) montre au travers d’analyses sur les 

compositions chimiques des phyllosilicates que les néoformations de chlorites syn-

cinématiques associées au développement de la foliation se sont faites dans une gamme de 

température de 220°C (+/-20°C). Les indices de cristallinité de l’Illite compris entre 0.35 et 

0.70 confirment le fait que les échantillons se situent dans la zone de transition Diagénèse-

Anchizone (Warr & Rice, 1993) et sont donc compatibles avec les température calculées 

(Fig.VI-1). 

 

 

Fig. VI –1 : Indices de cristallinité (IC) en fonction du rapport Ichl 7A / Iill 10A. Modifié de Lerat et al. 
(2012). 

-Modélisations thermométriques sur chlorites syncinématiques- 

 

Dans le secteur de l’Estrop, des chlorites néoformées d’un échantillon de l’unique 

roche de faille foliée observée sur cette zone d’étude (Fig.  IV-1-37) ont fait l’objet d’analyses 

à la microsonde.   

Les compositions chimiques des chlorites analysées dans ces trois failles ont toutes 

des compositions similaires. Il s’agit de chlorites riches en Fe et Mg qui se concentrent  près 
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du pôle daphnite/clinochlore. Leurs compositions se situant toutes entre les pôles daphnite-

sudoite et amesite, il a donc été possible de déterminer leur température de formation à 

partir du modèle thermodynamique de Vidal et al. (2005, 2006). 

La figure VI-2 montre que les gammes de températures de précipitation des chlorites 

syn-cinématiques provenant des failles de l’Estrop (ce travail), de Point Vert (Lerat, 2012) et 

de Restefond (Leclère et al., 2012) sont équivalentes et comprises dans la fourchette 180°C-

240°C. Celle-ci est cohérente avec les données d’inclusions de fluides (Partie V-2), d’indice de 

cristallinité de l’Illite (Lerat, 2011) et de réflectance de la vitrinite (Partie III) mesurées dans 

les mêmes échantillons. Ces températures attestent d’une activité de l’ensemble de ces 

failles dans le domaine de métamorphisme de très bas degré (domaine de l’Anchizone). Une 

synthèse sur l’ensemble des thermomètres utilisés pour chiffrer l’activité de ces zones de 

faille est proposée en Partie VIII.  

Ces températures suggèrent que l’activité des failles étudiées a eu lieu lors de 

l’enfouissement maximal des Grès d’Annot sous les nappes de l’Embrunais-Ubaye, i.e 5.5-8 

km pour l’Estrop et 8-10 km pour la zone de Point-Vert-Restefond pour un gradient 

géothermique moyen estimé à 25-30°C par km. (Labaume et al., 2009 ; Cavailhes et al., 

2011 ; Leclère et al., 2012 ; Lerat, 2012 ; Cavailhes et al., submitted ).  

 

Figure VI – 2: Modélisations thermométriques (Vidal et al., 2001,2005 ; Inoue et al., 2009) sur 
chlorites néoformées syncinématiques dans les roches de failles de l’Estrop (Fig. IV-1-37), de Point 
Vert (08PV02-Fig. IV-2-10) et de Restefond (10RT05-Fig.IV-2-12). Etudes structurales et acquisition 
des données à la microsonde : T. Cavailhes ; Modélisations : D. Charpentier. 
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VI-2- Phyllosilicates dans des failles de petit rejet (<1m) 

 

Dans le but de quantifier la néoformation de phyllosilicates dans les roches foliées de 

du secteur Point Vert- Restefond, nous nous sommes intéressés à des failles de rejet 

centimétrique à métrique. L’étude de celles-ci permet une meilleure appréciation des 

processus d’initiation conduisant à des fabriques foliées à forte proportion de phyllosilicates 

et ce en contrôlant, à tout endroit de la roche de faille, la minéralogie exacte du protolithe. 

Ainsi, la roche de faille n’est jamais « sortie » de la couche de protolithe, d’épaisseur 

supérieure à son rejet.  La comparaison entre composition du protolithe et  composition de 

la roche de faille nous permet de quantifier les transformations minéralogiques associées à 

la déformation. L’échelle des failles étudiées par cette approche est sub-sismique (non 

visible sur les profils sismiques). Notons toutefois que ces failles sont omniprésentes dans les 

zones d’endommagement ou de bruit de fond des failles de rejet supérieur : l’augmentation 

très importante de la proportion en phyllosilicates que nous mettons en évidence dans ces 

structures est primordiale à caractériser. 

L’utilisation de l’EBSD sur ces roches de faille ne montrent pas de résultats 

constructifs  mais soulèvent des problèmes méthodologiques ; cette partie est présentée 

dans l’annexe 2. 
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ABSTRACT  

In this study, we describe normal fault zones cutting foreland arkosic turbiditic sedimentary 

cover in deep diagenesis conditions (200°C). The microstructural analysis of the fault cores reveals a 

muscovitisation. This process is favored by mechanical disaggregation of the feldspar grains following 

cleavage planes during deformation. Point-counting on thin sections sampled in the studied fault 

zones allows to quantify the proportion of feldspar transformed in white micas between 60-

shows that in this case, for a little offset (about 20cm), a large proportion of phyllosilicates is 

respect to its dependence to fault offset. We also discuss the importance of feldspar alteration within 

fault zones of the seismogenic deep brittle crust and deeply buried reservoirs. 

Key words: sandstone, permeability, temperature, diagenesis, micas, weakness 
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INTRODUCTION  

 

Understanding the constitution of fault zones in the upper crust is an important issue to 

discuss (1) the mechanics and kinetics of deformations (e.g., Scholz, 1990; Faulkner et al., 2010), (2) 

the strength of faults (e.g., Di Toro et al., 2011), and (3) to characterize geological reservoir 

partitioning (Kamineni and Dugal, 1982; Corrigan, 1993; Sibson, 2000; Fisher & Knipe, 2003). The 

presence of phyllosilicates in fault zones is a critical parameter impacting membrane seal properties 

and rheological behavior of fault rocks, and therefore to supply potential instability to static and 

dynamic strengths of faults (Knipe and Wintsch, 1985; Moore and Byerlee, 1989; Wibberley and 

Shimamoto, 2005; Bradbury et al., 2011;). This issue is particularly important in the 5-8 km depth 

interval, which corresponds to both the main earthquake initiation zone (Maggi et al., 2000) and 

deeply buried reservoirs (Fisher et al., 1999; Chuhan et al., 2000; Xiao et al., 2009; Friis et al., 2010) 

which are poorly known and current scientific and industrial challenges. 

The phyllosilicate fraction in a fault zone can be the result of mechanical incorporation (e.g., 

clay smear, wall abrasion or lenses formation during fault growth; Fisher and Knipe, 2001; Lansigu 

and Bouroullec, 2004; van der Zee and Urai, 2005; Rawling and Goodwin, 2006; Loveless et al., 2011) 

and/or mineral changes during metamorphic reactions (Mitra, 1978; Janecke and Evans, 1988; Evans, 

1990; Kamineni et al., 1993; Wibberley, 1999; Wibberley & Mc Caig, 2000; Mullis, 2002; Haines and 

van der Pluijm, 2012; Leclère et al., in press; Cavailhes et al., submitted). Although well described in 

the literature, feldspar muscovitisation in fault zones has only been observed in crystalline rocks 

(except Leclère et al., in press; Cavailhes et al., submitted) and the relative proportion between these 

mechanical vs. chemical processes has never been quantified. This study shows microstructural 

evidences for the process of phyllosilicate neo-formation in deeply buried arkosic sandstone: we 

quantify the newly formed phyllosilicates proportion in such very low grade metamorphism context 

and discuss its importance for fault zone weakness in the seismogenic crust. We also discuss the  

potential fault seal mechanisms within deeply buried arkosic reservoirs using the Shale Gouge Ratio 

method (Fristad et al., 1997; Yielding, 1997; Yielding, 2002) with respect to both mechanical 

incorporation and diagenetic transformation of the fault rock.  
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GEOLOGIC SETTING 

 

The Grès d’Annot formation was deposited during the Priabonian-Rupelian in the SW-Alpine 

foreland basin (Joseph and Lomas, 2004) (Fig. 1). It was buried under the Embrunais-Ubaye nappes 

shortly after its deposition (Kerckhove, 1969), and exhumed during the middle-late Miocene after 

erosion associated with basement thrusting (Labaume et al., 2008). The studied faults trend around 

N080-N100°E and are located in the Moutière-Restefond area, in the eastern part of the basin (Fig.1), 

where vitrinite reflectance measured on samples around the fault zones indicates maximal 

temperatures of 240-260°C; this suggests a burial depth around 8 km assuming a mean geothermal 

gradient of 30°C/km (Labaume et al., 2009). The temperature of the studied fault zones during their 

growth was determined at about 200°C using thermodynamic modeling of syn-kinematic chlorite 

chemistry and microthermometry on fluid inclusions in quartz-calcite veins (Leclère et al., in press; 

Cavailhes et al., submitted). 

 

VI-Figure 1. Structural sketch of the study area, with location of the studied Restefond fault outcrops. 

The N080-100E faults were active in a range of temperature about 200°C (see references in the text). 
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FAULT ZONE MACROSTRUCTURES 

 

The studied faults are minor faults located in the damage zone of the Restefond fault which 

belongs to a set of  E-W normal faults of decameter offset that cut the upper part of the Grès 

d’Annot and the overlying Schistes à Blocs (Du Bernard, 2002, Leclère et al., in press, Cavailhes et al., 

submitted). The Annot sandstone surrounding the Restefond fault is a sub-horizontal turbidite 

succession composed by up to several meters-thick arkosic sandstone beds with decimeter-thick 

pelitic intercalations. The main fault surface trends around N080E and dips about 70° northwards. 

Two of the three studied small faults are located in the hanging wall at twenty meters from the main 

Restefond fault, and the third fault is localized at hundred meters in its footwall. For these three 

cases, the host rock is a fine to coarse-grained arkosic sandstone (see more details of its composition 

in the next sections). The studied faults trend about N090E; they have subvertical dips and show 

their own damage zones of few centimeters thicknesses composed by quartz and calcite-filled 

fractures (Fig. 2A). The fault core zones, a few millimeters thick, exhibit a macroscopic mineralogical 

fabric (foliation) underlined by phyllosilicate and quartz layers alternation. This foliation forms 

normal drags kinematically consistent with the fault offset (see more details in the next section). The 

main slip planes are glossy, striated and have a dark-green color contrasting with the clear host 

arkosic sandstone. Within the foliated rock, a crush micro-breccia composed of highly fractured 

quartz grains, highly fractured feldspar grains and phyllosilicates can be observed at the close vicinity 

of the main slip surfaces. On the three studied faults, normal displacement ranges from 20 to 110 

cm, which is less than the thickness of the arkosic layer, and therefore allows avoiding mechanical 

incorporation from clay layers such as smearing. This geometrical configuration allows us to better 

observe and discuss the role of syn-kinematic fluid-rock interactions on the neoformation of 

phyllosilicates in the studied fault zones. 

 

FAULT ZONE MICROSTRUCTURES 

 

Host rocks 

The host rocks of the studied fault zones are poorly sorted, fine to coarse-grained arkosic 

sandstones mainly composed of quartz, K-feldspar, plagioclase, phyllosilicate (biotite, white micas 

and chlorite) and lithic fragments (granite, metamorphic and volcanic rocks). All the different types of 
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feldspars are moderately altered in white micas of 20-60 μm in size in relation with the intense 

diagenesis that affected the study area (Labaume et al., 2009). These white micas are distributed (1) 

elongated following the cleavage planes and (2) at the grain boundaries of the feldspars. The high 

diagenesis grade is also marked by fracturing and strong imbrication of grains by pressure solution at 

grain boundaries. This results in a slight shape fabric of grains with long-axis parallel to bedding. 

Quartz overgrowths are not observed, probably because intense compaction destroyed porosity 

before quartz cementation. 

 

Fault rocks 

The fault core (or fault rock) is characterized by a thin (a few mm thick) corridor of foliated 

and damaged arkose showing grain size reduction (Fig 2B). These shear zones are generally observed 

on both sides of the main slip surface, and their mineralogical foliation results from a combination of 

several types of deformation. The fabric of quartz and feldspars is given by a combination of (i) a 

pronounced stylolitisation at the grain contacts parallel to the grain long axes, and (ii) closely-spaced 

intragranular extensional microfractures perpendicular to the stylolitized grain contacts (Fig. 2B). The 

numerous anastomosed stylolites follow the shapes of the normal drags marked by the foliation. The 

microfractures in the quartz grains are mainly sealed by authigenic quartz and, in the feldspar grains, 

by small white micas (20-60 μm) (see Fig. 2B, C, D, E,F,G). Feldspar overgrowths are sometimes 

locally present. Some layers of the foliation show a specific concentration of newly-formed 

phyllosilicates associated with disaggregation of altered feldspar and intensely stylolitized and 

microfractured quartz. These newly-formed phyllosilicates are small white micas of phengitic 

composition and chlorite (Fig. 2C, D, E, F,G) (Leclère et al., in press). Chlorite is localized especially 

along the microstructural slip planes following S-C structures in which they are intermixed in stack 

shape with white micas (Fig. 2D). 

  At the grain scale, the newly-formed white micas are localized within feldspar masses 

along the cleavage planes, within shear-zones damaging feldspars along the cleavage planes, within 

veins responsible of feldspar elongation, or along the feldspar surfaces disaggregated by intense 

brittle fracturing (Fig.2F & G). In places where the deformation is more advanced, the synkinematic 

newly formed micas are preferentially more abundant near the feldspars grains relicts, and are 

commonly tilted following kinematically consistent S-C structures. The precipitation of synkinematic 

chlorite always occurs in mature shear zones. 
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VI-Figure 2. Fault zone macro- and microstructures. (A) General view of two of the three 

studied faults, with location of samples (10RT8, C44A and 10RT5). Stereogram: lower hemisphere 

equal area stereographic projection of fault planes (arrows: striation on slip planes). (B) Microscopic 

view of the arkosic host rock and a fault core composed by: (i) quartz and feldspars with elongated 

shape fabric given by stylolites (stippled lines) and sealed fractures, (ii) phyllosilicates newly formed 
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by alteration of feldspar (10RT5A thin section, back scattered-SEM image). (C) Optical microscopic 

view in polarized light of the fault core composed mainly by muscovite, quartz, and feldspar (10RT8). 

(D) Microcopic view of the fault rock. The shear zone is mainly composed by chlorite and muscovite 

following S-C structures whereas some part of feldspars are still preserved out of the shear-zone 

(10RT8 thin section, back scattered-SEM image).  (E) Drawing of a microscopic view of the initiation 

of brittle fracturing and alteration of feldspar grains (10RT5). (F) Detailed microscopic view in 

polarized light of (E) reactional surfaces underlined by muscovite along cleavage planes of a feldspar 

grain, and (G) of synkinematic white micas growth along sheared cleavage planes of feldspar. Qtz: 

Quartz, Fath: Feldspar, Msc: Muscovite, Chl: Chlorite. 

 

QUANTIFYING PHYLLOSILICATES NEOFORMATION 

 

 Sealing and frictional properties of fault zones are closely linked to the nature and the 

properties of fault rocks, and especially to their mineralogical composition. Here, we aim to compare 

the mineralogy of the host rock and the fault rock in order to discuss the proportions of mineralogical 

changes due to feldspar alteration during shearing. The quantification of the mineralogical 

composition has been done for 9 thin sections of host rocks and 17 thin sections of fault rocks cut 

along the X-Z deformation axes (Ramsay, 1967). We have counted the number of mineral grains 

along scan lines spaced by 0.3 mm and parallel to the main slip plane. The step of counting along a 

scan line is also 0.3 mm, allowing therefore to scan the studied domains following a square mesh. In 

a thin section of fault rock, 143 to 317 points have been counted within the foliated corridors, as a 

function of their relative thickness present in the thin section. In the thin sections of the host rocks, 

800 points have been counted. Note that lithic fragments have been identified and counted in a 

mineralogical point of view (not as lithic fragments) and detrital phyllosilicates are counted 

separately (see appendix 1).  
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Figure 3. (A) Host rock and fault rock compositions shown in a ternary diagram for Feldspar, Quartz 

and Phyllosilicates. The arrow highlights the mineralogical change between the host rocks and the 

fault rocks including (i) the mechanical incorporation and (2) supply due to syn-kinematic feldspar 

alteration. (B) Phyllosilicate content of the fault rocks vs. fault offset.  

 

As described above, the host rock of the Restefond faults is mainly composed of quartz, K-

feldspar, plagioclase and phyllosilicates (biotite, white micas and chlorite - see appendix 1). The 

mineralogical composition is homogeneous on the 9 thin sections of host rock and corresponds to an 

arkose of mean composition Q57-62 F35-41 Phyl.1-3 (Fig.3A). Only one sample is slightly richer in relative 

content of quartz (see 11RT20). 
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The fault rock composition is nearly homogeneous, comprised within the following 

proportions: Q55-61 F5-12 Phyl.26-35 (Fig.3A). Compared to the host rock values, the content of quartz 

remains nearly the same, whereas a larger content of phyllosilicate balances a loss of feldspar. 

Indeed, in the ternary diagram, the vector of mineralogical variations between the compositions of 

the fault rocks and host rocks is sub-parallel to the Feldspar-Phyllosilicate axis (Fig.3A). This 

demonstrates the close chemical dependence between these two minerals, which is in accordance 

with the microstructural observation of feldspar muscovitisation (Fig.2C, D and E). 

It is also worth to note that there is no correlation between the proportion of newly formed 

Figure 3B). This point 

ult rocks has 

been acquired at the initiation of the faults (i.e. for a normal offset less than 20 cm) and remains 

about the same for larger offset (1 m). 

 

DISCUSSION 

 

The neoformation of phyllosilicates from feldspar alteration, especially the muscovitisation of 

feldspar, is a common characteristic of fault rocks in very low grade to low grade metamorphism 

under hydrated conditions in the middle brittle crust (Mitra, 1978; Janecke and Evans, 1988; Evans, 

1990; Kamineni et al., 1993; Lin, 1999; Sibson, 2000; Mullis, 2002; Wibberley, 1999; Wibberley & Mc 

Caig, 2000). However, the muscovitisation of feldspar has been very rarely described within 

sedimentary covers in very low grade metamorphism conditions (Leclère et al., in press; Cavailhes et 

al., submitted).   

Our study shows that faulting arkosic sandstones at temperature around 200°C appears to be 

a pronounced process for neoformation of significant proportion of syn-kinematic phyllosilicates 

within fault zones. The two reasons for the significant proportion of phyllosilicates in the studied 

-kinematic alteration of feldspars disaggregated by 

brittle fract

context where shale layers are not prominent therefore depends on (i) the initial fraction of feldspar 

 Fath) and (ii) their transformation in phyllosilicate (  (Fig.3). It is worth to note 



VI-ORIGINE ET ROLE DES PHYLLOSILICATES DANS LES ZONES DE FAILLE Page 276 
 

that comminution, inherent to brittle fracturing, provides a high number of reactional surfaces and 

enhances this process of white micas neoformation (Mitra, 1978; Kamineni et al., 1993; Wibberley, 

1999). Thereby, these fluid-rock interactions seem potentially more developed in P-T conditions in 

which feldspar is known to be “brittle” (increasing reactive surfaces), i.e. below 350°C (Passchier & 

Trouw, 2005).  

 

Alteration degree of feldspars  

 

The understanding of the potential variability of this transformation (i.e. here 0.72 < 

has been shown that feldspar alteration depends on a series of parameters including : (1) the P-T 

conditions which can active or inhibit muscovitisation (Hunziker, 1986; Chardon et al., 2006), (2) the 

fluid chemistry and duration of alteration (Worden and Morad, 2000, Chardon et al., 2006), (3) 

coating of feldspar by hydrocarbon (or other viscous material) which could protect the feldspar from 

alteration (Strovoll et al., 2002), (4) the nature of feldspar altered and phyllosilicate formed 

(Kamineni et al., 1993, Chardon et al. 2006), and also probably (5) the style of deformation (amount 

of displacement, creep vs seismic (Gratier et al., 1999)). Although the points (1) to (3) cannot be 

tested in this study and remain to be constrained, it appears clear that both the type of altered 

feldspar and the amount of slip along fault have no influence in the studied case. Both K-Feldspar or 

plagioclase are transformed in equivalent proportions and, as described in above in the mineral 

proportion quantification, there is no correlation between the proportion of phyllosilicate 

neoformation and fault offset (Fig. 3B). The silica released by the reaction of muscovitisation (e.g. 

Wibberley, 1999) was not precipitated in the shear zone since  there is no evidence for higher 

proportion of quartz in the fault rock (Fig. 3A). This excess of silica was probably precipitated within 

the microscopic veins of the fault rock and the macroscopic veins of the damage zone, which are 

kinematically consistent  and show a same range of temperature derived from fluid inclusion analysis 

(Cavailhes et al., submitted).  

 

 

 

 



VI-ORIGINE ET ROLE DES PHYLLOSILICATES DANS LES ZONES DE FAILLE Page 277 
 

 

Predictive Algorithm for fault rock phyllosilicate content 

 

The presence of phyllosilicates within fault rocks is a first order parameter impacting the fluid 

flow behavior of fault zones, especially on sealing capacity and on rheological behavior (Knipe and 

Wintsch, 1985; Moore and Byerlee, 1989; Wibberley and Shimamoto, 2005; Bradbury et al., 2011). In 

order to discuss our phyllosilicates proportion data, we compare it with the commonly used 

algorithm Shale Gouge Ratio (SGR) based on phyllosilicates proportion of fault rock in fault seal 

prediction (Yielding, 2002). This algorithm is based on phyllosilicates proportion such as our data and 

is defined as: 

SGR            (1) 

 

 

where  (Throw) is the vertical component of the dip slip offset, Er is the thickness of host 

rocks interval cut by the fault, with a sum of Er  shale) is the initial clay 

fraction of the host rock layer (see Yielding et al.,1997 for more explanations). This formula allows to 

estimate the proportion of shaly material derived from the host rock mechanically incorporated in 

the fault zone. 

 



VI-ORIGINE ET ROLE DES PHYLLOSILICATES DANS LES ZONES DE FAILLE Page 278 
 

 

 

Figure 4. (A) Comparison of the amounts of phyllosilicate calculated using the conventional 

SGR algorithm with the measured phyllosilicate contents. Note that the fault seal effect described in 

Yielding (2002) is exceeded for our study. (B) Summary of the use of the modified Shale Gouge Ratio 

as a function of depth, temperature and lithology. (A) T°C < 200°C in arkosic sandstones, mechanical 

incorporation of clays where conventional SGR is relevant (see equation (1) in the text). (B) T°C > 

200°C in arkosic sandstones, mechanical incorporation of clays and clays derived from feldspar 

alteration, relevant to the new form of SGR proposed (see equation (2)). (C) T°C > 200°C in granitoïds, 

where the main part of phyllosilicates results from syn-kinematic feldspar alteration (equation (2), 

part (ii)).  
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the phyllosilicate content measured in the samples (25- Fig. 4A). This reveals how much it is 

worth to integrate the proportion of feldspar transformation into phyllosilicate in such a predictive 

algorithm applied to this deformation context. To quantify the contribution related to this process, 

we propose to use the same formalism proposed in equation (1) since the transformed part of 

phyllosilicate is acquired at fault initiation (throw < 20 cm). We include in the numerator a 

rock and the fault core zone. In the studied case,  is comprised between 0.72 and 0.87, i.e. 72 to 87 

 In order to take into account 

both processes of phyllosilicates supply, we propose the following algorithm: 

 

    SGR modified                         (2) 

             

 Fath is the feldspar fraction of the host rock. The first part (i) of this new version of 

the algorithm is the conventional mechanical incorporation proposed by Yielding et al. (1997) 

(equation 1 above). The second part (ii) is the phyllosilicate amount derived from feldspar alteration 

initially present in the host rock. Measures of the phyllosilicate content in fault rocks presented in 

figure 4A are therefore consistent with the calculations using the part (i) and (ii) of the equation (2) 

where the alpha coefficients were deduced from feldspar proportions between host rocks and fault 

rocks. The data show that the newly formed phyllosilicates in the studied fault rocks have been 

acquired at the initiation of the faults (i.e. for a normal offset less than 20 cm) and justify the 

normalization of the feldspar transformation to fault throw in part (ii) of equation (2). We therefore 

propose that equation (2) could be relevant to estimate the proportion of phyllosilicates within very 

low grade metamorphism shear zones cutting rocks containing feldspar.  
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Fluid flow within deeply buried reservoir 

 

The deformation within fault zones affecting sandstone reservoirs is expressed by cataclastic 

flow (e.g. Aydin, 1978; Fossen et al. 2007), wall abrasion or smearing of shale levels and fluid-rock 

interactions, such as quartz pressure-solution-precipitation and feldspar muscovitisation as shown in 

this paper. These processes can enhance the sealing capacity of faults and can coexist in deeply 

buried sandstone reservoirs in which a large porosity can be maintained by fluid overpressures 

(Ungerer et al., 1995). However, shale supply by syn-kinematic phyllosilicate neo-formation is not 

possible at shallow depths (A in Fig.4B), where the conventional SGR estimation is relevant (equation 

1). Below a depth corresponding to the 200°C isotherm, the SGR estimation must probably include 

both the contribution of mechanical incorporation and syn-kinematic feldspar alteration (equation 2) 

(B in Fig.4B).  

As suggested by Yielding (2002) in porous rocks, if the presence of phyllosilicates in the fault 

rock exceeds 15-

Cavailhes et al. (submitted) in the case of low porosity rocks, a large proportion of phyllosilicates can 

enhance the permeability of the fault rock relative to the host rock. In this study, even if the faults 

have small displacement and the temperature of deformation (200°C) corresponds to the entrance of 

phyllosilicate in the fault rock (Fig. 3 and Fig. 4A). This syn-kinematic phyllosilicate supply is therefore 

of major importance to estimate fault seal in such context and deeper. 

 

CONCLUSION 

 

This study shows and quantifies the neo-formation of syn-kinematic phyllosilicates from 

feldspar alteration (>200°C) in the fault rocks of mesoscale normal faults having tens of centimeters 

displacement and affecting an arkosic turbiditic sedimentary cover. Even in such low grade 

metamorphism and small displacement normal faulting, we show that this brittle-ductile behavior of 

in fault rock derived from a protolith 
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It is also worth to note that this synkinematic feldspar alteration has been described in 

different types of granitoïds (Evans, 1990) and is therefore potentially very important in crystalline 

basement rocks (C in Fig.4B), which are generally of poor reservoir quality but are the most common 

lithology of the main seismogenic zone (e.g. Maggi et al., 2000). The estimation of phyllosilicate 

content in fault rocks appears to be important to predict the strength of seismic faults (Tullis and 

Yund, 1987; Evans, 1988; Gapais, 1989, Kimura et al., 2011) not only because they are weak 

materials, but also because they can affect fluid trapping and thermal pressurization (Sibson, 1973; 

Wibberley and Shimamoto, 2003, 2005). Also, we discuss the validity of a simple algorithm derived 

from the SGR formula to estimate the phyllosilicate content in fault rocks based on the host rock 

composition and fault displacement in such a very low grade metamorphism context. This could have 

potential implications in fluid flow understanding in the middle crust and also within the deeply 

buried reservoirs. 
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Appendix 1.  Data of point counting for 9 thin sections of host rocks and 17 thin sections of fault 

rocks. 
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VII- ORIGINE DES VEINES ET CIMENTS DANS LES ROCHES DE FAILLE  : 
IMPLICATIONS SUR LA COMPREHENSION DES INTERACTIONS FLUIDE-ROCHE 

 
Les veines et leurs ciments sont des éléments structuraux clefs dans la 

compréhension des processus de déformation dans les zones de failles et de maturité dans 

les réservoirs. L’étude de ces objets renseigne notamment sur la nature des transferts de 

matière, les conditions thermo-barométriques de précipitation des fluides et sur le rôle 

hydraulique de la zone de faille au cours du temps.  

L’objectif de ce chapitre est triple : 

(1) Quantifier les conditions de pression et de température d’activité des failles du secteur 

de l’Estrop à partir de la microthermométrie sur inclusions de fluides. La partie 

concernant la microthermométrie des inclusions de fluides sur les roches de faille du 

secteur de Point Vert-Restefond est présentée en Chapitre V-III. Cette technique est 

couramment utilisée pour l’étude des températures d’activité de failles en lithologie 

silicoclastique (e.g., Surma et al., 2003 ; Balsamo et al., 2009 ; Becker et al., 2010). 

(2) Discuter, à l’aide de la géochimie des isotopes stables, les origines et migrations de 

fluides et les précipitations de ciments dans les systèmes de failles étudiés. Discuter les 

rôles que tiennent la déformation et les interactions fluide-roche sur le signal 

géochimique enregistré dans les remplissages de veines.  

(3) Discuter l’impact des différentes textures de remplissage de veines sur les migrations de 

fluides syn- et post déformation dans les zones de failles étudiées. 

 

VII-1- Les inclusions de fluide dans les ciments de quartz des veines du secteur de l’Estrop 

 

Dans le but de déterminer la température d’activité des failles du secteur de l’Estrop, 

nous avons réalisé une étude de microthermométrie sur inclusions de fluides dans les 

ciments de quartz des veines associées au fonctionnement des failles.  

 

- VII-1-1- Localisation des échantillons - 

 

On a analysé un échantillon issu de la zone coeur de la faille du Replat (ESF1), et un 

échantillon issu de sa zone d’endommagement (ESF2) (Fig. VII-1-A).  



VII-ORIGINE DES VEINES ET CIMENTS DANS LES ROCHES DE FAILLE Page 290 
 

 



VII-ORIGINE DES VEINES ET CIMENTS DANS LES ROCHES DE FAILLE Page 291 
 

Figure VII-1: Résultats et interprétations de l’étude microthermométrique sur inclusions 
de fluides des ciments de quartz des zones de failles du secteur de Estrop. (A) Localisation 
structurale des échantillons étudiés et localisation microstructurale des inclusions de fluides 
étudiées. (B) Tableau de résultats. (C) Isochores, report des pressions hydrostatique et 
lithostatique pour une profondeur de 6 km, report des températures de précipitation des 
chlorites syncinématiques (Fig. VI-2), report de la Tmax (analyse de réflectance de vitrinite 
(RO) atteinte par le protolithe et détermination du domaine P-T d’activité des failles de 
l’Estrop (Fig.III-5).   
 

 

Ces échantillons comprennent des veines à remplissage de quartz euhedraux et de quartz à 

texture « blocky » (les veines fibreuses sont absentes du secteur de l’Estrop).  L’identification 

et l’étude microthermométrique des inclusions de fluides ont été réalisées sur des lames 

minces d’épaisseur de 100 μm et polies sur les deux faces. La typologie et les données 

microthermométriques sont résumées dans le tableau VII-1-B.  

 

VII-1-2-Pétrographie des inclusions de fluides  

 

Une seule famille d’inclusions a été identifiée dans les trois échantillons. Ces 

inclusions peuvent être isolées ou disposées en plans d’inclusions de fluides subparallèles 

aux plans de fractures C et T de Riedel précédemment décrits dans la Chapitre IV - 1. Il s’agit 

d’inclusions primaires, pseudo-secondaires et secondaires à deux phases (i.e. liquide/gaz) à 

température ambiante (Fig. VII-1-A2, A3, A4 & A5). Le liquide est majoritaire avec un rapport 

vapeur/liquide de 0.25. La taille des inclusions évolue de 2 à 10 μm avec une forme 

sphérique à ellipsoïdale. Les plans d’inclusions sont composés par des inclusions de petite 

taille ; ces inclusions n’ont pas pu être systématiquement analysées et discutées dans cette 

étude.  

 

VII-1-3-Microthermométrie 

 

17 inclusions fluides ont pu être analysées dans les 2 échantillons. La température de 

première fusion de la glace  (i.e. « first melting temperature », température à laquelle le 

fluide coexiste pour la première fois avec le solide) est comprise entre -8°C et -26°C avec une 

moyenne arithmétique proche des -14.5°C. Cette température moyenne est légèrement 
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supérieure aux températures de point eutectique publiées pour le système NaCl-H20 (-

22.9°C; Crawford, 1981; -21.2°C; Borisenko, 1977). La température de fusion complète de la 

glace est comprise entre -4°C et 1°C (-11°C pour le système H2O-NaCl-CH4; Becker et al., 

2010). Ces températures impliquent des sal

équivalent NaCl, d’après les équations de Brown and Lamb (1989). Les températures 

d’homogénéisation de la phase liquide après correction sont comprises entre 177°C et 

231°C. Les calculs de densité sont compris entre  0.912 and 0.919 g/cm3 (Brown and Lamb, 

1989). 

Nos observations pétrographiques donnent des évidences pour une immiscibilité 

dans un système eau-sel-gaz lors du piégeage des inclusions de fluides. Le fait qu’une partie 

d’entre elles soient des inclusions primaires dans les prismes de quartz euhedraux nous 

autorise à utiliser la microthermométrie des inclusions de fluides dans le but de déterminer 

la température de minéralisation des ces veines.  

 

VII-1-4-Températures de piégeage et conditions P-T d’activité des failles- 

 

Les résultats de la méthode sont illustrés en Figure VII-1-C. Les isochores ont été 

construites à partir du programme FLINCOR (Brown, 1989), dans le but de moyenner les 

valeurs microthermométriques de la Figure VII-1-B.  

Les températures d’homogénéisation de l’échantillon ESF1b (plan principal de la 

faille) sont majoritairement supérieures à celles de l’échantillon ESF2a (zone 

d’endommagement de la faille). Ainsi, les isochores de l’échantillon ESF1b sont situées 

majoritairement à droite des isochores de l’échantillon ESF2a. De ce fait, elles sont 

susceptibles de donner des températures plus élevées pour des pressions de piégeage 

équivalentes. Cependant, le manque de données statistiques sur cette distribution spatiale 

ne nous permet pas de discuter avec certitude une différence de température entre la zone 

d’endommagement et la roche de faille. De plus, deux isochores de l’échantillon ESF2a sont 

situés dans la même gamme que celles de l’échantillon ESF1b.  

Etant donné l’absence d’inclusions de fluides de chimies différentes, nous ne pouvons 

faire qu’une hypothèse sur la pression de piégeage, nécessaire à la détermination de la 

température de piégeage à partir de l’isochore. La température de piégeage minimum des 

inclusions de fluides est leur température d’homogénéisation (160 à 210°C). Cette dernière 
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est très proche des températures maximales atteintes par le massif de l’Estrop (environ 

200°C), déduites des données de réflectance de la vitrinite (Fig. III-5). Ainsi, la pression de 

piégeage de ces inclusions fluides doit être proche de la pression subie sous enfouissement 

maximal du protolithe, i.e. 5 à 7 km pour un gradient géothermique moyen de 25-30°C/km. 

Ces mêmes données de réflectance de vitrinite n’ont pas enregistré d’anomalies thermiques 

dans les zones de failles au voisinage des importantes minéralisations de quartz (Partie III). 

De même, les analyses isotopiques ne montrent pas de signature allochtone du fluide 

présent dans les veines associées aux failles; ce fait exclut également l’hypothèse d’une 

anomalie thermique dans les zones de failles liée à une circulation de fluides de grande 

échelle (Partie VII -2). 

 Pour ces raisons, nous proposons que la température de piégeage des inclusions de 

fluides ait été acquise dans une fourchette de pression correspondant à l’enfouissement 

maximal du massif, entre pression lithostatique et pression hydrostatique (Fig. VII-1-C) et ne 

soit pas supérieure à la température maximale atteinte par le protolithe. Cette dernière 

contrainte place la gamme de pression d’activité des failles dans une fourchette proche de la 

gamme de pression hydrostatique et une température d’environ 200°C.   

Cette gamme de température est cohérente avec la gamme de températures 

déterminée à partir de la modélisation des compositions chimiques des chlorites 

syncinématiques présentes dans la roche de faille foliée (10ES54) (Chapitre VI). Elle 

correspond à des conditions de déformation dans le domaine de métamorphisme de très 

bas degré ou anchizone.   

 

VII-2- Géochimie des isotopes stables (oxygène et carbone) des carbonates 

 

VII-2-1-Echantillonnage  

 

Les analyses d’isotopes stables légers ( 13 18O) ont été effectuées sur 129 échantillons 

issus de 6 types d’objets structuraux différents présents dans les zones de failles des 

secteurs de l’Estrop et de Point Vert-Restefond : le grès encaissant, la pélite encaissante, la 

roche de faille foliée (i.e. comportant des phyllosilicates néoformés), les veines de calcite, les 

veines à bi-remplissage de quartz-calcite, la gouge. De plus, Les Marnes Bleues du secteur de 
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l’Estrop ainsi que les veines et carbonates encaissants d’âge crétacé de la zone de faille du 

Col des Fourches ont également été analysées (Fig. IV-1-1).  

L’échantillonnage de la poudre analysée a été pratiqué à l’aide d’une mini-perceuse à 

pointe métallique. Sur les 129 échantillons, seuls 99 ont eu des teneurs en calcite suffisantes 

pour obtenir une analyse.  

 

VII-2-2-Technique analytique et méthodologie 

 

Les analyses ont été effectuées à l’Universitat de Barcelona. Les échantillons de poudre 

ont été mis à réagir pendant 2 minutes avec de l’acide phosphorique (60+10μg de poudre 

2 libéré a été analysé par un analyseur 

élémentaire automatique Kiel Carbonate Device connecté à un spectromètre de masse de 

type Thermo Finnigan MAT 252. Le résultat est exprimé en ‰. La précision des résultats est 

de + 13C et de + 18O. Les résultats ont été corrigés suivant les 

procédures standardisées (Craig et Gordon, 1965 ; Claypol et al., 1980). Le standard utilisé 

est le VPDB international de Vienne. 

 

VII-2-3-Résultats 

 

a) Grès et pélites encaissants (hors zones de failles)  

 

La figure VII-2-1A montre la répartition des compositions en isotopes O-C des grès et 

pélites issus des deux secteurs d’études. Celles-ci sont présentées aux cotés des données 

issues de l’étude diagénétique des Grès d’Annot de Labaume et al. (2008b).  

Les valeurs des grès du secteur de l’Estrop sont comprises entre -14.5‰  et -13‰ 
18O et entre -1.75‰ et - 13C. Les valeurs des pélites sont  comprises 

entre-12.3‰  et - 18O et entre -1.7‰ et - 13C (Fig. VII-2-1B). 

Les valeurs des grès du secteur de Point-Vert-Restefond sont comprises entre -17‰ 

et - 18O et entre -2.10‰ et - 13C. La gamme de valeurs pour les 

pélites est plus restreinte et est comprise à l’intérieur de celle des grès : environ -15‰ pour 
18O et environ -1.1 13 18O pour les grès sont en moyenne  
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Figure VII-2-1 : 18 13C (VPDB), (A) des grès et pélites des 
Grès d’Annot (hors failles) en fonction de la localisation géographique ; (B) des veines et 
protolithes des failles du secteur de l’Estrop ; (C) des veines, roches de failles et protolithes 
du secteur de Point Vert-Restefond (Moutière).  

 

supérieures aux valeurs de Labaume et al. (2008b), avec un étalement plus large ; les valeurs 

des pélites sont très similaires.  
18O du secteur de l’Estrop sont intermédiaires entre celles du Grand 

Coyer et celles de la Point Vert-Restefond, mais cependant plus proches de ces dernières. 

Les 13C sont stables sur l’ensemble des secteurs (Fig. VII-2-1A & B). Notons que 

les valeurs des pélites sont moins négatives que celles des grès pour le secteur de l’Estrop 

tandis que les valeurs des pélites pour le secteur de Point Vert-Restefond sont similaires à 

celles des grès.  

Les Marnes à Globigérines du secteur de l’Estrop ont également des valeurs 

intermédiaires à celles des secteurs du Grand Coyer et des secteurs internes (Point Vert-
13C sont légèrement positives (0‰à 1‰) et 

similaires à celles des sédiments marins d’âge Priabonien (Fig. VII-2-1A). 

 

b) La roche foliée  

 

Dans le cas du secteur de l’Estrop, un seul de nos échantillons est folié (10ES54). Il n’a 

pas pu être analysé du fait de la trop faible teneur en carbonates de la roche. 

Dans le cas du secteur de Point Vert-Restefond, les échantillons foliés ont des 

compositions comprises entre -22‰  et - 18O et entre -2.8‰ et -0.99‰ pour 
13C (Fig. VII-2-1C). Le barycentre de ces points est proche d’une composition de -17.5‰ 

18O et - 13C. L’écart type est important mais l’essentiel des valeurs 

- 18O. Par opposition, la 

plupart des valeurs des roches non foliées (bleues) sont supérieures à -15‰ (38/44 soit 
18O entre roche non foliée et roche foliée 

est de l’ordre de -2‰. 
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c) Les veines de calcite  

  

Les veines à remplissage calcitique ne sont présentes que dans le secteur de Point 

Vert-Restefond dans le grès encaissant non folié. Les analyses présentées en figure VII-2-1C 

correspondent à ces deux cas.   

Les valeurs isotopiques de ces veines sont comprises entre -16‰ et -12.5‰ pour le 
18O et entre -2‰ et - 13C. Ces valeurs sont équivalentes à légèrement 

inférieures à celles du grès encaissant.  

 

d) Les veines de quartz-calcite  

 

Les veines de quartz-calcite du secteur de l’Estrop montrent des valeurs isotopiques 

comprises entre -15.1‰ 
18O et -13.8‰ et entre -1.6‰ et - 13C. Ces 

valeurs sont équivalentes à très légèrement inférieures à celles du grès encaissant (Fig. VII-2-

1B). 

Les veines de quartz-calcite de la zone de Point Vert-Restefond sont présentes dans 

les échantillons foliés et montrent des valeurs comprises entre -22‰ et - 18O 

et entre -2.8‰ et - 13C. L’étalement en 18O est important mais l’essentiel des 

ports inférieurs à -16‰ 
18O, tandis que l’essentiel des 

-16‰. Les 

veines de quartz-calcite des échantillons foliés ont des valeurs en 18O nettement inférieures 

à celles de la matrice foliée, des veines de calcite et des roches non foliées (Fig. VII-2-1C).  

 

e) La gouge de faille  

 

La gouge de faille est composée d’un mélange de fragments de grès folié et d’une 

matrice pélitique avec une probable recristallisation de phyllosilicates (Voir partie IV-2). Les 

valeurs isotopiques issues des carbonates présents dans la matrice pélitique de la gouge sont 

comprises entre -20‰ et - 18O et de - 13C (Fig. VII-2-1C). Ces 

valeurs sont nettement inférieures à celles des pélites encaissantes (-15‰ 
18O et -

 13C). 
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Figure VII-2-2 : 18 13C (VPDB) au sein d’un échantillon 
de roche de faille montrant la transition entre le cœur de faille folié (partie gauche), la zone 
endommagée (centre) et la zone non déformée (partie droite). L’échantillon est situé en 
bordure d’une faille à rejet métrique au col de la Moutière.  

 

f) Variabilité au sein d’un échantillon  

 

La figure VII-2-2 montre la variabilité spatiale des analyses en isotopes stables en 

fonction du degré de déformation au sein d’un échantillon de roche de faille bordant une 

faille à rejet métrique au col de la Moutière (Figure IV-8)(in Du Bernard, 2002). Cet 

échantillon montre un fort gradient de déformation entre une brèche de faille à éléments 

foliés et cimentés (quartz et calcite) dans sa partie gauche et une zone fracturée non 

déformée dans sa partie droite. La partie centrale présente un réseau de fractures associées 

à l’endommagement de la faille et s’ouvrant en biseau vers le bas de la couche. Ces fractures 

d’extrados accommodent le plissement de la couche de grès correspondant au crochon de la 

faille et sont scellées par du quartz prismatique et de la calcite.   

 Le grès encaissant non folié donne des valeurs de - 18O et de -
13C. Les valeurs des veines de quartz-calcite de la zone d’endommagement 

sont supérieures pour le 13C (-1 ‰et - 0) et équivalentes pour le 18O.  La roche de 
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faille foliée possède des valeurs isotopiques plus basses pour le 18O (-17.5‰) et 

équivalentes aux veines pour le 13C  (– 0). 

 

g) Calcul de la composition isotopique de l’eau diagénétique  - 

 

Le calcul de la composition isotopique de l’oxygène ( 18O) de l’eau de précipitation du 

carbonate est réalisée en utilisant le tableau de corrélation de Zheng (1999) (Lacroix et al., 

2012) (Fig. VII-2-3). Pour le calcul, nous avons utilisé les températures d’activité des zones de 

failles données par les deux thermomètres utilisés : (1) la microthermométrie des inclusions 

de fluides dans les ciments des veines et (2) la modélisation des compositions chimiques des 

chlorites syncinématiques. Les deux méthodes donnent des températures équivalentes sur 

un même secteur, soit 200°C pour l’Estrop et 200-250°C pour Point Vert - Restefond.  

Les compositions isotopiques de l’eau obtenues pour la roche hôte du secteur de l’Estrop 

sont comprises entre +6 et +8‰, tandis que celles obtenues pour le secteur Point Vert-

Restefond sont compris entre +4 et +8‰ (Fig. VII-2-3). Pour les veines à quartz-calcite, la 

composition isotopique de l’eau est équivalente (+6 à +8‰) à celle de la roche hôte pour les 

failles du secteur de l’Estrop tandis que ces compositions sont plus négatives que les valeurs 

de la roche hôte pour le secteur de Point Vert-Restefond (-1 à +8‰) (Fig. VII-2-3). 

 

VII-2-4-Relations entre signal géochimique, déformation et température  

 

a) Echelle du bassin  

 

Les sédiments marins du Priabonien et de l’Oligocène inférieur ont des valeurs du 
18O comprises entre - 13C comprises entre +0.3 et 

+2.8‰PDB (Shackleton & Kennet, 1975 ; Hudson & Anderson, 1989 18O des 

Marnes Bleus à globigérines du Ruch sont dans cette gamme et attestent de l’origine marine 

du carbonate présent dans celles-ci (Labaume et al., 2008b) (Fig. VII-2-3). 

La gamme de valeurs du 13C commune à l’ensemble des zones étudiées dans les 

Grès d’ Annot montrent que les ciments de carbonates sont intra-formationels et ne 

possèdent pas de signature géochimique exotique (Fig. VII-2-4). De plus, ces données ne 

montrent pas non plus de tendance vers des valeurs plus négatives ; ceci est interprété 
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comme une absence de source importante d’oxydation ou de décarboxylation de la matière 

organique dans les séries étudiées. 
18O des ciments calcitiques des grès et pélites du secteur de l’Estrop 

s’intercalent entre celles des secteurs du Grand Coyer et de Point Vert-Restefond, en 

cohérence avec la diagénèse croissante d’ouest en est (Fig. VII-2-4).   

La décroissance vers l’est du 18O des Grès d’Annot entre les différents secteurs est 

en accord avec l’enfouissement différentiel de la série dans le prisme orogénique, décrite 

par Labaume et al. (2008b) (voir Partie III-2). Ce phénomène est interprété comme le 

résultat de la recristallisation des carbonates sous l’effet de l’augmentation de température, 

elle-même lié à l’enfouissement (Labaume et al., 2008b). L’intensité des interactions fluides-

roches (i.e. eau-grains silicatés) est thermo-croissante car favorisée par des mécanismes 

diagénétiques eux-mêmes thermo-dépendants : pression-solution du quartz et des 

feldspaths, illitisation/muscovitisation des minéraux argileux et des feldspaths.  

 

b) Roches encaissantes  

 

Les 18O plus négatives pour les grès que pour les pélites d’une même 

zone sont interprété par le fait que les pélites possèdent une plus grande abondance en 

fossiles marins (i.e. un signal diagénétique moins marqué) alors que dans les grès, où le 

ciment diagénétique représente la plus grande part du carbonate, les recristallisations du 

ciment prennent une part plus importante dans le signal géochimique final (Labaume et al., 

2008b). La différence s’estompe pour les zones internes (Moutière et Gias Valloneto) où la 

plus forte diagenèse est enregistrée par une recristallisation importante des carbonates, 

pélites comprises. 

 

c) échantillon folié  

 

L’acquisition de la foliation dans la roche de faille est corrélée avec une diminution du 
18O. Cette corrélation est probablement due à la conjugaison des deux principaux types 

d’interactions fluide-roche qui participent au développement de la foliation : la pression-

solution des silicates (quartz, feldspaths) et la muscovitisation des feldspaths. Ces processus 

sont également actifs dans la roche encaissante mais cependant moins exprimés.  



VII-ORIGINE DES VEINES ET CIMENTS DANS LES ROCHES DE FAILLE Page 301 
 

 

Figure VII-2-3 : Schéma synthétique présentant le rôle des principaux mécanismes sur le 
18O : diagénèse, foliation et veines.  

 

En effet, l’intense micro-fracturation intragranulaire dans la roche de faille foliée augmente 

le nombre de surfaces réactionnelles pour les interactions fluide-roche. De plus, les surfaces 

nouvellement crées sont « fraiches » et en important déséquilibre géochimique avec l’eau. 

Notons enfin que l’importante quantité de phyllosilicates dans les roches foliées favorise 

aussi les phénomènes de pression-solution (Renard et al., 1997). 

 13C attestent du caractère intraformationel des fluides à 

l’origine des minéralisations de carbonates dans la zone de faille. L’absence de signal 

géochimique de source exotique exclut l’hypothèse de faille drain de grande échelle 

verticale au cours de la déformation.  

La décroissance du 18O à l’échelle centimétrique au sein d’un même échantillon 

permet de discuter le degré d’interaction fluide-roche au sein d’une zone de faille à rejet 

métrique. La partie foliée de l’échantillon correspond la valeur la plus négative du 18O. 

L’augmentation du degré d’interaction fluide roche semble être dans ce cas d’échelle très 

local et intimement lié au type de microstructure. Le faible rejet de la faille suggère que sa 

longueur est également faible (cf. rapport rejet-longueur (Fossen, 2010)), ce qui écarte 

l’hypothèse que la faille puisse drainer une zone large et expliquer un signal géochimique 

différent de celui du grès encaissant par transfert de fluides.  
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d) Gouge – 

 
18O des pélites présentes dans la gouge sont plus négatives que les 

valeurs moyennes des pélites encaissantes (Fig. VII-2-1C). Ceci atteste que les pélites n’ont 

pas été seulement incorporées à la gouge de façon passive et mécanique, mais ont subi des 

interactions fluide-roche similaires à celles des roches foliées. D’un point de vue 

microstructural, nous avons vu que la gouge de faille montre une fabrique foliée avec 

localement des néoformations probables de phyllosilicates et localement une néoformation 

d’un phyllosilicate magnésien non déterminé (voir Partie IV-2). Deux hypothèses sont 

avancées pour expliquer ce signal géochimique : (1) le signal enregistré est relatif à des 

réactions de néoformation de phyllosilicates au sein des pélites de la gouge ; (2) nos trois 

analyses ont, malgré les précautions d’échantillonnage, porté sur des microclastes de grès 

foliés, mécaniquement entrainés dans la gouge.  

Le groupement des valeurs négatives concernant la gouge, son étude 

microstructurale en chapitre IV et les précautions d’échantillonnage (i.e. partie homogène et 

argileuse de la gouge) nous emmènent à favoriser la première hypothèse sans pour autant 

trancher de façon définitive : des analyses microstructurales, minéralogiques et 

géochimiques supplémentaires sont nécessaires.  

 

e) Veines –  

 

Toutes les veines (i.e. à remplissage de quartz calcite ou de calcite seule) ont des 
18O systématiquement plus faibles que leur roche encaissante, que celle-ci soit 

foliée ou non. Ceci démontre que le remplissage de ces veines a enregistré le signal 

géochimique d’un fluide en déséquilibre avec l’encaissant. Les observations 

microstructurales (Chapitre IV) ont montrées que cette diminution du 18O est associé aux 

interactions fluide-roche de type pression-solution du quartz et de la calcite, ou, pour les 

roches foliées, de néoformation de phyllosilicates.  
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f) Rôle de la température vs rôle de la déformation  

 

Prenons l’exemple de la zone d’étude de Point Vert-Restefond : les analyses de 

réflectance de la vitrinite dans les grès et les pélites encaissantes attestent d’une 

température maximale atteinte par le protolithe  de l’ordre de 240-260°C. Les deux 

principaux thermomètres utilisés dans cette étude (i.e. inclusions fluides et modélisation de 

la chimie des chlorites) attestent d’une température d’activité des failles légèrement plus 

faible, i.e. autour de 200°C. Ainsi, malgré l’activité de la faille à température plus basse que 
18O des roches de failles (i.e. veines et roches foliées) 

sont plus négatives que celles de leur encaissant (Fig. VII-2-4). Ceci démontre la relation de 

premier ordre entre le signal géochimique et l’intensité de la déformation dans les roches de 

failles : les interactions fluide-roches sont favorisées par la température, mais aussi, et 

surtout dans ce cas, par la désagrégation mécanique de la roche. En effet, les mêmes 

mécanismes sont potentiellement actifs dans le grès encaissant et dans la roche de faille, 

cependant, la multiplication des surfaces réactionnelles par désagrégation mécanique 

favorise celles-ci dans la roche de faille (voir discussion ci-dessus sur la roche foliée).   

 

VII-3-Géochimie des isotopes stables de l’oxygène dans le quartz 

 

VII-3-1-Echantillonnage et méthodologie 

 

Les analyses des isotopes stables de l’oxygène ( 18O) dans le quartz ont été 

effectuées sur 9 échantillons des roches de failles (veines et matrice) des secteurs de Point 

Vert-Restefond et de l’Estrop (Fig. IV-1-1) : (1) une veine de quartz d’une lentille foliée de la 

zone cœur de la faille de Restefond, (2) la brèche dilatante à cimentation de quartz en 

terminaison de la faille de Restefond, (3) les ciments de quartz sombres (à inclusions de 

pélites) des failles du Cairn et de la Baisse de l’Aiguille sur le secteur de l’Estrop, (4) les 

ciments de quartz blanc de la faille du Cairn. L’échantillonnage de la poudre nécessaire aux 

analyses a été pratiqué à l’aide d’une mini-perceuse à pointe diamantée. Les analyses ont 

été effectuées à l’Université de Lausanne, Géosciences et Environnement  par Brice Lacroix.  
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VII-3-2-Résultats 

 

Les résultats ont été convertis du référentiel SMOW au référentiel  PDB suivant 

l’équation ci dessous : 
18O) PDB 18O) SMOW 

18O (PDB) des ciments de quartz des failles du secteur de l’Estrop s’étalent de -

12.86‰ à -10.13‰ (Fig. VII-3-1). Les minéralisations de quartz blanc ont les valeurs les moins 

négatives tandis que les minéralisations de quartz sombre (à inclusions de pélites) ont les 

valeurs les plus négatives.  
18O (PDB) des ciments de quartz des failles du secteur de Point Vert-Restefond 

s’étalent de-14.35‰ à -12.68‰ et sont inférieurs à ceux de l’Estrop (Fig. VII-3-1). Les deux 

échantillons issus des veines de quartz de la lentille foliée ont des valeurs moins négatives 

que les minéralisations de quartz de la brèche dilatante.  

 

  

 Figure VII-3-1 : 18O (VPDB) dans le quartz sur les principaux ciments 
des zones de l’Estrop et de Point Vert-Restefond . 
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VII-3-3-Interprétations 

 
18O plus négatives du secteur de Point Vert-Restefond que celles du 

secteur de l’Estrop résultent probablement d’interactions fluide-roche plus développées 

dans le premier cas. Trois raisons peuvent en être la cause : (1) la température maximale du 

protolithe plus élevée dans le secteur de Point Vert-Restefond. Dans cette hypothèse, la 

solubilisation de la silice lors de la déformation n’a pas affecté cette différence de valeurs ; 

(2) la température d’activité des failles plus élevée dans le secteur de Point Vert-Restefond ; 

(3) le plus grand développement de la foliation dans les zones de failles de Point-Vert 

Restefond alors qu’elle est très peu présente dans celles de l’Estrop. Les processus physico-

chimiques (fracturation, pression-solution du quartz, muscovitisation des feldspaths) 

participant à l’acquisition de la foliation sont en effet intimement liés aux interactions fluide-

roche susceptibles d’affecter la valeur isotopique de l’eau. Notons que ces trois hypothèses 

ne sont pas exclusives les unes aux autres.  

Cependant, les deux échantillons foliés du secteur de Point Vert-Restefond montrent 

des valeurs équivalentes à légèrement inférieures à celles de la brèche dilatante du même 

secteur. Si ces valeurs sont représentatives, elles posent la question de l’échelle de transfert 

de fluides sur cette zone. Sur la base d’observations structurales (longueur et connectivité 

des veines), l’échelle de transfert sur le secteur de Point Vert-Restefond semble au plus 

métrique (Partie IV). La différence de valeurs entre ces deux objets ne nous semble donc pas 

significative.  
18O des minéralisations de quartz blanc dans les failles de l’Estrop 

sont moins négatives que les cimentations de quartz à impuretés (notamment des pélites). 

Ce fait peut être interprété suivant deux hypothèses : (1) ce signal résulte des interactions 

fluide-roche favorisées au contact des pélites, riches en phyllosilicates ; ceux-ci ont pu 

encourager les interactions fluides-roches de type pression-solution ; (2) la température au 

cours de la cimentation de quartz « sombre » dans la faille est supérieure à celle lors de la 

cimentation de quartz blanc. Cette dernière hypothèse est cependant démentie par la 

microthermométrie des inclusions de fluides (partie VII-1).  

Il serait intéressant de multiplier les analyses isotopiques dans les ciments de quartz 

sur ces deux zones d’étude afin de discuter les différentes hypothèses avancées sur une 

meilleure base statistique.  
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- VII  -  4 – Synthèse sur l’ouverture des veines et leurs remplissages 

 

VII - 4–1 - Secteur de l’Estrop -  

Les veines de quartz du secteur de l’Estrop ont cristallisé dans une gamme de 

température comprise entre 190°C et 230°C. Elles montrent toutes un remplissage de type 

euhedral, à texture blocky et/ou blocky microcristalline. Dans le cas du quartz euhedral, le 

remplissage peut être partiel, des pores étant préservés entre les prismes (Fig. VII-4-1 A). Le 

fait marquant sur le secteur de l’Estrop est l’absence de veines à texture fibreuse.  

Deux solutions s’offrent pour expliquer la présence de ces trois textures et l’absence 

de veines fibreuse (i.e. d’ouverture en crack-seal, cf . partie IV-2) : (1) le déplacement 

d’ouverture final a été acquis dans un premier temps,  le remplissage s’est produit dans un 

second temps dans l’espace disponible (Laubach et al., 2003,2006) ; (2) l’ouverture a été 

progressive mais plus rapide que le remplissage de la veine. Ainsi, le remplissage s’est 

produit :  

(i) soit sous forme de surcroissances de quartz à partir des grains détritiques 

présents aux épontes ; ceci donne un scellement total des veines à petit 

déplacement d’ouverture (Fig. VII-4-1A ; observations en Fig. IV-2-27&28), 

ou un scellement à ponts de quartz (si l’axe c du quartz est orienté 

favorablement dans les grains détritiques des épontes) ou encore à quartz 

euhedral pour un scellement partiel des fractures les plus larges. La calcite 

peut également cristalliser en remplissage final. Cependant, sa 

précipitation n’est pas systématique.  

Au cours de leur ouverture, et compte tenu de l’absence de texture en 

crack-seal, ces veines ne sont pas scellées totalement par les prismes de 

quartz et l’écoulement longitudinal reste possible (drain) tant que la calcite 

n’a pas cristallisée (Fig. VII-4-1A observations en Fig. IV-2-27&28).  

Postérieurement à la déformation, les veines à faible déplacement 

d’ouverture totalement scellées sont des barrières, les veines prismatiques 

sans calcite restent des drains et les veines prismatiques avec calcite sont 

des barrières longitudinales.  

(ii) soit sous forme d’un remplissage total par un ciment de quartz limpide  à 

texture blocky macrocristalline. Ce ciment remplit des fractures 
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interprétées comme syncinématiques et est à son tour recoupé par des 

cimentations syncinématiques ultérieures. Ceci suggère que ce type de 

cimentation est synchrone de l’activité de la faille.  

Ainsi, au cours de l’activité de la faille, il est probable que ces fractures 

soient restées partiellement ou totalement vides et que les fluides aient pu 

circuler aisément. Ceux-ci ont précipité pour sceller la veine et en faire une 

barrière à l’écoulement longitudinal post-déformation (Fig. VII-4-1B). 

(iii) Sous forme d’un remplissage total par un ciment limpide de texture 

microcristalline dans les micro-cisaillements à très faible ouverture. Ce type 

de texture suggère que (a) soit les cristaux n’ont pas eu de place pour se 

développer, (b) soit qu’un paramètre thermodynamique a privilégié le taux 

de nucléation par rapport au taux de croissance des cristaux (Onasch et al., 

2010). Cependant, la présence de texture macrocristalline associée à ces 

textures microcristallines dans un même relai extensif privilégie la 

première hypothèse.  

(iv) soit sous forme d’un remplissage total par un ciment de quartz sombre à 

texture blocky microscristalline présentant, entre les cristaux de quartz, des 

fragments détritiques allochtones de pélites, de phyllosilicates, de 

feldspaths et de quartz. Ce type de remplissage est présent sur 

d’importants volumes minéralisés en placage sur les miroirs de failles 

majeures et en zone d’endommagement de ceux-ci, sous forme de figure 

d’injection (Partie IV-1 ; Fig. IV-1-31). Cette texture microcristalline suggère 

que le taux de nucléation des cristaux a été ici bien plus important que le 

taux de croissance des cristaux (Onasch et al., 2010). Cependant,  une 

nouvelle fois, des arguments microstructuraux montre une corrélation 

claire entre taille des cristaux et densité de fragments détritiques. Ainsi, 

plus les fragments détritiques sont nombreux, plus les cristaux de quartz 

sont petits. Nous interprétons ce fait comme la démonstration que le taux 

de nucléation du quartz (i.e le nombre de cristaux de quartz) est encouragé 

par la présence de nombreux  sites de nucléation potentiels (i.e les 

fragments détritiques). 
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Ainsi, au cours de la déformation, les fluides circulant dans ces 

fractures semblent avoir transporté de la matière (fragments détritiques). 

Ce fait étaye l’hypothèse d’un drain syn-déformation (Fig. VII – 4 -1C). 

Notons que les cyclicités de cimentation démontrent que ce drainage a été 

épisodique. Postérieurement à la déformation, le remplissage est total et 

les micropores associés aux fragments détritiques ne semblent que peu 

connectés. Ces veines sont alors des barrières multidirectionnelles à 

l’écoulement des fluides (Fig. VII – 4 -1C) 

 

VII -4-2- Secteur de Point Vert-Restefond 

 

Les roches de failles du secteur de Point Vert-Restefond fonctionne dans une gamme 

de température  comprise entre 195°C et 268°C et montrent deux types principaux de veines 

associées à la déformation dans: (i) les veines fibreuses à remplissage de quartz ou de 

quartz-calcite (Fig. VII – 4 – 1 A) et (ii) les veines prismatiques  à remplissage de quartz à 

habitus euhedral exclusif ou de quartz euhedral-calcite (Fig. VII – 4 – 1 A), similaires aux 

veines du secteur de l’Estrop. Les veines prismatiques (quartz-calcite ou quartz seulement) 

recoupent systématiquement les veines fibreuses. Ces dernières peuvent avoir subies une 

rotation liée aux déformations aux limites avant d’être affectées par les veines prismatiques 

(échantillon PV2 – Partie IV-2 ; Fig. IV-2-12).  

Les veines fibreuses montrent une texture caractéristique de crack-seal matérialisée 

par des plans d’inclusions de fluides subparallèles aux épontes de la veine. Cette texture  

suggère une ouverture syntaxiale et se retrouve aussi bien dans les fibres de quartz que dans 

les fibres de calcite. Ces inclusions de fluides ont une largeur de l’ordre de 10μm. Cette 

texture suggère que l’ouverture maximale de la veine, i.e. l’espace disponible au cours de 

son ouverture ne fut jamais plus large que la largeur maximale des inclusions de fluides 

(Becker et al., 2010 ; Laubach et al., 2003, 2006). Ces veines sont intimement liées au 

développement de la foliation puisque présentes uniquement dans les échantillons foliés ; le 

processus de crack-seal est un processus incrémental associé à la pression solution, qui est 

un des mécanismes majeurs de formation de la foliation.  

La transmissivité hydraulique de ces veines, au cours de leur formation et au cours de 

l’histoire géologique postérieure, est négligeable car elles ont toujours été en grande partie 
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ou totalement scellées (i.e. à l’exception temporaire du volume correspondant à la largeur 

des inclusions de fluides) (Fig. VII – 4 – 1 D). 

Les veines prismatiques montrent une texture à remplissage de quartz euhedral, les 

interstices présents entre les prismes pouvant être remplis par de la calcite. Les veines à 

faible déplacement d’ouverture sont totalement scellée par le quartz et la transition vers la 

texture prismatique semble ainsi être corrélée (i) au déplacement d’ouverture de la veine, 

(ii) à l’orientation des grains des épontes de la veine et la possibilité d’une surcroissance bien 

orientée par rapport à l’axe c du quartz détritique (Fig. VII – 4 – 1 A).  Ce dernier cas donne 

des géométries de ponts de quartz limpide sans texture de crack-seal. L’absence de calcite 

dans ces veines résulte d’une altération météorique plus développée sur l’affleurement de 

Restefond que sur celui de Point Vert, affleurement où la durée d’exposition à l’altération fut 

moindre (incision récente par un torrent). De manière analogue au secteur de l’Estrop, les 

textures des veines prismatiques (absence de crackseal)  montrent que (i) le déplacement 

d’ouverture a été acquis avant le remplissage de la veine (ii) la vitesse de remplissage a été 

inférieure à la vitesse d’ouverture de la veine. A l’échelle de temps géologique, il a été 

démontré dans le chapitre V que ces veines et leurs remplissages sont associés à l’activité de 

la faille. Les chronologies de couples de remplissage quartz-calcite présent dans les veines 

fibreuses et prismatiques montrent que cette succession minéralogique est propre à chaque 

veine et que l’absence de calcite et le remplissage total de quartz ne résultent que d’un 

manque d’espace disponible (i.e. faible déplacement d’ouverture). Ainsi, le quartz cristallise 

en surcroissance à une vitesse donnée: si l’ouverture de la veine est supérieure à cette 

vitesse de cristallisation du quartz, celui-ci ne peut combler la totalité de l’espace vide.  En 

conséquence, la calcite, à vitesse de cristallisation 30 à 300 fois plus rapide que le quartz 

(Bjorlykke & Egeberg, 1993), prend le relai  et comble le reste de l’espace disponible.  
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Figure VII – 4 – 1 : Synthèse microstructurale schématique des quatre principales textures de 
remplissage des veines dans les roches de failles étudiées : implications sur les migrations de 
fluides suivant l’allongement des fractures. (A)  Les remplissages prismatiques sont  présents 
sur les deux secteurs d’études. (B) Les remplissages de type blocky sont présents sur le 
secteur de l’Estrop et dans la brèche dilatante du secteur de Point Vert-Restefond. (C) Les 
remplissages microscristallins à inclusions de fragments détritiques sont présents 
uniquement sur le secteur de l’Estrop. (D) Les remplissages fibreux résultant d’un 
mécanisme de crack-seal sont présents uniquement dans les roches foliées  du secteur de 
Point-Vert Restefond. 
 

Pour les failles de Point Vert – Restefond, le manque de connectivité des veines, (ii) 

l’abondance de pont de quartz présent le long des veines, (iii) et leur faible déplacement 

d’ouverture autorisant un remplissage total dès leur ouverture attestent d’une faible 

transmissivité hydraulique. il semblerait que les veines prismatiques (avec ou sans calcite) du 

secteur de Point Vert-Restefond ne soient pas des drains préférentiels à l’écoulement des 

fluides (Chapitre V). 

 Les différences de texture et de cinématique d’ouverture entre les veines fibreuses 

et  les  prismatiques posent des problèmes de cinétique de déformation dans la roche de 

faille. Cet aspect est discuté dans la Chapitre XIII. 

 

VII-5-Conclusions  - 

 

Les conclusions de ce chapitre portant sur les veines syncinématiques dans les failles 

des secteurs de l’Estrop et de Point Vert-Restefond sont les suivantes : 

(1) Les conditions thermo-barométriques d’activité des failles de l’Estrop sont comprises 

entre 0.5-0.6 Kbars et 190-200°C.  Les conditions thermo-barométriques d’activité des 

failles de Point Vert - Restefond sont comprises entre 0.6- 1.14 Kbar et 195-268°C 

(2) Les fluides donnant lieux aux précipitations de carbonates dans les ciments et dans les 

veines syn-cinématiques des deux secteurs d’étude proviennent exclusivement de la 

formation des Grès d’Annot.  

(3) Les interactions fluide-roche étant activées par la température, l’enfouissement 

croissant vers l’est et l’augmentation de température associée tendent à faire diminuer 
18O enregistré dans les ciments (e.g. Labaume et al., 2008b).  
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(4) L’intensité de la déformation et des interactions fluide-roche associées (i.e. acquisition 

de la 18O enregistré par les précipitations de ciments de 

carbonates.   

(5) La cinétique, la cinématique et probablement la mécanique de la faille jouent un rôle sur 

la texture de remplissage des veines syn-cinématiques.  

(6) Les différentes textures de remplissage ont des conséquences différentes sur les 

migrations de fluides syn- et post-déformation.   

 

Pour finir, notons que les veines décrites dans ce chapitre sont spécifiques des roches 

de failles gréseuses. Par contre, les fractures, hors zone cœur de failles majeures et se 

prolongeant dans les pélites des deux zones d’études, ne sont pas scellées. Assumant que 

les pélites autorisent potentiellement ( à même titre que les grès) la précipitation de 

ciments marqueurs du paléo circulation de fluides, l’absence de scellement montre que les 

transferts de fluides sont limités à la roche cœur de faille et à la partie interne de sa zone 

d’endommagement. 

 Ainsi,  les transferts de fluides ne semblent pas s’effectuer à l’échelle de la série 

gréso-pélitique dans son ensemble au cours de la déformation.  Cependant, pour une 

migration de fluide post-déformation, la prise en compte de cette lacune de scellement est 

primordiale dans une problématique d’étanchéité des « top-seal ». Les niveaux gréseux 

pourraient jouer le rôle de top seal (scellement partiel ou total des veines et des failles) 

tandis que les niveaux pélitiques accueilleraient la porosité de fracture (car fractures non 

scellées).  
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VIII – SYNTHESE SUR LES CONDITIONS DE LA DEFORMATION ET LES 
INTERACTIONS FLUIDE-ROCHE 

Dans ce chapitre, nous rappellons d’abord les conditions thermo-barométriques d’activité des 

failles de l’Estrop et de Point Vert-Restefond sous conditions hydratées.  Nous discutons ensuite les 

occurrences, les points communs et les différences des différents objets structuraux décrits au 

Chapitre IV, ainsi que les interactions fluide-roche  associés à la formation des deux principaux types 

de roche de failles reconnus. Nous discuterons également les implications de la déformation et des 

interactions fluide-roche sur l’évolution spatiale et temporelle de la zone de faille et synthétiserons 

celles-ci dans des modèles d’évolution. 

 

VIII - 1 – Rappel de la température maximale atteinte par le protolithe et des conditions 

pression-température d’activité des failles des deux secteurs d’étude. 

 

A partir des données de réflectance de la vitrinite présentées dans le chapitre III, le protolithe 

arkosique du secteur de l’Estrop a atteint une température maximale comprise entre 160°C et 190°C. 

Dans le secteur de Point Vert-Restefond, ce même protolithe arkosique a atteint une température 

maximale comprise entre 240°C et 260°C. (Fig. VIII-1)  

Les zones de faille de l’Estrop ont fonctionné dans une gamme de température comprise  

entre 170°C et 200°C, estimée à partir des données de micro-thermométrie sur inclusions de fluides 

et d’indices de réflectance de la vitrinite  et de la modélisation de la composition chimique des 

chlorites néoformées (Fig. VIII-1). La pression d’activité des failles de l’Estrop a été estimée à partir 

de la pression de piégeage des inclusions de fluides dans les veines associées à leur fonctionnement. 

La gamme de pression comprise entre 0.5 et 0.6 GPa est débattue dans la partie VIII – 3. 

Les zones de failles de Point-Vert et Restefond ont fonctionné dans une gamme de température 
comprise entre 195°C et 268°C, estimée à partir des données de micro-thermométrie sur inclusions 
de fluides (Partie V-2 ; Cavailhes et al., submitted) et d’indices de cristallinité de l’illite de Kübler 
(Lerat et al., 2012) et de la modélisation de la composition chimique des chlorites néoformées 
(Leclère et al., 2012) (Fig. VIII-1).  

Les zones de failles de Point-Vert et Restefond ont fonctionné dans une gamme de 

température comprise entre 195°C et 268°C, estimée à partir des données de micro-thermométrie 

sur inclusions de fluides (Partie V-2 ; Cavailhes et al., submitted) et d’indices de cristallinité de l’illite 

de Kübler (Lerat et al., 2012) et de la modélisation de la composition chimique des chlorites 

néoformées (Leclère et al., 2012) (Fig. VIII-1). La gamme de pression de fonctionnement de la faille 

de Restefond, établie à partir de la pression de piégeage des inclusions de fluides dans les veines, est 

comprise entre 0.6 et 1.14 Bars (Cavailhes et al., submitted ;  Partie V-2 de ce mémoire). 
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Figure VIII-1 : Tableau récapitulatif, pour les différentes zones d’étude, des (i) des températures 
maximales atteintes par le protolithe et (ii) des températures d’activité des failles, en fonction des 
différentes méthodes thermo-barométriques utilisées.  
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VIII – 2 – Les mécanismes actifs dans la déformation des roches de failles étudiées 

 

A partir des observations microstructurales des échantillons des deux principaux types roches 

de failles, i.e. les brèches de failles cimentées pour l’Estrop et la roche de faille foliée pour Point Vert-

Restefond, quatre mécanismes principaux sont reconnus et démontrent l’intime association entre la 

fracturation et les interactions fluide-roche au cours de la déformation : (i) La micro-fracturation 

cassante des grains de quartz et de feldspaths, (ii) La pression solution / précipitation des quartz et 

des feldspaths (stylolithes et veines), (iii) la néoformation de micas blancs (muscovite) par altération 

des feldspaths et (iv) la précipitation de chlorite syncinématique le long des microcisaillements. 

Ces différents mécanismes sont connus pour être actifs dans certaines gammes de 

température :  

(i) La fracturation dans les grains de quartz et de feldspath est active de 

la surface jusqu’à une température de 250-300°C pour le quartz et 300°C pour le 

feldspath. Au-delà de ces températures respectives, le comportement devient 

plastique (Passchier & Trouw, 2005; Morad et al., 2010; Laubach & Diaz-Tushman, 

2009). L’intense fracturation et l’absence de déformation plastique nous donnent 

une borne supérieure de température de déformation dans les failles étudiées.  

(ii)  Le mécanisme de transfert des silicates par pression-

solution/précipitation  est facilité par la température. Ce mécanisme est actif dès 

les faibles températures présentes en subsurface mais ne devient significatif pour 

le quartz que pour des températures supérieures à 80-90°C (environ 3 km 

d’enfouissement)  (Renard & Ortoleva, 1997; Lander & Walderhaug, 1999; Lander 

et al., 2008). Le fort développement de ce mécanisme nous donne une première 

borne de température minimale de déformation dans les failles étudiées.  

(iii)  La muscovitisation des feldspaths est active à partir de 200-240°C et 

communément décrite dans les conditions de métamorphisme de très bas degré 

(Mullis et al., 2002). Ce mécanisme nous donne une seconde borne de 

température minimale de déformation, plus élevée que celle donnée par la 

pression solution.  

(iv)  La précipitation de chlorite est communément décrite dans les 

milieux réservoirs dès 70°C (Kubler & Jaboyedoff, 2000). Si la chimie du système 

l’autorise, celle-ci est  très développée à partir de 150°C (Spotl et al., 1994). 
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 Les associations microstructurales décrites ci-dessus suggèrent donc une gamme de 

température d’activité de faille comprise entre 200 et 250°C, cohérente avec les résultats de 

microthermométrie des incluions de fluides et de modélisation de la chimie des chlorites (Fig. VIII-1). 

Cependant, les mécanismes dominants au cours de l’activité des zones de failles ne sont pas 

exprimés de la même façon dans les deux zones étudiées. De plus, à l’échelle de la zone de faille, 

l’expression de ces mécanismes n’est également pas la même en fonction de la localisation dans le 

système structural (Fig. VIII-2). 

 

 

Figure VIII-2 : Tableau récapitulatif de l’occurrence des deux principaux types de roches de failles et 
des 4 principaux mécanismes de déformation et interactions fluide-roche dans les deux secteurs 
d’étude. 

 

 

 

 

VIII – 3 – Distribution des mécanismes de déformation et d’interactions fluide-roche dans 

les brèches dilatantes et les roches foliées 

 

Les roches de failles des deux secteurs d’étude montrent les deux mêmes types principaux de 

roches de failles, mais dans des proportions différentes. 
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Dans le secteur de l’Estrop, les brèches dilatantes à cimentation de quartz sont majoritaires 

tandis que les roches de failles foliées sont rares. Plus généralement, les stylolites sont peu 

développés. 

Les brèches à cimentation de quartz composent l’essentiel du volume des cœurs de failles 

étudiées, depuis des rejets décimétriques jusqu’à des rejets pluri-décamétriques. Les cimentations 

peuvent y être de plusieurs teintes, les teintes sombres résultant d’un mélange avec des pélites. De 

nombreuses figures de recoupement entre remplissages de fractures ont été observées dans ces 

brèches. Certains remplissages témoignent d’injections de fluides. Les zones d’endommagements 

périphériques sont composées par des fractures à remplissage de quartz blanc sur lesquelles peuvent 

parfois se localiser des rejets millimétriques à centimétriques. Les stylolites sont pratiquement 

absent des zones de brèches. Ils sont plutôt associés, avec des densités faibles, aux fractures situées 

à la périphérie, ou en dehors, des zones de failles. 

Le seul cas de roche de faille foliée observé à l’Estrop est présent dans le quadrant 

compressif d’une faille à rejet métrique sous la forme d’un volume de roche large de quelques 

décimètres.  

Les roches de failles du secteur de Point Vert – Restefond montrent les deux mêmes types de 

roche de failles que le secteur de l’Estrop, mais dans des proportions différentes : les roches de failles 

foliées sont majoritaires tandis que les brèches dilatantes à cimentation de quartz sont distribuées de 

façon plus éparse dans le système structural, principalement localisées dans les intersections de 

failles.  

Les roches de failles foliées composent le cœur des failles à rejet décamétrique sous forme 

de lentilles foliées (Restefond) et forment les épontes des plans de glissements majeurs sur une 

largeur centimétrique. On les retrouve sous forme de clastes dans la gouge (Point Vert). Les roches 

de failles foliées constituent également des bandes d’épaisseur millimétrique à centimétrique 

formant l’éponte et le cœur des failles de rejet centimétrique à décimétrique affectant les niveaux 

arkosiques massifs (Carrière de Restefond et failles satellites présentées dans la Partie VI). La 

naissance de structures foliées est également observée en terminaison de ces failles de petits rejets.   

Les brèches dilatante composent le volume (correspondant à quelques m2 cartographiés) 

correspondant à l’intersection de failles à rejet pluri-métrique. La texture dilatante la plus avancée 

montre encore les fantômes des deux directions des failles impliquées. 

a) Dans les roches de faille foliées, la fracturation ((i) in Fig. VIII-2) est mixte : 

intra-granulaire et trans-granulaire. La fracturation intra-granulaire est fortement 

développée et cinématiquement cohérente avec l’orientation des stylolites à l’échelle 

millimétrique. La fracturation transgranulaire est également très bien développée et 

cinématiquement cohérente avec la déformation de la roche de faille à l’échelle 
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centimétrique. Ces deux mécanismes accommodent l’extension de la roche 

parallèlement au déplacement d’ouverture sur ces structures.  

Dans les roches de failles foliées, une corrélation positive entre l’occurrence des 

surfaces de pression-solution (stylolithes) et celle des volumes de précipitation (veines) 

est observée à l’échelle centi-décimétrique ((ii) in Fig. VIII-2). La densité de distribution 

de ces objets est corrélée de façon positive avec la proximité  d’un cisaillement. Les 

textures de ciment de quartz fibreuses (elongate-blocky) et prismatiques (à remplissage 

central de type blocky) des veines sont toutes deux présentes, mais les veines à texture 

fibreuses sont toujours recoupées (i.e. antérieures) par les veines à texture prismatique. 

La combinaison de l’extension résultant de la fracturation et du raccourcissement 

résultant de la pression-solution, de directions orthogonales, donne aux grains une 

fabrique de forme qui est un des éléments de la foliation. 

La néoformation de micas blancs (muscovite) syn-cinématiques liée à l’altération 

des feldspaths, très développée, est l’autre élément majeur de la foliation ((iii) in Fig. VIII-

2).  

La précipitation de chlorite syn-cinématique ((iv) in Fig. VIII-2) se localise 

préférentiellement le long des plans de cisaillement mature (au moins un rejet 

millimétrique) et est uniquement présente dans  les roches de failles foliées.  

 

b) Dans les brèches dilatantes, la fracturation est exclusivement transgranulaire 

((i) in Fig. VIII-2).  La fracturation intra-granulaire est quasi-inexistante. 

 Les stylolites sont rares tandis que les volumes minéralisés de quartz sont 

importants ((ii) in Fig. VIII-2) ; on observe donc un net déséquilibre de densité entre les 

stylolithes et les volumes minéralisés. Dans le cas des brèches de failles de l’Estrop, la 

texture du ciment est de type blocky (macro ou microscristalline) et de très nombreuses 

figures de recoupements entre remplissages ont  été observées ; certaines textures 

microcristallines témoignent d’épisodes d’injection de fluide ayant entraîné des 

fragments de grains détritiques (Partie IV-1). Dans le cas des brèches de failles de Point 

Vert-Restefond, la texture du ciment est également de type blocky et aucune figure de 

recoupement entre remplissages n’a été observée (Partie IV-2). Dans les deux secteurs, la 

texture de remplissage fibreuse est absente des brèches dilatantes.  

La muscovitisation des feldspaths ((iii) in Fig. VIII-2) est absente des brèches 

dilatantes, de même que la précipitation de chlorite ((iv) in Fig. VIII-2) le long des plans de 

cisaillements.  
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VIII – 4 – Discussion sur les mécanismes de déformation et d’interactions fluide-roche 

 

Les quatre mécanismes décrits ci-dessus sont potentiellement actifs sur les deux zones 

d’études. En effet, les mêmes objets y sont présents mais en proportions différentes.  

Deux types de mécanismes diffèrent entre les deux types de roches de faille : (i) le type de 

fracturation  et la (ii) néoformation de phyllosilicates (Fig. VIII-2). La question est donc de savoir quel 

sont les facteurs qui peuvent favoriser ou limiter le développement de ces différents mécanismes. 

 

 

(i) La fracturation intragranulaire vs. la fracturation transgranulaire 

 

Le protolithe étudié ayant déjà subi la diagénèse d’enfouissement (i.e. compaction et les 

interactions fluide-roche), les contrastes mécaniques dans cette roche sont faibles et sa rhéologie 

devrait privilégier la fracturation transgranulaire (Du Bernard, 2002). Ce type de fracturation se 

développe dans les brèches de failles des deux zones d’études.  La fracturation transgranulaire s’est 

développée  dans un milieu mécaniquement homogène ou les contrastes mécaniques entre les 

grains et les ciments n’étaient pas suffisants pour les individualiser mécaniquement par des 

fractures.   

La fracturation intra-granulaire est uniquement présente dans les roches de failles foliées. 

Elle est associée aux hétérogénéités mécaniques du milieu déformé et régie par la physique des 

milieux granulaires suivant laquelle chaque grain possède un comportement mécanique propre 

(Aydin & Antonellini, 1978 ; Gratier et al., 1999 ) (par ex : un grain qui ne serait mécaniquement pas 

associé avec le grain voisin via son ciment). Deux hypothèses peuvent expliquer ce contraste 

mécanique : (1) Le phénomène de pression-solution (localisé aux contacts de grains) induit des 

hétérogénéités mécaniques dans la roche ; (2) La présence de  niveaux de compétence mécanique 

différente (galet mou, drapage argileux, phyllosilicates néoformés) jouent le rôle d’hétérogénéités 

mécaniques. 

 

(ii) La néoformation de phyllosilicates  

 

La néoformation de phyllosilicates (micas blancs et chlorites) est favorisée par la fracturation 

intragranulaire et la multiplication des surfaces réactionnelles disponibles pour les interactions 

fluide-roche (Wibberley et al., 1999). Si la fracturation intragranulaire n’est pas suffisamment 

développée, la néoformation de phyllosilicates dans la masse de l’arkose n’est pas possible. 

Seulement, la fracturation intra-granulaire nécessite que le milieu soit mécaniquement hétérogène. 
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Celui-ci le devient lors de l’acquisition de la foliation (cf. ci-dessus). Ainsi, il semble qu’il existe une 

rétroaction entre la fracturation intragranulaire et la néoformation de phyllosilicates. Lorsque la 

fracturation transgranulaire se matérialise en abondance, la texture tend à devenir bréchique par 

recoupement de fractures. Si la fracturation transgranulaire est réalisée avant l’acquisition de la 

foliation, on obtient une texture bréchique comme celle du secteur de l’Estrop. Si la fracturation 

transgranulaire intervient après acquisition de la foliation, on obtient une texture de type Restefond 

avec des niveaux foliés recoupés par des veines transgranulaires. 

VIII – 5 – Modèle d’évolution des zones de faille 

 

Les failles de l’Estrop  et de Point Vert-Restefond affectent une succession gréso-pélitique 

turbiditique composée (i) de corps homolithiques comprenant des couches de grès d’épaisseur 

métrique à plurimétrique et (ii) de corps hétérolithiques composés d’alternances décimétriques de 

bancs de grès et pélites (Fig. VIII-3

porosité) au moment de la déformation et les surcroissances de quartz associées à la diagénèse n’ont 

pas été mises en évidence (Chapitres IV&V).  

 

VIII-5-1-Modèle de faille pour la zone de l’Estrop 

 

Les failles principales du secteur de l’Estrop sont orientés N030E, mais fortement segmentés 

selon deux directions (N030 et N060). Les zones de failles principales sont de largeur décamétrique 

et de rejet pluridécamétrique ; la roche cœur de faille (i.e. la bréche dilatante) a une largeur 

fréquemment supérieure au mètre (Fig. IV-1-4&17). Les  pendages des failles du secteur de l’Estrop 

sont généralement plus forts (80°) que ceux de failles normales classiques. 

L’architecture générale de la zone de faille favorise la présence de relais extensifs entre les 

plans de cisaillements (Fig. IV-1-9&10, VIII-3 et 5A). Cet aspect est capital dans la compréhension du  

modèle d’évolution des zones de failles de l’Estrop. 

L’accumulation de rejet sur ces failles détermine la formation de roches de failles différentes 

suivant la lithologie affectée et le rapport entre le rejet et l’épaisseur des bancs (i.e. les différents 

types de juxtapositions lithologiques) (Fig. IV-1-9). Ainsi, pour un banc de grès :  

(1) Une faille ayant un rejet inférieur à l’épaisseur du banc de grès se matérialise 

par une densité de fractures importante en position R (Riedel, 1929) au voisinage du plan de 

cisaillement. Ces veines sont scellées par du quartz dans le grès tandis qu’elles ne le sont pas 

dans les pélites (observations en Fig. IV-1-8). Avec l’accumulation de rejet, deux plans 

cisaillants s’individualisent et définissent la zone cœur de faille (observations en Fig. IV-1-9). 

Au sein de celle-ci, les fractures initiées en géométrie de plan R de Riedel fonctionnent 
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maintenant comme des fractures T au sens de Riedel et s’ouvrent avec l’accumulation de 

rejet. Des rotations de clastes sont possibles au sein de cette zone cœur de faille 

(observations en Fig. IV-1-21). Ces géométries sont scellées par un quartz blanc à texture 

blocky.  

(2) L’accumulation de rejet peut aboutir à deux cas distincts, en fonction de 

l’épaisseur du banc de grès : 

(i) Les bancs d’épaisseur décimétrique à métrique peuvent montrer des géométries 

de sandstone smear associées aux relais extensifs présents entre deux terminaisons de 

segment de faille et autorisant l’étirement-basculement par « cassure-scellement » du banc 

dans le volume de faille (i.e fractures d’extrado sur le crochon et relais extensifs entre plans P 

scellés dans le cœur de faille). Cette géométrie est aussi autorisée par le fait que la zone 

cœur de faille est d’épaisseur équivalente au banc de grès affecté (Fig. VIII-3).   

(ii) Les bancs d’épaisseur métrique (et plus) ne montrent pas de telles géométries, 

leur épaisseur étant bien supérieure à l’épaisseur de la roche cœur de faille. La géométrie 

d’étirement en relai extensif se matérialise dans ces bancs par une densité importante, sur 

une épaisseur décimétrique à métrique, de plans C et P scellés par du quartz. Lorsque que le 

rejet provoque la juxtaposition du grès avec les niveaux hétérolithiques, la roche de faille 

évolue en un mélange mécanique composé de clastes de grès et de pélites (observations en 

Fig. IV-1-11). Ce mélange est scellé par une succession d’épisodes de cimentation de quartz 

blanc et de quartz sombre (avec inclusions de pélites), témoignant du caractère incrémental 

de la déformation (observations en Fig. IV-1-12). Par ailleurs, dans ces bancs de grès épais, 

des quadrants compressifs peuvent localiser des roches de failles foliées similaire à celles du 

secteur de Point vert-Restefond (cf. ci-dessous, partie VIII-4-2).  

La zone d’endommagement est composée de fracture non colmatées dans les pélites et de 

fractures colmatées (à partiellement colmatées) par le quartz dans les grès. Une intense fracturation 

de fond du massif est présente et présente les mêmes caractéristiques de remplissages que la zone 

d’endommagement (Fig. IV-1-3). Les stylolites sont rares dans les corps gréseux et localisés 

préférentiellement dans les zones présentant des lits de phyllosilicates détritiques au sein du corps 

gréseux turbiditique (Fig. VIII-3).    
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Figure VIII-3 : Modèle d’architecture, d’évolution et de perméabilité (post déformation) pour les 
zones de faille pour le secteur de l’Estrop. Voir texte pour commentaires.  

 

VIII-4-2 Modèle de faille pour la zone de Point Vert Restefond 

 

Les failles principales du secteur de Point Vert – Restefond  sont orientés NE SW à E-W et ont 

des rejets jusqu’à  pluridécamétrique. La largeur de la zone cœur de faille est toujours inférieure au 

mètre. 

L’architecture générale des zones de failles se présente sous forme d’un système de Horst et 

de graben  matérialisant l’extension de la série gréso pélitique (Fig. VIII-4). Ces géométries de failles 

induisent localement des zones en compression et des zones en extension, i.e des quadrants 
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compressifs et des quadrants extensifs de failles. Les zones en compression se matérialisent par des 

roches foliées (majoritaires sur la zone), les zones en extension se matérialisent  par des veines ou 

des brèches à scellement de quartz.   

L’accumulation de rejet sur ces failles se matérialise de la façon suivante (Fig. VIII-4):  

(1) A faible rejet, les grès arkosiques se déforment pour devenir des roches de 

failles foliées. L’acquisition de la foliation (pression solution et néoformation de 

phyllosilicates) est favorisée par la présence de fractures intra et trans-granulaire accentuant 

les interactions fluide-roche. La formation des veines fibreuses est associée à la pression 

solution suivant un mécanisme de crack-seal (observations sur la Fig. IV-2-12, échantillons 

10RT6C et 08RT05). 

(2) L’acquisition de la foliation se poursuit et les lits de phyllosilicates localisent 

des rejets cisaillants, individualisant des lentilles au sein de la roche foliée (observations sur 

la Fig. IV-2-12, échantillons 08PV02). Il en résulte une rotation des éléments les plus 

compétents, contenant notamment les veines fibreuses, ainsi recoupées par les veines 

prismatiques. Celles-ci font leur apparition à ce stade.  

(3) Lorsque le rejet devient supérieur à l’épaisseur de la couche de grès, Les 

épontes foliées du cisaillement sont fracturées et les clastes foliées se désolidarisent de leurs 

épontes.les niveaux pélitiques situés en dessus et en dessous de la couche sont incorporés 

dans la roche de faille  et se mélangent à ces clastes de grès foliés.  

(4) & (5) Avec l’augmentation du rejet, des pélites sont incorporés dans la roche 

de faille et mélangées avec les clastes de grès foliés, aboutissant à la formation d’une gouge. 

Celle-ci peut acquérir une fabrique tectonique fruste de type S-C. 

 Dans les bancs de grès massifs, les zones en situation de quadrant compressif de grande 

échelle  (Fig. VIII-4) localisent des volumes importants de grès foliés ou coexistent des structures S-C 

(Fig. VIII-5B) avec des quadrants extensifs d’ordre de grandeur inférieur, localisés par exemple entre 

deux cisaillements (observations sur la Fig. IV-2-8, carrière de Restefond). Les failles mineures, 

situées en dehors de ces quadrants compressifs, à pendage fort et affectant les bancs de grès massif 

(observations en partie VI-2) montrent aussi des fabriques foliées mais sur des volumes plus faibles 

(cm accollés au miroirde faille). 

 Au niveau des intersections de failles, les brèches dilatantes à remplissage de quartz (et 
calcite) sont présentes. On n’y observe pas de cyclicité de cimentation comme dans le secteur de 
l’Estrop (texture blocky). La disposition géométrique de cette objet structural dans le modèle de faille 
de Point Vert – Restefond est primordiale car il s’agit d’une géométrie  déjà documentée comme 
étant une zone préférentielle et localisée d’écoulement de fluides et de localisation de précipitation 
minérale (Sibson, 1996 ; Craw, 2000 ; Betts & Lister, 2002 ; Tripp & vearncombe, 2004 ; Gartrell et al., 
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2004). Notons toutefois que leur rôle des les systèmes pétroliers n’est pas encore bien documenté 
(Gartrell et al., 2004).  
 

VIII – 6 -  La mécanique responsable des deux types de zones de faille  

 

La lithologie, l’état diagénétique du protolithe, le rejet, la température et l’enfouissement 

lors de l’activité des failles sont similaires sur les deux zones d’étude. Cependant, l’expression de la 

déformation représentative diffère d’une zone à l’autre, i.e. brèche dilatante pour l’Estrop vs. roche 

foliée pour Point Vert-Restefond.  

 

VIII-6-1- Les brèches de failles cimentées 

 

Dans le cas des brèches de failles de l’Estrop, les plans T au sens de Riedel sont 

préférentiellement activés dans la roche de faille (Fig. VIII-5A). Ce type de  déformation tend à élargir 

le volume de la zone de faille. Les conditions extérieures doivent pouvoir autoriser une dilatation 

(Nicolas, 1989). Cet élargissement du volume de faille crée des « espaces » associés à chaque 

incrément de déformation (plans T) et favorise les chutes de pression liées à l’ouverture du volume 

de faille. Ces chutes de pression favorisent la précipitation des fluides circulant dans le système et 

expliquent les importantes minéralisations observées (Fig. VIII-6). Au cours de chaque incrément de 

déformation, une chute de pression est responsable de la minéralisation du volume de faille (Sibson, 

1985 ; 1990 ; 1994 ; Mc Caig, 1987). Au cours de l’intervalle de temps entre deux incréments de 

déformation, les fluides responsables de la pression-solution des silicates (active dans le système et 

en périphérie) ne peuvent s’écouler dans la zone de faille scellée par la précipitation précédente; 

l’incrément de déformation suivant autorise la rupture du ciment présent dans la faille,  ces fluides 

sont libérés et minéralisent, par un nouvel épisode de cimentation, le volume de faille rendu 

disponible par ouverture. Au cours de la déformation, les épisodes d’écoulement dans le volume des 

failles de la zone Estrop sont épisodiques et cycliques.  



VIII-SYNTHESE SUR LES CONDITIONS DE LA DEFORMATION Page 329 
 

 

Figure VIII-4 : Modèle d’architecture, d’évolution et de perméabilité (post-déformation) pour les 
zones de faille du secteur de Point Vert-Restefond. Voir texte pour commentaires.  
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Cependant, Sibson (1990 ; 1994) propose que la rupture d‘une faille autorise l’échappement 

épisodique d’un fluide en surpression vers les zones à plus basse pression. Ce comportement est 

appelé « comportement en valve» (« Fault valve behaviour »). La faille permet ainsi momentanément 

la rupture de la barrière de perméabilité maintenant la surpression (i.e. minéralisation dans la zone 

de faille). La pression baisse ainsi dans le compartiment surpressé mais se rétablit  dès que celui-ci  

redevient étanche (i.e après la nouvelle cimentation). Pendant le cycle intersismique, la contrainte 

tectonique et la surpression se reconstituent et c’est leur combinaison qui mène à la nouvelle 

rupture (Caine et al., 2010). Dans les roches de faille de l’Estrop, les figures d’injections de clastes 

détritiques dans les fractures à partir du miroir principal pourraient être les témoins d’épisodes de 

libération de surpression de fluides.  

Figure VIII-5 : Schéma des structures de 2ème ordre (Système de Riedel, 1929 ; modifié de Nicolas, 
1989) en relation avec une faille normale et occurrence dans trois architectures possibles du faisceau 
de failles normales. Si les conditions extérieures autorisent une dilatation de la zone de faille, la 
géométrie A est privilégiée. Sinon, la géométrie B est privilégiée.  
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Figure VIII-6 : Mécanisme de comportement en valve sismique d’une zone de faille modifié d’après 

Sibson (1986, 1990). 

Plusieurs explications peuvent être données pour expliquer ces surpressions : (1) Une 

surpression de fluides peut se produire si la porosité de fractures est confinée par des niveaux 

imperméables (couverture sédimentaire étanche ou scellement de la faille); (2) L’eau se dilate plus 

rapidement que les minéraux des roches pendant l’augmentation de température ; si le réservoir est 

scellé (cf. ci-dessus), la dilatation thermique de l’eau favorisera l’augmentation de pression de fluide; 

(3) En domaine de métamorphisme, les réactions métamorphiques relâchent de l’eau et du dioxyde 

de carbone (Fossen et al., 2010). Des figures de surpression de fluides sont associées à la 

déformation dès le domaine de métamorphisme de très bas degré (Fossen et al., 2010).  

L’activation des plans T au sens de Riedel, responsables de ces géométries de déformation est 

décrite comme active dans trois cas : (i) si la pression lithostatique est faible (cas des failles 

superficielles), (ii) Si la contrainte normale sur le plan de faille est relativement faible et (iii) si les 

pressions effectives dans le volume de faille sont faibles (Nicolas, 1989). L’enfouissement (5-8km) au 

cours de l’activité des failles étudiées (Chapitre V & VII) exclue le cas (i).   Les cas (ii) et (iii) sont tous 

deux envisageables  mais nécessitent une dilation globale du système pour expliquer l’élargissement 

de la zone de faille. Cette dilatation globale du système -autorisée ou non- contrôle la différence de 

mécanique entre les failles  du secteur de l’Estrop et les failles du secteur de Point Vert-Restefond. 

Cette différence de mécanique contrôle le type de roche de faille (Chapitre VIII-5-3).  
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VIII-6-2- Les roches foliées  

 

Dans le cas des arkoses foliées des failles de Point Vert-Restefond, les plans R (ou C’) au sens 

de Riedel sont préférentiellement activés (Fig. VIII-5B). Ce type de déformation (structures S-C-C’) 

tend à réduire le volume occupé par la roche de faille et compresser celle-ci. La compression du 

matériel présent dans la zone de faille s’effectue notamment par fracturation intra-granulaire 

favorisant la désagrégation du milieu et les interactions fluide-roche contribuant ainsi à l’acquisition 

de la foliation.  

Les structures S-C  dans les gouges de failles ou les cataclasites  sont considérées comme 

témoins d’un état de glissement asismique (House & Gray, 1982 ; Chester et al., 1985 ; Sibson, 1986).  

 

 Veines fibreuses Vs veines prismatique – Dualité de comportement de la faille ? 

 

La texture fibreuse de remplissage de veines, absente dans les roches de failles de l’Estrop 

(hors échantillon folié), est typique des roches de failles foliées du secteur de Point Vert-Restefond.  

Les textures en crack-seal, i.e. correspondant à une succession d’incréments d’ouverture 

pendant la précipitation de ciment (Laubach et al., 2004),   dans les roches de faille foliées suggèrent 

une ouverture progressive des veines probablement associée aux surfaces de pression solution 

présent dans le volume de faille folié. Nous associons la différence de texture entre les veines syn-

cinématiques fibreuses et les veines syn-cinématiques prismatiques à une différence de cinétique de 

remplissage, donc probablement de cinétique d’ouverture des veines, i.e. de  cinétique de 

déformation dans le cœur de faille au moment de la précipitation. 

 Il apparait que, dans le cas du secteur Point Vert-Restefond, le remplissage fibreux 

intervienne de façon précoce, puisque que systématiquement recoupé par les veines prismatiques à 

quartz-calcite. Ainsi, les observations microstructurales sur les veines des roches de failles foliées 

montrent une dualité de cinétique de déformation : (1) Un déplacement d’ouverture acquis par 

faibles incréments d’ouverture dans le cas des veines fibreuses associées à la pression-solution ; (2) 

Un déficit de remplissage des veines en quartz associé à un incrément d’ouverture trop important 

n’autorisant pas le scellement complet par le quartz : Dans le cas de ces veines à quartz prismatique ; 

la cristallisation de calcite prend le relai sur la croissance des prismes de quartz (Chapitre VII).  
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VIII-6-3- Les conditions extérieures favorisant l’élargissement de la zone de faille  

 

L’élargissement associé au fonctionnement des zones de failles de l’Estrop nécessite des 

conditions autorisant une dilatation globale du système (Nicolas, 1989).  Dans cette étude, quelle 

géométrie du système, présente dans le cas de l’Estrop et absente dans le cas de Point Vert-

Restefond, autorise la dilatation globale ?  

 

Le saut d’enfouissement des Grès d’Annot sous les nappes (Chapitre III) est situé au plus à 

quelques kilomètres à l’ouest du secteur de l’Estrop et les pressions lithostatiques imposées sur cette 

zone moins enfouie (de plusieurs kilomètres) sont bien moindres que celles imposées à l’est de l’ 

Estrop (Fig. VIII-8). Cette zone pourrait jouer l’effet de bord libre permettant la dilatance dans les 

zones de failles de l‘Estrop (Cas (1) Fig. VIII-8). A contrario, il n’y a pas de gradient d’enfouissement 

équivalent reconnu pour la zone de Point Vert – Restefond (Cas(2) Fig. VIII-8) De plus, l’orientation 

des failles de l’Estrop  est globalement orienté NE-SW tandis que celles  de Point Vert-Restefond est 

NE-SW à E-W (Chapitre IV & IX). Dans une logique d’élargissement de la zone de faille et d’un bord 

libre joué par le saut d’enfouissement à l’ouest de l’Estrop, le système de failles de ce secteur semble 

mieux orienté pour autoriser une dilatation du système.  

 

Figure VIII-8 : Cas (1) Hypothèse d’un « bord libre » lié au fort gradient d’épaisseur des nappes à 
l’ouest de l’Estrop (Cf. Chapitre III), et ayant pu favoriser l’élargissement des zones de failles de 
l’Estrop. Cas (2) Les failles de Point Vert-Restefond ne sont pas à proximité d’un « bord libre » ayant 
pu favoriser l’élargissement des zones de failles. Voir texte pour commentaires. 
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IX- ROLE DES FAILLES ETUDIEES DANS L’HISTOIRE ALPINE 

IX-1- Datation de l’activité de la Faille de Point Vert 

 

Dans le but de déterminer l’âge d’activité du faisceau de faille E-W affectant la 

couverture sédimentaire au nord-ouest du massif de l’Argentera, et spécifiquement dans la 

série sédimentaire des Grès d’Annot, nous avons réalisé une datation 40Ar/39Ar des micas 

syncinématiques de la faille de Point Vert. L’activité de cette faille s’effectue dans des 

conditions de métamorphisme de très bas degré (Chapitre IV&VIII). La roche de faille montre 

une intense foliation en partie acquise par la néoformation d’abondants micas blancs 

syncinématiques issus de l’altération des feldspaths de la roche hôte à une température 

autour de 200°C (Chapitre IV&VII). 

La méthode 40Ar/39Ar est classiquement utilisée pour dater l’âge d’activité des zones 

de cisaillements en domaine de très bas et bas degré de métamorphisme (Corsini et al., 

2004 ; Haines & van der Pluijm, 2007 ; Sanchez et al., 2010 ; Duvall et al., 2011 ; Surace et al., 

2011).  Dans notre cas, la température de fermeture du système Ar/Ar sur micas (350-450°C, 

e.g. Dunlap, 1997 ; Harrison et al, 2009) est supérieure à la température de cristallisation des 

micas syncinématiques des roches de failles étudiées (250°C-Chapitre VI). Comme suggéré 

par Clauer & Mongodin (2012), les âges obtenus dans cette partie du manuscrit sur les micas 

cristallisés ne posent ainsi pas le problème de l’incertitude sur la température de fermeture 

du système Ar/Ar sur micas: cette dernière étant supérieure à  (1) la température maximum 

atteinte par le protolithe et (2) la température d’activité de la faille (Dunlap, 1997). Les âges 

obtenus sur les micas néoformés pourront être considérés comme des âges de cristallisation 

ans la mesure où ces micas ne sont pas affectés par des pertes d’argon radiogénique ou de 

l’excès d’argon. 

Pour les felspaths potassiques qui apparaissent sous la forme de clastes dans les 

roches étudiées, de nombreuses estimations utilisant les lois de la diffusion volumique ont 

montré que leur température de fermeture pour l’argon s’échelonne entre 150°C et 300°C 

(Lovera et al., 1989,1991,1993 : Heizler et al., 1998 ;Streepey et al., 2002)). Ces températures 

sont équivalentes aux températures d’activité de la faille étudiée ici, ce qui implique que ces 

feldspaths potassiques n’ont probablement pas été complètement remis à zéro lors de la 
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déformation et contiennent de l’argon hérité ce qui va conduire à des âges trop vieux. Ce 

problème est discuté dans la partie IX-1-3. 

 

X-1-1-Echantillonnage  

 

L’analyse a été réalisée sur un échantillon d’arkose  foliée du cœur de la faille de 

Point Vert (08PV2 – Chapitre IV, Fig. IV-2-12), composé de quartz, de phyllosilicates et de 

feldspath (Partie VI-2 Article in prep., Fig. IV-2-16). Les néoformations de micas blancs 

(proche du pôle phengitique) sont présentes sous forme de lits micacés dans lesquels nous 

avons réalisés nos analyses (Fig. IX-1A). Ces micas sont issus de l’altération des feldspaths 

détritiques ; nous avons vu dans la Partie IV-2 que des reliquats de ces derniers pouvaient 

subsister dans les lits micacés. Ainsi, micas détritiques et feldspaths peuvent être présents 

dans les lits micacés analysés. 

Figure IX-1 : Résultats des datations 40Ar/39Ar dans les lits micacés des roches de faille foliées 
de la faille de Point Vert. (A) Exemple de site d’analyse (diamètre >10 hantillon 
08PV02 (Fig. IV-2-12, Partie IV-2. (B) Résultats des datations sous forme de tableau. (C) 
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Résultats sous forme de graphique, comparaisons avec l’âge du dépôt des Grès d’Annot,  
l’âge de chevauchements de socle dans le massif de l’Argentera et avec l’âge d’exhumation 
traces de fission de l’apatite des Grès d’Annot (<110°C). 

 

X-1-2-Méthodologie 

 

Compte tenu de sa haute résolution spatiale (e.g. Muller, 2003; Paillis et Cosca, 2004) 

et de sa procédure d’extraction de gaz, le laser UV 40Ar/39Ar utilisé en géochronologie fournit 

un outil pertinent pour la datation des micas se rapportant à différents sites dans la texture 

de roches plus ou moins déformés. Les analyses ont été effectuées par Patrick Monié à 

Géosciences Montpellier et seules les principales étapes de préparation des échantillons et 

les méthodes d'analyse pour la méthode utilisée sont données ici. 

La roche est découpée en section de 1 mm d'épaisseur qui est ensuite polie sur les 

deux faces (1/4  m). L’échantillon est ensuite rincé par ultrasons dans l'éthanol puis à l'eau 

distillée, enveloppé dans des feuilles d'aluminium pur, puis irradié dans le réacteur nucléaire 

de l'Université McMaster (Canada) avec plusieurs aliquotes du standard international 

MMHb-1 [520,4 ± 1,7 Ma; Samson et Alexander, 1987]. Après irradiation, l’échantillon est 

placé sur un porte-échantillon en cuivre dans une chambre UHV échantillon (Ultra High 

Vacuum) et chauffé pendant 48 h à 150-200 ° C pour éliminer l'argon atmosphérique 

adsorbé par l'échantillon et les parois de la chambre. 

La technique d'ablation laser in situ relative à la méthode 40Ar/39Ar a été décrite par 

Schaeffer et al. (1977) et la procédure de détails a été récemment précisée par Agard et al, 

(2002) et Paillis & Cosca (2004). Le système utilisé consiste en un laser UV pulsé de type 

« Nd: YAG « et un ensemble de lentilles de focalisation de faisceau. Un obturateur de 

faisceau permet la sélection du temps d'exposition au rayon laser. Cette durée dépend de la 

nature de l'analyse minérale, sa teneur en K et son âge présumé. Pour chaque détermination 

de l'âge in situ, l'argon a systématiquement été extrait d'une surface maximale 50x100 μm 

qui correspond soit à un grain unique soit à un mélange de plusieurs petits grains (cas de 

notre étude). Le cratère produit par le faisceau laser mesure 20-30 μm ; dans le cas des 

micas, l’incision ne dépasse pas 30  m de profondeur en fonction de l'orientation 

tridimensionnelle des cristaux. 
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Pour chaque analyse, une fois l’extraction réalisée, environ 4 minutes ont été 

nécessaires pour la purification des gaz dans une ligne comprenant des pièges froids et 

chauds. Le gaz purifié est ensuite analysé sur le multiplicateur d'électrons d'un spectromètre 

de gaz MAP 215-50 gaz noble en passant des pics de masse 40 à la masse 36 (15 cycles). Les 

« blancs » du système ont été systématiquement évalués toutes les trois analyses et ont 

donné des valeurs de 2x10-12 cc pour 40Ar et 3x10-14 cc pour 36Ar. Pour chaque expérience, 

les âges apparents ont été obtenus après correction des « blancs », de la discrimination de 

masse, de la désintégration radioactive de 37Ar / 36Ar et des interférences induites par 

irradiation. Les âges ont été calculés en utilisant une version modifiée du logiciel intégré 

Argon (Arnaud et Heide). Les âges apparents sont présentés dans le tableau en Figure IX-1B 

(avec une incertitude de 1 ) en faisant l'hypothèse d'une composition atmosphérique de 

l’argon initialement piégé  (ie (40Ar/36Ar) i c. 295,5) (McDougall et Harrison, 1988). 

 

X-1-2-Résultats  

 

Les âges des 17 points d’analyse effectués sur l’échantillon folié 08PV02 sont compris 

entre 61,68 Ma et 21,45Ma (Fig.IX-1B&C). Les erreurs sur la mesure sont comprises entre 

0.18 et 2.38 Ma.  7 de ces âges sont plus vieux que l’âge du dépôt des Grès d’Annot et 10 

d’entre eux sont plus jeunes que l’âge de dépôt (Fig. IX-1C). Les trois valeurs les plus jeunes 

sont de 21Ma.  

 

X-1-3 Discussion 

 

Nous avons vu dans la partie IV-2 que la roche de faille foliée est formée de quartz, de 

phyllosilicates et de feldspaths et que la déformation s’est effectuée en présence de fluides. 

Deux points sont à noter : (1) le mélange entre les micas détritiques et les micas 

authigéniques tend à surestimer l’âge de fonctionnement de la faille (i.e âge de mélange plus 

vieux car tirant vers le pôle détritique) (Haines & van der Pluijm, 2007). L’âge le plus vieux 

est alors considéré comme un âge  détritique, les âges intermédiaires sont considérés 

comme des âges de mélange, tandis que les âges les plus jeunes sont considérés comme les 

plus proches des âges de néocristallisation, synchrone du cisaillement dans la zone de faille 

(Haines & van der Pluijm, 2007). Pour valider ces âges, il est utile de répéter les analyses sur 
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plusieurs échantillons présentant les mêmes caractéristiques. (2) La présence de fluides dans 

la zone de faille peut apporter un excédent d’argon radiogénique induisant également une 

surestimation de l’âge de fonctionnement de la faille.  

Nous excluons le fait que ces âges soient associés à l’unique action de la diagénèse 

d’enfouissement sur les micas puisque Labaume et al., 2008b ont montré que les âges Ar/Ar 

sur muscovites détritiques de la zone interne étaient hercyniens et que le « reset » associé à 

l’enfouissement était inexistant.   

Cependant, Labaume et al., 2008b ont aussi montré que les feldspaths avaient subi 

un reset partiel du système Ar/Ar dans la série des Grès d’Annot dans une zone située plus à 

l’Est que la zone étudiée ici i.e. donc plus profondément enfouie (Gias Valonnetto-9-11km-

Chapitres II&III-Age 22 Ma-). Cet âge a été interprété comme l’âge d’enfouissement maximal 

de la série sur cette zone. Il semble ainsi pertinent de travailler sur le Grès Hôte de la faille 

de Point Vert pour s’assurer du non reset des feldspaths associé à la diagénèse. Cependant, 

les points d’analyses ont été effectués sur des amas micacés homogènes dans le but de 

minimiser cette pollution probable.  

Pour ces raisons, nous interprétons les âges les plus jeunes, i.e. autour de 21Ma, 

comme proche de l’âge d’activité de la faille de Point Vert dans le domaine de 

métamorphisme de très bas degré (Miocène inférieur – Burdigalien). Cet âge correspond 

également à l’âge d’enfouissement maximal de la série des Grès d’Annot sous les nappes ; 

ceci est cohérent avec les températures d’activité mesurées sur les roches de faille (200-

250°C sans anomalie thermique) car nécessitant un enfouissement de 7-9km au moment du 

fonctionnement.  

Les âges plus vieux que celui du dépôt des Grès d’Annot (Fig. IX-1C) sont interprétés 

comme des âges détritiques ou des âges de mélange entre le pôle néocristallisé et le pôle 

détritique (feldspath ou micas dans le mélange). Cependant, notons l’absence d’âge 

hercynien dans ces résultats. Pourtant, le dépôt des Grès d’Annot est principalement nourri 

par du matériel hercynien des massifs des Maure-Estérels et Corso-Sarde (Kuenen et al., 

1957 ; Gubler, 1958 ; Stanley, 1961 ; Elliott et al., 1985 ; Ravenne et al., 1987 ; Sinclair, 2000). 

Avant d’être incorporés dans les grès, micas et felspath potassique ont pu subir une remise à 

zéro partielle de leur système isotopique lors des phases alpines qui affectent le bâti 

hercynien en Corse par exemple. Par ailleurs, le reset du système a été accentué au sein des 
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grès par l’importance des transformations minéralogiques sous conditions hydratées 

associées à la déformation.  

L’âge d’activité de 21 Ma pour la faille E-W de Point Vert dans des conditions de 

métamorphisme de très bas degré (250°C-0.1Gpa) est synchrone avec les âges d’activité de 

22.5 Ma des chevauchements de socle dans le massif de l’Argentera sur phengites 

syncinématiques, dans des conditions de métamorphisme de bas degré (350°C-0.35-0.4GPa) 

(Corsini et al., 2004 ; Sanchez et al., 2010). Dans l’hypothèse d’un gradient géothermique 

moyen (30°C/km), ces résultats suggèrent que le chevauchement de socle s’est effectué de 

façon synchrone avec ces failles normales mais dans des conditions thermiques impliquant 3 

à 4 km d’enfouissement supplémentaire pour le socle. Cet enfouissement supplémentaire 

est probablement associé à l’épaisseur de la série mésozoïque sur les zones d’études. 

Une synthèse de l’évolution tectonique de la zone externe des Alpes du Sud-Ouest est 

proposée dans la partie IX-3. 

 

IX-2- Autres failles étudiées  

 

Au cours de ce travail de thèse, et notamment en début de thèse lors du choix des 

zones d’études, plusieurs zones de failles affectant les Grès d’Annot dans des contextes 

divers ont fait l’objet d’une reconnaissance rapide (Fig. IX-2). 

 

IX-2-1-Les failles syn-sédimentaires ou précoces 

 

  Dans cette section, deux zones de failles sont présentées : a) les failles de la 

Tête Ronde, sur le versant sud du vallon de la Moutière et b)  les failles de la Foux d’Allos, sur 

les versants est de la Baisse de l’Aiguille et de la Baisse de l’Auriac (Fig. IX-2).   
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Figure IX-2 : Localisation des affleurements de failles ayant fait l’objet d’une reconnaissance 
au cours de cette thèse. Voir texte pour commentaires. 

a) Les failles de la Tête Ronde 

 

Le faisceau de failles de la Tête Ronde a été étudié par Pochat (2003), Guillocheau et 

al. (in Joseph et al., 2005) et Pochat & Van Den Driessche, (2007) (Voir Partie II-3-1). Il est 

constitué de quatre failles majeures d’orientation E-W et de rejet décamétrique. Ces auteurs 

ont conclu au jeu syn-sédimentaire de ces failles, principalement sur la base d’arguments 

sédimentologiques (variations de faciès et d’épaisseur entre les compartiments séparés par 

les failles).  

Dans le but de discuter le caractère synsédimentaire de ces failles sur la base 

d’arguments structuraux et microstructuraux, il nous a semblé pertinent de porter notre 

attention sur les bancs turbiditiques localisés à la périphérie des failles majeures. En effet, 

les structures de plus petite échelle (failles à rejet décimétrique) susceptibles d’être 

localisées dans la zone d’endommagement de ces failles majeures pouvaient ne pas avoir 
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été réactivées par les épisodes tectoniques ultérieurs et avoir seulement subi la diagénèse 

d’enfouissement. Les résultats de cette prospection sont présentés sur la figure IX-3.  

Les failles étudiées sont localisées dans le bloc abaissé situé entre deux failles 

majeures antithétiques (Fig. IX-3A). Ce sont des failles normales de rejets millimétriques à 

décimétriques orientées en moyenne N140E. Elles affectent des bancs gréseux d’épaisseur 

décimétrique de granulométrie grossière à fine et des bancs pélitiques d’épaisseur 

décimétrique (Fig. IX-3B&C).  

La figure IX-3B&C montre une faille à rejet décimétrique dont la partie supérieure du 

bloc de toit comporte un niveau pélitique pluri-centimétrique absent dans le bloc de mur. 

Cette faille est scellée par un niveau gréseux d’épaisseur centimétrique coiffant le bloc de 

mur et le bloc de toit (Fig. IX-3B&C).  

Des failles mineures de rejet jusqu’à centimétrique sont présentes dans les blocs de 

mur et de toit de cette faille (Fig. IX-3B, C&D). Ces failles ont une épaisseur millimétrique et 

sont de couleur sombre.  

En observation microscopique , ces failles sont matérialisées par la présence de 

stylolithes de couleur sombre (Figure IX-3E, F&G). Ces stylolithes affectent le plan de faille 

ainsi que le contact entre lamines sédimentaires de granulométrie différente.  

Dans le plan de faille, deux types de grains sont présents : (1) des grains de quartz et 

de feldspaths non fracturés à légèrement fracturés par des fractures sub-parallèles au plan 

de failles. Ces grains contiennent des impuretés distribuées de façon homogène (Fig. IX-3F 

&G) ; (2) Des grains de quartz limpides à bords cristallins ou montrant des golfes de 

dissolution présents au voisinage du stylolithe (Fig. IX-3F&G). 

Nous interprétons les grains notés (1) comme les grains détritiques. Ces derniers 

montrent une fracturation discrète à absente et ne montrent pas de critère de cisaillement 

ni de mouvement relatif les uns par rapport aux autres. Nous interprétons les cristaux (2) 

comme des cimentations diagénétiques reprises en stylolites et s’appuyant sur les 

hétérogénéités sédimentaires et structurales du grès.  

Le scellement précoce de ces structures par des bancs turbiditiques sus-jacents, 

l’épaisseur supérieure des dépôts dans le bloc de toit  des failles à rejet décimétrique, le 

faible état microscopique de fracturation du grès encaissant et l’absence de réduction 

granulométrique significative dans la faille suggèrent qu’il s’agisse de failles syn-

sédimentaires. Etant donné la très faible fracturation, ces structures pourraient être des 
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bandes de désagrégation (Fossen, 2007) (i.e. réarrangement de grains sans cataclase sous 

faible enfouissement (0-500m)) ensuite compactées et cimentées par la diagénèse.   

 

b) Les failles de la Foux d’Allos 

 

Il s’agit de failles normales orientées en moyenne nord-sud, avec des pendages très 

faibles vers l’ouest (4-15°W),  et u pitchs autour de 90° (Fig. IX-4A&B). Ces failles affectent les 

Grès d’Annot et les Schistes à Blocs sus-jacents avec des rejets métriques à décamétriques. 

Sur le versant de la Baisse de l’Aiguille, l’observation de ces failles est rendue plus complexe 

par la présence des failles NE-SW à fort pendage étudiées dans le chapitre IV de ce 

manuscrit. Sur le versant de la Baisse de l’Auriac, ces failles montrent une géométrie listrique 

dans les niveaux supérieurs des Grès d’Annot et une géométrie de collapse de l’anticlinal de 

compensation associé (Fig. IX-4A&B).  

Au contact Grès d’Annot-Schistes à blocs, les miroirs de ces failles portent une fine 

striation, très régulière, sans minéralisation macroscopique (Fig. IX-4C). 

En observation microscopique, ces failles montrent une structure en feuillets 

superposés de l’ordre de 200 μm d’épaisseur , composés d’une alternance de grains de 

quartz et feldspath de petite taille  pris dans une matrice claire, et de deux plaquages 

pélitiques à matrice sombre dans lequel flottent essentiellement des grains de quartz 

limpides, de forme diverses, de jusqu’à 100 μm de diamètre (Fig. IX-4D&E). Les fractures 

transgranulaires et intragranulaires sont absentes. Les grains ne montrent pas d’orientation 

préférentielle particulière.  
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Figure IX-3 : (A) Vue générale des failles E-W de la Tête Ronde depuis la Tête de Glaudon et 
localisation de l’affleurement étudié. (B, C &D) Failles de rejet centimétrique à décimétrique scellées 
par les bancs supérieurs. (E ) Photographie de lame mince.  (F & G) Microstructures du plan de faille 
et localisation des stylolites diagénétiques – Image microscopie lumière naturelle.  
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Figure IX-4 : (A) Vue générale vers le sud du thalweg montant de la Foux d’Allos à la Baisse 
de l’Aiguille, montrant des failles affectant le sommet des Grès d’Annot et les Schistes à 
Blocs. (B) Affleurement d’un plan de faille à pendage faible vers l’ouest. (C) Miroir de faille à 
pendage faible vers l’ouest. (D&E) Microstructures associées à ces plans de failles 
(microscopie optique en lumière naturelle) –Voir texte pour commentaires. (F) Vue générale 
vers le sud du thalweg montant de la Foux d’Allos à la Baisse de l’Auriac et (G) Interprétation 
structurale. 

Le grès au voisinage de ce miroir montre une fabrique sédimentaire et diagénétique 

replissée en forme de crochons au voisinage du plan de glissement.  

L’absence de fractures et la présence de rotations de grains dans l’éponte et le cœur 

de ces roches de failles sont interprétées comme l’expression d’une déformation précoce, 

antérieure à la diagenèse d’enfouissement.   
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IX-2-2-Les failles post-sédimentaires de la zone interne 

 

Dans cette section, deux zones de failles sont présentées : a) les failles E-W du 

Champsaur et b) les failles N-S du col de la Cayolle et du Général. 

  

a) Les failles E-W du Champsaur 

 

Ces failles affectent la formation turbiditique des Grès du Champsaur composant la 

couverture de la boutonnière de socle de Dormillouse (Hautes Alpes) (Fig. IX-5A&B). La 

réflectance de la vitrinite du protolithe de ce secteur est de 5.13% (Partie III- 2), soit une 

température d’enfouissement maximale supérieure à 240°C.  

 

Figure IX-5 : (A&B) Vue générale des failles E-W du Champsaur et corrélation de bancs 
turbiditiques associées. (C) Géométrie en échelons de veines à remplissage de quartz 
fibreux. 
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Ces failles sont des failles normales d’orientation E-W, avec des rejets métriques à 

pluri-décamétriques. Des veines d’épaisseur centimétriques disposées en échelon sont 

associées à l’endommagement ou à la terminaison de ces failles. Ces veines montrent des 

remplissages de quartz fibreux, très similaires à celles décrites dans les roches foliées du 

secteur de Point Vert-Restefond (Partie IV-2). Cependant, il n’a pas été observé ici de 

foliation macroscopique. 

La présence de veines de quartz suggère une température d’activité de ces failles 

supérieure à 80-90°C (Renard & Ortoleva, 1997). 

  

b) Les failles N-S de l’affleurement du Général et du col de la Cayolle 

 

Les zones de failles de l’affleurement du Général et du col de la Cayolle sont 

regroupées dans cette section car elles montrent des orientations et mécanismes de 

déformation similaires.  

L’affleurement du Général a été décrit par Du Bernard (2002) (Fig. IX-6A). Il s’agit d’un 

système de failles orienté N-S et associé à la faille majeure du Camp des Fourches, cette 

dernière abaissant le bloc ouest du système de plusieurs centaines de mètres. Le faisceau de 

failles du Général affecte les Grès d’Annot dans le bloc de toit de la faille du Camp des 

Fourches avec des rejets décimétriques à pluri-métriques.  

Les failles du col de la Cayolle sont des failles d’orientation nord-sud affectant les 

Grès d’Annot avec des rejets décimétriques à décamétriques. Celles-ci sont situées à 

proximité (1km à l’Ouest) d’une faille N-S recoupant les Grès d’Annot et les nappes et ayant 

un rejet de 300 mètres. L’affleurement présenté est situé 400 mètres sous le col de la 

Cayolle sur le versant sud (Fig. IX-6B, C, D & E). La stratification possède un pendage de 

N150E-30°NE. Deux failles à pendages antithétiques montre un angle d’intersection 

supérieure proche de 45°. La bissectrice de cet angle aigu est basculée vers l’Est et suggère 

une activité ante basculement. Le cœur de ces failles est formé d’un couloir intensément 

fracturé de façon subparallèle aux deux orientations des failles majeures (Fig. IX-6B&C). Dans 

la zone d’endommagement, les fractures associées à ces failles sont nombreuses et se 

densifient à proximité des plans majeurs. La plus grande partie de ces fractures recoupent 

l’intégralité de la série stratifiée visible sur l’affleurement, ne se limitant pas à un seul banc.  
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Figure IX-6 : (A) Vue générale vers le Nord de l’affleurement du Général et de la faille du Camp des 
fourches (Du Bernard, 2002). (B) Affleurement des failles N-S du col de la Cayolle et (C) interprétation 
structurale associée. (D & E) Microstructures des failles du col de la Cayolle (Voir texte pour 
commentaires). (F) Faille satellite de la faille du Camp des Fourches affectant les carbonates crétacés, 
avec localisation des échantillons de veines de calcite associées à la faille et (G) résultats de l’étude 
microthermométrique sur inclusions de fluides du ciment de calcite des veines.   

Les microstructures présentées sur la figure IX-6-D&E montrent une roche hôte 

arkosique affectée par des fractures transgranulaires dont la densité augmente à l’approche 

du plan de glissement principal. Le grain de quartz présenté en figure IX-6- E montre une 

géométrie générale de crochon et est affecté par des fractures ayant l’orientation de plan R 

au sens de Riedel. Ces structures sont cohérentes avec la cinématique en faille normale. 

Certaines des fractures affectant le grain au voisinage de la faille montrent de discrètes 

surcroissances de quartz limpides.   

Dans le but de déterminer la température d’activité de ces failles normales N-S, nous 

avons procédé à l’étude microthermométrique des inclusions de fluides sur les cristaux de 

calcite d’une veine syncinématique d’une faille satellite de la faille du Camp des Fourches. 

Cette veine est situé dans un relai extensif d’une faille normale à rejet métrique affectant les 

carbonates d’âge Crétacé Supérieur sous-jacents au Nummulitique (Fig. IX-6A&F). Cette 

étude a été réalisée à partir de la méthodologie présentée dans le chapitre VII de ce 

manuscrit.  

Les résultats sont présentés dans la figure IX-6G. 6 inclusions primaires ont pu être 

analysées dans deux échantillons différents. La température de première fusion de la glace 

(i.e. « first melting temperature » température à laquelle le fluide coexiste pour la première 

fois avec le solide) est comprise entre -13°C et -16°C. Cette gamme de température est 

légèrement supérieure aux températures de point eutectique publiées pour le système NaCl-

H20 (-22.9°C; Crawford, 1981; -21.2°C; Borisenko, 1977). La température de fusion complète 

de la glace est comprise entre -6°C et 0°C (-11°C pour le système H2O-NaCl-CH4; Becker et 

al., 2010). Ces températures impliquent des salinités très basses, comprises entre 5.1 % à 

6.5% en équivalent NaCl, d’après les équations de Brown and Lamb (1989). Les températures 

d’homogénéisation de la phase liquide après corrections sont comprises entre 104°C et 

111°C.  

Les isochores de la figure IX-6G ont été construites à partir du programme FLINCOR 

(Brown, 1989), dans le but de moyenner les valeurs microthermométriques présentées ci-
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dessus. Afin d’accéder à la température de piégeage de ces inclusions fluides, nous discutons 

ci-dessous les conditions barométriques de piégeage sur la base de nos observations 

microstructurales et du parallèle avec une étude préalable.  

Nos observations microstructurales montrent de légère surcroissance de quartz dans 

les roches de  la faille N-S de l’affleurement de la Cayolle. Ce mécanisme nécessite une 

température d’activité supérieure à 80-90°C (Renard & Ortoleva, 1997) et donc un 

enfouissement minimum de 3 km dans l’hypothèse d’un gradient géothermique de 30°C/km. 

De plus, les carbonates crétacés sont stratigraphiquement au dessous des Grès d’Annot dans 

lesquels ont été faites les observations microstructurales : il s’agit donc d’un enfouissement 

minimum. Sanchez et al. (2010) date l’activité de la faille du Camp des Fourches à 4-5 Ma et 

chiffre la vitesse d’exhumation globale du système à 0.8 mm/an au cours des derniers 8 Ma. 

Ainsi, l’enfouissement de la faille du Camp des Fourches lors de son activité serait compris 

entre 3.2 et 4 km. Ces conclusions restent préliminaires étant donné la distance entre les 

affleurements du col de la Cayolle et ceux  du Général.  

Ainsi, la figure IX-6G montre une gamme d’activité comprise entre 120°C et 160°C au 

niveau du Crétacé Supérieur pour ces failles d’orientation nord-sud. Il est probable que la 

pression de piégeage des inclusions de fluides tende vers la pression hydrostatique car la 

pression-solution/précipitation de quartz dans ces roches de failles est absente au Général 

et discrète à la Cayolle. Deux hypothèses sont avancées : (1) la température d’activité de ces 

failles est très proche de la limite thermique d’activité de ce mécanisme (90°C + 

enfouissement supplémentaire lié à l’épaisseur de la série tertiaire sur le crétacé Sup 

(120°C).) ou (2) la température d’activité de ces failles est bien supérieure (jusqu’à 160°C) à 

la température minimale de la pression-solution du quartz (90°C) mais la durée d’activité du 

mécanisme a été trop courte pour en autoriser une large expression dans les roches de faille 

étudiées.   cinétique du système  n’a pas autorisé une large expression de ce mécanisme.  

 

IX-2-3-Les failles post-sédimentaires de la zone intermédiaire 

 

a) Les failles de Chalufy 

 

Les failles de Chalufy affectent les Grès d’Annot et les Marnes Bleues à globigérines 

sous-jacentes sur le célèbre affleurement exposant l’onlap des bancs turbiditiques sur les 
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marnes (Ravenne, 2002; Smith & Joseph, 2004 ; Phillips et al., 2011) (Fig. IX-7A).  La 

réflectance de la vitrinite dans le protolithe est de 0.58-0.65% (Partie III- 2), soit une 

température d’enfouissement maximale comprise entre 71 et 76°C avec la corrélation de 

Vassoyevitch et al., (1979) et 105-114°C pour la méthode de Sweeney & Burnham, (1990). 

La faille principale montre une composante normale exprimée dans la géométrie 

générale (figure IX-7A) et par les critères cinématiques des surfaces de failles, notamment 

dans les marnes. Dans les grès, les miroirs de failles sont principalement décrochants 

(senestre et dextre) à normaux, d’orientation N-S à N035E et N80E à N110E. Cette deuxième 

orientation est minoritaire. L’échantillon 10CH2 a été prélevé sur un miroir de faille normale 

orienté N012E-85W-90°. 

Les microstructures montrent sur le miroir principal une réduction granulométrique 

associée à des fractures en position de fractures R au sens de Riedel  par rapport au plan 

principal de glissement. Il résulte de ces deux mécanismes une brèche cataclastique d’une 

centaine de microns d’épaisseur en bordure du miroir principal. Les fractures R de la zone 

d’endommagement de ce cisaillement sont scellées par du quartz microcristallin limpide en 

lumière naturelle.  

La pression solution du quartz étant active à partir de 80°-90°C, la présence de 

ciments de quartz suggère des températures de remplissages supérieures pour ces fractures. 

Deux solutions sont proposées : (1) le remplissage est associé à l’activité de la faille et donne 

une borne inférieure à sa température d’activité ; (2) le remplissage de ces veines n’est pas 

synchrone de l’ouverture et peut être associé à des circulations de fluides ultérieures.  

Cette étude préliminaire sur les failles de Chalufy soulève plusieurs questions. (1) 

Pourquoi la pression solution du quartz est-elle si développée dans la faille alors que le 

protolithe est tout juste suffisamment enfoui (Importance de la durée passée entre 71°C-

114°C- Partie III-2) ? (2) Les fluides présents dans la zone de faille étaient-il en équilibre 

thermique avec l’encaissant ? (3) Si ce n’est pas le cas, quel est leur source de ces fluides 

apportant l’anomalie thermique ? Répondre à ces questions nécessiterait une étude 

structurale et des traceurs géochimiques (isotopes stables) complémentaire, notamment 

dans les marnes sous-jacentes. 
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Figure IX-7 : (A) Vue générale vers le NE des failles de l’affleurement de Chalufy et de la 
géométrie d’onlap des Grès d’Annot sur les Marne Bleues à globigérines. (B&C) Miroirs de 
failles et localisation de l’échantillon (Voir texte pour commentaires). (D, E, F, G&H) 
Microstructures associées à la faille de Chalufy. Notons le remplissage par le quartz des 
fractures associées à la faille. Microscopie optique en lumière naturelle (D, F&H)  et en 
lumière polarisée (E&G). 
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IX-2-4-Les failles post-sédimentaires de la zone externe 

 

a) Les failles à rejet décimétrique de Braux 

 

Les failles de Braux étudiées par Labaume et al. (2008b) sont situées à quelques 

centaines de mètres à l’ouest d’une faille de rejet déca- à hectométrique appelée « faille de 

Braux » par Ravenne et al. (1987), « faille de Saint Benoit » par Tomasso & Sinclair (2004) et 

« faille du Savelet par (Puigdefabregas et al., 2004). Cette faille d’orientation NW-SE a été 

décrite par ces auteurs comme syn-sédimentaires, synchrone du dépôt des Marnes Bleues à 

Globigérines et de la partie inférieure des Grès d’Annot.  

Les failles étudiées par Labaume et al. (2008b) sont  d’orientation NNW-SSW, ont des 

rejets verticaux de quelques centimètres au maximum et portent des stries indiquant des 

mouvements normaux et décrochants. Les veines observées, cinématiquement associées à 

ces failles, présentent une cimentation exclusivement carbonatée. Le mécanisme de 

pression-solution des silicates associé à la déformation est absent ; ce fait indique une 

température d’activité lors du fonctionnement de la zone de faille inférieure à 80°C.  

Ces failles sont interprétées comme appartenant au système post-sédimentaire, avec 

une combinaison de jeux normaux et décrochants liés à l’activité de la faille majeure de 

Rouaine (Labaume et al., 2008b).  

 

b) Les failles du Ray 

 

Le faisceau de faille du Ray est situé dans un thalweg à 900 m au nord-est de la faille 

synsédimentaire de Braux (Fig. IX- 8A). La réflectance de la vitrinite pour le protolithe de 

cette zone est de 0.43 à 0.47% (Labaume et al., 2008b ; Partie III- 2 de ce manuscrit), soit une 

température d’enfouissement maximale comprise entre 58 et 63°C avec la corrélation de 

Vassoyevitch et al., (1979).  

Ces failles sont orientées nord-sud et affectent les Grès d’Annot avec des rejets 

décimétriques à décamétrique, la faille principale ayant le bloc est abaissé (Fig. IX- 8A). La 

zone d’endommagement de cette faille majeure est composée de failles de rejets 

décimétriques à métriques affectant les bancs de grès massifs et les niveaux hétérolithiques 
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(Fig. IX- 8B).  Des veines de calcite sont associées à la fracturation d’extrado de bancs de grès 

dans les crochons de faille (Fig. IX- 8C).  

Les observations microstructurales montrent un miroir de faille couvert d’un placage 

d’une centaine de microns d’épaisseur d’un mélange d’argiles, de grains de quartz de petite 

taille et scellé par un ciment de calcite micritique (Fig. IX- 8D). La roche hôte est composée 

de grains de quartz, de feldspath séricitisé (altération  héritée) et de micas détritiques. Un 

grain de quartz en bordure du plan de glissement est affecté par des fractures intra-

granulaires à géométrie radiale naissant sur un contact inter-grain. Ce mécanisme semble 

participer à la réduction granulométrique observée entre la roche hôte et le plaquage du 

miroir de faille (Fig. IX- 8E&F).  

Nous interprétons ce faisceau de failles comme des failles post-sédimentaires 

affectant un grès arkosique de diagénèse faible à modérée, de compaction modérée et à 

température d’activité faible à modérée (<80°C).  

La cinématique de ces failles est cohérente avec le mouvement senestre de la faille 

de Rouaine  : elles accommodent probablement les déformations dans un  quadrant extensif 

de ce décrochement majeur (Fig. IX- 8G). Ces conclusions sont en accord avec les conclusions 

de Labaume et al. (2008b) pour les failles de rejets décimétriques décrites dans la section 

précédente.  
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Figure IX-8 : (A) Vue générale des failles de Braux (syn-sédimentaire), de Rouaine et du Ray 
(post-sédimentaires). (B&C) Affleurements de la zone de faille N-S du Ray - voir texte pour 
commentaires. (D,E,F) Microstructures de la faille du Ray (microscopie en lumière naturelle). 
(G) Interprétation structurale du secteur ; la zone de faille du Ray est associée à un quadrant 
extensif de la faille décrochante de Rouaine.  
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IX-3-Synthèse sur les différentes générations de failles et leur place dans l’évolution 

structurale des Alpes externes du Sud-Ouest.  

 

 

Deux principales directions de failles normales affectent la série des Grès d’Annot, les 
failles d’orientation E-W / NE-SW et les failles d’orientation N-S à NNW-SSE (Kherchove 
1969 ; Labaume et al., 1989).    
 
Les failles E-W / NE-SW 

 
Dans la zone de Point Vert-Restefond, les failles E-W ont été interprétées comme 

synsédimentaire sur la base d’arguments sédimentologiques (Bouroullec et al., 2004, Pochat 
& Van den driessche, 2007). D’un point de vue microstructural, ce jeu précoce est masqué 
par le jeu tardif sous fort enfouissement  décrit ci-dessous.  

Nos datations sur la faille E-W de Point Vert (21 Ma, sous 250°C-0.1Gpa) montre que 
son activité est synchrone avec l’âge d’activité des chevauchements de socle dans le massif 
de l’Argentera (22.5 Ma, sous 350°C et 0.35-0.4GPa), déterminé sur la faille de Frema Morte 
(Corsini et al., 2004 ; Sanchez et al., 2010). Dans l’hypothèse d’un gradient géothermique 
moyen (30°C/km), ces données suggèrent que le chevauchement de socle s’est effectué de 
façon synchrone avec ces failles normales mais dans des conditions thermiques 
correspondant à 3 à 4 km d’enfouissement supplémentaire. Cet enfouissement 
supplémentaire est probablement associé à l’épaisseur de la série mésozoïque sur les zones 
d’études et n’entraine pas obligatoirement le processus de substitution de socle évoqué par 
Sanchez (2010). 

La comparaison des températures maximales dans le protolithe et des températures 
de déformation dans les roches de failles montre que l’activité de ces failles normales est 
sub-synchrone de l’enfouissement maximal (légèrement plus froid) des Grès d’Annot sous 
les nappes de l’Embrunais-Ubaye. La correspondance d’âge avec les chevauchements dans le 
massif de l’Argentera suggère que ces failles pourraient correspondre aux premiers stades 
de l’extension dans la couverture sédimentaire provoquée par le soulèvement des unités 
chevauchantes dans le socle sous-jacent. Plus particulièrement, leur orientation E-W suggère 
que leur localisation a pu être déterminée par le plongement axial du socle vers le NW dans 
le secteur où elles sont le plus développées (Fig. IV-2-1), ce plongement pouvant être lié à 
des rampes latérales des chevauchements de socle. Notons que des failles normales 
d’orientation E-W ont également été reconnues dans le Champsaur (Partie XI-2-2-a), où elles 
pourraient correspondre à une situation équivalente par rapport au massif du Pelvoux.  

Par contre, l’activité des failles E-W de Point Vert-Restefond n’est pas cohérente avec 
le raccourcissement N-S décrit par Sanchez et al., 2010 dans la couverture sédimentaire du 
nord-ouest de l’Argentera au Miocène inférieur.  
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Dans le secteur de l’Estrop, ces failles n’ont pas été datées par la méthode Ar/Ar ; 
Cependant, ces failles montrent des températures d’activités cohérentes avec 
l’enfouissement maximal des Grès d’Annot sur la zone, acquis au cours du Miocène inférieur 
(superposition Autapie + Parpaillon ; Kherkove, 1969). Les failles principales de l’Estrop sont 
sub-parallèles à la faille de Colmar les Alpes ; celle-ci montre cartographiquement une 
cinématique à composante normale à bloc abaissé Nord (au lac d’Allos, les Grès d’Annot 
présent au sud de la faille sont au même niveau altimétrique que les nappes situées au Nord 
de la faille). Les failles de l’Estrop pourraient être des failles satellites de cette faille majeure 
post-Nappes responsable de l’exhumation de son bloc sud.  
 
Les failles N-S 
 

Les failles N-S forment un réseau relativement dense dans la partie interne de la 
nappe de Dignes et spécialement à l’Ouest Nord-Ouest du massif de l’Argentera. Vers le SE, 
ces failles se branchent sur le décrochement NE-SW de Rouaine ; en effet, on ne trouve pas 
l’équivalent de ces failles N-S au sud de ce décrochement. Ces failles Nord-Sud rejoignent au 
nord le système de failles de la Haute Durance, à l’Est du Pelvoux (Labaume et al., 1989). 
Cette famille de failles post-nappes a été active sous des conditions thermiques et 
d’enfouissement plus faibles que le faisceau E-W près de la faille du Col des Fourches (100°C, 
3-4km ; Partie IX-2-2-b)) ; ces failles sont interprétées comme résultant du collapse gravitaire 
des Alpes externes, du Miocène supérieur à l’Actuel, associé à la migration de la déformation 
chevauchante vers l’ouest (nappe de Digne) (Labaume et al., 1989 ; Sanchez et al., 2010). Ces 
failles N-S sont cohérentes avec l’activation en décrochement senestre de la faille de 
Rouaine (Fig. IX-8).   

A la fin du pliocène, la compression N-S de l’ensemble de la nappe de Digne a 
réactivé en décrochement senestre les accidents NE-SW décrits ci dessus tandis que les 
failles N-S furent réactivées en décrochement dextre (Labaume et al., 1989). Les failles 
traversant le massif de l’Argentera-Mercantour telle que la faille de Bersézio sont, à partir 
cette époque et jusqu’à l’actuel, des failles décrochantes dextres majeures affectant aussi 
bien le socle que la couverture, et rejoignant le système de failles de la Haute-Durance. Cette 
cinématique correspond au champ de contrainte déduit de la sismotectonique actuelle.  
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CONCLUSIONS – PERSPECTIVES 

 

Ce travail  contribue à combler la  lacune bibliographique concernant les 

caractéristiques structurales et pétrophysiques des zones de failles formées dans des 

conditions de métamorphisme de très bas degré. Deux grands thèmes de recherche sont 

directement concernés par ces conditions : (i) la compréhension du comportement de la 

croûte supérieure profonde (5-8 km) lors de la déformation, en particulier son potentiel 

sismogénique, et (ii)  la recherche de ressources énergétiques nouvelles, qui se tourne de 

plus en plus vers les réservoirs profondément enfouis (jusque vers 7 km). 

Au cours de ce travail, consacré aux failles affectant des sédiments silico-clastiques, 

différentes approches qualitatives et quantitatives ont été développées à partir de divers 

outils descriptifs, thermobarométriques et géochimiques : la géologie structurale multi-

échelle (images aériennes, cartographie, microscopie optique et électronique (incluant la 

cathodoluminesence), EBSD), des mesures pétrophysiques de porosité et de perméabilité, la 

microthermométrie sur inclusion de fluides et, réalisées par différents collaborateurs, des 

mesures de la réflectance de la vitrinite et des indices de cristallinité de l’Illite, des 

modélisations thermobarométriques de la composition des chlorites syn-cinématiques, des 

analyses géochimiques des isotopes  stable O/C, des datations 40Ar/39Ar sur micas syn-

cinématiques. 

Les principales conclusions de ce travail de thèse sont présentées ci-dessous : 

 

La géométrie d’enfouissement du bassin  

 

Cette étude a permis de préciser, à partir la réflectance de la vitrinite, la géométrie 

d’enfouissement des Grès d’Annot sous les nappes de l’Embrunais-Ubaye dans les Alpes 

externes du Sud-Ouest. Sur une transversale SW-NE du bassin, le gradient d’enfouissement 

des zones externes (SW) vers les zones internes (NE) est non linéaire avec un saut thermique 

au niveau des secteurs du Grand Coyer Est et de l’Estrop. Ce saut d’enfouissement se situe 

sous la partie frontale des nappes, dans l’axe du front d’érosion actuel de la Nappe du 

Parpaillon. Nous attribuons ce saut thermique à la mise en place de la Nappe du Parpaillon 

au dessus de la Nappe de l’Autapie au Miocène inférieur.   
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Conditions pression-température d’activité des failles 

 

 Les failles du secteur de l’ Estrop fonctionnent à une température de 200°C pour une 

pression de 0.6Kbar. Les failles du secteur de Point Vert-Restefond fonctionnent dans une 

gamme de température de 200-220°C et de pression comprise en 0.6 et 1.1 Kbar. Ces 

résultats ont été obtenus à partir des observations microstructurales, des données 

d’inclusion de fluides, des modélisations thermodynamiques sur chlorites syncinématiques 

et des indices de cristallinité de l’Illite, qui donnent toutes des résultats  convergents.  

 

Age d’activité des failles de Point Vert-Restefond et rôle dans la géodynamique des 

Alpes externes 

 

Les failles E-W à NE-SW de Point Vert-Restefond sont interprétées comme résultant 

des premiers stades d’extension dans la couverture associés au soulèvement consécutif au 

chevauchement du socle sous-jacent. Ces failles sont datées du Miocène inférieur (21 Ma) 

par datation 40Ar/39Ar sur micas blancs néoformés. Notons que dans le massif de l’Argentera, 

de tels chevauchement de socle ont été datés à 22Ma (Corsini et al., 2004 ; Sanchez et al., 

2010). Les failles E-W à NE-EW de l’ Estrop sont interprétées comme résultant du même 

épisode tectonique mais n’ont pas été datées. Ces failles ont respectivement fonctionnées 

sous un enfouissement de 5-6 km pour les failles de l’Estrop et 8-9 km pour les failles de 

Point Vert-Restefond. 

 

Les différents types de roche de faille 

 

Deux types principaux de roches de failles caractérisent les failles de l’Estrop et de 

Point Vert-Restefond. Les brèches dilatantes sont majoritaires dans les zones de failles de 

l’Estrop alors que les arkoses foliées sont majoritaires dans les zones de failles de Point Vert 

– Restefond.  

La déformation cisaillante exprimée dans les brèches dilatantes témoigne de 

mécanismes de déformation dominés par (i) la fracturation transgranulaire et (ii) la pression-

solution des silicates. Ce dernier mécanisme se manifeste principalement par une abondante 
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précipitation de quartz, les stylolites restant peu développés. Des géométries appelées 

« Sandstone smear » se développent pour des failles affectant des bancs d’épaisseur infra-

métrique, notamment en conséquence aux mécanismes (i) et (ii) et à l’activation des Plans T 

de Riedel au cours de la déformation dans la zone de faille (Régime dilatant).   

La déformation cisaillante exprimée dans les arkoses foliées  témoigne de 

mécanismes de déformation dominés par (i) La fracturation intragranulaire et 

transgranulaire, (ii) la pression-solution/précipitation des silicates, principalement le quartz, 

(iii) la néoformation de micas blancs issu de l’altération des feldspaths et (iv) la précipitation 

de chlorite. Ce travail montre également que les transformations minéralogiques dans la 

zone de faille, i.e. l’augmentation de la proportion en phyllosilicates au dépend des 

feldspaths, change radicalement la composition minéralogique de la roche.  Cette 

augmentation de la proportion de phyllosilicates dans la roche de faille a une importance de 

premier ordre sur l’écoulement des fluides.  

La déformation dans les pélites est exprimée par une déformation cassante et des 

surfaces de glissement localisées. Les niveaux pélitiques à forte proportion d’argiles 

montrent néanmoins localement des figures d’entrainement d’argiles (claysmear ). Ces 

observations suggèrent que l’état diagénétique du protolithe affecte peu la capacité des 

argiles à se déformer plastiquement.  

 

Le rôle de la pression effective sur le type de roche de faille 

 

Cette étude montre le rôle de la pression effective au cours de la déformation en 

conditions hydratées dans un métamorphisme de très bas degré.  

La faible pression effective au cours de la déformation encourage l’activation des 

plans T au sens de Riedel. Cette géométrie de déformation entraine un élargissement de la 

zone de faille. En conséquence de l’activation des plans T, la fracturation du grès s’effectue 

préférentiellement par fracturation transgranulaire. Les interactions fluide-roche sont ainsi 

moins poussées que dans le cas des lentilles foliées par manque de surfaces réactionnelles 

(cf. ci-dessous).  La roche de faille ainsi obtenue est une brèche dilatante (secteur de 

l’Estrop). 

Les fortes pressions effectives favorisent  la déformation selon les plans R de Riedel. 

Cette géométrie de déformation entraine l’amincissement du volume de faille. La 
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déformation compressive associée à cet amincissement favorise la fracturation 

intragranulaire, qui favorise elle-même les interactions fluide-roche et ainsi le 

développement de la foliation. La roche de faille ainsi obtenue est une roche foliée dans 

laquelle la pression solution/précipitation des silicates, la  muscovitisation des feldspaths et, 

dans une moindre mesure, la précipitation de chlorite, sont omniprésents (secteur de Point 

Vert –Restefond). 

  

Les propriétés pétrophysique des deux principaux types de roches de failles 

 

Dans les brèches dilatantes des failles de l’ Estrop, les mesures de perméabilité dans 

les zones de failles ont été réalisées (i) parallèlement au plan de faille et 

perpendiculairement à la strie, (ii) parallèlement au plan de faille et à la strie et (iii) 

perpendiculairement au plan de faille. Les résultats montrent que le volume de brèche 

minéralisée a une perméabilité isotrope dans les trois dimensions de l’espace et équivalente 

à celle du protolithe (10-3 mD à Pconf. = 2 MPa).  

Pour les arkoses foliées du secteur de Point Vert – Restefond, les mesures de 

perméabilité ont été effectuées sur carottes orientées selon les axes principaux de la 

déformation X, Y et Z. Les résultats montrent  que l’axe Y de la déformation (parallèle aux 

veines et à la foliation) constitue un drain préférentiel potentiel (10-2 mD à PConf. =  2 MPa), 

tandis que les valeurs correspondant aux axes X, Z et au protolithe sont équivalentes et d’un 

ordre de grandeur inférieur (10-3 mD à Pconf. = 2Mpa). Le drain préférentiel pour les  fluides 

selon la  direction Y est situé dans les lits de phyllosilicates détritiques et néoformés donnant 

à la roche sa fabrique foliée ; la foliation n’étant pas recoupée par les veines dans cette 

direction. Nous discutons également le fait que l’axe Y de la déformation, parallèle à l’azimut 

de faille dans le cas d’un jeu normal ou inverse, est vertical dans le cas d’un décrochement. 

Ainsi, l’axe d’écoulement préférentiel dans les roches foliées, correspondant à l’axe Y de la 

déformation, est, en tout point d’une zone de faille, subperpendiculaire à la strie 

représentative du mouvement local, et ce à toutes les échelles. Contrairement aux brèches 

dilatantes, ces roches foliées montrent donc une anisotropie de perméabilité. 

Ce travail de thèse discute également le rôle du scellement  total, partiel ou absent 

des veines sur les migrations de fluides dans le système géologique étudié.   
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Le comportement des fluides au cours de la déformation  

 

Les nombreuses géométries de recoupement observées et les figures d’injection dans 

les cimentations des failles de l’Estrop suggèrent une cyclicité des épisodes de cimentation 

au cours de la déformation. Nous interprétons ce fait comme le marqueur d’un régime 

dilatant libérant des espaces favorables aux chutes de pression et aux précipitations 

associées. Les précipitations scellant ces espaces, la  remonté de la pression de fluide 

favorise à la nouvelle rupture selon le phénomène de valve sismique (e.g. Sibson, 1990).  

Les chronologies de recoupements entre les veines fibreuses (synchrone des premiers 

stades d’acquisition de la foliation) et les veines prismatiques (stade matures ultérieurs) des 

failles du Secteur Point Vert-Restefond suggèrent un changement de comportement 

mécanique de la roche de faille au cours du temps. Les veines fibreuses montrent des 

mécanismes d’ouverture en crack-seal caractéristiques d’une déformation lente associée à la 

pression-solution. Les veines prismatiques montrent des ratios « déplacement 

d’ouverture/remplissage » plus grands menant à une texture prismatique des veines.  

Ce travail montre que la taille du système de transfert par pression-solution-

précipitation est plus grand dans le cas des failles de l’Estrop (pluri-métriques) que dans le 

cas des failles de Point Vert-Restefond (décimétrique).  

Les données isotopiques montrent que les interactions fluide-roche sont plus 

poussées pour les roches de faille foliées que pour les minéralisations associées aux brèches. 

Les données géochimiques montrent aussi que les failles affectant les Grès d’Annot n’ont 

pas drainé de fluides d’origine externe à la formation des Grès d’Annot. 
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PERSPECTIVES 

 

Géologie structurale – Rhéologie :  

 

Etudier des failles actives dans des conditions d’enfouissement plus faibles (2-4 km) 

que les conditions d’enfouissements présentés dans cette étude (5-10 km) ; discuter les 

modalités d’apparition et de développement de la pression-solution du quartz.  

Documenter les modalités et les effets de la diagénèse sur les structures de failles 

syn-sédimentaires profondément enfouies montrées en Chapitre IX i.e. failles de la Tête 

Ronde et failles de la Foux d’Allos.  

Etablir les bilans de réactions minéralogiques et chimiques sur des failles de plus 

grands rejets que celles étudiées dans le chapitre VI de cette thèse ; Proposer un bilan 

chimique correspondant au bilan minéralogique déjà établi dans les zones de faille de 

Restefond et quantifier la part de néoformation de phyllosilicates dans la gouge de Point 

Vert. Discuter les problèmes de changement de volume entre le protolithe et les roches de 

failles. Ces approches permettent de mieux discuter le rôle des mouvements de fluides sur 

les transferts de matières dans les zones de faille.  

Comparer les microstructures observées  et les mécanismes de la déformation 

étudiées dans ce travail avec les microstructures observées sur des failles actives (e.g. 

Boullier et al., 2004 ; Li et al., 2012). 

Documenter les mécanismes de la déformation dans le cas d’un protolithe similaire, 

dans les mêmes conditions de P-T mais avec peu d’interactions fluide-roche et/ou une 

dynamique de rupture différente (ex : pseudotachylithes, failles « sèches » dans le socle (e.g. 

Killick & Roering, 1998)). Cette approche pourrait permettre de mieux comprendre le 

comportement mécanique des failles dans la zone sismogénique et le rôle des fluides au 

cours de cette déformation.  
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Pétrophysique des zones de failles : 

 

- Tester les gouges de failles sous forte pression de confinement pour discuter 

leur rôle sur les migrations de fluides en conditions réelles d’enfouissement.  

- Comparer le rôle des gouges avec celui des grès foliés pour discuter sur bases 

de comparaisons, le rôle réel de ces derniers dans le système étudié.  

- Tester les pélites du système étudié, les comparer aux grès déformés et non 

déformés  et discuter leur rôle vis-à-vis des migrations de fluides.  

 

Histoire géologique Alpine : 

 

Poursuivre les datations Ar/Ar sur les roches de failles de Restefond (en cours), et sur 

les roches de failles de l‘Estrop (non effectuées) pour mieux contraindre le rôle de ces failles 

dans la géodynamique alpine.  
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- Perspectives pour le comptage des phyllosilicates – l’EBSD - 

 

A notre connaissance, l’utilisation de l’imagerie en diffraction d’électrons 

rétrodiffusés ou Electron BackScatter Diffraction (EBSD) dans l’étude de microstructures de 

roches de failles en domaine de métamorphisme de très bas degré n’a jamais été publiée. La 

technique de l’EBSD (Schmidt & Olsesen, 1989 ; Prior et al., 1999 ; Schwartz et al., 2000) a 

prouvé son efficacité dans l’analyse des fabriques en géologie structurale (e.g. Van Daalen et 

al., 1999 ; Lloyd, 2000), dans la prédiction des propriétés sismogéniques (Valcke et al., 2006) 

et dans l’étude de la croissance des minéraux dans les roches métamorphiques et ignées 

(Piazolo et al., 2005 ; Terry & Heidelbach, 2006). Plus spécifiquement, celle-ci a été utilisée 

dans des mylonites quartzo-feldspathique déformées en  conditions de « medium grade 

metamorphism » (380-600°C, Liu et al., 2012), dans des niveaux de quartz déformés à 650°C 

(Abalos et al., 2011 et références citées) et des carbonates déformés à 250°C (Molli et al., 

2011). Dans les conditions P-T des réservoirs,  Haddad et al., (2006) a utilisé l’EBSD dans le 

but d’identifier les différentes zones de croissance dans les ciments de quartz formées à 

faible profondeur. Britt & Moen (2007) ont étudié les relations compaction-cimentation de 

quartz dans les grès quartzeux issus des réservoirs profonds de l’offshore de la mer du Nord. 

Aucun travail sur les microstructures des roches de failles affectant un milieu arkosique dans 

des conditions de réservoir profond n’a été publié.  

 Ainsi, l’objectif de cette méthode était double : (1) quantifier la proportion de 

phyllosilicates néoformés dans la zone de faille, (2) discuter l’orientation des axes 

cristallographiques des phyllosilicates néoformés et (3) tester la pertinence de cette 

méthode dans sur nos conditions d’étude. Le deuxième point est d’importance majeure 

compte tenu de la forte anisotropie de forme des phyllosilicates. Il est, de fait,  primordial de 

documenter l’orientation des micas blancs et chlorites néoformés dans la roche de faille 

dans le but de discuter leurs impacts sur le potentiel de scellement de la faille.  
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- Méthode - 

 

     Le principe de fonctionnement de l’EBSD est basé sur le comportement 

corpusculaire et ondulatoire des électrons et leur capacité à se diffracter sur un réseau 

cristallographique. Les analyses ont été effectuées au laboratoire Géosciences Montpellier à 

partir d’un microscope électronique à balayage JEOL PC Driven JEM 5600 couplé à un 

système EBSD à écran Phosphore lui-même équipé d’une caméra photonique Coolview CDD, 

d’un appareil photo Argus à analyse d’images et d’une camscan X500FE « Crystalprobe ». Le 

cliché de diffraction que l’on obtient est une superposition de bandes sombres alternées 

avec des bandes de plus forte intensité que l’on appelle lignes de Kikuchi. Ces lignes, leurs 

divers points d’intersection et leurs espacements, sont, en connaissant la distance de l’écran 

à l’échantillon, convertis en angles et permettent la reconnaissance des phases via une base 

de données. Les phases analysées dans le cadre de notre étude étaient : l’orthoclase, le 

quartz, la labradorite, l’anorthite, la muscovite, la chlorite, la paragonite, l’illite et la 

phengite. L’échantillon étudié est l’échantillon 11RT21c montrant un couloir folié associé au 

miroir d’une faille à rejet métrique. L’étude microstructurale est présentée dans la partie VI-

I. La lame mince est orientée dans le repère X-Z de la déformation (Ramsay, 1967) (Fig. VI – 

3). 

- Résultats – 

-  

(1) L’intégralité des minéraux de la roche étudiée n’a pas pu être indexée. Cette 

lacune est d’autant plus exprimée sur le demi-millimètre en bordure du miroir de failles. Ces 

zones de lacunes sont connectées et forment un film continu (Fig. VI – 3 – C).  

Dans la roche encaissante, les lacunes d’indexation sont isolées dans des poches 

entre les grains de quartz et de feldspath ; ces zones ne sont pas ou peu connectées.  

(2) Qualitativement, la minéralogie globale de l’échantillon est la suivante : 

quartz, feldspaths sodi-calcique et sodi-potassique, micas blancs (pôles paragonite et 

muscovite) et, en moindre proportion, chlorite et apatite.  

(3) Les stylolithes sont préférentiellement situés à la périphérie des grains de 

quartz (Fig. VI – 3 C).  
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- Discussions - 

 

Les différences de dureté des principaux minéraux présents dans les roches de failles 

étudiés (quartz-feldspath-phyllosilicates) ne permettent pas un polissage uniforme de la 

lame mince : les phyllosilicates sont en dépression et n’ont pas leurs faces cristallines polies 

tandis que les grains de quartz et feldspaths sont en relief positif. Ainsi, la sonde indexe le 

quartz et les feldspaths mais ne peut pas indexer les phyllosilicates néoformés, notamment 

de petite taille (partie VI-I).  

Annexe I : Applications de la méthode EBSD sur le miroir folié de l’échantillon 

11RT24 : (A&C) Image MEB  en électrons secondaires. (B&D) Imagerie par EBSD. 

Commentaires dans le texte. 
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Les observations en microscopie optique et à balayage ont montré que la plus grande 

partie du volume de roche  accolé au miroir de faille est composée par des phyllosilicates 

(34% de phyllosilicates, cf. Section VI-I). Ces phyllosilicates n’étant pas indexée avec l’EBSD, 

cette méthode ne permet pas de les quantifier ni de déterminer leur orientation.  

La limitation de notre étude à l’EBSD n’est donc pas liée à la méthodologie propre à 

l’EBSD mais vient du polissage des lames minces, i.e. de l adifficulté à égaliser  et polir les 

surfaces des phyllosilicates au même niveau que les grains de quartz et feldspaths. 

Annexe I : Applications de la méthode EBSD sur le miroir folié de l’échantillon 

11RT24 : (A&C) Image MEB  en électrons secondaires. (B&D) Imagerie par EBSD. 

Commentaires dans le texte. 
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ABSTRACT
This study describes normal fault zones which 
affected foreland arkosic turbidites in deep 
diagenesis conditions (200°C) and highlights the 
role of fluids in the development of the structures 
and microstructures related to fault activity. Two 
types of core zones are recognized: (1) foliated 
core zones where deformation is dominated by 
pressure solution and synkinematic phyllosilicate 
neoformation, and (2) core zones characterized 
by dilatant quartz-mineralized veins and breccia. 
We discuss the origin of these different 
deformation and fluid regimes and characterize 
the resulting distinct petrophysical properties of 
fault zones. The permeability of the foliated core 
zones is anisotropic, with higher values than the 
host rocks parallel to Y main deformation axis, 
whereas it is isotropic and equivalent to that of 
the host rocks in the dilatant mineralized core 
zones. 

Key words: mineralization, permeability, 
anisotropy, sandstone 

INTRODUCTION
Understanding the role of fault zones on fluid 
migration in the upper crust is an important issue 
to discuss the mechanisms and kinetics of 
deformations and characterize geological 
reservoir partitioning. This issue is particularly 
important for the 5-8 km burial interval, which 
corresponds both to part of the seismogenic zone 
and to deeply buried reservoirs, an increasingly 
important target for hydrocarbon exploration. 
Here, we compare two types of fault zones which 
affected the Grès d’Annot Formation, an arkosic 
turbidite succession of the SW-Alpine foreland 
basin, in similar deep diagenesis conditions 
(around 200°C). We discuss the role of fluids in 
the development of two different types of fault 
zone structures and characterize their distinct 
petrophysical properties. 

GEOLOGICAL SETTING
The Grès d’Annot Fm. was deposited during the 
Priabonian-Rupelian in the SW-Alpine foreland 
basin and buried under the Embrunais-Ubaye 
nappes soon after deposition (Kerckove, 1969; 
Joseph and Lomas, 2004) (Fig. 1).  During the 
Miocene, uplift associated with basement 
thrusting resulted in the exhumation of the Grès 
d’Annot (Labaume et al., 2008) and formation of 
several generations of normal faults (Labaume et 
al., 1989). 

Fig. 1. Structural map of the studied area. 

The studied normal faults are located in two 
distinct areas: the Moutière-Restefond area in the 
eastern part of the basin and the Estrop area in 
the western part (Fig. 1). Vitrinite reflectance 
outside fault zones indicates maximal 
temperatures of 240-260°C at Moutière-
Restefond and 170-200°C at Estrop, i.e. burial 
depths around 8 km and 6 km, respectively, 
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assuming a mean geothermal gradient of 
30°C/km (Labaume et al., 2009). The difference 
in burial of the two areas is interpreted to traduce 
the westward taper of the Embrunais-Ubaye 
nappe front. 

FAULT ZONE STRUCTURES
The studied faults were chosen as representative 
of the structural style of each area (Fig. 2). All 
these faults trend around N080°E and have 
decameter normal offsets. The host-rocks 
comprise m-thick arkosic sandstone layers with 
intercalations of decimeter-thick pelitic layers. 

In the Moutière-Restefond area, fault core zones, 
up to one-meter thick, are characterized by 
lenses of foliated arkose (Fig 2, B1). The foliation 
comprises anastomosed stylolites and shear 
bands resulting from the combination of (i) quartz 
and feldspar pressure solution, (ii) intense 
intragranular fracturing sealed by quartz and (iii) 
the neoformation of synkinematic white micas, 
derived from the alteration of feldspar, and 
chlorite (Fig. 2, C1 and D1). Euhedral quartz-
calcite extension veins cut the stylolites at high 
angle and can branch on shear surfaces (Fig. 2, 
C1). The damage zones comprise satellite faults 
with decimeter offsets and quartz-calcite 
extension veins. 

In the Estrop fault zones, deformation is 
dominated by extensional quartz veins with 
variable orientations and cross-cutting 
relationships (Fig. 2). Development of vein 
networks in core zones can result in the formation 
of up to one-meter thick breccia bands 
comprising cm-size clasts of undeformed host 
sandstones floating in abundant quartz cement 
(Fig. 2, B2). The vein and breccia cement exhibits 
several generations of dark or white 
microscrystalline quartz, the older generations 
being reworked as clasts in the younger ones 
(Fig. 2, B2 and C2). The dark cements contain 
numerous inclusions of detrital feldspar and 
phyllosilicate fragments (Fig. 2, D2). This type of 
cement is interpreted to have precipitated from an 
injected fluid carrying wall-rock debris from 
adjacent areas. Stylolites are poorly abundant 
and the synkinematic white micas and chlorites 
are rarely observed in the Estrop fault zones. 

DEFORMATION MECHANISMS AND RELATED 
FLUID BEHAVIOR
Fluid inclusion thermometry on vein quartz 
cements and thermodynamic modeling of 
synkinematic chlorite chemical composition show 
that fault rock deformation occurred at 

temperatures around 200°C at both studied sites 
(Leclère et al., submitted), i.e. relatively lower 
than the maximal burial temperature at Moutière-
Restefond and equivalent to that maximal 
temperature at Estrop. These temperatures 
allowed the development of the fluid-rock 
interactions during deformation: pressure 
solution/precipitation of quartz and neoformation 
of synkinematic phyllosilicates, but with marked 
differences between the two sites.

In the Moutière-Restefond fault zones, the strong 
development of pressure solution and 
neoformation of syn-kinematic phyllosilicates 
indicates a slow rate of deformation under high 
effective pressure. The variations of abundance 
of stylolites and veins are correlated at the cm-
scale, suggesting that the fluid-assisted mass 
transfer was realized by diffusion at the local 
scale. By contrast, deformation at Estrop is 
mainly dilatant, with cyclic injection textures in 
vein fills and poor development of pressure 
solution and phyllosilicate neoformation. These 
characteristics argue for a low effective pressure 
associated with episodic circulation of 
mineralizing fluids originating from domains 
external to the fault zones (i.e. a fluid circulation 
at the m-scale or higher). 

The origin and scale of fluid circulation and mass 
transfer at Estrop remain to be clarified. A first 
possibility is that the low effective pressure was 
due to the local (km-scale) tectonic regime that 
reduced the mean stress in a km-scale fault 
configuration of extensional relay-type not yet 
recognized. An alternative is that the low effective 
stress resulted from a high fluid pressure 
associated with basin-scale fluid circulation along 
the Grès d’Annot Formation, from eastern zones 
deeply buried below the Alpine nappes toward 
the nappe front. 

FAULT ZONE PETROPHYSICAL PROPERTIES
Fault and host rock petrophysical properties were 
measured on drill plugs, using the water porosity 
technique and nitrogen permeability technique 
under 2 Mpa of confining pressure. In the 
Moutière-Restefond fault zones,  plug axes were 
oriented in three orthogonal directions 
corresponding to the main deformation axes (X, 
Y, Z) of the foliated arkose to characterize the 
effect of structural anisotropy (Fig. 2, C1). In the 
Estrop fault zones where deformation does not 
show equivalent anisotropy, the plug axes were 
oriented according to the main fault plane 
orientation (i.e., parallel to azimuth, parallel to dip 
and normal). In the host rocks, plugs were drilled 
(i) parallel to bedding and to the fault plane,  
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Fig. 2. Structures and microstructures of the studied fault zones. See text for comments. 
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(ii) parallel to bedding and perpendicular to the 
fault plane and (iii) normal to bedding. 

Fig.3. Comparative petrophysical properties of 
fault and host rocks. See text for comments. 

All host rocks have porosities around 3 % and a 
similar order of magnitude of permeability (10-3

mD) (Fig. 3). In each fault zone, the porosity of 
fault rocks is equivalent to that of host rocks. In 
the Moutière-Restefond fault zones, the plugs 
parallel to the X and Z axes of deformation have 
a permeability similar to that of the host rocks, 
whereas permeability parallel to the Y axis (i.e. 
parallel to the foliation and the main fault plane) is 
one order of magnitude higher. By contrast, the 
permeability values in the Estrop fault zones are 
isotropic and equivalent to the host rock values.  

At Point Vert and Restefond, higher permeability 
in the core zone parallel to the Y deformation axis 
defines preferential pathways for fluids (i) along 

the phyllosilicate particles preferentially oriented 
along cleavage and (ii) parallel to the quartz 
veins. By contrast, fluid flow is not favored along 
the directions normal to veins (X) or to foliation 
(Z). At Estrop, the quartz mineralization and 
absence of marked microstructural anisotropy 
result in the absence of petrophysical signature of 
fault rocks. 
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ARCHITECTURE ET PROPRIETES PETROPHYSIQUES DES ZONES DE FAILLES DANS UNE SERIE 
GRESO PELITIQUE TURBIDITIQUE PROFONDEMENT ENFOUIE : 

ROLE DE LA DEFORMATION ET DES INTERACTIONS FLUIDE-ROCHE 

Les zones de failles constituent des discontinuités majeures dans la croûte supérieure. Ce 
mémoire s’intéresse aux failles actives à des profondeurs de 5-8 km, i.e. dans des conditions pouvant 
jouer un rôle important (i) sur le comportement mécanique de de la croûte, en particulier sur son 
potentiel sismogénique et (ii) sur la compartimentation des réservoirs géologiques profondément 
enfouis.  

Les failles étudiées sont des failles normales (rejet jusqu’à 50 mètres) affectant des 
alternances de bancs de grès arkosiques et de pélites dans les Grès d’Annot, une formation 
turbiditique d’âge priabonien-rupélien du bassin d’avant-chaine alpin. Les Grès d’Annot ont été 
enfouis sous les nappes de l’Embrunais-Ubaye peu de temps après leur dépôt et exhumés au 
Miocène moyen-supérieur. L’étude a été réalisée dans deux secteurs des Alpes de Haute-Provence, 
(1) le secteur de l’Estrop (chaine des Trois Evéchés, dans la partie occidentale du bassin) et (2) le 
secteur de Point Vert-Restefond (alentours du col de la Bonette, dans la partie orientale du bassin).  
La réflectance de la vitrinite dans les Grès d’Annot indique des températures maximales de 160-
190°C dans le secteur (1) et de 240-260 °C dans le secteur (2) , soit des profondeurs d’enfouissement 
de 5-6 km et 8-10 km, respectivement, dans l’hypothèse d’un gradient géothermique moyen de 25-
30°C/km. A partir des observations microstructurales, de données d’inclusions de fluides, de 
modélisations thermodynamiques sur chlorites syncinématiques et des indices de cristallinité de 
l’illite, on a établi que les failles du secteur (1) ont fonctionné à une température d’environ 200°C 
pour une pression de 0.6Kbar  et celles du secteur (2) dans une gamme de température de 200-220°C 
et de pression comprise entre 0.6 et 1.1 Kba. L’activité de la faille de Point-Vert a été datée par la 
méthode 40Ar/39Ar au Miocène inférieur (21 Ma). Ces failles sont interprétées comme associées aux 
premiers stades du soulèvement résultant de l’activité des chevauchements dans le socle sous-
jacent.  

Deux types principaux de roches de failles caractérisent les failles étudiées. Les brèches 
dilatantes sont majoritaires dans les zones de failles du secteur (1) alors que les arkoses foliées sont 
majoritaires dans les zones de failles du secteur (2).  

Les brèches dilatantes témoignent de mécanismes de déformation dominés par la 
fracturation transgranulaire et la pression-solution des silicates. Ce dernier mécanisme se manifeste 
principalement par d’abondantes précipitations cycliques de quartz, les stylolites restant peu 
développés. Les géométries structurales sont associées à l’activation de plans T de Riedel 
déterminant l’ouverture de relais extensifs et un régime localement dilatant.  Nous associons ce type 
de roche de faille à une faible pression effective au cours de la déformation. 

La déformation cisaillante exprimée dans les arkoses foliées témoigne de mécanismes de 
déformation dominés par (i) la fracturation intragranulaire et transgranulaire, (ii) la pression-
solution/précipitation des silicates, principalement le quartz, (iii) la néoformation de micas blancs liée 
à l’altération des feldspaths et (iv) la précipitation de chlorite. Ce travail montre également que les 
transformations minéralogiques liées aux interactions fluide-roche dans la zone de faille (forte 
augmentation de la proportion des phyllosilicates au dépend des feldspaths) changent radicalement 
la composition minéralogique de la roche. Nous associons ce type de roche de faille à une forte 
pression effective au cours de la déformation. 

La pétrophysique montrent que les brèches de failles (secteur 1) ont une perméabilité 
isotrope et équivalente à celle du protolithe (10-3mD sous 2 MPa de confinement) tandis que les 
roches foliées (secteur 2) montrent une augmentation de perméabilité (10-2mD) selon l’axe Y de la 
déformation, d’un ordre de grandeur supérieure aux perméabilités suivant les axes  X et Z et dans la 
roche hôte (10-3mD). Ce drain préférentiel potentiel est associé à l’orientation des phyllosilicates 
dans la foliation. 
 
Mots Clefs : Failles, déformation, fractures, fluides, perméabilité, porosité, réservoirs profonds, interactions fluide-roche, 
pression-solution, muscovitisation, phyllosilicates, Alpes externes, bassin d’avant chaine, turbidites, Grès d’Annot. 


