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RESUME

Ce mémoire de thése est constitué d'une thématique régionale et d'une thématique générale. La
premiére thématique correspond a une étude du Rift Ouest-Européen (ROE) par I'analyse du Rift du
Massif Central (RMC). Dans le Massif Central (MC), la répartition du volcanisme associé i l'extension
cénozoique permet de différencier trois épisodes: le Volcanisme Pré-rift, le Volcanisme Syn-rift et la
Phase Volcanique Majeure. Le Volvanisme Pré-rift (Paléo-Eocéne) est associé 3 une surrection du
MC. Le Volcanisme Syn-rift est li€ & la période d'extension Eo-Miocéne 2 l'origine des grabens du
MC. Durant cette période, la chronologie des événements plaide en faveur d'une évolution de type rift
passif. La Phase Volcanique Majeure, responsable des principales provinces volcaniques, est
caractérisée par deux pics de magmatisme contemporains de périodes de surrection sans création de
graben et sans sédimentation. Cette évolution est compatible avec le stade initial d'un rift actif. Cette
évolution du RMC est commune 2 l'ensemble du ROE et la répartition du ROE concentrique’ autour
des Alpes sugggre un lien étroit entre ces deux systémes géologiques. La phase €o-alpine (= 65 Ma)
serait responsable du flambage lithosphérique en avant des Alpes et du Volcanisme Pré-rift. A
'Eocene, la création de la racine lithosphérique alpine permet d'expliquer le rift passif contemporain au
niveau du ROE, puis le "rift actif" & partir du Miocéne. La thématique générale a pour but d'étudier la
dynamique de l'extension par une approche analogique. Les expériences & l'échelle crustale montrent le
role majeur de la vitesse d'extension sur les structures formées. Dimensionnées & partir du rapport de
résistance entre les parties fragile et ductile, les mod&les montrent que la géométrie des structures varie
en fonction du nombre de discontinuités de vitesse et de la vitesse d'extension. Appliqués 2 la nature,
ces modeles permettent d'expliquer la différence de géométrie entre le graben du Rhin et le RMC.

ABSTRACT

The first part of this thesis corresponds to a reappraisal of the West European Rift (WER)
exemplified by the study of the Massif Central Rift (MCR). In the Massif Central MC), the
distribution of the volcanism associated with the Cenozoic extension allows to separate three episodes:
the Pre-rift Volcanism, the Syn-rift Volcanism and the Main Magmatic episodes. The Pre-rift
Volcanism (Paleo-Eocene) is associated with a first period of uplift. The syn-rift Volcanism is related
to the Eo-Miocene extension and the graben formation. During this period, the chronology of the
events is consistent with a passive rifting evolution. The Main Magmatic episode, responsible for the
main volcanic provinces, is characterised by two magmatic climax coeval with uplift periods. Such an
evolution is consistent with the first stage of an active rifting. This MCR evolution is common to the
whole WER and the spatial distribution of the grabens, which is concentric to the Alps, suggests a
close relationship between these two geological systems. The Eo-alpine phase (= 65 Ma) have induced
a buckling of the lithosphere ahead of the moutain range and have triggered the Pre-rift Volcanism.
The formation of the alpine lithospheric root might explain the passive rifting during the Oligocene,
followed by the "active rifting" from the upper Miocene. The second part of this thesis is aimed to
study the dynamics of the continental extension by the means of analogue models. Experiments at
crustal scale show the significant role of the extension rate on the structures. Scaling the strength ratio
between the brittle and ductile parts makes it possible to show that the geometry of the structures
depends on the number of rupture in the brittle part of the mantle lithosphere and the extension rate.
These scaled models allow to explain the difference between the Rhinegraben and MCR geometries.

Mots-clés : Tectonique, Massif Central, Rift Ouest-Européen, rifting, Cénozoique, volcanisme, MNT,
modélisation analogique, modalités d’extension.
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Introduction générale

1 Le Rift Ouest-Européen (ROE)

Le Rift Ouest-Européen a déja fait I'objet de nombreuses études durant le XX*™ siecle
dont les résultats ont parfois été l'objet de controverses. L'acquisition récente de données sur
la structure profonde du rift (Brun et al., 1992; Granet et al., 1995a; Sobolev et al., 1996;
Zeyen et al., 1997a), compilées avec les données géologiques existantes permettent d'étudier
la géodynamique du Rift Ouest-Européen sous un angle nouveau. A cet égard, il convient
avant tout de définir les limites du ROE, puis d'en décrire succinctement les principales

provinces.

1.1 Limites du ROE

Le ROE est prolongé au Sud et au Nord par deux systemes extensifs: le rift NO
Méditerranéen et le rift de la Mer du Nord. Si le rift de 1a Mer du Nord et le ROE sont décrits
comme des structures indépendantes, le rift NO Méditerranéen et le ROE sont fréquemment
considérés comme étant un seul et unique systéme. C'est I'"'Euopean Cenozoic rift system” de
Ziegler (1992b) ou le "Southwestern European Oligo-Miocene rift" de Bois (1993).

La description des rifts périphériques au ROE va donc permettre de déterminer les

zones frontalieres od plusieurs épisodes de rifting ont €té enregistres.

1.1.1 Le Rift de la Mer du Nord

Le Rift de la Mer du Nord est un systéme de grabens dont l'orientation globale est N-S
(Fig 1). A partir du Permien, deux grands bassins saliferes orientés E-O se forment dans la
partie sud de la Mer du Nord. Ils ne seront jamais réactivés mais le sel va servir de niveau de
décollement entre 1a déformation fragile du socle et la déformation plicative de la couverture
mésozoique (Nalpas, 1996).

La formation des différents fossés n'est pas synchrone et ils résultent de la succession

de deux périodes extensives. A partir du Trias, la Mer du Nord a subi une extension orientée
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E-O qui a créé de nombreux fossés (Nalpas, 1996). Cette premiére phase de rifting serait liée

a la dislocation de la Pangée (Ziegler, 1992a).

Figure 1: Carte schématique des
grabens de la Mer de Nord. La partie
méridionale du WNB correspond au
graben de la Rhur. Le rift de la Mer du
Nord a donc une partie commune avec

le ROE.

200 km
)

B.F.B.: Broad Fourteens Basin; M.EB.:
Moray Firth Basin; N.D.B.: North Danish
“.» | Basin; S.PB.: Sole Pit Basin; W.N.B.:

X | West Netherlands Basin.

Le second épisode extensif s'est déroulé entre le Jurassique supérieur et le Crétacé
inférieur et il résulte du début du rifting dans 1'Atlantique Nord (Ziegler, 1992a).

Enfin, a partir du Crétacé supérieur, les grabens de la partie sud de la Mer du Nord ont
subit une inversion comparable a celles de la Manche et de la Mer d'Irlande (Brun et Nalpas,
1996). La compression a l'origine de l'inversion serait a rechercher dans la collision entre

1I'Afrique et 1'Europe (Gillcrist et al., 1987; Nalpas, 1996).

L'étude des grabens de la terminaison sud de la Mer du Nord (West Netherlands Basin
et le graben de la Rhur) permet de mieux contraindre I'évolution de cette région. L'analyse de
la sédimentation met en évidence la succession de deux périodes extensives anté-tertiaires
contemporaines de celles de la Mer du Nord (Trias et début Jurassique supérieur) (Zijerveld et
al., 1992). Au Cénozoique (36 4 0 Ma), le graben de la Rhur est soumis a une nouvelle phase
de rifting vraisemblablement li€e a l'activité du ROE. Durant 1'évolution cénozoique, la
subsidence plio-quaternaire importante dans le graben de la Rhur et dans les bassins de la
partie sud de la Mer du Nord, est interprétée comme le résultat d'une compression
globalement N-S a l'origine de la formation de bassins en pull-apart (Kooi et al., 1991;

Zijerveld et al., 1992). Au vu de ces travaux, il est clair que le graben de la Rhur qui constitue
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la manifestation tectonique la plus septentrionale du ROE, a eu une évolution intimement liée
3 celle du rift de la Mer du Nord. Seule une partie de la phase de rifting cénozoique peut tre

mise en relation avec le ROE.

1.1.2 Le Rift NO Méditerranéen

Le rift NO Méditerranéen est un systéme de grabens orienté NE-SO qui s'étend depuis
la Provence jusqu'a la fosse de Valence (entre I'Espagne et les Bal€ares) (Bois, 1993). Au NO,
l'extension est limitée par les failles de Nimes et des Cévennes et la terminaison SE du Massif
Central correspond 2 1'épaulement du rift (Fig 2). Les principaux grabens sont, dans le SE de
la France, les fossés d'Alés, de Vistrenque, de Marseille et Manosque-Forcalquier, et plus au
nord, la fosse de Valence (France). L'épaisseur des sédiments déterminée grice aux profils
sismiques montre un remplissage asymétrique et une géométrie des grabens de type roll-over
(Séranne et al., 1995). Dans le Golfe du Lion, la prospection pétroliére a également permis de
définir d'autres fossés de méme orientation (Gorini et al., 1993). Au niveau de la fosse de

Valence, 'asymétrie s'exprime par un ombilic de sédimentation au niveau de la faille majeure

située a 1'Ouest (Bois, 1993).

r/ Faille normale majeure . \
/ . L Massif/Central Fosse de Valence
aille nol 0 e § Bassins de ez
A Fossé d'Albs =
/ Chevauchement pyrénéen i '_bi‘{‘@# Mnc‘(m:cque g .
_ P s o 3 Figure 2: Carte des
,( Chevauchement alpin CP‘ -y{
o PN oy P .
B Bossins oligomiooines e/ i différents fossés du rift
3  Patéozoique non pyrénéen gy P
] M NO Méditerranéen au
ontpellies
GH: Gruben de I'Hémult
niveau du Sud de la

’f , Marseile e France et du Golfe du
\_—’—§§ / / , Lion. D'aprés
Benedicto et al., 1996.
4

Mer Méditerranée )

\.

Du NO vers le SE, les profils ECORS ont mis en évidence une croiite continentale de

plus en plus amincie et la présence d'une crofite océanique entre l'ensemble Corso-Sarde et le

Golfe du Lion (Burrus, 1984).
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Le rift NO Méditerranéen est interprété comme le résultat d'une extension NO-SE qui
a débuté au Rupélien supérieur et qui s'est poursuivie jusqu'au début du Burdigalien (Miocéne
inférieur) (Cavelier, 1984; Maillard et al., 1992; Maerten et Séranne, 1995; Benedicto et al.,
1996). Ce rift est associé a la rotation du bloc Corso-Sarde (entre 30 et 18 Ma) et le mode
d'extension est comparée a celui d'un bassin arriére-arc. Le moteur du rifting serait alors la
subduction située a 1'Est de la Corse et de la Sardaigne (Fig 3) (Channel et Mareshal, 1989;
Carminati et al., 1998; Séranne, 1999). L'amincissement lithosphérique a 1'aplomb du Golfe
du Lion et de la fosse de Valence (Espagne) a finalement induit le développement d'un
volcanisme alcalin 2 partir de 10 Ma en périphérie de la fosse de Valence espagnole (Marty et

al., 1992).

Figure 3: Représentation
schématique de la rotation
du bloc Corso-Sarde entre
Golfe du A 30 et 18 Ma a l'origine du

Lion 1 rit NO  Méditerranéen.
‘ ,E Cette rotation est
interprétée  comme le
résultat du "Roll back” de la
subduction située a l'Est de

la Corse et de la Sardaigne.

Cette évolution générale commune 2 tout le rift NO Méditerranéen est précédée dans
les fossés de Provence (Valence (France), Marseille, Alés) par une période de subsidence qui
a débuté a I'Eocene supérieur. Dans ces grabens, deux cycles sédimentaires sont clairement
mis en évidence (Cavelier, 1984; Nury, 1988). Le premier est daté entre le Priabonien et le
début de I'Oligocene et est rattaché aux prémices de I'extension du rift du Massif Central. Le
second se développe entre I'Oligocéne moyen et le Miocéne inférieur et il est contemporain de
la rotation du bloc Corso-Sarde. Ces grabens ou l'extension s'est faite en deux épisodes

distincts constituent donc l'articulation entre le ROE et le Rift NO Méditerranéen.
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1.2 Description du ROE

Le Rift Ouest-Européen est un systéme de grabens formé durant le Cénozoique et
disposé concentriquement autour de larc alpin. Cette structure est constituée de trois
provinces principales réparties sur plus de 1000 km: le Massif Bohémien, la Province
Rhénane et le Massif Central (Fig 4). A 1'Est, le Massif Bohémien est un mole hercynien
recoupé par un fossé d'effondrement orienté NG6OE: le graben de 1'Eger. Centrée sur le
Bouclier Rhénan, la Province Rhénane constitue la seconde structure extensive. Elle est
composée des grabens du Rhin, de la Rhur et de la Hesse (Leine). Le graben du Rhin est le
fossé le plus important et le mieux étudi€. I est de méme orientation (N20E) que la
Dépression de la Hesse. Le graben de 1a Rhur orienté N140E est la terminaison septentrionale
du ROE et son interaction avec le rift de la Mer du Nord a été décrite ci-dessus. Enfin, le
Massif Central constitue le segment le plus important du Rift Ouest-Européen. Les grabens
majeurs sont orientés N-S et correspondent aux fossés de la Limagne, de la Bresse et de
Roanne-Montbrison. La terminaison sud du ROE se situe au niveau des grabens de Valence,
d'Ales et de Marseille ot I'extension liée au Rift NO Méditerranéen a induit la succession de
deux cycles sédimentaires.

Les épisodes magmatiques attribuables au ROE sont également répartis
concentriquement autour de la chaine alpine. Les premiéres éruptions datent du début du
Cénozoique et les pointements volcaniques affleurent depuis la Bohéme jusqu'au Massif
Central. Cette répartition spatiale fut conservée jusqua l'actuel et les éruptions les plus
récentes datent du Quaternaire (Eifel, Massif Central). Sur I'ensemble du ROE, le maximum
d'activité s'est produit durant le Mio-Pliocene et il a entrainé la mise en place de grandes
provinces magmatiques dans le Massif Central, sur le Bouclier Rhénan, et dans I'Egau,

I'Urach et la Bohéme.
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Figure 4: Carte des différentes parties du ROE.

Dans l'ensemble, l'orientation des grabens et le

volcanisme tertiaire sont paralléles a l'arc alpin.

—~

d ison; 2: Graben, :
3: Dépression de La Hense; 4; Vosges; 8: Focti-
Noire: 8; Jurn; 7: Hegau; 8: Urach

2 Obijectifs et plan de la thése

Ce mémoire est articulé autour de S chapitres qui ont pour but (i) d'étudier I'évolution
et l'origine du Rift Ouest-Européen et (ii) de définir par une approche expérimentale, les

modalités d'extension lors du processus de rifting.

Le Chapitre 1 constitue la base de ce mémoire. Il correspond 2 une étude détaillée du
Rift du Massif Central et du volcanisme cénozoique de cette province. La mise en évidence de
trois périodes distinctes par l'analyse de la répartititon spatio-temporelle du volcanisme
Justifie la segmentation de ce chapitre en trois sous-parties. La structuration pré-rift a pour
but de déterminer 1'évolution du Massif Central avant la période d'extension. La sous-partie
Extension Eocéne supérieur 4 Miocéne inférieur et volcanisme associé correspond 2 une
analyse (i) de la sédimentation du RMC, principalement A partir des données de la
bibliographie, (ii) du volcanisme dispersé associé a l'extension et (iii) de la géométrie des
grabens et de la structure crustale du Massif Central. Enfin, I'Evolution "post-rift" permet de
déterminer la répartition de la Phase Volcanique Majeure et de mettre en relation la

structuration actuelle du Massif Central et le volcanisme.

Suite aux conclusions du Chapitre 1, le Chapitre 2 est une synthése de I'évolution
cénozoique du Rift Ouest-Européen. L'articulation du chapitre est identique a celle du
chapitre 1 afin de comparer I'évolution triphasée du RMC avec celle des autres provinces du

ROE.

11
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Le Chapitre 3 présente ensuite la partie expérimentale de ce travail. La géométrie des
grabens du ROE ayant été définie dans les chapitres précédents, l'utilisation de modéles
analogiques a I'échelle crustale a pour but de déterminer la structure des grabens li€s a une
évolution de type rifting passif. Les résultats expérimentaux a I'échelle crustale seront

comparés 2 la structure des grabens au niveau de RMC et du Rhin.

Le Chapitre 4 constitue une interprétation des modalités d'extension a l'échelle
lithosphérique ‘déduites de I'étude du ROE et des rifts de la Mer Rouge et de I'Atlantique
Nord. Cette étude met en relation nos expériences analogiques a I'échelle crustale avec celles
effectuées au Laboratoire de Géosciences Rennes, a 1'échelle lithosphérique. Cette synthése
basée sur des exemples naturels et des données analogiques permet de proposer deux modes

d'extension différents lors du rifting continental.

Enfin, le Chapitre 5 est la partie interprétative de ce mémoire. Le ROE étant une
structure qui a fait l'objet de nombreux travaux, nous en résumerons les principaux. La
relation spatiale entre le ROE et les Alpes qui apparait au fil des chapitres sera ensuite

étudiée. L'interprétation du ROE est finalement basée sur les résultats obtenus depuis le

chapitre 1.
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Chapitre 1: Le Rift du Massif Central

Résumé:

I'étude de la distribution spatio-temporelle du volcanisme du Massif Central permet de
distinguer trois phases volcaniques successives réparties depuis la transition Crétacé-Tertiaire
jusqu'a l'actuel. La phase de volcanisme dite pré-rift date du Paléo-Eocene. Elle se caractérise
par une activité magmatique dont les témoins sont rares et dispersés, principalement localisés
dans la partic nord du Massif Central et contemporains d'une surrection. A partir du
Priabonien, le Massif Central est soumis 4 une extension E-O qui affecte essentiellement la
partie nord. Les grabens sont orientés N-S et sont, dEst en Ouest, ceux de la Bresse, de
Roanne-Montbrison et de la Limagne. La géométrie de ce systtme montre une symétrie de
miroir centrée sur le graben central de Roanne-Montbrison. La sédimentation est
essentiellement continentale mais plusieurs incursions marines rendent compte d'un dép6t au
niveau de la mer. De 1'Oligocéne supérieur au Miocéne inférieur, l'extension symétrique a
T'origine de la symétrie de miroir, devient asymétrique et se concentre au niveau du graben de
Ja Limagne. Cette évolution est contemporaine du développement d'une phase de volcanisme
localisée au sein du graben de la Limagne et a 'aplomb des zones d'amincissement crustal. Ce
volcanisme, dit syn-rift, est absent de la partie sud du Massif Central et est le résultat de la
fusion du manteau lors de l'amincissement lithosphérique lié a l'extension. L'activité
magmatique et la sédimentation cessent au Miocéne inférieur et suggérent un arrét de
l'extension. Cette chronologie des événements avec sédimentation au niveau de la mer, suivie
du volcanisme, est compatible avec une évolution de type rift passif. Les données
géophysiques montrent que cette phase de rifting n'a pas affecté significativement la partie
sud du Massif Central. A partir du Miocéne supérieur, la Phase Volcanique Majeure apparait
de facon diachrone entre les parties sud et nord du Massif Central aprés une absence totale
d'activité magmatique et tectonique (i.e. extension). Elle se développe vers 13,5 Ma au Sud, et
5,5 Ma, au Nord. Dans le Sud, l'activité est caractérisée par deux pics de volcanisme datés a
9,5-6 Ma et 3,5-0,5 Ma. Le premier climax entraine la construction des principales provinces
volcaniques dans une aire orientée N100E-110E. Le second pic de volcanisme est commun
aux parties nord et sud du Massif Central. Ces deux pics magmatiques sont spatialement et
temporellement superposés 2 des périodes de surrection, responsables de la structuration
actuelle du Massif Central. Cette succession d'événements avec volcanisme et surrection, sans
sédimentation, est compatible avec le stade initial d'une évolution de type rift actif. Dans le
Massif Central, cet épisode de rifting serait le résultat de l'arrivée de matériel mantellique
chaud 2 la base de la lithosphére, mis en évidence par tomographie sismique.
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L’extension oligocéne sur la transversale septentrionale
du rift du Massif central

par OLIVIER MERLE*, LAURENT MICHON*, Guy CAMUS* et ALAIN DE GOER*

Mots clés. — Tectonique, Rift, Massif central. Modélisation analogique.

Résumé. ~ L'évolution oligocene du rift du Massif central (MCR) est abordéce par la synihése et 'interprétation des données géologiques existantes.
L apport respectif de ces différentes données est discuté pour retenir les éléments de premier ordre, qui permettent de proposer une évolution cohérente
de I'extension oligocéne. L'un des enseignements principaux de cette évolution oligocéne est que I'on doit considérer les trois fossés paralleles de la
Limagne, de Roanrne-Monibrison ct de Ia Bresse comme un ensemble indissociable. dont la géométrie globale reflete les modalités de 1'étirement
lithosphérique sur cette transversale. Une modélisation analogique de I'extension a I'échelle crustale, dans te cadre de I'hypothése d'un rifting passif,
permet de mieux comprendre la disposition des fossés d’effondrement et la symétrie générale du systéme.

Oligocene extensional processes along the northern transect of the Massif central rift (France)

Key words. ~ Tectonic, Rift, Massif Central, Analogue modelling.

Abstract. — The process of extension in the Massif Central Rift (MCR) is discussed through the synthesis of available geological data. The MCR is
200 km wide and its overall geometry is best described as two opposite half-grabens arranged on both sides of a smaller symmetrical graben. This
striking mirror symmetry is thought to result from the Oligocene extension during which sedimentation took place. Volcanism occurred later during
the Miocene and is restricted to the west of the whole extensional province. Analogue modelling reveals that the geometry of the sedimentary basins
may be interpreted in term of failure of the brittle upper-part of the lithospheric mantle during passive rifting. The most significant data strongly
suggest that the initiation of the rift is due 1o farfield stresses acting on the lithosphere (i.e. stress-generated or passive rift) and does not result from
an ascending mantle plume (i.e. plume-generated or active rift).

ABRIDGED ENGLISH VERSION

Introduction

The Massif Central Rift (MCR) is part of the west-European rift system that formed during the Tertiary. It corresponds
to an extensional province composed of three principal sedimentary basins from the Sillon Houiller in the west to the
Jura mountains in the east. These three sedimentary basins display an overall north-south trend and the sedimentation
area is 200 km wide along an east-west transect (fig. 1). Two of these north-south basins are themselves as wide as the
Rhine graben, which is located northward of the MCR beyond the Rhine-Saone transform zone (fig. 1). Its width far
exceeding the 35-40 km wide Rhine graben, the MCR appears to be a diffuse rift whose genesis needs to be explained.
The goal of this paper is to propose a tectonic history of the MCR explaining the formation of sedimentary basins at
crustal scale during the Oligocene.

Geological constraints

The MCR is best described by three main grabens oriented north-south (fig. 1). Seismic data [Morange et al., 1971;
Bergerat er al., 1990; Truffert er al.,, 1990] reveal a remarkable symmetry on either side of the centre of the central
graben. Both eastern and western basins are two half-grabens resulting from two listric faults facing in opposite directions,
whereas the central graben is roughly symmetric (fig. 2 and 3). This overall symmetry is reinforced by the distribution
of Lower and Middle Oligocene marine sediment occurences. These are found in both the eastern and western basins
but not in the central graben (table I). Likewise, only 500 m of sediments accumulated in the central grabens during
this period, inferior to thicknesses in the western (2000 m) and eastern (1200 m) half-grabens. This symetrical pattern
came to a halt in the upper Oligocene during which the sedimentation remained very active in the western half-graben
while there was a lull in central and eastern basins (table I).

Oligocene sedimentation lacked accompanying volcanism. Volcanism started in the Miocene and was restricted to the
west of the MCR, from the central graben in the east to the Sillon Houiller in the west. It was associated with uplift,
together with the end of the period of sedimentation, along the western part of this northern transect of the MCR.
Wilson and Downes [1991] have shown that primary magmas can be modelled by two component mixing : (i) an asthe-
nospheric component resulting from a mixture of DM and HIMU endmembers for which there is no need to invoke the
existence of a deep mantle plume and (ii) a lithospheric component created by the interaction of the ascending magma
with the old Variscan lithosphere. The depth at which partial melting occurred would be in the range 80-110 km [Mergoil
et Boivin, 1993 ; Granet er al., 1995b].

Seismic data reveal that the Moho (fig. 4) is at 26 km depth in the west and 29 km in the east [Truffert et al., 1990
Zeyen et al., 1997], indicating a thinning of the crust to 23.3 km and 27.5 km below the western and eastern half-grabens,

* Départ.emem des Sciences de la Terre, Univ. B. Pascal, 5 rue Kessler, 63038 Clermont-Ferrand.
Manuscrit déposé le 1°" décembre 1997; accepté apres révision je 4 mai 1998.
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The evolution of the Massif Central Rift:

Spatio-temporal distribution of the volcanism

Laurent MICHON and Olivier MERLE

Abstract: Spatial-temporal distribution of the volcanism in the Massif Central area shows that three magmatic
phases can be defined, each of them being characterized by different volumes and different locations. The first
event, called the pre-rift magmatic event, is very scarce and restricted to the north of the Massif Central. It is
suggested that it could result from lithospheric bending of European lithosphere ahead of the incipient alpine
chain during the Paleocene. The second event, called the rifting magmatic event, is located in the north of the
Massif Central only and is spatially connected with zones of high crustal thinning (i.e. The Limagne graben). It
immediately follows Oligocene graben formation and associated sedimentation, and is represented by more than
200 scattered monogenic edifices. This second event can be attributed to partial melting as a consequence of
lithospheric thinning that affected the north of the Massif Central during the rifting event. The lack of volcanism
in the south at the same period of time is probably related to the very slight lithospheric thinning during the
Oligocene. The third event, called the major magmatic event, started first in the south in the upper Miocene
about 15 Ma, after the end of the sedimentation. It is unrelated with any extensional event and can be attributed
to late thermal erosion along the base of the lithosphere, as suggested by tomography data. The same thermal
erosional process reached the north of the Massif central following a pause in volcanism of about 6 Ma after the

rifting magmatic event.

Article paru au Bulletin de la Société Géologique de France, 2001, t.172, n°2, pp 201-211.
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Chapifre 1: Introduction

1 Présentation du Rift du Massif Central (RMC)

Le RMC est le segment le plus important du ROE. Situé dans la partie orientale du
Massif Central, entre le Sillon Houiller et les Alpes, le RMC s'étend sur plus de 200 km d'Est
en Ouest et 300 km du Nord au Sud. Les principaux fossés d'effondrement se situent dans la
moiti€ nord du Massif Central et sont globalement orientés N-S (Fig 5). Au Nord, le rift est
bordé par le Bassin parisien et par le seuil de Bourgogne. La limite septentrionale
correspondrait & une zone transformante reliant le Sud du graben du Rhin au Nord du RMC

(Bergerat, 1985). Au Sud, la terminaison du rift présente une forte interaction avec le Rift NO

Méditerranéen (cf. Introduction Générale). Méme s'il est évident que les grabens ayant eu une '

évolution double ont une histoire commune avec ceux du RMC, il est clair que leurs
caractéristiques (géométrie et sédimentation) ont été trés perturbées par la formation du Rift
NO Méditerranéen. De plus, au Sud de la bordure méridionale du Massif Central, la présence
jusqu'a 35-40 Ma de reliefs et de structures liés a la chaine pyrénéenne, a vraisemblablement

conditionné la création des grabens et la sédimentation dans les aires subsidentes.

4’ %

Figure 5: Carte géologique schématique

localisant le rift du Massif Central.

46°

44°

B Volcanisme tertiaire
B Fossés éo-oligocenes|
=] Chaine alpine

\D Socle hercynien

L'étude du RMC n'intégrera donc pas les fossés provencaux car leur évolution est

rincipalement liée au rift NO Méditerranéen. Parmi les fossés ayant eu une évolution double

seul le graben de Valence (France) ot l'histoire liée au RMC semble dominer celle du rift NO

Méditerranéen, sera décrit dans ce chapitre.
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2 Caractéristiques du RMC

Dans la zone d'étude définie ci-dessus, la présence de grands fossés d'effondrement et
d'un magmatisme trés développé ont fait du RMC un sujet d'étude privilégié depuis plus d'un
siécle (Fig 5). Dans les différents travaux, certaines caractéristiques telles que le diachronisme
entre la formation des grabens et le développement du volcanisme sont généralement admises.
En revanche, l'origine de chaque événement (rift et volcanisme) et leur relation sont toujours
trés controversées.

Pour la plupart des auteurs, l'extension serait le résultat (i) de la collision N-S de
I'Afrique et de I'Europe (e.g. Tapponnier, 1977; Chorowicz et Deffontaines, 1993), (ii) d'une
extension E-O induite par le déplacement du pdle de rotation Afrique/Eurasie vers
1'Atlantique sud (e.g. Bergerat, 1985).

Le développement du volcanisme depuis le début du Cénozoique jusqu'au Quaternaire
(65 Ma 2 I'actuel) dans la zone de rifting est également un phénoméne mal compris. Les
manifestations les plus septentrionales affleurent au niveau de Drevin et Saint-Micaud sur la
bordure orientale du Morvan (Fig 6). Au Sud, la limite du volcanisme li€¢ au RMC est mal
établie car cette région a été fortement influencée par le Rift NO Méditerranéen. Si l'on se
restreint au volcanisme du Massif Central, la province de 'Escandorgue et sa continuité
jusqu'a Agde constituent les manifestations les plus méridionales du RMC. D'Est en Ouest, le
magmatisme se développe de la bordure orientale du Massif Central (Coiron), jusqu'au Sillon
Houiller (Fig 6). Les principales provinces magmatiques se sont construites dans la partie
centrale du Massif Central, formant de grands plateaux basaltiques linéaires (Aubrac et
Devés) et des stratovolcans (Cantal et Monts Dore).

L'ensemble de ce volcanisme a pu étre daté grice 4 de nombreuses campagnes de
géochronologie. L'obtention des datations a tout d'abord permis d'individualiser et de classer
le volcanisme en provinces magmatiques caractérisées par des périodes d'activité plus ou
moins longues (Goér et Mergoil, 1971; Brousse, 1974, Maury et Varet, 1980; Mergoil et
Boivin, 1993). Ces compilations ont ensuite mis en évidence deux phases magmatiques
différentes. Le volcanisme anté-rift paléo-éocéne et le volcanisme post-rift, Miocéne inférieur

4 actuel.
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Figure 6: Carte du volcanisme tertigire du Massif Central. Les

manifestations les plus excentrées correspondent a une activité dispersée,

alors que dans la partie centrale les éruptions ont entrainé la construction de

grands stratovolcans (Cantal, Monts Dore) et de vastes plateaux basaltiques

(Aubrac, Deves).

Cette distinction du volcanisme en deux phases peut étre précisée en compilant les

différentes datations dans un tableau ou les provinces sont classées géographiquement du

Nord au Sud. De plus, I'intégration dans le tableau de la période de sédimentation liée a

I'extension aide a visualiser les liens entre les phases tectoniques et le volcanisme. Un tel

classement permet pour la premiére fois de distinguer trois phases de volcanisme réparties de

maniére non homogeéne (Fig 7): le volcanisme pré-rift, le volcanisme du rift et la Phase

Volcanique Majeure.

Le volcanisme pré-rift est extrémement timide et est situé principalement au Nord du

Massif Central. L'"épisode de rifting" comprend la période de sédimentation suivie d'une

phase volcanique dispersée au niveau de la Limagne et du Forez. Enfin, le dernier épisode

magmatique apparait de fagon diachrone au Sud d'abord dans une région vierge de
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volcanisme (exceptée un affleurement pré-rift) et au Nord ensuite aprés une absence de

volcanisme de 7-8 Ma. Finalement, cette compilation laisse entrevoir une différence

d'évolution tectonique entre les parties nord et sud du RMC.

( . L . | . . | 3. Phase Volc. )
1. Volcanisme pré-rift 2. Volcanisme syn-rift .
Nord Majeure
Charolais 1 I ]
Menat [] | < »
Sioule ] £
Siflon Houitter N [ g e i
Limagne [ e ] E H CTH
Chaine des Puys ®© ]
Monts Dore i E S m—
Forez 1 6
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Sillon Houiller | 1 B
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FDevés/Bassindu Puy -] g  EEm=
Velay oriental § @ | B N BN |
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Sud T v T Y T T T M 1
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Figure 7: Tableau de la répartition spatio-temporelle du volcanisme. La phase pré-rift correspond a une

quinzaine d'éruptions ponctuelles et dispersées. L""épisode de rifting" comprend la période de sédimentation et

le volcanisme dispersé localisé uniquement au Nord, dans le graben de la Limagne et le Forez. La Phase
Volcanique Majeure apparait tout d'abord dans la partie sud, puis dans la partie nord aprés une interruption

totale de volcanisme. Pendant cette période magmatique, pres de 90% du volume magmatique du Massif Central

est émis.

Cette distinction en trois épisodes successifs constituera le fil conducteur de ce
chapitre (et de ce mémoire). Nous aborderons tout d'abord 1'évolution pré-rift. Le but sera de
déterminer la structuration et la géodynamique pré-rift du Massif Central. L'épisode de rifting
sera ensuite étudié afin de définir les modalités d'extension, les conséquences de I'extension et
les relations entre le rift et le volcanisme dispersé. Enfin, I'étude de la Phase Volcanique
Majeure, couplée 2 une analyse tectonique (MNT et terrain) aura pour but de déterminer

l'origine du magmatisme et de la structuration actuelle du Massif Central.

22




Chapitre 1: Structuration pré-rift

Structuration preé-rift
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1 Structure pré-rift du Massif Central

Le Massif Central est au méme titre que le Massif Armoricain, la Galice, les
Ardennes, I'ensemble Vosges-Forét Noire et la Bohéme, un des vestiges de l'orogenese
varisque qui a duré globalement du Dévonien jusqu'au Permien. Durant cette période, le
Massif Central a été soumis 2 une ou plusieurs phases d'épaississement puis a une extension
généralisée durant laquelle ont sédimenté les bassins houillers carboniféres le long de failles
de transfert (e.g. Sillon Houiller) (Burg et al., 1990). Cette évolution complexe a entrainé la
formation de grands ensembles structuraux souvent limités par des accidents tectoniques
majeurs.

Un des buts de ce mémoire étant de définir la géométrie des fossés éo-oligocenes, il
est important d'étudier dans le détail la fracturation fini-hercynienne pour évaluer leur r0le

potentiel dans le contrdle des structures extensives.

1.1 Fracturation et grands ensembles structuraux

Le Massif Central est constitué dans sa majeure partic de roches plutoniques et
métamorphiques dont I'4ge de mise place et la structuration varient selon les différentes zones

géographiques.

1.1.1 Les grands ensembles structuraux

Le bati hercynien est formé de grandes provinces métamorphiques recoupées par de
nombreux plutons granitiques. Dans notre zone d'étude (2 I'Est du Sillon Houiller), les roches
métamorphiques sont principalement représentées par des métapelites et des gneiss, et par le
groupe leptyno-amphibolitique. Au niveau de la Margeride et du Cézallier, la foliation est
principalement orientée N130-140E. Vers le Sud, elle devient N8OE au contact du granite de
la Margeride. Immédiatement a 1'Est du Sillon Houiller, l'orientation tend a se paralléliser a

cette faille pour atteindre une direction moyenne NO-20E.
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Figure 8: Carte schématique des principales
failles hercyniennes et des trois ensembles

granitoidiques majeurs.

Le nombre de plutons granitiques dans le Massif Central dépasse la centaine et ils
recouvrent actuellement 50% de la surface. Parmi ces plutons, trois ensembles granitiques
majeurs peuvent &tre définis (Fig 8). A I'Ouest du Sillon Houiller, le granitoide de Gueret s'est
mis en place vers 356t10 Ma (Berthier et al., 1979) et il correspondrait & une activité
plutonique syn-orogénique. A I'Est du Sillon Houiller, les deux provinces granitiques
majeures sont d'Ouest en Est les granites de la Margeride et du Velay. Le premier est un
laccolite de pres de 5 km d'épaisseur qui s'est mis en place vers 323112 Ma (Couturié et al.,
1979) et le second est un dome d'anatexie résultant de la fusion crustale (entre 298 et 270 Ma)
lors du rééquilibrage thermique de la chaine (Caen-Vachette et al., 1982). Ces deux massifs
importants sont contrairement a celui de Gueret, des témoins de 1'intense activité plutonique
datée de la fin de l'orogéne varisque et caractérisée par une phase de démantélement et

d'extension (Pin et Duthou, 1990).

1.1.2 La fracturation fini-hercynienne

Champs de failles

Lors de l'activité tardi-hercynienne d'age Carbonifere supérieur et Permien, le Massif
Central a été soumis a différents jeux de contraintes qui ont induit la création et le jeux des
principales failles visibles actuellement dans le socle (Fig 8). Dans notre zone d'étude, la

fracturation du socle a fait I'objet de nombreux travaux de géologie structurale ayant pour but
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de déterminer la succession des événements tectoniques entre 1'Hercynien et I'actuel (Burg et
Etchecopar, 1980; Dutarte, 1981; Vergely et Blanc, 1981; Burg et al., 1982; Gros et al., 1982;
Bergerat, 1985; Feybesse, 1987; Harrib Al Hasmi et al., 1987). Ces différents auteurs ont
mesuré les caractéristiques des plans de failles du socle (direction, pendage, sens de
déplacement, pitch des stries,...) et ont calculé des tenseurs de contraintes a l'origine de la
fracturation, conduisant ainsi & proposer une succession de phases tectoniques.

D'aprés Bergerat (1985, p165), "l'analyse structurale sur les bordures de la plaine du
Forez a permis la reconnaissance des épisodes tectoniques tertiaires et pro-parte antérieurs,
la majorité de la fracturation hercynienne étant cicatrisée par des remplissages, altérée et/ou
remobilisée lors des phases ultérieures". Selon Burg et Etchecopar (1980), suite a une étude
similaire de la fracturation dans la région de Brioude, "aucun des tenseurs proposés ne donne
de direction de compression qui puisse s'intégrer au champ de compression tardi-hercynien.
Bien que des directions de failles héritées de cet épisode soient évidentes, nous sommes
amenés & penser qu'aucune strie mesurée ne se rattache & cet événement paléozoique; en
raison, sans doute, d'une profonde altération et minéralisation des plans de failles" (p399).
Ces deux exemples semblent indiquer que les stries mesurées ne peuvent étre hercyniennes,
mais qu'elles résultent d'activités tectoniques mésozoiques et/ou cénozoiques. Cependant,
dans une région voisine (Laroquebrou, NO Cantal), Feybesse (1981) a déterminé grice a une
étude structurale similaire, une origine hercynienne 2 tardi-hercynienne des failles et des
stries. Dans une autre portion de la chaine hercynienne, en Galice (Espagne), une fracturation
de méme type a été décrite et elle a également été interprétée par les auteurs comme étant le
résultat d'une compression tardi-hercynienne (Burg et Iglesias Ponce de Leon, 1985).

De tels résultats contradictoires posent un probléme essentiel qui consiste a déterminer
de facon directe ou indirecte 1'dge (i.e. les conditions de températures) de formation de stries
d'une certaine composition minéralogique sur un plan de faille. Les observations de terrain
effectuées dans le socle hercynien lors de cette thése (région des Couzes au Sud de Clermont-
Ferrand), nous ont permis de constater que 1'immense majorité des plans de failles présentant
des marqueurs de déplacement sont caractérisés par de grandes stries pluri-centimétriques de
quartz sub-horizontales indiquant une composante décrochante importante. Cette observation
est en accord avec celle effectuée par Burg et Etchecopar (1980) dans la région de Brioude, ou
"85% des stries correspondent & un jeu en décrochement” (p397). Bergerat (1985) qui a
travaillé sur le socle bordant les grabens de Roanne et Montbrison a également obtenu des

pourcentages comparables avec 80% de failles décrochantes.
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D'aprés Burg et Etchecopar (1980) et Bergerat (1985), les stries décrochantes
mesurées dans le socle auraient été formée postérieurement au Paléozoique et résulteraient de

deux épisodes compressifs datés de I'Eocéne et du Miocene. Cependant:

1. La formation de stries de quartz sur un plan de faille nécessite des
températures d'environ 270°C (Power and Tullis, 1989). Si elles ne sont pas contemporaines
d'une activité hydrothermale riche en silice, ces stries se forment en profondeur (entre 7 et 10
km pour un gradient géothermique normal).

2. La proportion de stries décrochantes (80 & 85%) sur les failles conjuguées
interprétées comme post-hercyniennes, suggérerait une évolution mésozoique et cénozoique a
dominante compressive. La géomorphologie montre cependant que le socle a conservé un
caractére de pénéplaine de la fin du Paléozoique au début du Cénozoique (Le Griel, 1988) et
le faible volume de sédiments détritiques en bordure du Massif Central suggére une faible
érosion liée a des reliefs peu important. Ainsi, les épisodes compressifs post-paléozoiques
auraient paradoxalement induit la formation ou le rejeu de failles, sans décaler les structures
hercyniennes ni bouleverser la topographie. Il est également surprenant que seulement 15%
des stries mesurées en bordure des grabens éo-oligocénes présentent un jeu normal. En effet,

0™ que I'épisode extensif est un

il apparait a la vision de la carte géologique au 1 000 00
événement majeur qui a engendré les structures tectoniques les plus importantes actuellement
visibles dans la partie nord du Massif Central.

3. L'étude de la fracturation effectuée dans les sédiments oligocénes de la
Limagne (Carbon, 1992; Frangon, 1996; Michon, 1997) n'a jamais révélé de faille

décrochante ou inverses.

Les trois points développés ci-dessus suggérent fortement que:

4 Les stries de quartz indiquant un jeu en décrochement se sont formées pendant les
compressions hercyniennes et/ou tardi-hercyniennes. En effet, les conditions de température
et d'enfouissement nécessaires & leur création n'ont pu étre réalisées a 'Eocéne car la présence
de sédiments contemporains, 2 la méme altitude ou quelques 200 m au-dessus des failles

mesurées, prouve que les conditions de température étaient celles de sub-surface.

4 La phase de compression miocéne décrite dans le socle dans de nombreux travaux

de microstructurale (Burg et Etchecopar,1980; Dutartre, 1981; Gros et al., 1982; Bergerat,
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1985; Blés et al., 1989) n'a probablement pas affecté le cceur du Massif Central car aucune

faille inverse ou en décrochement n'a été mesurée dans les sédiments oligocénes.

4 L'extension éo-oligocéne a relativement peu affectée le socle hercynien en dehors
des grabens majeurs d'orientation N-S (moins de 15 4 20% de la fracturation totale) et I'état de
fracturation du Massif Central avant le rifting était un héritage de I'histoire paléozoique. Ceci
confére une importance toute relative aux événements cénozoiques par rapport a l'évolution

paléozoique.

Finalement, notre étude ne remet pas totalement en cause la succession des différentes
phases tectoniques depuis la fin de I'orogéne hercynien, mais elle montre que les marqueurs
tels que les stries de quartz utilisés dans le socle pour définir les phases de déformation ne
sont pas adaptés aux conditions mésozoique et cénozoique du Massif Central. De plus, la
fracturation et les sens de cisaillement interprétés comme le résultat des compressions éocénes
et miocénes au sein des roches hercyniennes, peuvent trés bien s'expliquer par les différents
jeux de contraintes qui se sont succédés durant les périodes varisques et tardi-varisques;
comme le montre la compilation des fractures hercyniennes a tardi-hercynienne qui couvrent
presque toutes les directions dans des zones absolument indemnes de l'extension oligocéne
(Feybesse, 1981, 1987; Blés et al., 1989) (Fig 9). Notre étude souléve également le probleme
de 1'étude des failles du socle et tend 2 montrer qu'un traitement automatique de calcul des

tenseurs de contraintes ne peut se faire sans une étude géologique adéquate.

( Cisaillement Cisaillement 1
dextre senestre
N
w
L S

Figure 9: Orientations de la fracturation tardi-hercyniennes en fonction du
sens de cisaillement. Les zones en blanc indiquent les orientations pour
lesquelles la fracturation hercynienne n'a pas été signalée. Etabli d'aprés les

donnée de Feybesse (1981, 1987) et de Blés et al. ( 1989).
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Caractéristiques de la fracturation hercynienne

L'analyse microstructurale effectuée dans la région des Couzes permet de décrire et de
caractériser la fracturation qui affecte le socle hercynien. Suite a la discussion ci-dessus, cette
étude a pour but de soustraire a la fracturation totale du socle, les failles s'étant créées a des
profondeurs importantes (i.e. a 1'Hercynien) dans le but de déterminer la fracturation plus

récente,

Figure 10: Carte de
localisation des affleurements
étudiés lors de l'analyse

structurale.

N ~ Faille d Ja Limegns et son prolongs mant
\ . Zome détalo de Tamalye stroctumnle

L'étude structurale a été réalisée sur le granite tardi-hercynien affleurant en de
nombreux endroits le long de la Couze Chambon (Fig 10). La mesure systématique des plans
de failles présentant ou non des stries, montre deux faisceaux majeurs orientés N10-30E et
N120-130E (Fig 11). La description des marqueurs de déplacements et des plans de faille a

ensuite permis de définir deux populations de failles.

( N A Figure 11: Diagramme en rose de la fracturation
affectant le socle hercynien dans la région des Couzes.
L'analyse structurale met en évidence un pic N10-30E
fortement dominant et un second faisceau orienté N120-
0 E 130E. Le rayon correpond & 18% des données.

N=389 S J
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Les failles de la premiére famille sont largement majoritaires (80 & 85% de 1la totalité
des failles). Elles sont caractérisées par (i) une déformation ductile associée au
fonctionnement de la faille, (ii) des stries sub-horizontales de quartz indiquant une importante
composante décrochante (Fig 12a), et/ou (iii) la présence de filons de micro-granite hercynien
injectés dans ces failles (Fig 12b). L'orientation de ces accidents est hétérogéne malgré une
distribution des failles sur prés de 360°. En effet, les faisceaux méridiens et N20-40E
regroupe prés de 50% des failles (Fig 13). Les faisceaux secondaires sont orientés N120-130E
et N70-80E.

La seconde famille de failles regroupe les accidents tectoniques qui présentent l'une ou
plusieurs des caractéristiques suivantes. La déformation est toujours cassante. Lorsque le jeu
de la faille est limité, le plan n'est pas bréchifié, et lorsqu'il est important, l'accident se
matérialise par une cataclase. Les plans de failles sont parfois marqués par des stries verticales
millimétriques qui remobilisent les oxydes de Fer (Fig 14a). Enfin, certaines failles sont
associées en conjuguées avec des pendages a 60°, indiquant une contrainte principale G
verticale (Fig 14b). Dans la région des Couzes, les failles de la deuxiéme famille sont

principalement orientées selon un faisceau N10-30E (Fig 15).

Nous interprétons les failles de la premiere famille comme étant le résultat de
l'orogenése hercynienne. En effet, si certaines se sont clairement formées a l'hercynien car
elles ont été empruntées par les micro-granites tardi-hercyniens, les autres se sont formées a
des profondeurs suffisantes pour remobiliser le quartz (>7 km). La comparaison de
l'orientation des failles hercyniennes de la région des Couzes avec celle de la région de
Laroquebrou, montre que les accidents hercyniens sont orientés selon trois faisceaux

principaux: méridiens, N20-40E et N120-140E.

La seconde famille de failles est en revanche postérieure a l'hercynien. La régularité
des pendages autour de 60°, l'orientation N10-30E dominante, la présence de stries verticales
et la formation de conjuguées suggérent que ces accidents se sont créés lors d'une extension

approximativement E-O.
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. > 3 S

Figure 12: A) Photo de stries caractéristiques sur les plans de failles hercyniens. B) Photo de filons tardi-

hercynien d'aplite intrudé dans des failles N20E entre Champeix et Neschers.

4 N\
Figure 13: Rose diagramme de la répartition des failles de la
o E premiére famille dans la région des Couzes. Le rayon
correspond a 18% de la population de failles.
N=62 S J
('

A B T

G
. J
Figure 14: A) Stries millimétriques d'oxyde de Fer paralléles au plan de plus grande pente sur un plan de faille

orienté N2OE avec un pendage de 60° vers I'Est. B) Formation de failles conjuguées orientée N20E suggérant

une contrainte principale oy verticale et une contrainte principale o3 approximativement E-O.
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Figure 15: Stéréogramme des failles attribuées a la

seconde famille.

1.2 Sédimentation et paléogéographie

Si l'évolution paléogéographique du Massif Central durant le Mésozoique est
relativement bien décrite grice 2 l'étude des sédiments de bordure, I'histoire paléocéne 2
éocene inférieur reste quant 2 elle trés mal documentée. 11 est néanmoins possible de décrire
les grandes lignes de I'évolution du Massif Central afin de déterminer les caractéristiques
paléogéographiques de la région avant 1'épisode de rifting. |

Des le début du Trias, et suite a l'extension tardi-orogénique carbonifere supérieur et
permienne, l'ancienne chaine hercynienne était devenue un vaste plateau avec des reliefs |
centraux et de vastes plaines en bordure (Le Griel, 1988). La présence de formations
détritiques sur le socle hercynien et dans les bassins périphériques indique que la pénéplaine
était émergée. Au Jurassique, I'immersion ou I'émersion de la pénéplaine est encore discutée.
Dans le Massif Central, les dépots jurassiques se retrouvent au niveau des Causses et le long
d'un chenal plus ou moins continu allant de la Bresse jusqu'au bassin de Roanne. Ces
affleurements ne reflétent probablement pas la répartition originelle des sédiments car a partir
du Sinémurien les traces de rivage et les apports détritiques grossiers sur les bordures du
Massif Central disparaissent (Le Griel, 1988). Le socle hercynien a donc été pendant le
Jurassique trés proche du niveau de base (faiblement émergé ou immergé). Au Crétacé,
d'importants volumes de sables vont se déposer dans les bassins périphériques au Massif

Central (Bassins Parisien et Aquitain, fosse Vocontienne). Cette sédimentation détritique
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indique sans ambiguité une émersion du socle hercynien. Les estimations de volume
permettent de déterminer une épaisseur maximum de substratum érodé (entre 150 et 200 m)
(Le Griel, 1988).

Au Paléocéne, 'émersion amorcée pendant le Crétacé s'accentue. La bordure sud du
Massif Central est soumise au début du Vitrollien (65-60 Ma) 2 une érosion localisée qui
induit la sédimentation de dépdts détritiques grossiers sur les contreforts de la Montagne
Noire, et la formation de cones alluviaux au Nord de Montpellier (Cavelier, 1984; Le Griel,
1988). Des données de traces de fission effectuée sur apatite dans les Cévennes suggérent
également une surrection de cette région a partir du début du Paléocéne (Claire Mock, comm.
pers.; Barbarand, 1999). Dans la partie sud-est du Bassin de Paris, les données gravimétriques
montrent 1'existence de rides crustales concentriques se traduisant pas une ondulation du
Moho (Fig 10 dans Lefort et Argawal, 1996). La profondeur de base de crofite-est maximum
sous le Bassin de Paris et elle devient minimum sous un arc reliant le Nord du Massif Central
et les Vosges. Ces rides paralléles au front alpin sont interprétées comme le résultat d'un
flambage lithosphérique vers 60 Ma qui s'est traduit par une ceinture de surrection du Massif

Central aux Vosges (Fig 12 dans Lefort et Argwal, 1996).
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2 Le volcanisme pré-rift

La premiére activité magmatique pré-rift du Massif Central (post-Paléozoique) s'est
manifestée au Jurassique moyen (155 £ 6 Ma) au niveau des Causses (Baubron et al., 1978).
Cette éruption, unique dans le Massif Central, reste mal expliquée d'un point de vue
géodynamique mais elle peut étre corrélée a I'évolution thétisienne et I'ouverture du bassin
Ligure immédiatement a I'Est.

A partir du début du Paléocéne, une phase de volcanisme commune & 1'Europe péri-
alpine apparait sur le socle hercynien et les sédiments jurassiques. Dans le Massif Central, cet
événement consiste en I'édification d'une quinzaine de volcans monogéniques répartis sur 35
000 km? & I'Est du Sillon Houiller (Fig 16).

2.1 Localisation et age du volcanisme

Le volcanisme pré-rift n'est pas réparti de fagon homogeéne dans le Massif Central. De
fait, & I'exception d'un seul pointement volcanique, les différentes éruptions se sont toutes
déroulées dans la partie nord. L'activité la plus septentrionale est représentée par le basalte de
Drevin (NE du Creusot). Géographiquement, ce volcan peut étre associé a celui de Saint
Micaud qui affleure une vingtaine de kilometres plus au Sud. Les 4ges de mise en place -
déterminés avec la méthode K/Ar sont respectivement 36,7 et 49,6 Ma pour les volcans de
Saint Micaud et Drevin (Bellon et al., 1974). Dans le graben de Roanne, quelques dykes de
basaltes alcalins affleurent de fagon dispersée en intrusion dans les sédiments jurassiques. Les
différents ages K/Ar obtenus montrent un étalement de l'activité magmatique pendant 20 Ma
(entre 44,5 et 64,5 Ma), soit en moyenne une éruption tous les 5 Ma. Sur la bordure orientale
de la Limagne, le volcanisme pré-rift est représenté par un seul volcan a I'Est de Vichy daté a
45,8 Ma (Brousse et Lefevre, 1990).
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(- Volcanisme pré-rift
[] Sédimentation éo-miocéne
[ Socle hercynien

Figure 16: Carte de localisation des
différentes manifestations du
volcanisme pré-rift. Les sédiments
porison éo-oligocénes et les grabens sont
représentés a titre indicatif afin de

faciliter la localisation.

Drevin .
St Micaud /
Charollais
Vichy
Servant
Menat
Marcoux
Tassiéres

g\lmmth—A
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Deux autres témoins d'une activité magmatique sporadique ont été datés sur le socle
hercynien entre le Sillon Houiller et la faille de la Limagne. Ce sont le maar de Menat et le
dyke de Champomier. Le premier a fait I'objet d'une étude multidisciplinaire afin de définir, la
structure profonde du volcan, la pétrologie du magma et I'age des roches (Vincent et al,
1977). La datation K/Ar moyenne a 56 Ma est compatible avec I'dge de la faune observable
dans les sédiments paléocénes (Kedves, 1967; Russel, 1967). Quelques kilometres au N-E, le
dyke de Champomier daté a 44 Ma fait partie d'un ensemble de trois filons qui recoupent le
microgranite varisque. Enfin, le dernier affleurement pré-rift de la partie nord du Massif
Central se situe sur la bordure orientale du Forez. La lave avait été anciennement datée a 49,8
Ma par la méthode K/Ar mais cet dge a récemment été ré-évalué par une nouvelle datation a
62 Ma avec la méthode “*Ar/*®Ar (Lenoir et al., 2000).

Le seul témoin daté d'une activité magmatique pré-rift dans la partie sud du Massif
Central se situe au NW de Séverac-le-Chateau, au hameau des Tassi¢res. Ce volcan recoupe
les formations jurassiques et il affleure sous la forme d'un neck de petite taille dont 1'age a 57

Ma attribue cette éruption au Paléocéne (Baubron et al., 1978).
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2.2 Pétrologie

Les études de pétrologie et de géochimie entreprises sur les magmas pré-rift montrent
clairement que ces laves sont toutes plus ou moins sous-saturées (des basaltes alcalins aux
néphélinites 2 mélilites). En Bourgogne et Charollais, les laves sont des basaltes mélanocrates
alcalins sous-saturés et des basanitoides (Bellon et al., 1974). A Menat et en périphérie, cette
composition est guére différente méme si le magma est légérement plus riche en silice
(Vincent et al., 1977). Enfin, la roche la plus sous-saturée du Massif Central est la néphélinite
a mélilite de Marcoux que l'on peut comparer a celles de la région du graben du Rhin
(Hernandez, 1976).

La composition des magmas suggere des taux de fusion du manteau faible. De fait, de
récents travaux de pétrologie expérimentale ont montré que les mélilites et néphélinites a
mélilite se forment 2 partir d'un manteau riche en CO; et H,O subissant un trés faible taux de
fusion (<<5%) (Edgar, 1987 ; Wilson et al., 1995). Des études géochimiques et pétrologiques
effectuées sur des exemples de magmatisme intraplaque (Marquises, Hawaii, Bouclier
Rhénan, rift Kenyan) ont également permis de déterminer des taux de fusion du manteau a
l'origine des basanites (2 & 4 %) et basaltes alcalins (5 & 8%) (Clague et Frey; 1982;
Wederpohl, 1985; Liotard et al., 1986; Auchapt et al; 1987). Ces valeurs doivent cependant
atre considérées comme des ordres de grandeur car la détermination d'un taux de fusion

nécessite de nombreuses hypotheses.
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3 Conclusions

L'évolution pré-rift du Massif Central a donc été marquée par trois grandes périodes:

1. "L'héritage hercynien”
Il est caractérisé par le développement d'une fracturation intense du socle liée a
la succession de contextes compressifs, transpressifs et transtensifs. Cet événement se termine

par la création d'une pénéplaine induite par le démantelement de la chaine.

2. Le Mésozoique
Cette période conserve et accentue la pénéplaine hercynienne. La faible érosion
et/ou l'immersion sporadique du socle indique que la surface topographique était toujours

proche du niveau de base.

3. Le Paléocéne
Le Paléocéne correspond 2 une rupture dans 1'évolution du Massif Central. A
partir de 65 Ma, il apparait simultanément un bombement de grande longueur d'onde et un

trés faible volcanisme dispersé en avant de la chaine alpine.
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Chapitre 1: Extension et volcanisme associé

Extension Eocéne supérieur a Miocene

inferieur

et volcanisme associé
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Chapitre 1: Extension et volcanisme associé

1 La sédimentation dans le Massif Central

A partir de 'Eocéne supérieur et jusqu'au Miocene inférieur, le Massif Central est sujet

a une extension généralisée qui va engendrer la formation des nombreux grabens répertoriés

dans la Figure 17.

r N

Montiugon Bassin de

Moulins

Bassin de
Gueret
Silion
Houiller

Valence

st Alban
e Malzieu

100 km

\_ >

Figure 17: Carte de localisation des différents grabens formés lors de l'extension éocéne

supérieur a miocéne inférieur. 1: fossé de Saint Dier d'Auvergne; Bri: Brioude; Lemb: Lembron;

Paulh: Paulhaguet.
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1.1 Les dépdts du Lutétien

Les premiers sédiments cénozoiques reposant directement sur le socle du Massif
Central datent de 'Eocéne moyen. Leur répartition de part et d'autre du Sillon Houiller et leur
age en font des dépots relativement mal calés dans un contexte géodynamique global. En effet
et contrairement aux sédiments oligocénes, ces formations affleurent dans des zones
généralement peu marquée par la subsidence, en dehors des grabens principaux.

Le début de cette sédimentation est datée de la limite Cuisien-Lutétien et les
principales zones de dépdts se situent dans le Lembron, dans le bassin de Gueret et sous les

sédiments "oligocénes" de Moulins, de la Bresse et du Puy-en-Velay s.1. (Fig 18).

~N

Figure 18: Carte de localisation des principales

zones de la sédimentation lutétienne. Les sédiments
éo-oligo-miocénes et les grabens sont représentés

afin de faciliter la localisation.

J

En Bresse, l'épaisseur maximum des dépots est de 125 m. Ils correspondent au
comblement de lacs par des séries détritiques grossiéres a la base passant progressivement a
des calcaires marneux au sommet (Sissingh, 1998). Sur la bordure des lacs se développent un
facies d'altération typique d'un climat tropicale a saison seche dominante: le sidérolitique.
Dans le bassin du Puy, la série lutétienne datée grice a une flore importante porte
généralement le nom d'arkoses de Blavozy et de Brives-Charensac (Saporta, 1870). Les
caractéristiques sédimentologiques sont globalement identiques a celles de la Bresse et
I'épaisseur totale du dépdt n'excéde jamais 60 m (Girod et al., 1979). Dans ce bassin,

l'abondance de conglomérats, de stratifications entrecroisées et obliques dans les sédiments
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détritiques indiquent un milieu de dépot fluviatile relativement agité. De plus, la présence de
micas dans les grés et arkoses suggére un transport assez bref. La sédimentation du bassin de
Gueret est globalement identique a celle du Puy-en-Velay. La base des dép6ts est datée de la
limite Cuiso-Lutétien et leur épaisseur totale est d'environ 60 m (Hottin et al., 1991). Seule
cette série sédimentaire est localisée a 1'Ouest du Sillon Houiller. Dans le bassin de
Montlugon ou la sédimentation totale (Oligocéne inclus) ne dépasse pas 100 m d'épaisseur,
des dépots détritiques basaux d'dge Bartonien moyen & supérieur ont été mis en évidence
(Turland et al., 1990). Dans le Lembron, les dépbts sidérolitiques qui affleurent a la faveur
d'une érosion importante résultent pour partie de l'altération in situ du socle hercynien (Fig
19a). Sur la bordure sud du graben de Brioude, des formations similaires affleurent sous la
série oligocéne ou en bordure des failles (Fig 19b). Enfin, les dépdts les plus importants datés
par charoflore et palynoflore du Lutétien au Bartonien sont ceux rencontrés lors de sondages
dans le bassin de Moulins (Riveline et al., 1988). La pile sédimentaire atteint trés localement

580 m d'épaisseur et elle est composée de deux séries détritiques successives.

 Sode métamorphique

y N
x| .‘.\.,(,‘.

A B )

Figure 19: A) Photo montrant l'altération du socle granitique en sidérolitique au Sud de Saurier (Région des
Couzes). Dans le Massif Central, ce phénoméne d'altération s'est principalement produit & I'Eocéne sous climat
tropical a saison séche dominante. B) Contact par faille entre le sidérolitique et le socle métamorphique sur la

D20 entre Paulhac et La Baraque. La géométrie de la faille sera discutée ultérieurement.

L'importance de la sédimentation lutétienne varie donc fortement selon les régions
étudiées. La présence systématique de sédiments détritiques grossiers a la base des dépots
suggere une érosion de reliefs relativement importants. Dans les différents bassins, le passage
progressif de la base au sommet de formations détritiques a des niveaux argilo-marneux peut

s'expliquer par une érosion continue de reliefs devenant de moins en moins accentués.
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1.2 Les dépots du Priabonien

Ia sédimentation priabonienne (Eocéne supérieur) s'est mise en place directement sur
le socle hercynien ou sur les dépdts lutétiens précédent (Fig 20). Plus développés ou mieux
conservés que la sédimentation lutétienne, les dépdts priaboniens sont reconnus dans la
plupart des futurs fossés d'effondrement. Leur lithologie et leur puissance varient selon les
localités et nous nous limiterons 2 une description générale des dépdts permettant de les
intégrer dans un modele géodynamique global. Il est important de préciser qu'une grande
partie de ces formations est dépourvue d'élément de datation et que les différents auteurs les
attribuent 2 une période éocéne supérieur-oligocéne inférieur (Couturi€, 1972; Aubert et al.,

1982; Goér et al., 1990; Hottin et al., 1991).

Figure 20: Carte de localisation des principales

aires de sédimentation des dépots priaboniens.

1.2.1 Localisation et caractéristiques des dépéts

Les sédiments d'dge Priabonien sont préservés au sein de nombreux bassins dont la
géométrie est principalement li€e a une tectonique postérieure. Lorsque la pile sédimentaire
est suffisamment développée, leur 4ge a pu étre déterminé gréce a des travaux de
paléontologie. En revanche, dans les fossés de Langogne, de Saint-Alban-sur-Limagnole et du
Malzieu, au Sud, et dans les bassins du Sillon Houiller, d'Olby et de la Sioule, au Nord, 1'dge
strictement Eocéne supérieur n'a pas été clairement établi. Cependant, l'analyse de la flore et
la palynologie indique que ces sédiments se sont déposés a partir de I'Eocéne supérieur

(Couturié, 1972; Hottin et al., 1989; Goér et al., 1990). Enfin, les fossés de Brioude et
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d'Ambert sont comblés par une importante série sédimentaires dont 1'dge n'est pas déterminé.
L'analogie entre les sédiments du fossé d'Ambert et ceux des bassins de Saint-Dier et de
I'Ouest-Livradois semble néanmoins indiquer une sédimentation priabonienne.

Dans les différents fossés, la sédimentation est principalement détritique et résulte le
plus souvent de la remobilistation des produits d'altération de socle hercynien. Les dépdts de
base sont composés de grés et sables argileux rouges et plus rarement de conglomérats
(Glangeaud, 1913; Desprairies, 1963; Couturié, 1972; Gorin, 1975; Hottin, 1989; Goégr et al.,
1990; Ech-cherif-el-kettani, 1996; Sissingh, 1998).

Dans les petits fossés (Langogne, Le Malzieu, St-Alban, Paulhaguet, Sillon Houiller,
Sioule, Olby et Montlucon), la série sédimentaire se limite & ces niveaux détritiques fins et
grossiers. Dans la plupart des cas, les sédiments ont été protégés au contact des failles ou par
des formations volcaniques tertiaires. Au Nord du Puy, dans le fossé de Montbrison, les
dépdts priaboniens ont été mis en évidence grice a un niveau faunistique important englobé

dans des sédiments détritiques grossiers (Ech-cherif-el-kettani, 1996).

Dans les régions fortement subsidentes, la nature des sédiments évolue
progressivement vers des termes chimiques plus ou moins bien exprimés. En Bresse ou la
subsidence est importante (650 & 700 m de dépdts), deux séries différentes se développent
indépendamment. Dans la partie nord, la sédimentation marno-calcaire a passées ligniteuses
témoignerait d'un milieu laguno-lacustre alors qu'au Sud, le dépdt d'une série évaporitique est
interprété comme le résultat d'arrivées marines (Sissingh, 1998). Ce type de dépdt existe
également dans la fosse de Valence dans laquelle 240 m d'évaporites sont accumulées
(Cavelier, 1984; Curial, 1988). La présence d'un prisme détritique sur les bordures sud de la
Bresse et du foss€ de Valence serait liée & une communication méridionale avec la mer
(Curial et al. 1988; Sissingh, 1998).

Dans le bassin du Puy, une série gypsifére s'est également mise en place au sein
d'argiles et de marnes. Le dép6t gypsifére semble avoir été confiné a quelques zones
subsidentes qui ont été depuis entierement exploitée (Girod et al., 1979). D'un point de vue
paléontologique, les fossiles de mammiféres du Mont Anis ont permis de corréler cette
sédimentation au niveau de Montmartre, typique du Priabonien (Rey, 1971; Cavelier et
Roger, 1980).

~ EnLimagne, le Priabonien marque le début d'une subsidence importante. Dans la fosse

de Riom, la série détritique passe rapidement a des niveaux marno-calcaires et évaporitiques

dans lesquels les indices palynologiques suggerent I'absence de relief prononcé (Gorin, 1975).
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En périphérie de cet ombilic de sédimentation ol toute la pile sédimentaire n'a toujours pas
été datée, les dépdts sont uniquement détritiques et leur épaisseur décroit réguliérement. Sur
la bordure occidentale du Livradois, ces dépbts détritiques sont formés de sables
feldspathiques rouges-verts plus ou moins argileux et ils sont préservés dans de petits grabens
kilométriques (e.g. Saint-Dier-d'Auvergne, Sugeres). Enfin, dans le bassin de Moulins, le
Priabonien n'a pas été reconnu directement. Cependant, la présence d'une séquence de 22 a 81
m d'épaisseur intercalée entre les dépdts du Lutétien-Bartonien et le sommet de I'Oligoceéne
inférieur peut s'interpréter comme une sédimentation priabonienne limitée (Riveline et al.,
1988). La série 2 dominante marno-détritique se termine dans la partie centrale du bassin par

des termes calcaires.

1.2.2 Implications paléogéographiques et géodynamiques

La répartition des dépdts priaboniens montre tout d'abord qu'a partir de cette époque se
sont formées de nombreuses zones subsidentes réparties presque exclusivement a I'Est du
Sillon Houiller. Dans la partie sud, limportance de la sédimentation éocéne supérieur est
inconnue car elle a pu étre fortement érodée suite au dépot.

Au Priabonien, le Massif Central est également caractérisé par des reliefs peu
importants (Gorin, 1975) ot des "chenaux" de sédimentation reliaient les régions subsidentes.
Les exemples de la Sioule et du Sillon Houiller en sont une bonne illustration car les
sédiments préservés sous les coulées de laves plio-pléistocénes semblent dessiner une
communication avec la Limagne (Glangeaud, 1913).

Enfin, cette époque marque le début d'une subsidence sensible localisée dans la partie
nord du Massif Central et principalement au sein des futurs grabens "oligocénes" (i.e. grabens
de Limagne et de Bresse). Dans un tel contexte de subsidence, les formations évaporitiques en
Bresse, dans la fosse de Valence et au Puy en Velay peuvent s'expliquer par une

communication avec la mer située plus au Sud.

1.3 Le Rupélien inférieur (Sannoisien)

Dans la littérature et les échelles stratigraphiques, le terme Sannoisien en tant qu'unité
stratigraphique tend 4 étre de moins en moins utilisé. De fait, ce sous-étage a été défini a la fin
du XIX*™ (Munier-Chalmas et Lapparent, 1893) dans le Bassin Parisien pour qualifier des

formations essentiellement continentales renfermant des assises saumatres et/ou marines
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(Cavelier et Roger, 1980; Nury, 1988). Dans le Massif Central, cette terminologie est
ambigué car on retrouve ce type de dép6ts depuis la base de I'Oligocene jusqu'a 1'Oligocéne
supérieur. L'Oligocéne se subdivise classiquement en Rupélien (inférieur et supérieur) et
Chattien (Oligocéne supérieur) et c'est en ces termes que je qualifierai 1'4ge de la

sédimentation.

1.3.1 Principales zones de subsidence

Durant le Rupélien inférieur, la subsidence importante initiée au Priabonien se
poursuit en Limagne et en Bresse. D'aprés Sissingh (1998), elle entraine dans le graben de la
Bresse le dépot de sédiments évaporitiques au Sud et marneux au Nord. Sur les bordures nord
et sud du fossé, on retrouve respectivement des dépdts détritiques fins et grossiers, et un
prisme deltaique s'interstratifiant dans les niveaux a gypse (Curial et al., 1988; Sissingh,
1998). Cette description des sédiments d'dge Rupélien inférieur peut étre précisée grice aux
différents travaux portant sur les formations évaporitiques de la Bresse méridionale (Curial et
al., 1988; Busson et al., 1992). Tout d'abord, 1'épaisseur des dépbts est d'environ 400 m et les
sédiments sont composés d'argilites de base et de deux épisodes saliferes (E4 et base de E3)
(Busson et al., 1992). Dans la partie nord de la Bresse, la sédimentation marneuse est
interprétée comme le résultat d'un paléoenvironnement lacustre. En Bresse méridionale, les
séries évaporitiques ont des concentrations en Brome typiques d'une affinité marine (Moretto,
1987). L'origine de la salinité serait due & une communication avec la mer au Sud (Sissingh,
1998).

En Limagne, I'étude palynostratigraphique effectuée par Gorin (1975) permet de
définir une épaiseur de dépdt de 850 m dans la fosse de Riom (sommet de la séquence A et
séquence B). Cette pile sédimentaire est principalement constituée d'évaporites interstratifices
dans des marnes et des calcaires. Dans les autres parties de la Limagne, la subsidence est

nettement moins prononcée et la sédimentation s'enrichit en éléments détritiques.

1.3.2 Affinités laguno-marines du Rupélien inférieur

Les témoins d'incursions marines dans le Massif Central sont connues de longue date
(Giraud, 1902, Dollfus, 1923; Dangeard, 1933). On les retrouve dans différents bassins et ils
permettent de démontrer dans un premier temps que la sédimentation s'est effectuée au niveau

de la mer. A I'exception de la Bresse, les principaux dépdts laguno-marins datant du Rupélien
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inférieur se situent dans la fosse de Valence, le bassin du Puy, le Lembron, les Couzes et la
Limagne.

Dans la fosse de Valence, les sédiments sont de nature évaporitique et leur épaisseur
est relativement limitée (80 m) (Cavelier, 1984). Dans le bassin du Puy, la sédimentation
d'age Rupélien inférieur est datée grace au gisement mammalogique de Ronzon (niveau-
repére mammalien MP 21) (Boule, 1892, Bodergat et al., 1999). Les sédiments sont des
sables et argiles vertes passant latéralement 2 des niveaux marno-calcaires porteurs de
fossiles. Cette pile sédimentaire synthétique montre des variations locales avec des passées
gréseuses et un retour des argiles sableuses vertes au-dessus des calcaires et marnes a faune de
Ronzon (Girod et al., 1979). Au Sud du Puy-en-Velay et au sein de cette série a dominante
détritique, des témoins d'incursions marines tels que de la glauconie, des foraminiféres et des
débris d'échinodermes ont récemment été décrits (Turland et al., 1994). Ce dépdt est
actuellement sujet 2 discussion car il pourrait résulter d'une sédimentation détritique porteuse
de glauconie et de la faune a foraminiféres et échinodermes (Poidevin J.L., comm. Pers.).

Dans le Lembron et dans les Couzes (Sud de Clermont-Ferrand), les dépots d'age
Rupélien inférieur ont été mis en évidence pour la premidre fois par Michel Lévy et Munier
Chalmas (1885). Le travail considérable effectué par Giraud (1902) sur la Limagne 2 permis
de contraindre spatialement et temporellement ces dépdts "sannoisiens”, et de les intégrer
dans une évolution géodynamique globale. Dans le Lembron, la base de la sédimentation
résulte du remaniement du sidérolitique "éocéne" sous-jacent et se présente le plus
fréquemment sous forme de sables argileux rougeatres avec des lits conglomératiques et
localement des stratifications entrecroisées (Giraud, 1902; Tapsoba, 1967; Autran et al.,
1979). Dans une aire située entre Ardes-sur-Couzes, Saint-Germain-Lembron et Chambezon,
les dépots détritiques passent ensuite a des niveaux marno-calcaires riches en fossiles

caractéristiques d'un milieu saumétre (Giraud, 1902) (Fig 21).
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=221 Socle hercynien

[ Sédiments éo-oligocgnes

B Volcanisme pliocene et quaternaire
Volcanisme oligocéne supérieur & miocene
inférieur de la Limagne

.~ PFailles.

¢ Prolongement méridional de la faille

de la Limagne

Figure 21: Carte géologique simplifiée de la terminaison sud de la Limagne. La région du

Lembron est située entre la Limagne d'Issoire, le graben de Brioude et le prolongement de la

faille de la Limagne. L'aire comprise au sein de la zone en pointillés correspond & la surface

couverte par la "lagune sannoisienne"” (Giraud, 1902). A I'Ouest, les formations volcaniques

sont les manifestations les plus orientales de la province magmatique du Cézallier. Modifié

d'aprés Cheguer et Goér (1996).

Au Sud de Clermont-Ferrand, dans la région des Couzes, Giraud (1902) a mis en

évidence une seconde aire de sédimentation & cheval sur la faille de 1a Limagne et présentant

quelques différences avec celle du Lembron (Fig 22). La base de la sédimentation ne repose

jamais sur le sidérolitique, suggérant ainsi une érosion initiale du dépdt d'altération. Les

premiers dépdts sont principalement des sables argileux rougeatres et des grés grossiers a

éléments peu roulés renfermant des galets de gneiss. La faune a Striatelles est clairement

différente de celle du Lembron et reste localisée sur une aire d'environ 50 km? sans continuité

au Nord avec la Limagne.

Monts Dores

I volcanisme
[ socle hercynien

22: Carte

simplifiée de la région des Couzes

Figure géologique
située a une vingtaine de kilométres
au Sud de

L'aire en pointillés correspond a la

Clermont-Ferrand.

surface couverte par la faune a

Striatelles et par la seconde

_J incursion laguno-marine de Giraud
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En Limagne, les dépdts datant du Rupélien inférieur ont déja été décrits ci-dessus.
Dans ce graben, la présence d'évaporites et la découverte dc - lanctons laguno-marins dans la
séquence B de Gorin au niveau de certains sondages (Brout-Vernet 101 et Aigueperse 101)
suggérent fortement une communication avec la mer lors du Rupélien inférieur (Gorin, 1974).
Les dépdts saumitres se retrouvent également au niveau du golfe d'Ebreuil od Thorizon a

"Striatelles" a été décrit (Rey, 1971).

Selon Bodergat et al. (1999), les différentes formations sédimentaires contenant des
témoins d'incursions laguno-marines ou saumatres ne sont pas contemporaines et résulteraient
d'une succession de communications avec la mer. Cette hypothése est renforcée par une
simple comparaison entre la sédimentation du Lembron et celle de 1a région des Couzes ou
l'absence de dépdt sidérolitique sous le dépdt du Rupélien inférieur suggére une érosion
préalable du socle avant la sédimentation. Il y a donc probablement eu diachronisme entre les
différentes zones de subsidence.

Finalement, la détermination d'une ou plusieurs incursions marines au Rupélien
inférieur au sein du Massif Central n'est pas un probléme majeur car dans les deux cas, la
communication avec une mer périphérique prouve que le socle, a cette époque, se situait au

niveau de la mer.

1.3.3 Etendue des dépéts détritiques

Contrairement aux dépdts sédimentaires d'origine chimique qui s'accumulent au sein
ou en périphérie immédiate des principaux grabens (i.e. Puy-en-Velay, Limagne et Bresse), la
sédimentation détritique se produit fréquemment dans des zones faiblement subsidentes. Dans
les bassins situés a I'Ouest de la Limagne et dans ceux de Saint-Flour et de Moulins les
données paléontologiques ne permettent pas de dater finement les dépots (cf § 1.2). Il semble
utile de préciser qu'une sédimentation détritique a pu se poursuivre au Rupélien inférieur dans
ces régions. Dans cette éventualité, les "chenaux" de sédimentation de la Sioule et du Sillon
Houiller auraient persisté au début de I'Oligocene.

Au Sud du fossé de Saint-Flour, dans les grabens de la Margeride (i.e. fossés du
Malzieu et de Saint-Alban-sur-Limagnole), les sédiments du Rupélien inférieur sont
représentés par des argiles vertes passant a des calcaires & meuliéres dans lesquels des

Lymnées ont fourni un 4ge Rupélien inférieur (Rey, 1967).
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Les principaux dépots détritiques datant du Rupélien inférieur affleure au sein et en
périphérie de la Limagne de Brioude. Dans ce graben ol deux séquences ont ét€ mises en
évidence (Desprairies, 1963; Lasnier et al., 1982), la présence d'un niveau mammalogique
important au sommet de la premiére séquence (Bournoncle-Saint-Pierre) permet de corréler
ces dépbts avec ceux de l'horizon de Ronzon (Bodergat et al., 1999). La base de la pile
sédimentaire est constituée d'argiles et de sables argileux rougedtres avec une granulométrie
décroissante des éléments depuis les bordures vers le centre du graben (Desprairies, 1963).
Au Sud du fossé, des reliques de cette unité basale affleurent ponctuellement et sont en
contact normal avec le socle hercynien sous-jacent. Ils sont constitués de sables argileux a
passées conglomératiques (Fig 23a). Les éléments grossiers sont le plus souvent anguleux et
de nature quartzeuse. Cependant, certains sont fortement arrondis et peuvent résulter de la
remobilisation de formations plus anciennes (Fig 23b). La présence d'éléments de

sidérolitique suggere que cette formation résulte de 1'érosion de ce facies d'altération.

A

\. J

Figure 23: A) Photo de la base de la sédimentation du Rupélien inférieur sur la bordure méridionale de la
Limagne de Brioude. Les sédiments reposent directement sur le socle gneissique et les stratifications marquées
par les éléments centimétriques indiquent un transport agité. B) Détail de la sédimentation montrant les lits
d'éléments grossiers fréquemment anguleux et la présence dun galet roulé de gneiss résultant
vraisemblablement de l'érosion de formations plus anciennes. Les éléments de sidérolitiques dispersés dans tous

les niveaux confirment une érosion de ce faciés d'altération durant le Rupélien inférieur.

La partie supérieure de la premiére séquence est ensuite constituée de sables argileux a
nodules calcaires. D'aprés Lasnier et al. (1982), cette unité affleure principalement dans le
graben de Brioude et, exceptionnellement (au NW de Farreyrolles), repose directement sur le
socle. Néanmoins, si I'on se fie a la description des dépdts, on retrouve également cette unité a
Lorlanges ol les sédiments sont conservés au contact d'une faille normale orientée N130E, et

4 Grenier-Montgon, 2 8 km au SW de Lorlanges, ot une formation composée d'argiles
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sableuses rougeitres a passées conglomératiques et a nodules de calcaires affleure directement
en contact avec le socle (Fig 24). La répartition de ces sédiments & nodules de calcaires
suggére un caractére plus ou moins continu de la sédimentation d'dge Rupélien inférieur au
Sud du graben de Brioude. Enfin, & Bournoncle-Saint-Pierre et 3 Montlaison, la premiére
séquence se termine par des marnes vertes renfermant la faune attribuée au niveau-repére

mammalien MP 21 (Bodergat et al., 1999).

Figure 24: Affleurement des
formations basales de Grenier-
Montgon. Les sédiments sont des
sables argileux rougedtres a
passées conglomératiques et a
nodules de calcaires. Ces dépits
sont identiques & ceux de la 1°°

séquence de Desprairies (1963).

1.3.4 Implications paléogéographiques et géodynamiques

Au Rupélien inférieur, I'extension débutée au Priabonien s'est poursuivie et s'est’

traduite dans les grabens de la Limagne et de la Bresse par une subsidence importante
(plusieurs centaines de métres). La subsidence affectait dans une moindre mesure les bassins
du Puy-en-Velay, de Valence et la terminaison sud de la Limagne (i.e. Couzes, Lembron et
Brioude) (Fig 25). La présence d'incursions marines indique clairement que certaines régions
se situaient sous le niveau de base.

D'un point de vue paléogéographique, le dép6t de niveaux conglomératiques a la base
de la série semble indiquer une transport fluvio-torrentiel qui a pu étre induit par des
changements de niveaux de base locaux liés 3 des mouvements tectoniques. En outre, les
poudingues de gneiss reconnus dans la région des Couzes (Giraud, 1902) o seul du socle
granitique affleure, donnent des renseignements sur le sens des courants. En effet, ils sont
interprétés comme le résultat d'un transport fluviatile relativement actif depuis le Sud ou cette
série métamorphique est actuellement a l'affleurement. Un tel systéme hydrographique Sud-

Nord imaginé par Giraud est en contradiction avec des arrivées marines provenant également
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du Sud. Une réponse a ce paradoxe est vraisemblablement que des unités métamorphiques
affleuraient initialement dans la région des Couzes et qu'elles ont été totalement érodées
depuis. Ce simple exemple montre clairement que la géologie rupélienne du Massif Central
(répartition et géométrie entre socle et sédiments) est enticrement perturbée par I'évolution
postérieure.

Finalement, la répartition des sédiments du Rupélien inférieur dans les Couzes et dans
le graben de Brioude prouve que les aires de sédimentation débordaient largement des
grabens et que l'activité des failles bordiéres a varié pendant le rifting (e.g. Faille de la

Limagne dans le Sud).

(

Figure 25: Carte de localisation des zones de
sédimentation au Rupélien inférieur. Entre
parenthéses sont représentés les fossés on l'dge

de la sédimentation est mal établi.

1.4 La phase majeure de rifting: le Rupélien supérieur

Au Rupélien supérieur se développe une transgression généralisée a l'échelle du
Massif Central. Dans tous les grabens, les dépots recouvrent les sédiments antérieurs sauf
dans le bassin du Puy-en-Velay ol la sédimentation post-rupélienne inférieur n'a jamais été

décrite.
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1.4.1 Principales zones de subsidence

Les principales régions de subsidence sont toujours les grabens de la Bresse et de la
Limagne, et dans une moindre mesure, ceux de Roanne et de Montbrison. En Bresse,
1'épaisseur des dépdts d'dge Rupélien supérieur differe selon les auteurs. D'apres Sissingh
(1998), la sédimentation est relativement faible et elle atteint au maximum 200 m de
puissance. Si l'on considére une étude détaillée des formations de la Bresse méridionale
(Busson et al., 1992), le Rupélien supérieur est représenté par environ 400 m de sédiments a
dominante évaporitique.

En Limagne, 'épaisseur maximum des dépdts oligocénes moyen (i.e. Rupélien
supérieur) peut étre estimée grice aux données géophysiques et aux différénts sondages.
D'aprés les données des forages effectués par la Régie Autonome des Pétroles, cette épaisseur
est d'environ 400 m hors de l'ombilic de Riom (Morange et al., 1971). Dans la fosse de Riom,
les sédiments & schistes papyracés, typiques de la sédimentation du Rupélien supérieur, ont
plus de 500 m d'épaisseur.

Dans la fosse de Valence, la sédimentation du Rupélien supérieur est épaisse (570 m)
et elle indique clairement une réactivation de la subsidence (Cavelier, 1984). L'ombilic de
subsidence se situe dans la partie ouest de la fosse et il est bordé par une faille normale a
regard est.

Dans les grabens de Roanne et de Montbrison, situés globalement a mi-distance entre
ceux de la Limagne et de la Bresse, les valeurs de subsidence ne peuvent &re données avec
précision. Cependant, dans ces deux fossés, I'épaisseur totale de sédiments éo-oligocénes est
supérieure & 700 m et des formations d'age Rupélien supérieur ont été reconnues depuis la fin
du XIX®™ sidcle. Méme si elle ne peut étre démontrée avec certitude, il est fort probable
qu'une subsidence relativement importante d'age Rupélien supérieur ait affecté les fossés de

Roanne et de Montbrison.

1.4.2 Caractéristiques des sédiments

Ce paragraphe a pour but de différencier les régions o les dépdts sédimentaires
présentent des évidences d'incursions laguno-marines de celles ol ces incursions n'ont pas
encore été démontrées. Dans le Massif Central, I'abondance de certains fossiles tels que
Potamides lamarcki et lapparition d'espéces polléniques (Boehlensipollis hohli et
Slovakipollis hippophaeoides) sont caractéristiques d'une sédimentation d'age Rupélien

supérieur (Gorin, 1975; Schuler, 1990).
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La présence de P. lamarcki était initialement considérée comme une preuve d'arrivées
d'eaux marines. Cependant, les récents travaux de géochimie a partir des isotopes du
Strontium montrent que si la salinité est nécessaire au développement des Potamides, elle
n'est pas obligatoirement d'origine marine (Briot et al., 2000). La présence de P. lamarcki ne
sera donc pas considérée comme une preuve d'incursion laguno-marine. Elle indiquera

cependant un milieu de vie légeérement salé.

Sédimentation laguno-marine

Les principaux bassins présentant des indices francs d'environnement laguno-marins
(i.e. plancton laguno-marin, rapport isotopique du Strontium proche de celui de I'eau de mer,
faune saumétre, ...) sont, a 1'Est, la fosse de Valence et, a I'Ouest, le graben de la Limagne

(s.L), les bassins de Moulins et d'Aurillac, et les régions les séparant.

Fosse de Valence

La sédimentation du Rupélien supérieur de la fosse de Valence est caractérisée par la
succession d'une formation saliféere puis de niveaux marneux (Cavelier, 1984). L'unité
évaporitique constitue la partie supérieure de "Formation Salifére Inférieure” et elle est datée
du Rupélien supérieur grice a la présence de Boehlensipollis hohli et Slovakipollis
hippophaeoides. Les unités supérieures datant de I'Oligocéne moyen sont principalement
marneuses. Dans toutes ces formations, le caractére laguno-marin est suggéré par le

développement de foraminiféres et de Cyrénes (Cavelier, 1984).

Bassin de Moulins

Dans le bassin de Moulins, les données palynologiques indiquent que le début de la
séquence sédimentaire B, définie par Riveline et al. (1988) date de la limite Rupélien
inférieur-supérieur. En effet, la base de la séquence B, qui contient Boehlensipollis hohli et
Slovakipollis hippophaeoides est corrélée avec les premiers niveaux de la sédimentation d'age
Oligocéne moyen en Limagne (Gorin, 1975). L'épaisseur de la série déterminée par sondage
varie entre 238 et 472 m (Riveline et al., 1988). Dans le bassin, la sédimentation est a
dominante détritique avec une accumulation importante de sables, marnes et argiles. Il faut
néanmoins noter la présence locale de calcaires & Potamides Lamarcki 2 Dompierre-sur-
Bresbre, Bert et Saint-Germain-des-Fossés (Rey, 1971). Enfin, les eaux saumétres dans le

bassin de Moulins sont confirmées par la présence de plancton laguno-marin (Gorin, 1975).
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Limagne s.s. et Couzes

En Limagne, les incursions d'eaux marines durant 1'Oligocéne moyen ont ét€ mises en
évidence dans différents secteurs grace a des approches pluri-disciplinaires. Dans la Limagne
s.s. (i.e. Limagne de Clermont), l'analyse des sédiments montrent I'existence de plusieurs
niveaux a plancton laguno-marin interstratifiés dans les dépots détritiques en bordure du

graben et marno-calcaires au centre (Dangeard, 1932; Gorin, 1975).

Figure 26: Carte géologique

“‘ 3 H‘iﬂ\ e i g simplifiée entre la partie sud de
;CJ'F o < ] i * : la Limagne s.s. et le graben de
| (g Brioude. Modifiée d'aprés -
Cheguer et Goér (1996).

| EZ33 Socle hercynien

] D Sédiments éo-oligocines

.| s Voicanisme plioctne e1 quatemaire
Volcanisme oligoctne supérieur A miocine
inféricur de la Limagne

» Failles.

¢ Faille de la Limagne e1 son prolongement

Au Nord du granite de Saint-Yvoine (Sainte-Marguerite) ol la sédimentation est en
transgression sur le socle cristallin, les apports d'eaux marines ont ét€ démontrés (i) par la
présence conjointe de foraminiféres et de planctons laguno-marins, et (ii) par des rapports
isotopiques du Sr typiques d'un mélange entre des eaux continentales et marines (Briot et
Poidevin, 1998) (Fig 26). Dans cette région, la base de la sédimentation est principalement

constituée de bancs d'arkoses et de grés localement marqués par une stratification oblique qui

suggére un transport du Nord vers le Sud (Fig 27).

Figure 27: Stratifications
obliques au sein des bancs
d'arkoses le long de l'autoroute
75 @ I'Ouest de Montpeyroux.
Ces niveaux détritiques forment

la base de la sédimentation et

montrent un sens de transport

du Nord vers le Sud.
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A Sainte-Marguerite, le détritisme disparait progressivement, laissant principalement
place a des termes calcaires, massifs ou en lamines (Bodergat et al., 1999). Cette succession
de faciés se retrouve également dans la région des Couzes ol les termes gréseux et arkosiques
passent verticalement 4 des niveaux marno-calcaires. Dans cette zone et immédiatement a
I'Est de la faille de la Limagne, certains bancs détritiques montrent un sens d'écoulement de
I'Ouest vers I'Est pouvant étre 1ié au début d'activité de la faille de la Limagne (e.g. Saint-
Julien) (Fig 22). Des témoins de la transgression d'dge Rupélien supérieur situés sur le socle
granitique sont préservés a Prades (900 m d'altitude), sous les coulées volcaniques provenant
des Monts Dores (Fig 26). Ils sont constitués d'une base détritique et d'un sommet gréso-
calcaire a P. lamarcki (Giraud, 1902; Glangeaud, 1913). Des reliques de sédiments de méme
age a Olloix et Gourdon permettent d'envisager une communication éventuellement laguno-
marine avec la Limagne. Sur le granite de Saint-Yvoine, la présence d'un fragment de P.
lamarcki au sein des sédiments situés au sommet du granite suggeére également un age de

dép6t Rupélien supérieur (Giraud, 1902).

Limagne d'Issoire, Lembron et Cézallier

Au Sud du granite de Saint-Yvoine, la sédimentation de la Limagne d'Issoire est
comparable a celle de Sainte-Marguerite. Ces deux régions étaient en relation par une
communication a I'Est du granite (Fig 26). Le peu de données encore publiées ne permet pas
de préciser le caractére laguno-marin du centre de la Limagne d'Issoire. Cependant, sur la
bordure occidentale du bassin, au niveau du plateau de Bergonne, deux niveaux a coccolithes
indiquent un paléo-environnement a affinités laguno-marines (Dangeard, 1932). Dans le
Lembron, la transgression du Rupélien supérieur se signale d'abord par le dép6t de sédiments
détritiques sur le socle hercynien. La sédimentation est ensuite devenue marno-calcaire et la
présence de Cyrénes associées a P. Lamarcki indiquent une nouvelle fois une influence
marine (Giraud, 1902). Dans cette région la subsidence est restée relativement limitée et
1'épaisseur des sédiments est d'environ 150 m. Au Sud du Lembron, I'analyse des reliques de
sédiments préservés sous les coulées du Cézallier montre que la sédimentation était continue
jusqu'au Suc de Védrine (SW de Massiac) (Rey, 1973). Sur la bordure orientale du Cézallier,
la limite occidentale de la sédimentation est alignée sur un accident N-S qui est interprété
comme le prolongement vers le Sud de Ia faille de la Limagne (Chaillou, 1967; Mathonnat,

1983) (Fig 21). Cet accident aurait contr6lé la subsidence au Rupélien supérieur.
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Bassin(s) du Cantal

Les sédiments d'dge Oligocéne moyen situés a 1'Ouest de la Margeride affleurent
principalement en périphérie du stratovolcan cantalien (Fig 28). A l'exception des fossés
margeridiens, on retrouve les dépdts accumulés dans des bassins d'effondrement (Aurillac,
Mauriac, Mur-de-Barrez, Murat), de fagon ponctuelle 2 la faveur de horsts (Dienne, Vallée de

la Ceére, Vallée de la Jordanne) ou dans des produits liés a I'activité du volcan (Vallée de
1'Allagnon, Dienne, etc) (Fig 28).

URILLAC X,
d /
s

D Formations volcaniques
- Formations sédimentaires

s granito-gneissiq P (Modifié daprésVidal, 1998) J

Figure 28: Carte géologique simplifiée du stratovolcan cantalien et des bassins sédimentaires
périphériques. Les sédiments du Rupélien supérieur affleurent principalement sous les formations
volcaniques miocénes qui les ont protégés de l'érosion. La présence de sédiments au fond de
certaines vallées suggére une communication entre les différents bassins (fossés de la Margeride
exclus). Modifiée d'aprés Vidal (1998).

Ces dépdts marquent le début de la sédimentation éo-oligo-miocéne dans le Cantal et
l'analyse de la flore et de la faune les attribue au Rupélien supérieur. Leur &ge montre
clairement une lacune de sédimentation depuis le Priabonien par rapport aux autres provinces
du RMC.

Les sédiments affleurant au sein ou en périphérie du stratovolcan montrent

globalement une homogénéité de facies (Park, 1973; Larroque, 1975). Lorsque les sédiments
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sont en place, la base de la sédimentation est principalement constituée de poudingues et de
sables rougedtres résultant du lessivage du socle. Cette série détritique parfois grossiére
s'affine graduellement vers le sommet et passe a une série d'argiles sableuses bariolées et
d'argiles vertes. Exceptionnellement, ces différents termes détritiques constituent la totalité de
la sédimentation oligocéne (Riom-¢s-Montagne, Nord Cantal). Dans les autres bassins, les
termes chimiques apparaissent avec des niveaux marno-calcaires, relativement riches en P.
lamarcki. Dans ces dépots, la présence trés ponctuelle de foraminiferes (Puy de Vaurs, Saint-
Paul-des-Landes, Mauriac) indique sans ambiguité 1'arrivée d'eau laguno-marine au cceur du
Cantal (Dangeard, 1933; Rey, 1973). Dans le Bassin de Salins, au sud de Mauriac, le
développement de cristaux de gypse pourrait €tre considéré comme un argument
supplémentaire pour démontrer des venues marines. Cependant, la forme des cristaux en fer
de lance suggére une origine diagénétique a cette minéralisation. Enfin, dans le Cantal, le
sommet de la sédimentation est caractérisé par des calcaires indurés a silex renfermant des
témoins d'un paléo-environnement lacustre (Planorbes et Limnées). Le plus souvent égale a
100 m, la sédimentation du Rupélien supérieur atteint localement 250 m d'épaisseur (bassin de
Salins) et montre une subsidence limitée du socle.

Le probléme de la communication entre les différents bassins du Cantal ne pourra
probablement jamais étre résolu. L'homogénéité des faciés et la présence de sédiments au sein
du stratovolcan semble néanmoins étre un argument assez fort pour envisager un bassin
unique au Rupélien supérieur. Les sédiments auraient ensuite ét€ ponctuellement érodés lors

de l'évolution post-oligocéne.

Sédimentation continentale

Ce paragraphe regroupe les fossés dans lesquels les indices de connexion avec des
lagunes sont totalement absents (fossés de Montlugon, de Roanne, de Brioude et de la
Margeride) et ceux ou la présence d'évaporites ou de fossiles (e.g. P. lamarcki) peut
s'expliquer autrement que par des incursions laguno-marines (grabens de la Bresse et de

Montbrison).

Graben de la Bresse
En Bresse, les sédiments du Rupélien supérieur sont datés par la présence de
Boehlensipollis hohli et Slovakipollis hippophaeoides (Schuler, 1990). Dans la partie

méridionale de la Bresse, la sédimentation est principalement de nature évaporitique et se
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termine par une "Formation Marneuse Intermédiaire” (Busson et al., 1992). La formation de
cette série évaporitique était initialement interprétée comme le résultat d'incursions marines
issues de la mer péri-alpine. La faible teneur en Brome des sédiments montre cependant qu'ils
ne sont pas liés 2 la précipitation de sels marins, mais qu'ils résultent du lessivage d'évaporites
(Moretto, 1987). Dans la partie nord de la Bresse (Bresse Chalonnaise), la sédimentation est a
dominante détritique et présente une unité & anhydrite corrélée avec les dépdts évaporitiques
situés au Sud (Lefavrais-Raymond et al., 1984). La sédimentation bressane du Rupélien

supérieur ne présenterait donc pas d'évidence d'incursion marine.

Grabens de Roanne-Montbrison

Dans le fossé de Montbrison, la détermination d'une sédimentation datant de
I'Oligocéne moyen est encore controversée. En effet, les deux coupes stratigraphiques les plus
récentes établies par Ech-Cerif-el-Kettani (1996) et par Gerbe et al. (1998) sont
contradictoires (Fig 29). Selon Ech-Cherif-el-Kettani, il existe dans le graben trois séquences
sédimentaires dont l'une (mégaséquence moyenne) est attribuée a l'oligocéne moyen-
supérieur. Sur la base d'une datation IAr/*%Ar a 21 Ma d'un galet de basalte incorporé dans
les sédiments, cette stratigraphie est récusée par Gerbe et al. (1998). La mégaséquence

moyenne daterait du Miocéne inférieur (Aquitanien).
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La réponse a ces travaux contradictoires se trouve probablement dans les travaux

antérieurs. Méme si la plupart des sédiments du graben de Montbrison sont d'origines
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détritiques, il existe cependant des affleurements de calcaires a Saint-Galmier et Sury-le-
Comtal dans lesquels P. lamarcki a été signalé (Dollfus, 1922). La présence de ce gastéropode
suggere un dge Oligocéne moyen qui est confirmé par l'apparition de Boehlensipollis hohli
dans des sédiments étudiés par forages (Schuler et Sittler, 1976). Ainsi, le log stratigraphique
proposé par Gerbe et al. (1998, p50) ne tient pas compte de données géologiques
fondamentales pour la compréhension de 1'évolution du graben de Montbrison. En outre, la
superposition des sédiments détritiques de Bazourge datés de I'Aquitanien et des dépdts
calcaires a Potamides de Sury-le-Comtal d'4ge Rupélien supérieur doit s'expliquer par une
erreur lors de la corrélation latérale des faciés. La sédimentation d'dge Rupélien supérieur
existe donc dans le graben de Montbrison.

La présence de P. lamarcki dans la partic sud du fossé a été€ interprétée comme le
témoin d'une communication avec la mer située au Sud (Dolifus, 1922). Cependant, les
données récentes montrent que le milieu de vie de ce gastéropode n'est pas obligatoirement
marin. De plus, 1'absence de dépdt oligocéne moyen au Sud du graben de Montbrison permet
difficilement d'envisager une communication avec la mer dans cette direction. Finalement, la
salinité des eaux nécessaire au développement des Potamides peut s'expliquer par une activité

hydrothermale semblable a celle actuellement visible dans la partie sud du fossé.

La sédimentation du graben de Roanne est encore moins bien connue que celle du
fossé de Montbrison. D'apres les différents auteurs, elle aurait débuté & 1'Oligocéne inférieur
par des termes détritiques renfermant des fossiles de mammiferes (Depéret, 1912). Les
divergences apparaissent pour dater les différents faciés et pour déterminer l'arrét de la
sédimentation. Dans un cas, les derniers sédiments datent de 1'Oligocéne moyen (Depéret,
1912) et sont constitués de calcaires. Une autre possibilité est une continuité de la
sédimentation jusqu'a la fin de 1'Oligocéne avec des dépdts de bordure d'origine détritique et
des dépbts centraux de type calcrétes comparables a ceux de Sury-le-Comtal (Le Griel, 1988;

Ech-Cherif-el-Kettani, 1996). Dans ce fossé, le caractere laguno-marin n'a jamais été proposé.

Limagne de Brioude

Malgré une communication probable avec la Limagne d'Issoire, les dépdts d'age
Rupélien supérieur n'ont jamais été datés avec précision dans le graben de Brioude. La
stratigraphie de Desprairies (1963) établie a partir des formations affleurantes a permis de
mettre en évidence une seconde séquence sédimentaire reposant sur celle d'dge Rupélien

inférieur. Cette seconde unité peu épaisse est constituée a la base d'argiles rouges passant
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rapidement 2 des niveaux sableux moins colorés. Le sommet de la séquence correspond a une
dalle de plusieurs métres d'épaisseur de calcaire plus ou moins gréseux totalement azoique
(Lasnier et al., 1982). L'age de cette seconde séquence n'est pas connu mais l'absence d'une
surface d'érosion au toit de la premiére séquence suggere un laps de temps relativement bref
entre la fin du dépdt de la premiére séquence et le début de sédimentation de la seconde. La
sédimentation de la Limagne de Brioude semble donc résulter d'un paléoenvironnement

continental sans incursions laguno-marine.

Fossés margeridiens

Les derniers dépots purement continentaux du Massif Central sont localisés dans les
grabens de la Margeride, au pied de la faille du méme nom. Le fossé principal de Saint-
Flour/Neussargues est comblé par une centaine de metres d'argiles graveleuses bariolées qui
ravinent légérement les dépdts antérieurs et qui se déposent fréquemment en transgression sur
le socle hercynien (Goér et al., 1990). La taille des éléments varie selon la localisation et il
n'est pas rare de trouver au pied de la faille de la Margeride, des galets et des blocs anguleux
de socle. Ces argiles sableuses passent ensuite 2 des argiles claires & concrétions de calcaires.
Ce niveau sédimentaire témoigne d'une activité pédogénétique de type calcréte et il a pu étre
daté de la base du Rupélien supérieur grace a la présence de fossiles de mammiferes (Goér et
al., 1990). Les témoins les plus septentrionaux de la sédimentation se situent sur la bordure
occidentale du Cézallier, au niveau de Marcenat.

Dans les fossés du Malzieu et de Saint-Alban-sur-Limagnole, la sédimentation est
globalement semblable 2 celle du graben de Saint-Flour. Les argiles bariolées mesurent une
centaine de métres d'épaisseur et elles reposent également en transgression sur le socle
(Couturié, 1972).

Contrairement aux autres bassins du Cantal, les grabens de la Margeride n'ont jamais
présenté d'indice d'interaction avec des eaux laguno-marines. Ceci serait dii a une subsidence
trop faible pour évoluer vers un milieu de dépodt sous le niveau de base (Goér et Etienne,

1991).

1.4.3 Implications géodynamiques

La transgression du Rupélien supérieur suggere une subsidence généralisée du Massif
Central 2 1'Est du Sillon Houiller (Fig 30). La répartition des témoins d'incursions laguno-

marines, depuis le Cantal jusqu'au bassin de Moulins, indique également un milieu de
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sédimentation dont l'altitude était inférieure ou égale au niveau de base. A 1'échelle du Massif
Central, I'extension a induit 1'activation de la subsidence au Sud-Ouest de la Limagne s.l. (i.e.
Cantal, Cézallier, sauf Margeride). Cette phase de rifting ne semble cependant pas avoir
affecté les bassins du Puy-en-Velay, de Langogne et de Paulhaguet.

Durant I'Oligocéne moyen, les zones de subsidence majeure se situent toujours dans la
partic nord du Massif Central ol I'épaisseur de sédiments atteint fréquemment plusieurs
centaines de métres au sein des grabens majeurs (Bresse et Limagne). Dans la moitié sud, la
subsidence est limitée et I'épaisseur des dépdts dépasse exceptionnellement 200 m (250 m
dans le bassin de Salins). La variation d'épaisseur entre les sédiments des parties nord et sud
suggere donc que l'extension a d'avantage affecté la partie septentrionale.

La fosse de Valence correspond cependant a une exception dans la partie méridionale
du Massif Central. De fait, ce graben a subi une subsidence importante au Rupélien supérieur.
Nous discuterons cette évolution dans le paragraphe suivant afin de déterminer la cause de la

subsidence.

(" )

(Montlugon)

Figure 30: Carte de localisation

des zones de sédimentation au

Rupélien supérieur. Entre
parenthéses sont représentés les
fossés ou l'dge de la sédimentation

est mal établi.
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1.5 Déclin et concentration du rifting: Oligocéne supérieur et

Miocéne inférieur

A partir de I'Oligocéne supérieur (Chattien), les aires de sédimentation et la nature des
dépdts vont évoluer vers une concentration de la subsidence et des faciés laguno-marins. Les
dépots du Chattien se situent principalement dans la partie nord du Massif Central et sont
totalement absents sur le socle hercynien de la moitié sud. Cette absence de sédiment indique
soit une réelle absence de sédimentation, soit une érosion postérieure au dépot et antérieure au
volcanisme (10-12 Ma aprés). La seule aire de sédimentation située dans la partie sud

correspond & la fosse de Valence.

1.5.1 Localisation et description des dépéts

Partie nord

Graben de la Bresse

L'Oligocéne supérieur bressan est principalement marqué par un hiatus de
sédimentation et par une subsidence limitée. Dans la partie méridionale, le dépot est constitué
par la "Formation Evaporitique Supérieure” dont I'épaisseur totale est d'environ 180m
(Busson et al., 1992). En dehors de 'aire évaporitique, 1a sédimentation est d'origine lacustre.
Elle est marno-calcaire au centre du fossé, et détritique fine et grossiére sur la bordure
occidentale (Trauth et Cavelier, 1984; Sissingh, 1998). Dans la partie inférieure de cette série
lacustre, des niveaux sableux 2 foraminiféres indiquent l'arrivée ponctuelle d'eaux laguno-
marines (Lefavrais-Raymond et al., 1984). La composition minéralogique des sables permet
en outre de préciser l'origine alpine des éléments allochtones (Choignard, 1964). Ces passées
d'eaux saumétres disparaissent ensuite et la faune typique a Helix ramondi se développe.
Durant le Miocéne inférieur (Aquitanien), la sédimentation lacustre se poursuit jusqu'a
1'émersion de la Bresse 2 partir du Miocéne moyen.

En Bresse septentrionale, la sédimentation est représentée par des marnes saumons a
H. ramondi au centre du graben et par des conglomérats en bordure (Trauth et Cavelier.,

1984). Ces dépots sont le résultat d'un paléo-environnement exclusivement lacustre.
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Grabens de Roanne-Montbrison

La présence de sédiments de 1'Oligocéne supérieur au sein des grabens de Roanne et
de Montbrison n'a toujours pas ét€ prouvée. Dans le fossé de Montbrison, l'absence de
marqueurs stratigraphiques et la contradiction entre les différentes études (cf § 1.4.2) ne
permettent pas de définir avec précision une sédimentation oligoceéne supérieur. En revanche,
la sédimentation aquitanienne est démontrée par la datation d'un galet de basalte (Gerbe et al.,
1998). Elle est a dominante détritique et les facies de bordure riches en conglomérats

indiquent la présence de reliefs dans le Forez (Ech-Cherif-el-Kettani, 1996).

Dans le graben de Roanne, les interprétations divergent également car les études
réalisées lors du levé de la carte géologique de Roanne sont différentes des conclusions de Le
Griel (1988). 11 semblerait cependant que les géologues de la COGEMA aient proposé de
corréler les niveaux les plus élevés des sédiments roannais avec la base des dépdts de

1'Oligoceéne supérieur définie par Gorin en Limagne.

Limagne s.1.

La Limagne (s.s.) est la seule zone du Massif Central ou la subsidence est encore
importante. Depuis la fin du Rupélien, la sédimentation a schistes papyracés caractéristique
du Rupélien supérieur disparait et des dépOts marno-calcaires riches en Ostracodes se
développent. Dans la fosse de Riom ot la subsidence est maximum, I'épaisseur des sédiments
postérieurs aux schistes papyracés est d'environ 1000 m (Morange et al., 1971). Hors de cet
ombilic, 1'épaisseur des dépdts diminue jusqu'a 300 m au niveau des forages de Cournon,
Saint-Beauzire et Aigueperse (Gorin, 1975). La sédimentation typique de cette période est
constituée par les marnes a Cypris (Ostracodes) et par le développement d'Helix ramondi
(Caseolus ramondi). Selon la stratigraphie locale, les niveaux reperes de 1'Oligocéne supérieur
sont ceux de Cournon, Pont-du-Chateau et Gannat.

La présence de plancton-laguno marin dans les sédiments d'age Oligocéne supérieur
indique une persistance des incursions marines durant le dép6t (Gorin, 1975). Néanmoins, le
développement d'une seule espéce planctonique est interprété comme le résultat d'incursions
limitées. Au niveau du Puy de Mur, au dessus des calcaires a H. ramondi, le caractére
saumatre est une nouvelle fois démontré par une faune 2 diatomées saumaitres, Cyrénes et
Hydrobies (Giraud, 1902).

La limite méridionale de la sédimentation du Chattien est située aux environs du

granite de Saint-Yvoine (Rey, 1971; Gorin, 1975) (Fig 22). Dans cette région, I'horizon de

63




Chapitre 1: Extension et volcanisme associé€

Cournon est visible au niveau de Chauffour et de la Tour de Boulade (prés d'lIssoire). A
Sainte-Marguerite, la sédimentation lacustre #st ponctuée par des passées a plancton laguno-
marin et un horizon & gypse. Les rapports isotopiques du strontium confirme l'affinit¢ marine
des eaux 2 certains niveaux de la coupe (Bodergat et al, 1999).

En Limagne septentrionale (bassin de Moulins), la sédimentation chattienne est peu
épaisse (<150 m) et est principalement constituée de marnes et calcaires parfois concrétionnés

(Riveline et al., 1988).

Le Miocene inférieur de la Limagne (s.l.) est majoritairement localisé dans le bassin
de Moulins (région de Saint-Géran-le-Puy). Les sédiments sont d'origine lacustre et sont
constitués de marnes et de calcaires concrétionnés formant des boules pouvant atteindre
jusqu'a 10 m de hauteur. Des niveaux de méme age ont récemment été mis en évidence au
Sud de Clermont-Ferrand (La Roche-Blanche) et ont permis de proposer l'existence d'un lac
étroit mais continu depuis le bassin de Moulins jusqu'a ce dernier gisement (Hugueney et al.,

1999) (Fig 31). Ce lac clot la sédimentation liée au RMC.

r
Figure 31: Carte schématique de la Limagne et extension du
lac d'dge Miocéne inférieur. D'aprés Hugueney et al., 1 999.
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Partie sud

La sédimentation de la partie sud est concentrée dans le graben de Valence. Dans cette
fosse, prés de 500 m de sédiments oligocénes supérieur se déposent. Les formations sont
marneuses, gréseuses et évaporitiques et constituent la "Formation Salifere Supérieure”

(Cavelier, 1984). De méme qu'en Bresse, les derniers dépdts datent du Miocéne inférieur.

1.5.2 La phase de volcanisme dispersé

De I'Oligocéne supérieur au Mioceéne inférieur, une phase de volcanisme dispersé
apparait uniquement dans la partie nord du Massif Central. Elle se développe selon un axe
approximativement Est-Ouest dans la partie sud de la Limagne (s.s.), et entre la moitié
occidentale du graben de Montbrison et la bordure est du fossé d'’Ambert (Fig 32). Ces deux
provinces volcaniques sont séparées par le seuil hercynien du Livradois et le fossé d'Ambert,

olt le magmatisme est absent.

~\
(- Volcanisme dispersé
Oligocene supérieur-
“ ] Mioczne inférieur
[ Sédimentation éo-oligocéne
-1 Socle hercynien
Figure 32: Carte de la répartition du
volcanisme de 1'Oligocéne supérieur
au Miocéne inférieur. L'ensemble du
magmatisme présente un allongement
globalement Est-Ouest.
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Localisation et 4ge du volcanisme

Volcanisme de Limagne

A partir de 1'Oligocéne supérieur, l'activité magmatique débute dans le graben de la
Limagne et sur le socle hercynien périphérique. Le volcanisme est en partie contemporain de
la sédimentation et se développe en majorité (70-80%) au sein du graben (Fig 33). Les
pointements les plus excentrés se situent & I'Ouest, 4 proximité du Sillon Houiller (2 volcans),
A 1'Est, sur la bordure du Livradois et au Sud, dans le graben de Brioude.

Dans la Limagne, les dépbts caractéristiques de ce volcanisme (pépérites) témoignent
d'une activité phréatomagmatique intense induite par l'interaction entre le magma et des
aquiferes. L'age Oligocéne inférieur des premiéres manifestations volcaniques (Michel, 1953)
a depuis été infirmé par Tricot (1975). Les dépdts les plus anciens sont intercalés dans les
sédiments de I'Oligocéne supérieur (Didier et Giot, 1984; Hourriére et al., 1998). La présence
de minéraux volcaniques isolés dans les sédiments gréso-calcaires de la coupe de Sainte-
Marguerite indiquerait cependant une activité magmatique initiale sporadique a la fin de

1'Oligocéne moyen (Devineau, 1996).

"

Socke (termains cristallins et cristallophylliens).
Sédiments éo-oligocines de la Limagne.

Volcanisme oligocine supéricur-miocne inférieur
de 1a Limagne.

Failles.
Faille de In Limagrne ef 5on projongement.

sy 108

Figure 33: Carte de la répartition du
volcanisme dispersé dans le graben de la

Limagne et sur le socle périphérique. Les

volcans sont principalement concentrés au
sein du fossé d'effondrement et les seuls
laves différenciées émises durant cette
période se situent dans la Comté. Modifiée
d'aprés Cheguer et Goér (1996).
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L'age moyen des principales manifestations volcaniques a pu étre précisé griace aux
récentes campagnes de datation portant sur le magmatisme de la Limagne. Ces derni¢res ont
mis en évidence un maximum d'activité durant le Mioceéne inférieur (Chantepie, 1990;
Cheguer, 1996; Chambon, 1997). Dans la Comté, seule région ou le volcanisme est concentré
et différencié, Cheguer (1996) a montré que les éruptions de laves différenciées se sont
déroulées autour de 21+1 Ma. Sur la bordure occidentale de la Limagne, l'activité volcanique
a l'origine des mesa basaltiques prés de Clermont-Ferrand (Gergovie, Cotes de Clermont,
Chateauguay) semble s'étre concentrée entre 16 et 19 Ma (Chantepie, 1990).

Au total, prés de 200 volcans monogéniques se mettent en place entre 1'Oligocéne

supérieur et la fin du Miocéne inférieur.

Volcanisme du Forez

Contrairement au volcanisme de la Limagne qui est principalement situé au sein du
graben, le magmatisme du Forez s'est majoritairement développé sur le socle hercynien a
I'Ouest du fossé de Montbrison (80%) (Fig 34). L'aire de recouvrement du volcanisme est
paralléle au fossé et elle est globalement allongée NNO-SSE. L'dge du magmatisme forézien a
été initialement estimé sur la base d'arguments morphologiques et paléomagnétiques, entre
1'Oligocéne supérieur et la fin du Miocéne (Glangeaud et Bobier, 1960). Des mesures K/Ar et
Ar/Ar ont confirmé et précisé cet intervalle de temps et I'dge actuellement proposé pour ce
volcanisme est situé entre 21,5 et 12,6 Ma (Bellon et Hernandez, 1979; Gerbe et al., 1998). Le
début du magmatisme du Forez est donc plus récent que dans la Limagne. Cependant, I'age de
cette activité doit étre précisé par des datations plus nombreuses car seul 1/10 des pointements
a été daté. Finalement, dans le Forez, la phase de volcanisme dispersé a entrainé 1'édification

de pres de 70 volcans.

~N

Socle (tevrains cristalling et crisallophylliens).
3 Sédimenis éo-oligocines.

I Volcanisme miocae inféricar du Forez

A Faliles majeures.

Figure 34: Carte de localisation du
volcanisme dispersé miocéne inférieur sur la
bordure orientale du Livradois et dans la

moitié ouest du graben de Montbrison.
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Pétrologie et géochimie

L'étude des laves de la Limagne récemment entreprise par Cheguer (1996) montre que
le volcanisme de cette province est & dominante basaltique (s.l.) (87,5% des analyses) et
correspond 3 une série continentale alcaline typique. Les termes basiques sont
majoritairement représentés par des basanites (60%), des hawaites et trachybasaltes
potassiques (respectivement 13 et 16,5%), des basaltes alcalins (9,5%) et quelques
néphélinites (1%). Dans la Comté, les magmas évoluent exceptionnellement jusqu'aux
phonolites et résultent d'une cristallisation fractionnée de basanites dans une ou plusieurs
chambres magmatiques basi- et intra-crustales (Cheguer, 1996).

Dans le Forez, les laves émises durant cet épisode de volcanisme dispersé sont toutes
des basanites (2 analcime ou leucite) ou des équivalents cryptomorphes (basanitoides,
mandchourites, limburgites) (Dhellemmes et al., 1974; Bellon et Hernandez, 1979). La
présence de nodules mantelliques dans certains dépdts et I'absence de termes différenciés
suggérent une remontée "rapide” du magma, sans stockage dans une chambre magmatique
intra-crustale.

Les basanites et leurs équivalents étant majoritaires dans la Limagne et dans le Forez,
et considérant les pourcentages obtenus pour le volcanisme tertiaire du Bouclier Rhénan
(Wederpohl, 1985), il semblerait que plus de 70% des laves résultent d'un taux de fusion

inférieur ou égal a 5%.

1.5.3 Implications géodynamiques

Durant 1'Oligocéne supérieur et le Miocéne inférieur, I'évolution entre les moitiés nord
et sud du Massif Central devient clairement différentes.

Dans la partie nord, la subsidence persiste dans les grabens majeurs (Bresse, Roanne-
Montbrison et Limagne) mais elle devient prédominante en Limagne. La nature des sédiments
differe également dans ces trois grabens. En Bresse, le hiatus de sédimentation durant une
partie de I'Oligocéne supérieur et le développement postérieur de séries 2 dominante détritique
suggére une décroissance significative de la subsidence. Dans les grabens de Roanne et
Montbrison, les sédiments sont uniquement détritiques et leur puissance est encore incertaine.
Enfin, en Limagne, la subsidence atteint prés de 1000 m et la sédimentation au niveau de la
mer est attestée par la présence d'indices laguno-marins dans les sédiments lacustres.

Contemporaine de cette phase de subsidence majeure du graben de Limagne, une

phase de volcanisme dispersé apparait au sein du fossé et sur la bordure Est du Forez. Ce
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magmatisme se développe dans la moiti€é ouest de la partie nord du Massif Central ou
'extension est la plus importante. La nature alcaline sous-saturée des magmas émis lors de
cette phase est typique d'un volcanisme continental intraplaque et suggére un taux de fusion
mantellique relativement faible.

Sur le socle hercynien de la partie sud du Massif Central, il n'existe pas de témoin
d'une sédimentation pendant I'Oligocéne supérieur et le Miocéne inférieur. Le volcanisme
dispersé de la partie nord est également totalement absent.

Ceci suggére que l'extension a cessé dans la moitié sud dés 1'Oligocéne supérieur et
qu'elle s'est poursuivie principalement dans la moiti€ occidentale de la partie nord. A partir du
Mioceéne moyen, 'absence de sédiments dans les différents bassins du Massif Central indique

finalement la fin de la phase de rifting initiée au Priabonien.

Dans la fosse de Valence, la persistance de la sédimentation au cours de I'Oligocéne
supérieur est vraisemblablement liée au Rift NO Méditerranéen. En effet, 1'évolution
chattienne du graben de Valence différe fortement de celle du graben de la Bresse. En
revanche, elle est relativement comparable a celle des grabens de Provence dans lesquels la
sédimentation oligocéne supérieur et miocene inférieur domine. L'évolution éo-oligo-miocéne
de la Fosse de Valence a donc été influencée au départ par le RMC puis par 1'activation du rift

NO Méditerranéen a partir de I'Oligocéne supérieur.

1.6 Sédimentation laguno-marine: Fréquence et origine.

Les témoins d'incursions d'eaux saumitres dans les fossés du Massif Central se
retrouvent de fagon dispersée dans les sédiments éo-oligocénes. Les dépots les plus anciens
s'observent au Puy-en-Velay et en Bresse o ils forment la "Série Salifere Inférieure” (Busson
et al., 1992). A cette époque, les arrivées d'eau marine semblent provenir du Sud de I'actuel
couloir thodanien (Sissingh, 1998) (Fig 35a). Au Rupélien inférieur, les incursions laguno-
marines sont largement transgressives et elles envahissent la majorité des fossés (Puy-en-
Velay, Lembron, Couzes, Limagne). L'origine de ces venues saumdtres est moins bien
contrainte qu'au Priabonien mais il semble qu'elles proviennent encore du Sud-Est (Giraud,
1902; Gorin, 1975) (Fig 35b).

Au Rupélien supérieur, les incursions laguno-marines de la Limagne atteignent les

bassins du Cantal (fossés margeridiens exclus) et disparaissent de la Bresse et du Puy-en-
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Velay. Ces incursions dans la partie ouest du rift ont été remises en cause sur la base de
résultats géochimiques (concentration en Brome) obtenus pour la série évaporitique bressane
du Rupélien supérieur (Moretto, 1987; Busson et al., 1992). En effet, ces auteurs estiment que
T'origine de la salinité peut provenir du lessivage de formations saliféres sous-jacentes. En
Limagne, un tel processus expliquerait la présence de faunes typiques d'un milieu sauméitre
dans un paléo-environnement continental (Nogl et al., 1994). Cependant, l'analyse des
isotopes du strontium effectuée récemment sur des tests de gastéropodes du Rupélien de la
Limagne démontre que l'eau dans laquelle se développaient ces organismes résultait d'un
mélange entre des eaux marines et continentales (Bodergat et al., 1999). L'origine de ces
arrivées d'eau marine n'est toujours pas établie. Si les communications avec le Sud-Est ne sont
pas proposées, deux hypothéses sont néanmoins défendues pour expliquer le caractére laguno-
marin; soit les eaux marines provenaient du Bassin de Paris via la Touraine (Alimen, 1948;
Gorin, 1974), soit la Limagne était en communication avec la Bresse et le Sud du fossé rhénan
via un chenal le long du sillon Blanzy-Le Creusot (Rey, 1971; Martini, 1990) (Fig 35c).

Enfin, les derniers témoins d'incursions laguno-marines s'observent en Bresse et en
Limagne et datent de 1'Oligocéne supérieur. En Bresse, la présence de minéraux alpins dans
les sédiments suggere des arrivées marines provenant de I'Est (Choignard, 1964) (Fig 35d).
Dans la Limagne, l'origine des influences marines depuis le Nord est proposée par certains

(Giraud, 1902) et récusée par d'autres (Gorin, 1974; Bodergat et al., 1999).

L'analyse des indices laguno-marins semble finalement montrer une variation des
communications avec la mer au cours du temps. Cette évolution pourrait étre interprétée en
terme de géodynamique par une surrection du Sud du Massif Central a partir de 1'Oligocéne
moyen, contemporain d'un "basculement” vers le Nord. Cependant, méme si cette possibilité
n'est pas remise en cause, il faut garder a l'esprit quune communication avec la mer peut étre
interrompue par une simple barri¢re naturelle mesurant quelques métres a quelques dizaines
de métres de haut. Entre le Priabonien et 1'0Oligocéne supérieur, il est fort probable que de

telles structures se soient localement développées en périphérie et au sein du Massif Central.
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Figure 35: Origine des arrivées marines au sein du rift du Massif Central. A: Origine du Sud pour le bassin du

Puy-en-Velay et de la Bresse (Sissingh, 1998). B: Les venues du Sud persistent et atteignent la Limagne (Giraud,

1902; Gorin, 1975). C: Arrivées marines dans le Cantal depuis le Nord avec deux origines possibles (1) depuis
la Touraine (Alimen, 1948; Gorin, 1975), (2) par le chenal Blanzy-Le Creusot (Rey, 1971; Martini, 1990). D:

Les eaux laguno-marines de la Limagne proviendraient de la Touraine (Giraud, 1902) et celle de la Bresse sont

issues de 'Est (Choignard, 1964).
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2 Géométrie des grabens et structure crustale du rift

L'étude de la structure des grabens et de la géométrie de la croiite consiste en une
compilation de données géophysiques (gravimétrie et sismique réflexion et réfraction) et de
forages pétroliers.

Les caractéristiques de la sédimentation comblant les grabens montrent qu'il existe
de réelles différences dans I'évolution des parties nord et sud du Massif Central. L'articulation
entre ces deux régions se situent selon un axe Est-Ouest passant au Sud de la Limagne
d'Issoire. Ce bassin montre en effet de grandes affinités avec les fossés situés au Nord alors
que sa sédimentation est trés différente de celle de la Limagne de Brioude. Les deux parties

nord et sud seront donc étudiées séparément dans les paragraphes suivants.

2.1 Structure de la moitié septentrionale

2.1.1 Géométrie des grabens

Au Nord d'une transversale Est-Ouest au niveau de Tournus-Digoin-Moulins (Fig 36),
la partie nord du rift du Massif Central est constituée de deux grabens majeurs globalement
orientés N-S et séparés par le horst du Charollais-Morvan. Ces fossés représentent les
terminaisons nord des grabens de la Limagne et de la Bresse.

Au Sud, entre cette transversale et la partie sud, le RMC est constitué des trois grabens
principaux séparés par deux horsts hercyniens: les Monts du Lyonnais, entre la Bresse et
Roanne-Montbrison, et le Forez, entre la Limagne et Roanne-Montbrison. Les trois
principaux grabens de la partie nord sont globalement orientés N-S et sont, dEst en Ouest, les
grabens de la Bresse, de Roanne-Montbrison et de Limagne (Fig 36). En carte, le fossé de la
Bresse mesure 160-170 km de long pour une largeur maximum de prés de 50 km. II est limité
au Sud par le seuil du Lyonnais ou plateau de Vienne et au Nord par le seuil de Bourgogne.
Les grabens de Roanne et Montbrison sont séparés I'un de l'autre par un seuil hercynien et
mesurent respectivement 50 et 45 km de long pour une largeur totale de 25-30 et 20 km. La
terminaison nord du graben de Roanne est en communication avec la Limagne au niveau du

bassin de Vichy. Enfin, le graben de la Limagne (s.l.) dont la géométrie évolue du Nord au
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Sud, mesure 150 km de long du bassin de Moulins a la Limagne d'Issoire et atteint sa largeur

maximum (40 km) au niveau de la transversale Riom-Tiers.
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] ai Figure 36: Carte de localisation des
T & principaux grabens éo-oligocénes.
°§ ; Les fossés de la partie sud présentent
g s une orientation dominante N130-
140E et les grabens de la partie nord
sont principalement orientés N-S. 1:
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Graben de la Bresse

Le graben de la Bresse se subdivise en trois fossés séparés par des seuils orientés
N40E (Fig 37). Au Sud, la Bresse Burgienne (méridionale) est limitée par le seuil du
Lyonnais et est séparée de la Bresse Louhannaise par le seuil de Cormoz. Au Nord, la Bresse
Chalonnaise (Bresse septentrionale) est bordée par le seuil de Bourgogne et sa limite sud est
constituée par le seuil de Sennecgay-la-Serre. Dans deux des trois fossés (Bresses Louhannaise
et Burgienne), le remplissage sédimentaire a fait 1'objet de recherches pétrolieres (Rat, 1974;
Blanc et al., 1991) et fut étudié lors de profils géophysiques (Truffert et al., 1989; Bergerat et
al., 1990) (Fig 37). Ces différents travaux ont permis de contraindre la géométrie globale du

graben et de déterminer les zones de subsidence maximum.
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Figure 37: Carte du graben de la Bresse et coupes géologiques perpendiculaires aux structures établies a partir

de profils sismiques et de sondages.
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Ces travaux montrent que le graben de la Bresse est limité par une faille majeure a
1'Est (Faille de 1a Bresse) et que les épaisseurs maximums de sédiments éocenes supérieur a
miocénes inférieur se situent au pied de cet accident (Fig 38). Cette généralité peut-€tre
localement infirmée. En effet, le long du profil ECORS, le rifting a entrainé la réactivation
d'accidents hercyniens au niveau du seuil de Cormoz et a induit une subsidence maximum
immédiatement 2 I'Est de ce horst (Fig 37c). Du Nord au Sud, de la Bresse Chalonnaise a la
Bresse Burgienne, I'épaisseur des dépdts augmente graduellement et atteint un maximum au
niveau du fossé évaporitique de la Bresse Burgienne (1600 m). Dans son ensemble, le graben

de la Bresse est un fossé fortement asymétrique qui est bordé par une faille majeure a I'Est
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(Faille de 1a Bresse) et qui présente une remontée réguliére du socle jusqu'au Massif Central, a

1'Ouest.

[ Faille de
la Bresse

————
w 0002

w c
10 km

\. J

Figure 38: Variations d'épaisseur du remplissage sédimentaire éo-oligocéne le long des coupes présentées

dans la figure 37. L'épaisseur maximum des dépdts se situe toujours dans la partie orientale du fossé.

Grabens de Roanne-Montbrison

La géométrie des grabens de Roanne et de Montbrison a pu étre déterminée grice aux
sondages effectués par la COGEMA. Dans le fossé de Montbrison, 1'épaisseur maximum de
sédiments traversés par les forages (725m) se situe dans la moitié est du graben. D'aprés Le
Griel (1975), le remplissage sédimentaire est asymétrique avec une faille bordiére a 1'Est et
une remontée du socle en gradins jusqu'au Forez, a 1'Ouest (Fig 39). D'apres les sondages, le
graben de Roanne est également asymétrique. Cependant, la faille bordie¢re du fossé est située
a 1'Ouest et elle a induit un maximum de sé’dimentation au pied de cet accident (1000m). Le
socle remonte a la faveur de gradins jusqu'aux Monts du Lyonnais 2 'Est.

Méme si chaque fossé d'effondrement est asymétrique, I'ensemble du systéme grabens
de Roanne et de Montbrison peut étre considéré comme globalement symétrique. Cette

interprétation sera confirmée par la modélisation analogique (Chapitre 3).
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Figure 39: Coupe schématique & travers le graben de Montbrison. Modifié d'aprés Le Griel, 1975.

Graben de la Limagne

Le graben de la Limagne est constitué du Nord au Sud par le bassin de Moulins, celui
de Vichy, la Limagne de Clermont (Limagne S.S.) et la Limagne d'Issoire. De méme qu'en
Bresse, le remplissage sédimentaire a été 'objet de recherches pétroliéres, de sondages de la
COGEMA et de campagnes géophysiques de sismique et de gravimétrie qui ont permis de

déterminer la structuration d'ensemble du fossé (Morange et al., 1971).

Dans le bassin de Moulins, I'épaisseur maximum des dépdts (630 m) se situe dans la
partie occidentale (Riveline et al., 1988). D'aprés les sondages, le bassin est limité au Nord
par un seuil orienté N4OE et au Sud par le seuil de Saint-Pourgain/Saint-Germain-des-Fossés
(Fig 40). L'épaisseur moyenne des sédiments suggere une asymétrie du fossé avec un
maximum de subsidence i 'Ouest (600 m dans la partie occidentale et 440 m dans la moitié
orientale).

Entre la Limagne de Clermont et le bassin de Moulins, le fossé de Vichy correspond a
un couloir de subsidence de 7-8 km de large bordé par deux failles N-S (Fig 41). Ce graben
est globalement asymétrique avec une faille bordiére dominante 4 I'Ouest et une épaisseur du
dépot plus importante au pied de cet accident (1100 a 1250 m). A I'Est, la remontée du socle

forme un gradin au niveau du horst de Saint-Germain-des-Fossés.
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Figure 40: Carte du bassin de Moulins et épaisseurs du

remplissage asymétrique de la sédimentation oligo-
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Figure 41: Carte représentant les %

principales structures de la Limagne de

Clermont et du fossé de Vichy. Le maximum
de sédimentation se situe dans la fosse de f(g
Riom, au SE de l'intersection de la faille de |, I':osse
la Limagne et de celle d’'Aigueperse. Modifié  de Riom

d'aprés Morange et al., 1971.

Le fossé principal de la Limagne s.l. est la Limagne de Clermont. Les données
gravimétriques montrent que ce graben est limité a I'Ouest et au NO par deux failles majeures:
la Faille de la Limagne et la faille d'Aigueperse orientées respectivement N-S et N40E (Fig
41). L'intersection de ces deux accidents limite & I'Ouest la fosse de Riom dans laquelle plus
de 3000 m de sédiments éo-oligocénes se sont déposés lors de 1'extension. D'apres les profils

de sismique réflexion, la remontée du socle vers I'Est se fait réguliérement jusqu'an seuil de
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Lezoux (Fig 42). A IEst, 1'épaisseur des sédiments diminue progressivement jusqu'au sillon
de Thiers (700 & 800 m de dépdt).

Le long d'une transversale passant par Riom et Thiers, le graben de la Limagne
présente une forte asymétrie et la géométrie de la partie ouest de la coupe s'apparente a celle

d'un roll-over. Ceci suggére que la Faille de la Limagne correspond globalement a une faille

normale listrique.
—
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Figure 42: Coupe géologique E-O perpendiculaire au demi-graben de la Limagne établie a partir des sondages
et profils sismiques. D'aprés Morange et al. ( 1971) et Autran et al. (1979).

La géométrie de la partie sud de la Limagne de Clermont et de la Limagne d'Issoire
n'est pas définie avec précision. La perturbation de la géométrie initiale liée a 1'évolution post-
oligocéne en est la principale raison. S'il est certain que la faille de la Limagne se poursuit
vers le Sud jusqua Saint-Floret (latitude d'Issoire), il est €galement évident que son
importance décroit graduellement. A I'Est de cette faille, 1'épaisseur des sédiments ne
dépassent pas 400-500 m et la présence de faille 2 regard Est limitant les ombilics de
subidence, mime une succession de blocs basculés vers I'Ouest. Dans cette partie sud de la
Limagne (s.1.), la remontée orientale du socle hercynien se fait sous forme de gradins limités
par des accidents N20E jusqu'au Livradois. Dans cette région, la présence de sédiments éo-
oligocénes a des altitudes importantes indique, comme dans le Forez, que la géométrie initiale

du graben n'est pas identique 4 la géométrie actuelle.

Dans son ensemble, le fossé d'effondrement de la Limagne peut-étre considéré comme
un demi-graben limité & 1'Ouest par la faille de la Limagne dont le rejet maximum est

supérieur 4 3500 m (Fig 42).
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2.1.2 Géométrie du Moho

Le long de la transversale passant par les zones les plus subsidentes de la Limagne et
de la Bresse, la profondeur du Moho peut étre appréciée a partir des résultats de plusieurs
campagnes sismiques (Perrier et Ruegg, 1973; Hirn et Perrier, 1974; Truffert et al., 1989;
Bergerat et al., 1990; Zeyen et al., 1997a).

Dans le Massif Central, 1a base de la crofite oscille entre 30 et 32 km dans les régions
indemnes de l'extension éo-oligo-miocéne (Zeyen et al., 1997a). Les variations importantes de
ces valeurs moyennes dans les régions affectées par I'extension (i.e. a 1'Est du Sillon Houiller)
sont liées a 1'évolution cénozoique. En effet, il existe & 1'aplomb des grabens une relation
linéaire entre 1'épaisseur des sédiments comblant les trois fossés de la partie nord et le taux
d'amincissement crustal (Fig 43). Cette relation suggére que I'amincissement actuellement
observable a été entierement réalisé lors de l'extension et qu'il n'est pas le résultat d'une

évolution post-oligocéne.
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La profondeur du Moho doit étre corrigée pour rendre compte de l'amincissement
crustal. En effet, la profondeur du Moho est mesurée a partir du niveau marin, ce qui ne
correspond pas a l'épaisseur réelle de la crofite anté-cénozoique. L'amincissement crustal lié
au rifting doit €tre calcul€ soit en additionnant l'altitude des formations anté-tertiaires
lorsqu'elles sont a 'affleurement, soit en déduisant 1'épaisseur du remplissage €o-oligocene.

En Limagne, la profondeur du Moho & 26 km indique un amincissement crustal
sensible (25%) a l'aplomb de la faille bordiére (Fig 44). A 1'Ouest, sous le plateau de la
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Chaine des Puys, le Moho s'enfonce brutalement 4 30 km; valeur d'une crofite non amincie,
surtout si 1'on considére que le socle affleure 2 1000 m dans cette région (Fig 44). A 1'Est de
I'amincissement maximum, la base de la croiite s'enfonce régulierement jusqu'a 27,5 km et
forme une nouvelle inflexion sous le Forez (Moho a 26,6 km) (Fig 10 et 11 dans Zeyen et al.,
1997a). L'altitude du socle (1500 m en moyenne) ajoutée a la profondeur du Moho indique un
amincissement crustal de 10%. 11 existe donc deux remontées du Moho dans la partie ouest du

rift: la plus importante a 1'aplomb de la faille de la Limagne et I'autre sous le Forez.

r
Profondeur | Position des formations | Epaisseur de
du Moho | anté-tertiaires par rapport la crofite
(km) au niveau de la mer (m) (km)
Bresse 29,5 -1500 28
Bresse centrale 28,3 +200 28,5
Bresse-
. 26,7 +400 27,1
Mts du Lyonnais
Roanne-
29,5 - 0 ]
Montbrison 300 292
Forez 26,6 +1500 28,1
Limagne 26 2700 233
&Cha‘l‘ne de Puys 30 +1000 31

Figure 44: Tableau indiquant la profondeur du Moho, la position des formations anté-tertiaires,
I'épaisseur de la croiite amincie et le taux d'amincissement. Calculé a partir des données de Morange

et al., 1971; Truffert et al., 1989; Bergerat et al., 1990; Zeyen et al., 1997a et des cartes géologiques.

En Bresse, la géométrie de la base de crofite est plus réguliére (Fig 5 dans Bergerat et
al., 1990). La profondeur du Moho, minimum (26,7 km) sous la limite occidentale du graben,
augmente réguliérement vers I'Est et atteint & l'aplomb de la faille de la Bresse 29,5 km. Les
corrections d'altitude et d'épaisseur des sédiments éo-oligocénes suggérent un amincissement
crustal maximum sous la bordure occidentale du graben. Cependant, la quantité de socle
érodé au niveau des Monts du Lyonnais n'est pas quantifiable.

Sous les grabens de Roanne et de Montbrison, les données existantes montreraient une

profondeur du Moho & 29,5 km et un amincissement crustal relativement faible (5%).
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Cependant, cette région n'a pas fait 1'objet de profils géophysiques et les données disponibles

sont le résultat d'interpolations.

2.1.3 Structure crustale de la partie nord

Les fossés de la partie septentrionale du RMC sont structurés selon deux orientations
dominantes: N-S et N4OE. A l'instar des Failles de la Limagne et de la Bresse, les failles sub-
méridiennes constituent les limites principales des grabens. En revanche, les accidents N4OE
bordent des structures au sein des grabens. A cet égard, les seuils de Cormoz et de Sennegay-
la-Serre, en Bresse et la faille d'Aigueperse en Limagne sont des structures tectoniques actives
a 1'Eo-oligoceéne qui n'ont pas décalé significativement le socle en dehors des grabens.

La géométrie des fossés et le profil du Moho le long d'une transversale passant par la
fosse de Riom, le graben de Montbrison et la Bresse, permettent de dresser une coupe a
I'échelle crustale (Fig 45). A I'échelle des grabens, cette coupe met en évidence une symétrie
de miroir centrée sur le graben de Roanne-Montbrison. Ce graben, symétrique dans
I'ensemble, est bordé par deux seuils hercyniens orientés N-S et atteignant les altitudes
respectives de 1634 m (Pierre-sur-Haute) et 1009 m (Mont-St-Rigaud) pour le Forez et les
Monts du Lyonnais. A I'Ouest du Forez et a 'Est des Monts du Lyonnais, les formations anté-
tertiaires s'enfoncent régulierement jusqu'a des ombilics sédimentaires limités par les failles
bordicres. Les failles de la Limagnes et de la Bresse sont de vergence opposée et limitent
chacune les grabens asymétriques ou demi-grabens (Fig 45).

En faisant dans un premier temps abstraction de la remontée du Moho sous la
Limagne, la symétrie visible a I'échelle des grabens existe également a 1'échelle de la crofite.
De fait, les deux inflexions du Moho situées de part et d'autre du graben de Roanne-
Montbrison, sous le Forez et la bordure occidentale de la Bresse, sont interprétées comme
I'enracinement en base de crofite des zones de déformation a 1'origine des failles bordieres des
deux grabens asymétriques. Les grabens de la Bresse et de 1a Limagne auraient donc été créés

par la formation de deux zones de déformation majeures traversant 1'ensemble de la croiite.
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Figure 45: Coupe E-O a l'échelle crustale dans la partie nord du Massif Central. Le graben de Montbrison est

bordé de chaque cété par un horst hercynien (Forez et Monts du Lyonnais), puis par deux demi-grabens (
Limagne et Bresse). Les deux failles bordiéres du systéme sont associées a des zone de déformation ductile dans
la croiite inférieure qui s'enracineraient en base de croiite en produisant une inflexion du Moho. A l'aplomb de
la faille de la Limagne, les données sismiques indiquent une remontée du Moho dont l'dge et l'origine sont

discutées dans le texte.

La remontée du Moho 4 l'aplomb de la Faille de la Limagne et la présence du
volcanisme dispersé uniquement dans la partie ouest de la coupe constituent les deux témoins

d'une évolution asymétrique lors de 1'épisode de rifting.

Au Nord de la coupe de la figure 45, au niveau du Morvan, la géométrie décrite ci-
dessus évolue. En effet, il n'existe plus de graben central et les fossés de Moulins et de la

Bresse Chalonnaise sont séparés par le horst central du Charollais-Morvan.

2.2 Caractéristiques des grabens de la moitié sud

2.2.1 Géomeétrie des grabens

Les principaux fossés de la partie sud du Massif Central sont d'Ouest en Est, les
bassins du Cantal (Aurillac et Mauriac), les grabens de la Margeride, celui de Brioude et le
bassin du Puy-en-Velay. Hormis les bassins du Cantal qui sont actuellement masqués par le
stratovolcan cantalien, ces grabens sont majoritairement bordés par des failles orientées
N130-N140E qui ont en partie contrdlé la subsidence (e.g. fossés de la Margeride et de
Brioude). Les fossés margeridiens sont asymétriques et sont limités au NE par la faille

bordiére de la Margeride (Fig 36). Le graben de Brioude situé sur la bordure NE de ce horst
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hercynien est également asymétrique. La remontée de socle se fait progressivement vers le
NE depuis le pied de la faille de Brioude limitant le graben au SO. Enfin, la géométrie du
bassin du Puy-en-Velay est difficile a établir car une partie des sédiments est recouverte par
les formations volcaniques de la province du Devés. Il est globalement constitué de deux
sous-bassins séparés par un horst orienté N130E sur lequel reposent les sédiments paléogenes
(Arkoses de Blavozy).

L'épaisseur totale des dépbts éo-oligoceénes dans les grabens de la partie sud varie
relativement peu. Inférieurs 2 250 m dans les bassins du Cantal et du Puy-en-Velay,
n'excédant pas 150 m dans les fossés margeridiens, les sédiments €o-oligocéne n'ont une
puissance significative que dans le graben de Brioude (prés de 750 m au pied de la faille
bordiére). Dans ce fossé asymétrique, 'importance de la subsidence peut étre expliquée par la
proximité de la Limagne avec laquelle il semble communiquer. En outre, cette région située
entre la partie nord fortement affectée par l'extension et la partie sud ou la subsidence a été
limitée, a probablement subi dans une certaine mesure I'extension visible au Nord.

La subsidence a donc été relativement faible dans la partie sud du Massif Central.
Comparée 2 la moitié nord, la géométrie des fossés est nettement moins bien définie, une des

causes en étant vraisemblablement 1'évolution post-oligocéne du rift.

2.2.2 Structure crustale

Peu de données sont disponibles pour contraindre la géométrie de la crofite de cette
partie sud. Cependant, le profil sismique effectué entre le plateau des Milles Vaches a I'Ouest
du Sillon Houiller et la bordure ardéchoise du Déme du Velay a 1'Est, montre clairement que
le Moho est sub-horizontal, situé a 29 km de profondeur au NO remontant trés 1égérement
jusque sous le Velay a 28,5 km (Fig 46) (Zeyen et al., 1997a). En corrigeant ces valeurs avec
l'altitude du socle, il apparait que I'épaisseur de la crofite est identique d'Ouest en Est (29,7

km) et que 1'amincissement crustal est quasi nul (3-4% pour une crofite moyenne a 31 km).

2.2.3 Conclusions

Ainsi, 'extension éo-oligocéne n'a pas affecté la partie sud du Massif Central de fagon
significative. L'horizontalit4 du Moho indique que contrairement a la partie nord
I'amincissement crustal, faible, a été extrémement homogene. Cette faible extension est

probablement a l'origine de l'absence de grande faille bordiére et elle peut également

83




Chapitre 1: Extension et volcanisme associé

expliquer (i) la superficie relativement importante des bassins, (ii) la faible épaisseur des
dépots (e.g. bassins de Cantal et bassin du Puy-en-Velay s.1.) et (iii) 'absence de volcanisme a

la fin de la sédimentation (Fig 7)
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3 Modalités de I'extension éo-oligocéne

Les premiers dépdts cénozoiques du Massif Central datent du Lutétien-Bartonien et
affleurent de part et d'autre du Sillon Houiller. Leur faible épaisseur et leur répartition trés
dispersée suggérent une subsidence réduite et locale. Cependant, cette conclusion établie &
partir des observations actuelles peut étre erronée car cette sédimentation relativement
ancienne a pu étre érodée lorsqu'elle n'était pas protégée par des formations sus-jacentes. Dans
un premier temps, il parait audacieux de vouloir interpréter cette premiére phase de dépot.
Une comparaison avec les autres segments du Rift Ouest-Européen permettra éventuellement

d'intégrer cette phase initiale de sédimentation dans un modéle géodynamique global.

3.1 Interprétations précédentes

Sur la base des modeles de rifting publiés dans la littérature, trois modeles ont été
proposés pour expliquer 1'asymétrie du rift du Massif Central (Bergerat et al., 1990, p154-
155). Dans un premier cas, le rift est considéré comme symétrique et résultant d'un
cisaillement pur a l'échelle lithosphérique (Fig 47a). C'est la mise en place d'un diapir
mantellique qui induit finalement une asymétrie dans le systéme. Une alternative a ce modele
correspond a la formation d'une grande faille de détachement intra-crustale qui relierait la
Faille de la Bresse a la remontée du Moho sous la Limagne (Fig 47b). Selon cette hypothése,
la remontée de l'asthénosphére serait asymétrique et limitée a la moitié occidentale. Le dernier
modele proposé envisage la formation d'une zone de cisaillement unique traversant toute la
lithosphére et permettant la remontée du LAB & I'aplomb de la Limagne (Fig 47c). Dans ces
deux derniers cas, la Faille de la Bresse serait la faille majeure du rift et 1'amincissement
crustal maximum se serait produit a l'aplomb du graben de la Bresse.

Les données géophysiques et géologiques montrent indiscutablement que la Faille de
la Bresse n'est pas la faille maitresse du systéme et que l'amincissement maximum se situe
sous le demi-graben de la Limagne. Nous proposons donc de réinterpréter I'évolution du RMC

lors de 'extension éocéne supérieur a2 miocéne inférieur.

85




Chapitre 1: Extension et volcanisme associé

4 , . \ )
Extension oligocéne homogéne
B .
"’"”""":;: shermique Flexure alpine néogéne
w Limagne Massif Central Bresse Jura E
A n 5
Ancun lien entre .
diopirmantelligne -
‘et exiension - 50
~ ~ - )
‘ — . | 75
Y Lt
100 km
50 km
Extension oligocéne et néogéne hétérogene
Bombement thermique .
néogéne Flexure alpine néogéne
w Limagne Massif Central Bresse Jum E
- Diapir mantelligue - . . Fe _ :
" o extension Bés . i ) . ) 50
7 ~ B D v s
~
~das
S——
100 km
50 km
Extension oligocéne hétérogene
Bombement
<« > fexural ->
Bombe: i .
o "n';",';é‘:e"”"""' Flexure alpine néogéne
w Limagne Massif Central Bresse Jura E
5
Mouvement relatif
vers I'Ouest
v — ’ 100 km
\. J

Figure 47: Coupes interprétatives des modalités d'extension et de | ‘évolution du RMC d'aprés Bergerat et al.,
1990. A) Extension oligocéne symétrique de type cisaillement pur puis mise en place d'un diapir mantellique. B)
Extension oligocéne et néogéne asymétrique a l'échelle crustale (i.e. méga-faille de détachement reliant le
graben de la Bresse au Moho, a l'aplomb de la Limagne) qui induit le développement d'un diapir mantellique. C)
Extension oligocéne asymétrique liée a une faille de détachement lithosphérique depuis la Bresse jusque sous la

moitié occidentale du rift. Cette faille de détachement a engendré la remontée du LAB a l'aplomb de la Limagne.
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3.2 Age de I'extension

Comme le démontre I'dge Priabonien des premiers dépdts comblant les grabens du
RMC, le rifting a débuté a 'Eocéne supérieur. A partir de cette époque, les premiéres failles
- se sont créées et ont induit une subsidence importante dans la partie nord du Massif Central, &
I'Est du Sillon Houiller. Entre le Priabonien et le Rupélien supérieur, la sédimentation s'est
généralisée dans une région allant des grabens de la Margeride et de Langogne, au Sud, aux
bassins de Moulins et de la Bresse Chalonnaise, au Nord. A partir de 1'Oligocéne supérieur, le
rifting n'a affecté que la partie nord et il s'est poursuivi localement jusqu'au Miocéne inférieur.
Dans cette moitié septentrionale, la concentration du rifting et l'arrét de l'extension sont
contemporains d'une phase de volcanisme dispersé qui s'est développée dans la partie

occidentale (entre le Sillon Houiller et le graben de Montbrison).

3.3 Modalités d'extension du RMC a I'échelle crustale

L'étude conjointe de la sédimentation, du volcanisme, et des données géophysiques
montre que l'extension éo-miocéne a principalement affecté la partie nord du Massif Central.
Dans cette région, 1'4ge et I'épaisseur des formations sédimentaires et la géométrie de la crofite

montrent que le mode d'extension a évolué pendant le rifting.

3.3.1 Modéle de rifting

A Theure actuelle, les deux modeles de rifting les plus fréquemment proposés (Buck,
1991; Benes and Davy, 1996; Brun, 1999) sont les riftings de types actif et passif. A cet
€gard, il est utile de rappeler que l'évolution tectonique d'un rift est fortement dépendante du
moteur de l'extension. L'ascension d'un point chaud (i.e. rift actif) provoque dans un premier
temps un bombement topographique marqué, dont les causes essentiellement thermiques ont
été modélisées numériquement (Fleitout et al., 1986). Si le volcanisme peut étre synchrone de
ce bombement en liaison avec la décompression de l'asthénosphére, I'extension de la
lithosphére n'apparait qu'ensuite, comme une conséquence de ce soulévement. Il en résulte
que la sédimentation est tardive dans I'évolution générale du systeme. L'évolution tectonique
classique associée & ce mode de rifting correspond a la suite chronologique: bombement

topographique et volcanisme puis extension et sédimentation (e.g. Park, 1988; p85). A
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l'inverse, le rifting d'une lithosphére di a des forces trouvant leur origine aux limites des
plaques (i.e. rift passif) provoque d'abord un bassin de sédimentation ol le volcanisme peut
étre rare ou absent. Ce n'est que dans un second temps qu'un soulévement d'origine thermique
et un volcanisme concomitant se produit. L'évolution tectonique classique associée a ce mode
de rifting correspond alors & la suite chronologique: extension et sédimentation puis
soulévement et volcanisme (e.g. Park, 1988; p 85).

Dans le cas du Massif Central, le volcanisme demeure absent ou trés timide durant
I'Eocéne shpérieur et I'Oligoceéne inférieur et moyen, au cours desquels une sédimentation
épaisse signe la phase majeure de rifting. L'absence d'un résean hydrographique organisé, et
de multiples et bréves incursions marines durant cette période, impliquent qu'aucun
soulévement notable ne s'est encore réalisé. Ce n'est qu'a partir de I'Oligocéne supérieur et du
Miocéne inférieur que le volcanisme dispersé s'intensifie et se généralise. Cette chronologie
bien établie plaide en faveur d'un rifting de type passif (Bois, 1993; Merle et al., 1998)

Le moteur de I'extension 2 l'origine des grabens Nord-Sud du Massif Central est donc a
rechercher en périphérie du rift. D'aprés l'orientation des fossés, cette extension était orientée
Est-Ouest avec une contrainte principale maximale oy verticale et une contrainte principale 63

Est-Ouest.

3.3.2 Extension symétrique (Eocéne supérieur-Oligocéne moyen)

L'étude de la géométrie de la croiite le long d'une transversale Est-Ouest passant par
les régions les plus subsidentes montre en surface une symétrie de miroir centrée sur le
systéme de grabens de Roanne-Montbrison (Fig 45). L'dge de cette évolution symétrique peut
étre apprécié grice au remplissage sédimentaire des fossés majeurs. De fait, entre le
Priabonien et I'Oligocéne moyen, les demi-grabens latéraux de la Bresse et de la Limagne
sont caractérisés par une subsidence relativement comparable et des dépOts maximums au
pied des failles bordieres. Durant cette période, les épaisseurs maximales des sédiments
atteintes en Bresse et en Limagne sont respectivement de 1450 et 2000 m.

L'enracinement en profondeur des Failles de la Limagne et de la Bresse suggére que la
symétrie du rift a été induite par la création simultanée de deux zones de déformation
majeures représentées par les deux failles bordieres majeures traversant I'ensemble de la

crolite fragile et par les shear zones assoiciées dont le pendage diminue, dans la partie ductile.
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3.3.3 Extension asymétrique (Oligocéne supérieur-Miocéne inférieur)

A partir de I'Oligocéne supérieur, la subsidence se concentre uniquement dans la partie
occidentale du rift (1000 m de dépdts dans le demi-graben de la Limagne). Cette
sédimentation est contemporaine de l'apparition d'une phase volcanique limitée a la partie

ouest (entre le Sillon Houiller et le graben de Montbrison).

Le développement de ces différents événements visibles en surface rend compte de
bouleversements dans les modalités d'extension a I'échelle de la lithosphére. Effectivement,
l'arrét de la sédimentation dans le graben de la Bresse pendant une partie du Chattien indique
clairement que la faille bordi¢re était significativement moins active que celle de la Limagne.
A I'échelle crustale, ceci implique que 1'extension était devenue asymétrique.

L'évolution asymétrique du rift est confortée par 'apparition dans la moitié occidentale
du volcanisme dispersé a partir de 1'Oligocéne supérieur. Dans le cas d'un rift passif sans
arrivée de panache mantellique, le développement de ce magmatisme suggére un
amincissement lithosphérique suffisant pour entrainer la fusion partielle du manteau sous la

partie ouest.

~

Enfin, le dernier indice d'une évolution asymétrique est la remontée du Moho a
l'aplomb de la faille de la Limagne. Cette inflexion ne peut étre datée de facon précise.
Cependant, son développement dans une zone ou l'asymétrie est apparue a partir de
I'Oligocéne supérieur, doit vraisemblablement étre rapporté a cette période. Rappelons a ce
propos qu'il y a sur cette transversale une relation linéaire entre épaisseur des sédiments éo-

oligo-mioceénes et le pourcentage d'amincissement crustal (Fig 43).

3.3.4 Conclusions

Il apparait que l'extension liée a un rift de type passif s'est produite en deux phases
différentes et successives. Une extension symétrique a l'origine de la géométrie globale des
grabens et une extension asymétrique, responsable de I'amincissement crustal sous la faille de
la Limagne et du volcanisme dispersé dans la partie occidentale. Les modalités d'extension a
'échelle lithosphérique ne constituant pas le but de cette partie, elles seront discutées dans le

Chapitre 4 de ce mémoire.
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Evolution "post-rift"
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1 Introduction

Suite a 1'épisode de rifting passif, 1a Phase Volcanique Majeure débute dans le Massif
Central de fagon diachrone entre le Nord et le Sud. Dans la partie sud, les premiéres
manifestations apparaissent au Miocéne supérieur dans une région vierge de volcanisme (2
I'exception du neck paléoceéne des Tassiéres). Au Nord, le magmatisme li€ a la phase majeure
se développe a partir de 5,5 Ma apres une absence totale d'éruption depuis 12 Ma (Fig 48). Le
magmatisme le plus récent est Holocéne et il témoigne d'une activité plus ou moins continue

depuis le début de cet épisode de volcanisme.

(" - . Phase )
Volcanisme syn-rift Vol . Mai
Nord olcanique ajeure
Sioule . oy i ) l 2 —
Sillon Houiller N : RREE g -] Ab;sience 1
Limagne A ’ e mi 1
Chaine des Puys <~ . . > | Volcanisme volcanisme 1
Mggz‘;’z°m Sédimentation- . dispersé - —_-.
er :
Silion Houiller S ST | | 1N
Cantal L o EESE—
Deves/Bassin du Puy R S HEE .
Velzg oriental < g I Absence —- - -
oiron - R de
B Asprac. TE T volcanisme 1 - 5
as Vivarais S TR
Causses ) NI | II 1 m1
Escandorgue . ]
T T T T T 1 M |
Sud 35 30 25 20 15 10 5 0
Ma
\_ /

Figure 48: Tableau du volcanisme du Massif Central présentant les différentes provinces de la phase

volcanique majeure. Au Nord et au Sud, l'épisode de volcanisme débute aprés un hiatus de magmatisme.

Les sédiments éo-oligocénes déposés au niveau de la mer et actuellement a des
altitudes importantes montrent que I'évolution "post-rift" est marquée par une surrection
généralisée du Massif Central. Cette surrection a entrainé des mouvements tectoniques
verticaux dont limportance différent selon les régions. En premiére approximation, le
bombement peut étre défini comme un basculement du socle hercynien vers le NNO (Fig 31

et 32 dans Carbon, 1992).

Ces deux phénomenes (volcanisme et surrection) étant contemporains, nous tenterons

de déterminer les liens et I'origine des deux événements.
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2 LaPhase Volcanique Majeure (PVM)

La PVM s'est principalement développée dans la partie centrale du Massif Central. Les
manifestations les plus septentrionales se situent au niveau de la Chaine de la Sioule et de la
Chaine des Puys. Trois cents kilométres au Sud, les volcans de 'Escandorgue atteignent la
Mer Méditerranée au Cap d'Agde (Fig 49). En Est-Ouest, la largeur maximum de la zone
couverte par le magmatisme est d'environ 200 km. Les éruptions ne se sont déroulées
qu'exceptionnellement a 1'Ouest du Sillon Houiller tandis que la province des Coirons en

constitue la manifestation la plus orientale (Fig 49).

4 N

Bl phase volcanique majeure
[ Sédiments éo-oligocénes

Socle hercynien

Sioule
Sillon Houiller
Chaine des Puys
Monts Dore
Cézallier

Cantal
Devis/Bassin du Puy /
Velay oriental
Coiron

10 Aubrac

11 Bas Vivarais
12 Causses v
13 Escandorgue .

. v,

Figure 49: Carie de la répartition des provinces construites durunt lu PVM.
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2.1 Localisation et age de la PVM

2.1.1 Partie sud

Dans la partie sud (entre la terminaison méridionale de la Limagne et la mer
Méditerranée), la PVM a engendré a partir du Miocéne supérieur 1'édification des principales
provinces magmatiques selon différents modes éruptifs: stratovolcan, éruptions fissurales,
volcanisme monogénique dispersé.

Le principal édifice de la PVM est le stratovolcan cantalien (Fig 49). Sa dimension
considérable résulte de la superposition de deux épisodes volcaniques différents: une phase
basaltique continue de 13 a 2 Ma et une activité centrée a laves différenciées entre 10,5 et 5,5
Ma (Nehlig et al., 1999). Plus précisément, 1a phase basaltique, fréquemment distinguée en
basaltes infra- et supra-cantalien, présente un pic d'activité aux alentours de 3,5 Ma. Le
second cycle volcanique & dominante trachy-andésitique s'est développé entre 10,5 et 5,5 Ma
et est caractérisé par une activité maximum entre 6 et 9 Ma (96% des datations). L'orientation
générale du stratovolcan N130-140E a été déterminée grace a I'étude des dykes, du Modele
Numérique de Terrain et de la fracturation (Fréour, 1998; Labazuy et al., soumis). Au total, le
volume de lave émise lors de I'édification du stratovolcan peut-€tre estimé entre 800 a 900
km’.

Lors de la PVM, les éruptions fissurales ont entrainé la formation de plateaux
basaltiques: Aubrac, Deves, Coirons (Fig 49). A 1'Ouest, le plateau de 1'Aubrac est orienté
N135E et s'est mis en place entre 6 et 9 Ma. Le volume de lave émise est estimé 2 40 km” et
90% des magmas se sont mis en place autour de 7,5 Ma (Goér de Herve et al., 1991). A 1'Est
de I'Aubrac, le plateau basaltique du Devés est également orienté N135E. I s'étale sur 70 km
de long et est constitué par plus de 150 édifices volcaniques dont I'dge oscille globalement
entre 3,5 et 0,5 Ma (Mergoil et Boivin, 1993). A l'extréme Est, le plateau des Coirons s'est
construit sur les sédiments de la vallée du Rhdne. Son orientation générale est N130-140E et
les 4ges géochronologiques sont compris entre 7,9 et 6,2 Ma (Féraud, 1979).

Les autres provinces de la partie sud de la PVM correspondent & des régions dans
lesquelles se sont édifiés de nombreux volcans monogéniques dispersés. Du Nord au Sud, le
volcanisme est représenté par le magmatisme du Sillon Houiller sud, le Velay oriental, le Bas-
Vivarais, les Causses et I'Escandorgue (Fig 49). Au NO du Cantal, les laves du Sillon Houiller
présentent de fortes affinités avec celles du stratovolcan et datent de 10 a 7 Ma (Talbert, 1989;
Brousse et al., 1989). Dans le Velay oriental, le volcanisme débute a partir de 13,5 Ma et
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l'activité est marquée par deux pics répartis dans le Sud et le Nord de la province. Au Nord, le
magmatisme se développe entre 13.5 et 10 Ma et au Sud, il est concentré entre 6 et 9 Ma
(83% des datations) (Mergoil et Boivin, 1993). L'étude des filons entreprise sur l'ensemble du
Velay oriental montre clairement une orientation dominante N130-150E. Cette orientation se
retrouve au niveau des trois alignements volcaniques quaternaires du Bas-Vivarais (Rochette
et al., 1993). Dans les Causses, au Sud du plateau de I'Aubrac, le volcanisme apparait
timidement & 13 Ma (2 datations) et se développe ensuite entre 9,2 et 5,8 Ma (Gillot, 1974,
Baubron et Demange, 1982; Gastaud et al., 1983). Les différentes datations montrent
clairement une période d'activité maximum entre 7,5 et 8 Ma (Baubron et Demange, 1982).
Les dykes responsables de ces éruptions sont orientés entre N140-170E (Gastaud et al., 1983)
et sont globalement paralléles a l'orientation générale du volcanisme de la partie centrale du
Massif Central.

Les manifestations les plus méridionales attribuées a la PVM constituent la province
de I'Escandorgue s.l.. Les 4ges géochronologiques les plus récents indiquent une activité
magmatique concentrée entre 1,9 et 1,1 Ma pour I'Escandorgue s.s. et entre 1 et 0,85 Ma pour
le volcanisme d'Agde (Gastaud et al., 1983), alors que les données anciennes suggerent une
activité continue entre 3,5 et 0,7 Ma (Ildefonse et al., 1972; Gillot, 1974; Bellon, 1976).
L'orientation méridienne de la province de 1'Escandorgue s.l. visible en carte est confirmée par
l'analyse des filons basaltiques qui présentent des directions variant entre N170E et N20E
(Gastaud et al., 1983).

Entre les parties nord et sud, la province volcanique du Cézallier constitue une zone
d'articulation entre les stratovolcans du Cantal et Sancy-Monts Dore (Fig 49). Le magmatisme
a débuté vers 8 Ma et s'est poursuivi de maniére plus ou moins continue jusqu'a l'actuel (6000
BP pour le Pavin). Durant cette période d'activité, le paroxysme €ruptif s'est produit entre 5,4

et 3 Ma selon deux orientations principales, N135E et N-S (Thonat, 1984).

2.1.2 Partie nord

Le magmatisme 1lié 2 la PVM a débuté tardivement par rapport au Sud. De fait, les
premiéres éruptions se sont déroulées a partr de 5,5 Ma, soit 6 Ma apres la fin du volcanisme
dispersé lié  l'extension éo-mioceéne (Fig 48). Contrairement au magmatisme de la partie sud,
les provinces de la partie nord sont toutes situées dans la moitié occidentale du RMC, entre le

graben de la Limagne et le Sillon Houiller (Fig 49).
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La région la plus importante de la partie nord est constituée de deux stratovolcans: le
Monts Dore et le Sancy. Dans cette zone, le volcanisme a débuté vers 5,5 Ma et s'est intensifié
a partir de 3 Ma (Cantagrel et Baubron, 1983; Duffell, 1999). Entre 3 et 1,6 Ma, le
stratovolcan des Monts Dore s'édifie suite & un événement caldérique. Le stratovolcan du
Sancy se construit ensuite entre 1 et 0,25 Ma, aprés une période de volcanisme dispersé. Au
total, le volume de lave émis dans cette province est estimé a 70 km® (Cantagrel et Baubron,
1983).

Immédiatement au NNE des Monts Dore, la Chaine des Puys est une des provinces
magmatiques les plus récentes du Massif Central. Située sur le plateau des DoOmes,
parallélement 2 la faille de la Limagne, les éruptions se sont produites entre 70 000 et 6000
ans BP selon un alignement globalement N-S (Goér de Herve et al., 1991).

En Limagne, la PVM est responsable de I'émission de laves basaltiques sur les
sédiments éo-oligocéne ou sur la bordure orientale du plateau des Domes. L'activité
magmatique a débuté a partir de 3,5 Ma avec la mise en place de coulées de laves qui se sont
épanchées dans le graben de la Limagne (Chantepie, 1990). Ces coulées forment actuellement
des reliefs inversés attestant une érosion importante depuis le Pléistocéne. Plus récemment,
entre 156 000 et 80 000 ans, quelques éruptions se sont déroulées a proximité de la faille de la
Limagne (e.g. maars de Clermont et Saint Hippolyte, fissure éruptive d'Enval-Volvic). Au
centre de la Limagne, seuls 1la Roche Noire (1 Ma) et le Puy de Corent (3 Ma) sont attribués a
la PVM (Cheguer, 1996).

A I'Ouest de la Chaine des Puys, la Petite Chaine des Puys résulterait de 5 éruptions
orientées N-S dont '4ge est estimé au Pléistocéne moyen (200 000 a 300 000 ans) (Goér de
Herve et al., 1991).

Les deux derniéres provinces de la partie nord du Massif Central sont la Chaine de la
Sioule et le Sillon Houiller Nord (Fig 49). Elles sont constituées d'une dizaine de volcans
monogéniques dispersés dans le cas du Sillon Houiller Nord et alignés N20E pour la Chaine
de la Sioule. Les datations K/Ar montrent que ces deux régions se sont construites entre 2,1 et

5,4 Ma (Cantagrel et Boivin, 1978).

2.2 Interprétation

L'étude de la répartition temporelle du magmatisme de la PVM permet de distinguer

deux maximum de volcanisme qui se sont traduits par I'édification des principales provinces
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du Massif Central (Fig 50). Le premier climax s'est déroulé entre 9 et 6 Ma et est uniquement
localisé dans la partie centrale. Durant cette période, la majeure partie du volume total de la
PVM est émis dans une région orientée N100-110E (Fig 51). Le deuxiéme pic d'activité s'est
produit entre 3,5 et 0,5 Ma et a engendré la construction de nouvelles provinces sur
l'ensemble de la zone couverte par la PVM. Le magmatisme perdure dans la zone du premier
pic et il déborde au Nord et an Sud selon une orientation méridienne.

Le volcanisme de la partie centrale résulte donc de la superposition de deux pics
d'activité alors que les extrémités nord et sud de la PVM se sont construites principalement

lors du second pic.

@ N
Volcanisme syn-rift PVM
Nord :
Sioule . ) ] B
Sillon Houiller N ‘ B Absence
Limagne ) m de.
Chaine des Puys - . :l Volcanisme volcanisme
Monts Dore Sédimentation dispersé
——— Cézallier -
Sillon Houiller S : ]
Cantal
Deves/Bassin du Puy
Velay oriental | Absence
Coiron de
Aubrac . volcanisme
Bas Vivarais
Causses |
Escandorgue
Sud 35 30 25 20 15
Pic1l Pic 2 Ma)

.

Figure 50: Tableau du volcanisme de la PVM montrant les principaux pics d'activité. Le premier climax ( 9-6

Ma) est limité a la partie sud tandis que le second (3,5-0,5 Ma) se retrouve au Sud et au Nord.
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=] Phase Volcanique Majeure
] Sédimentation éo-oligocene
Z2 Socle hercynien

Figure 51: Carte de la répartition du
volcanisme de la PVM présentant
l'orientation des différentes
provinces. La zone couverte par plus
de 95% des laves du premier pic de
volcanisme correspond globalement
a une ellipse orientée N100-110E. 1l
apparait également que toutes les
provinces volcaniques situées dans
cette aire ont une orientation N130-
150E. Au Sud et au Nord de cette

zone, le volcanisme est orienté N-S.

L'orientation des différentes provinces magmatiques permet de définir deux ensembles
distincts. Dans la zone couverte par le premier pic de volcanisme, quel que soit 1'dge du
magmatisme, les provinces montrent toutes une orientation oscillant entre N130-150E (Fig
51). En revanche, les régions situées au Nord et au Sud de cette zone sont caractérisées par

des orientations entre N170-20E.
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3 Structuration et tectonique "post-rift" du Massif Central

La géométrie initiale du RMC a été fondamentalement bouleversée depuis la fin de
1'épisode de rifting passif. L'un des arguments est l'extréme variabilité¢ de la répartition
altimétrique des sédiments éo-miocénes au cceur du Massif Central. En effet, les dépdts
atteignent des altitudes qui traduisent a l'évidence une surrection générale du socle. De
nombreuses causes peuvent étre proposées pour expliquer un tel phénoméne (i.e. isostasie ou
forces extérieures). Dans le cas du Massif Central, 1'apparition de la PVM, le rifting li€ a la
rotation corso-sarde et la propagation vers 1'Ouest des chevauchements alpins, sont autant
d'événements qu'il faudra intégrer pour déterminer l'origine de la structuration actuelle.

L'étude de la PVM a, une nouvelle fois, montré des différences majeures entre les
parties nord et sud du Massif Central, et entre la partic centrale (i.e. zone couverte par le
premier pic) et l'extrémité méridionale. Cette distinction est confirmée par l'orientation
actuelle des reliefs dont I'altitude est supérieure & 1000 m (Fig 52). De fait, au Nord, les reliefs
(volcanisme et socle) ont une orientation sub-méridienne alors qu'au Sud, la direction N135E
domine. I1 apparait également que la limite structurale entre ces deux régions est identique a
celle établie a partir de 1'étude de la sédimentation et de la géométrie des grabens (c.f.
Extension Eocéne supérieur 2 Miocéne inférieur et volcanisme associé, Fig 36). Ce découpage
Nord-Sud 1ié a la distribution du volcanisme et 2 la structuration générale des reliefs sera donc
le fil conducteur de cette partie car il permettra de visualiser les liens éventuels entre
tectonique et magmatisme.

Nous aborderons également dans cette partie les concepts d'encaissement des vallées,
de changements de niveau de base et de facteur surrection/érosion. Ces différents termes sont
liés par un processus tectonique commun. En effet, la surrection d'une région entraine un
changement de niveau de base. Durant cette période, les profils des rivieres tendent toujours
vers un état d'équilibre (i.e. profil en courbe exponentielle) en engendrant une €rosion accrue
du socle. Il en résulte un encaissement des vallées qui sera d'autant plus prononcé que la

surrection aura été importante.
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3.1 Etude de la partie sud

3.1.1 Extrémité sud du Massif Central (Cévennes-Montagne Noire)

La bordure Sud-Est du Massif Central est actuellement la région ol le socle atteint les
altitudes maximum (Mont Lozére, 1699 m). Cette répartition altimétrique du socle avec des
reliefs importants limités par des vallées fortement encaissées traduisent une forte érosion liée
a des variations de niveau de base.

Les récentes données de traces de fission obtenues dans la partie cévenole (Claire
Mock, comm.pers.) permettent de corréler les périodes d'érosion importante avec les
différents événements ayant affecté cette partie du Massif Central. Entre 33 et 20 Ma, les
données de traces de fission montrent un refroidissement rapide des roches qui est interprété
en terme d'exhumation. Ceci indique une phase de surrection de 1'Oligocéne moyen au
Miocéne inférieur (Aquitanien). Le développement de telles zones de surrection en bordure
des rifts (épaulement de rift) est un phénomene fréquemment reconnu lors de phénomenes
extensifs (e.g. Masek et al., 1994). Nous interprétons donc la surrection de la bordure Sud-Est
du Massif Central comme le résultat de l'extension lors du Rift NO Méditerranéen liée a la

rotation du bloc Corso-Sarde (entre 30 et 19 Ma). Cette période de rifting a réactivé en faille
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normale les grandes failles cévenoles (i.e. faille des Cévennes) qui limitent actuellement la
bordure S-E du Massif Central.

Les données de traces de fission mettent en évidence une deuxieme période de
surrection ayant débuté vers 4 Ma. L'Age de cette seconde phase peut étre précisé grice a
I'étude du creusement des vallées dans 1'Escandorgue. De fait, le début du creusement des
vallées est daté a partir du Pliocéne supérieur (3,4 Ma) (Derruau, 1971; Ambert, 1994).
L'érosion s'est poursuivie jusqu'au Quaternaire inférieur traduisant ainsi une surrection de 3,4
4 0,7 Ma. L'interprétation de ce soulévement se fera en tenant compte de I'évolution globale

du Massif Central.

3.1.2 Zone centrale

La zone centrale correspond a la région recouverte par le premier pic de volcanisme
(Fig 51). Elle est limitée par les Causses au Sud et par une transversale Est-Ouest passant par
le Cézallier au Nord. Dans cette région, couverte partiellement par un Modele Numérique de
Terrain (MNT), l'étude de la structuration postérieure au rift passif a pour objectif de
déterminer la tectonique miocéne 2 actuelle (direction des failles majeure, orientation des
structures) et de dater la surrection ayant affecté la région.

Le MNT utilisé pour cette étude est caractérisé par un pas de 50 m et couvre les
départements du Cantal, de la Haute-Loire et du Puy-de-Déme. Dans la partie centrale, les
principales structures visibles sur le MNT sont les provinces magmatiques, les failles

principales et les horsts de socle (e.g. Margeride et Livradois) (Fig 53).

Structuration générale

L'analyse du MNT a consisté dans un premier temps en une étude de la fracturation a
partir de représentations ombrées. Dans les modeles ombrés, la variation d'orientation de
l'éclairement est nécessaire pour visualiser les différents faisceaux de failles. L'utilisation
d'une composition colorée effectuée par Jean-Luc Froger (membre du LMV) a ensuite permis

d'affiner I'analyse et de décrire les traits majeurs de la structuration.

Une des principales caractéristiques de la zone centrale visibles sur le MNT est la
présence de nombreux linéaments rectilignes qui affectent aussi bien le socle hercynien que

les formations volcaniques cénozoiques. Les linéaments, qui sont des structures de surface

100




Chapitre 1: Evolution "post-rift"

linéaires ou légérement curvilignes (Hoobs, 1911; Allum et al., 1978), sont matérialisés par

des vallées, les limites de reliefs ou 1'alignement de volcans (Fig 54).

r Graben Livradois )
de Brioude

196 10° | ; _
58 10* 62 10* 66 10° 70 10* 74 10*

\. J

Figure 53: Représentation ombrée avec un éclairage fictif a I'Est établie a partir du MNT de la zone centrale.

Les bordures du MNT (excepté au Nord) correspondent aux limites des départements.

Figure 54: Exemples
de linéaments

matérialisés par des

vallées (cf. planéze de

Planéze Saint-Flour), des

de Saint-Flour alignements

volcanique (cf. Devés)
ou des limites de

reliefs (cf. Margeride),

obtenus a partir du
MNT.

Les linéaments majeurs de la zone centrale montrent une répartition hétérogéne des
directions (Fig 55). Cette distribution indique la présence de 7 faisceaux principaux répartis
sur la globalité du cadran (N10-30E, N 50-70E, N90-100E, N110-120E, N130-140E et N150-
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170E). Méme si la répartition des linéaments n'est pas homogene, il n'apparait cependant pas

de directions véritablement dominantes.

/‘ /}/ / / / \ ) Figure 55: Carte de la
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202108 / _ majeurs dans la zone

centrale. Le demi-

210° diagramme en rose
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orientations des
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La composition colorée obtenue & partir d'une combinaison des cartes de pente,
d'altitude et d'illumination (Froger, 1996) permet de définir la structuration de la zone centrale
et les failles majeures limitant les structures géologiques (e.g Margeride, Cézallier) (Fig 56).
Le trait principal, déja mis en avant par la figure 52, est I'orientation relativement constante
des principaux reliefs NW-SE. Ces structures sont limitées par des failles majeures de méme
direction (N130-150E). La représentation des linéaments dans un diagramme en rose, permet
de visualiser un second faisceau N10-30E ne controlant pas les structures actuelles. Si certains
des accidents N130-150E sont reconnus et cartographiés depuis longtemps (e.g. faille de la
Margeride, dEmblaves et de Brioude), d'autres n'ont jamais été décrits. A cet égard, la faille
de Langeac qui délimite au Sud une dépression englobant le graben de Brioude, le bassins de
Paulhaguet et une région sur laquelle repose les reliques de sédiments éo-oligocenes, n'a
jamais été décrite auparavant (Fig 57a). De part et d'autre de cet accident, le socle hercynien
est décalé verticalement de prés de 200 m et le tracé est souligné par le volcan du Pié de la
Vergueur. Le horst de la Margeride est alors contr6lé au NE par la faille de Langeac et au Sud
par la faille de la Margeride. Au sein du horst, la composition colorée met également en
évidence un linéament E-W qui délimite une zone de hauts reliefs au Sud, et une région
"basse" au Nord (Fig 57b). Cette limite ne correspondant pas & une érosion différentielle liée a
deux lithologies différentes, nous interprétons ce linéament au sein du horst comme la

signature d'une faille qui décale verticalement les deux compartiments de prés de 300 m.
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L)
Puyen
Velay

Figure 56: Composition colorée de la partie centrale. Les failles majeures et les principaux linéaments montrent
une orientation NO-SE dominante. Les structures volcaniques et les horsts de socle sont contrélés par les failles
de mémes directions. Les altitudes basses sont représentées en bleu et les altitudes maximum en rouge. Les

teintes vertes correspondent aux altitudes intermédiaires.
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Figure 57: A) Composition colorée de la région Margeride-Brivadois. Le ressaut topographique N130E indiqué

.

par les fléches, borde au SO une dépression qui comprend le graben de Brioude, le bassin de Paulhaguet et le
socle périphérique. Cette limite NE du horst de la Margeride est interprétée comme la signature d'une faille
rejet vertical. Les altitudes basses sont représentées en bleu et les altitudes maximum en rouge. B) Au sein du
horst de la Margeride, une linéamentE-O sépare deux zones de socle dont les altitudes différent de prés de 300
m. Ce décalage serait le résultat du jeu vertical d'une faille soulignée par le linéament. Le compartiment sud

inidiqué par le + serait la zone soulevée. La signification des couleurs est identique & celle de la Figure 56.
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L'analyse du MNT a I'échelle régionale montre ainsi clairement que la zone centrale
est structurée selon une orientation globale NW-SE. Cette direction privilégiée n'est pas liée a
l'existence d'un unique faisceau de failles NW-SE. Effectivement, la distribution des
linéaments visibles sur le MNT prouvent qu'il existe des failles dans toutes les directions.
Cette différence d'orientation entre la structuration et les failles souléve donc un probléme que

nous discuterons dans l'interprétation de la structuration.

Enfin, l'encaissement important des vallées au niveau des horsts et la répartition des
sédiments éo-miocénes a des altitudes variables prouvent que la structuration générale est en
partie héritée d'une évolution "post-oligocéne". En d'autres termes, la réactivation de ces

failles hercyniennes s'est faite dans un contexte de soulévement généralise.

Analyse structurale

L'étude du MNT a permis de définir la géométrie générale de la zone centrale et de
décrire les accidents tectoniques pluri-kilométriques qui ont contrdlé la structuration.
Cependant, dans les zones ol l'activité volcanique a engendré la formation de reliefs
fortement accidentés (e.g. Cézallier), la signature des accidents sur le MNT semble
disparaitre. Dans les zones ol plusieurs faisceaux de failles semblent contrbler la
sédimentation et/ou la surrection, l'analyse de MNT ne permet également pas toujours de
hiérarchiser les failles. Dans la zone centrale, ces deux cas de figure apparaissent au niveau de

la bordure méridionale du graben de Brioude et dans la région de Blesle-Autrac.

Etude du Brivadois

La bordure méridionale du graben de Brioude est marquée par l'intersection de deux
faisceaux de failles orientés N130-150E et N-S (Fig 58). La formation de ces failles est,
depuis 1'étude de Burg et Etchecopar (1980), interprétée comme le résultat (i) dune
compression N-S ayant réactivé des failles hercyniennes N130-150E a I'Eocéne et (ii) de
l'extension E-W 2 l'origine des petites failles N-S. Le scénario proposé ne tient cependant pas
compte de la surrection post-oligocéne qui a affecté la bordure du graben. En effet, la
répartition des sédiments montre clairement que la structuration actuelle n'est pas celle de la
période de sédimentation (cf § 1.3.3 dans Extension Eocéne supérieur 2 Miocéne inférieur et

volcanisme associé).
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La cartographie de la fracturation montre qu'au Sud de la faille de Brioude, le socle est
structuré en sillons limités par des failles N-S. Ces sillons semblent reliés le graben de
Brioude & une zone de subsidence sur laquelle des reliques de sédiments éo-oligocénes
persistent. Cette géométrie, simple au premier abord, présente une particularité au niveau de
la faille du Rozier (Fig 59). En effet, l'affleurement situé sur le bord de la D20 montre un
contact anormal entre le socle et les sédiments selon une faille inverse. Cette géométrie
semble en désaccord avec une extension E-O, et elle tendrait a indiquer une compression E-O.
Deux éventualités peuvent expliquer ce paradoxe. Soit la faille du Rozier est réellement
associée a une compression régionale, soit la faille sur le bord de la route n'est pas la faille
majeure et elle est associée a une faille normale principale. Nous privilégierons la deuxiéme
hypothése car (i) aucune phase de compression E-O syn- ou post-€oceéne n'a jamais été décrite
et (ii) la création de faille inverse secondaire peut étre induite par la réactivation de faille de
socle en jeu normal (cf. Vendeville, 1988). La faille du Rozier serait donc une faille normale
limitant deux blocs décalés et la faille inverse pourrait étre une manifestation secondaire de

l'activité de la faille normale situé immédiatement a 1'Ouest.

Les failles N130-140E de la bordure méridionale du graben de Brioude limitent
également des zones de sédimentation. La faille de Brioude est 1'accident majeur du systéme
et elle borde un graben dans lequel les dépots atteignent pres de 750 m d'épaisseur. Au niveau
de Lorlanges (Fig 58), un petit graben N135E limite des reliques de sédiments datant du
Rupélien inférieur. L'absence de dép6t détritique grossier a proximité de la faille plaide en

faveur d'une activité tectonique postérieure au dépot.

La région située entre la faille de Brioude et la faille de Langeac présente donc det
systemes de failles N-S et N130-140E dont I'dge de formation n'est pas clairement établi. 1.«
position du graben de Brioude entre la partie nord du rift ou les fossés ont une orientation
méridienne et la partie sud ol la direction NO-SE domine, peut expliquer la création de ces

deux faisceaux.
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Figure 58: Fracturation de la bordure méridionale du graben de Brioude déduite de l'analyse du MNT.

Les altitudes les plus basses sont en bleu et les plus élevées en vert.
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Figure 59: Faille inverse entre le socle gneissique et le sidérolitique sur le bord de la D20. La géométrie et la

création de cette faille sont discutées dans le texte.

Etude de la région Blesle-Autrac

Entre le Brivadois et le Cézallier, le socle hercynien est partiellement recouvert de
coulées de laves résultant de la PVM. Entre ces deux formations géologiques, les reliques de
sédiments tertiaires situées a des altitudes importantes prouvent une nouvelle fois que la
structuration actuelle n'est pas celle de I'Oligocéne. Dans la région de Blesle-Autrac, la
différence d'altitude entre la base de la sédimentation 4 Grenier-Montgon (535 m) et & Autrac
(830 m) prouve une surrection de prés de 300 m de la bordure orientale du Cézallier par

rapport au zones périphériques (Fig 60).
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Figure 61: Carte géologique
simplifiée de la région Blesle-
Autrac montrant les relations
entre les sédiments éo-
oligocénes et le socle
hercynien. A) Faille de
Chadecol. B) Faille d'Autrac.
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Faute de bonnes conditions d'affleurement, les relations actuelles entre les sédiments
éo-oligocenes et le socle sont délicates a cartographier. Il apparait néanmoins que les dépots
sont fréquemment limités par des failles dont I'orientation oscille entre N130E et N160E (Fig
61). A l'échelle de la région, cette caractéristique générale évolue rapidement. En effet,
l'étude détaillée de la fracturation entre Grenier-Montgon et Blesle permet de définir des
failles et des zones "basses" dont l'agencement général ne peut étre déterminé. Nous avons
alors étudié des structures ponctuelles telles que les failles de Chadecol et d'Autrac. Dans ces
deux cas, les sédiments sont limités par des failles normales dont la vergence varie, et qui sont
protégés de 1'érosion par des coulées de lave.

Au NE de Blesle, la faille de Chadecol abaisse le compartiment SO d'au moins 50 m
(Fig 61a). Elle est orientée N160E et semble controler le développement de la vallée du
Merdan. A Chadecol, les sédiments éo-oligocénes sont protégés de 1'érosion par la coulée
d'Autrac et le volcan des Fargettes.

A Autrac, 1'épaisseur des sédiments préservés de 1'érosion atteint 100 m. Leur relation
avec le socle est relativement claire a 1'Ouest ou ils sont en contact par faille avec les
formations hercyniennes (Fig 61b). Le décalage minimum est donc de 100 m et il a été

produit par un accident normal orienté N130-140E.

Prolongement septentrional de la faille de Brioude

Au niveau du graben de Brioude, la faille de Brioude constitue un accident tectonique
majeur qui a controlé la sédimentation lors de l'extension. Vers le NO, le tracé de la faille
n'est plus aussi franc et l'analyse structurale effectuée dans une région allant de Courgoul, au
NO, & Madriat, au SE, montre que l'accident, linéaire au niveau du graben de Brioude, est le
résultat d'un jeu complexe de failles normales. De Brioude a Ternant-les-Eaux, l'orientation
globale de I'accident est constante (N130E) et elle devient plus oblique entre Ternant-les-Eauz
et Courgoul (N115E) (Fig 62).

Parmi la multitude d'accidents qui jalonnent la faille de Brioude, plusieurs faisceaux
peuvent étre différenciés. Au niveau de Boudes et Madriat, les principales directions, N40-
50E et N130E, sont visibles sur le MNT et confirmées par la cartographie. Au Nord de Bard,
le contact par faille orienté N130E entre le socle et les sédiments €o-oligocenes a été
déchaussé par I'érosion et les stries du plan de faille montrent clairement un jeu strictement
normal. Dans une région située au niveau de Bard et de la vallée de la Couze d'Ardes, les

accidents N40-50E sont récurrents et présentent un jeu normal lorsqu'il est visible.
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Vers le NO, le prolongement de la faille de Brioude semble étre géométriquement plus
simple que dans la région précédente. La direction générale N115E du contact entre le socle
hercynien et les sédiments est ponctuée par un horst a I'Ouest de Courgoul. Cette structure est
bordée par deux accidents N10E et N8OE (Fig 62).

Enfin, la terminaison septentrionale du prolongement de la faille de Brioude affleure
au NO du Lac Chambon. A ce niveau, l'orientation est N150E et le socle montre une
déformation ductile le long de la faille attribuable a2 une tectonique hercynienne. Cet
affleurement montrent donc que le prolongement de la faille de Brioude a emprunté des

fractures préexistantes.

Age de la surrection de la zone centrale

Les données de terrain au niveau de la région Blesle-Autrac permet de dater deux
périodes de surrection différentes. En effet, la variation d'altitude des sédiments éo-oligocénes
ne peut étre le résultat de l'extension car les différents dépdts sont vraisemblablement
synchrones. Une premiére phase de surrection a donc induit une tectonique cassante et un
soulévement différentiel a 1'échelle de blocs kilométriques (e.g. graben de Grenier-Montgon,
failles de Chadecol et d'Autrac). La structuration résultant de cette période a ensuite été
cachetée par le volcanisme du Cézallier daté entre 5,5 Ma pour les coulées de laves des
plateaux de Chadecol et de Grenier-Montgon, et 4,6 Ma pour la coulée d'Autrac (Cantagrel et
al., 1987). Postérieurement a ce volcanisme, une deuxiéme phase de surrection a généré des
inversions de reliefs et l'incision de vallées sur preés de 150 m. Au niveau du Babory, le début

de cette seconde période est daté entre 3,7-3 Ma (Augendre, 1997).

La structuration et la surrection de la zone centrale ont également fait l'objet de
nombreuses études qui ont permis de dater dans d'autres régions les grandes périodes de
bombement. Dans les régions volcanisées ou les éléments de datations (e.g. formations
volcaniques, terrasses alluviales fossilisées) sont suffisamment nombreux, l'dge de la
surrection a pu étre déterminé avec précision. Dans les régions indemnes de volcanisme
(Forez), 1a surrection a été daté grace aux profils d'érosion (Etienne, 1970).

L'analyse de l'encaissement de la vallée de I'Allagnon au niveau de la Margeride met
en évidence deux périodes d'incision. Ces phases sont directement corrélées avec la surrection
de l'ensemble Margeride-Cézallier selon un processus décrit ci-dessus. La premiére phase de
surrection a débuté vers 9-10 Ma et elle a induit un encaissement de la riviere de prés de 200

m (Goér et Etienne, 1991; Augendre, 1997). La superposition des coulées de laves au niveau
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du Puy de la Rode démontre un comblement de la paléovallée et une quasi-absence d'érosion
entre 5,5 et 2,7Ma (Fig 2 dans Goér et Etienne, 1991). L'inversion des reliefs, postérieure aux
coulées sommitales, prouve une érosion et une surrection maximum de la Margeride de 360 a
375 m au niveau du bloc de Rézentieres. L'dge & 2,7 Ma de la reprise de la surrection est
1égerement vieilli par Augendre (1997) qui fait débuté la réincision de la vallée & partir de 3,2~
3.4 Ma. Les données actuellement disponibles dans la vallée de I'Allagnon ne permettent pas
de déterminer la cessation ou la continuité de la surrection jusqu'a l'actuel. Néanmoins, les
données de nivellements ont mis en évidence un axe de surrection SE-NO actuel caractérisé
par des vitesses de surrection de 0,75 2 1 mm/an (Delfau et Lenotre, 1992)

Dans le Velay, I'étude de l'encaissement de la vallée de la Loire montre que la
surrection a débuté vers 8 Ma (Defive et Cantagrel, 1998). Cet age constitue une limite
inférieure dépendante de la présence ou non d'une coulée de lave pour fossiliser la paléo-
vallée. Entre 8 et 6,8 Ma, la surrection a engendré l'encaissement de la vallée de la Loire.
Comme dans la Margeride, les coulées de lave se sont ensuite superposées durant une période
allant de 6,8 2 2,77 Ma, attestant ainsi d'une surrection limitée a nulle (Defive et Cantagrel,
1998). Depuis ce dernier age, la surrection de la région s'est accentué et a induit le creusement
de la vallée, découpant les coulées de lave post-villafranchiennes du Deves. Cette surrection
est actuellement estimée de 1,75 2 2 mm/an sur I'ensemble Deves-Velay (Delfau et Lendtre,
1992):

Sur la bordure de la zone centrale, deux études de géomorphologie ont égalemebnt
permis de décrire les périodes de surrection. Au Nord, dans la moitié sud du Forez, Etienne
(1970) a montré l'existence de deux phases de surrection. La premiere, entre le Miocéne
moyen et la fin du Miocene, s'est traduite par un souleévement du Forez de 300 m. La seconde
phase datée du Pliocene supérieur (3,4-1,65 Ma), a entrainé une surrection maximum du
Forez de 400 m par rapport au Livradois situé a I'Ouest.

En bordure sud de la zone centrale, I'encaissement des gorges du Tarn découpant les
Causses est vraisemblablement postérieur & 13 Ma (Ambert, 1994). Entre 13 et 5,75 Ma,
intervalle maximum daté grice a la présence de volcanisme, la vallée du Tarn s'est encaissée

de pres de 300 m.

Sur la bordure orientale du Cézallier, 1'dge de la structuration liée au soulevement n'est

pas précisément déterminé. Si le second pic de surrection est relativement bien daté (entre 3,7
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et l'actuel), I'age du jeu vertical des failles de Chadecol et d'Autrac est trés mal défini: entre
I'Oligocene supérieur et 5,5 Ma.

A lexception des Causses ou les marqueurs de la surrection ne permettent pas de
préciser 'dge des 200 m d'incision postérieurs a 5,75 Ma, et sachant que dans les Causses et le
Forez, les 4ges donnés pour le début du premier pic de surrection sont des valeurs maximum,
I'étude des trois autres régions montrent par des approches différentes deux faits
remarquables: 1. Existence de deux périodes de surrection maximum espacées de 2,5 & 4 Ma
selon les provinces; 2. Synchronisme globale des deux climax de surrection a 1'échelle de la
zone centrale.

Enfin, le caractére majeur qui ressort de cette étude est la superposition des deux

périodes de surrection et des deux pics de volcanismes de la PVM (Fig 63).

- ™ Figure 63: Compilation des différentes
I | périodes de surrection au sein des quatre
Sud Forez B (
| l régions étudiées. Le point d'interrogation au
Cézallier oriental ?
niveau du Cézallier oriental correspond a la
Velay | = l
premiére phase de surrection dont l'dge n'est
Margeride | R |
pas déterminé. Dans les Causses, le point
Causses — I 2 : X Bl )
d'interrogation indique que l'dge de la
15 10 5 0
surrection postérieur a 5,75 Ma n'est pas
. Ma J  établi. En gris sont représentées les deux pics

d'activité de la PVM.

3.1.3 Conclusions

L'étude tectonique de la partie sud du Massif Central a permis la distinction de deux
régions: la bordure méridionale du Massif Central et la zone centrale. La structuration de la
bordure méridionale résulte principalement de deux périodes de surrection. La premiére est
interprétée comme le résultat de 1'épaulement du Rift NO Méditerranéen entre 1'Oligocene
supérieur et le Mioceéne inférieur. La seconde, plus récente, sera intégrée dans 1'évolution
globale du Massif Central. Dans les Causses, le début de creusement des gorges du Tarn apres

13 Ma suggere une extension limitée de la zone d'épaulement du rift NO Méditerranéen (entre
30 et 19 Ma).
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L'analyse de la zone centrale effectuée a partir du MNT et d'un travail de terrain,
montre en premier lieu que la structuration a l'échelle régionale est orientée N130-140E. A
plus grande échelle (kilométrique), la fracturation présente d'autres orientations dont certaines
sont incompatibles avec une extension E-O (failles normales N115E et N9OE). La répartition
altimétrique des sédiments éo-oligocénes et l'encaissement important de certaines vallées
montrent clairement que la surrection est a l'origine de la structuration. Une surrection avec G
vertical et 6, et 03 horizontaux et de méme magnitude, est 2 méme d'expliquer 'orientation E-
O de certaines failles normales.

Dans la zone centrale, la surrection post-oligocéne s'est déroulée en deux périodes

principales contemporaines des pics de la PVM.
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3.2 Etude de la partie nord

La région étudiée ne correspond pas a celle définie lors de 1'étude de la période de
rifting passif. En effet, I'évolution postérieure au rift passif ("post-rift") étant clairement liée
au développement de la PVM, l'analyse de la structuration s'est concentrée dans les zones

affectées par le volcanisme et la surrection (i.e. entre le Sillon Houiller et le Forez) (Fig 64).

1 Phase volcanique majeure

[ Sédiments éo-oligocenes

[ Socle hercynien

( - Z | -

« /) Zone d'étude

Sillon
Honiller
Figure 64: Carte géologique
rison simplifiée de la répartition de la

PVM. La zone couverte par l'étude
de la structuration de la partie nord
correspond a la surface limitée par
les pointillés.

1 Sioule

2 Sillon Houiller

3 Chaine des Puys

4 Monts Dore

5 Cézallier

6 Cantal

7 Deves/Bassin du Puy

8 Velay oriental

9 Coiron

10 Aubrac

11 Bas Vivarais

12 Causses

13 Escandorgue

3.2.1 Fracturation régionale

Analyse des linéaments

L'étude de la structuration générale de la partie nord a été entreprise a partir du MNT
selon le principe décrit dans l'analyse de la structuration de la zone centrale (i.e. rotation de
I'éclairement dans les modeles ombrés). La répartition des linéaments majeurs obtenue par

cette méthode est clairement différente de celle de la partie sud. En effet, la distribution des
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faisceaux est hétérogéne et seules les orientations NO-30E et N50-60E dominent (Fig 65).
Contrairement 2 la partie sud, les faisceaux NO-SE sont mal exprimés et de moindre
importance. Une telle répartition des linéaments (i.e. selon des orientation sub-méridiennes et
NE-SO) est globalement cohérente avec l'orientation des failles liées a la période d'extension
éo-miocene. Le faisceau NO-30E est de méme direction que la faille de la Limagne et les

linéaments NE-SO sont paralléles a la faille d'Aigueperse.

s

2.1210°

21010° \Thie,.% é»ﬁoﬁw‘

I {

2,08 10° \\\\

2,06 10° / \\/ l\
[k e

2.0410° \\ Qfm
Brioude

L 68 10* 70 10* 7210*

Figure 65: Carte de la répartition des linéaments majeurs dans la partie
nord. Le demi-diagramme en rose représente les différentes orientations des

linéaments.

Caractéristiques de la surrection

Parmi les linéaments observés certains correspondent a des failles majeures. Sur une
carte de pente ol les teintes de gris croissantes correspondent 2 une pente de plus en plus
forte, ces accidents induisent fréquemment une rupture de pente entre un compartiment bas et
un bloc surélevé (Fig 66). Pour les failles de la Limagne, de Brioude et de Thiers qui limitent
les grabens oligoceénes, la dénivellation peut s'expliquer par une plus faible résistance a
l'érosion des sédiments. En revanche, le décalage au niveau du Sillon Houiller, du Livradois
et sur la portion de la faille de Thiers située entre les grabens de la Limagne et d'Ambert, ne
peut s'expliquer par une différence de lithologie: soit la dénivellation est un héritage de la

période d'extension, soit une activité tectonique post-extension a engendré les décalages.
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4 1)
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Figure 66: Carte de pente de la partie nord établie & partir du MNT. Les

couleurs les plus sombres représentent les pentes les plus fortes.

Le Livradois

Situé entre la Limagne et le fossé d'Ambert, le Livradois forme un plateau dont
l'altitude dépasse régulierement 1000 m. Au Nord, le plateau s'abaisse progressivement sous
les sédiments de la Limagne. La carte de pente et la composition colorée montrent que la
limite occidentale du horst est constituée par une faisceau de failles N20E qui contrdlent les
petits fossés €o-oligocénes situés au NO (Saint-Jean-des-Olliéres, Saint-Dier-d'Auvergne)
(Fig 67b). La présence de mylonites le long de certains de ces accidents (Bouiller et al., 1982)
montre clairement que ces failles datent de I'hercynien et ont été réactivées a 1'Oligocene et/ou
postérieurement. Le long de la bordure occidentale, les vallées fortement incisées témoignent
d'une érosion importante (Fig 67a). Le bombement du Livradois, suggéré par les arguments
précédent, est confirmé par la répartition altimétrique des sédiments €o-oligocenes qui
affleurent & 750 m, sous le volcan d'Esteil, soit plus de 300 m au-dessus de la surface actuelle
de la Limagne.

Ces sédiments constituent le seul témoin reconnu de dépdts éo-oligoceénes dans la
moitié sud du horst. Néanmoins, la toponymie rapporte le terme Ollieres a la fabrication de

terres cuites. A Saint-Jean-des-Olliéres, les sédiments éo-oligocénes ont constitué la matiére
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premiére pour la fabrication de tuiles. A Saint-Martin-d'Ollieres, la présence d'une ancienne
tuilerie est un argument pour la présence de sédiments. Ces dépOts auraient €t€ préservés de
1'érosion sur le replat de Saint-Martin/Champagnac et ils auraient été portés a 750 m lors de la
surrection (Fig 67).

L'analyse du MNT montre ainsi que le plateau du Livradois a subit une surrection de
plusieurs centaines de métres. L'absence d'élément de datation précis ne permet pas d'en

préciser 1'age.

Analyse des Combrailles

L'analyse du MNT dans la partie sud-est des Combrailles située entre la Limagne et le
Sillon Houiller met en évidence un plateau surélevé au Nord des Monts-Dore (Fig 68). Si la
dénivellation au niveau de la faille de la Limagne peut s'expliquer par une érosion
différentielle entre les sédiments et le socle, les décalages au niveau du Sillon Houiller et de la
faille de la Morge ne peuvent étre liés a des variations lithologiques.

Sur le plateau (e.g. Heume-1Eglise), les sédiments €o-oligocenes protégés par les
formations volcaniques suggerent que ce relief est le résultat de la surrecﬁon "post-rift". La
surrection aurait alors été contrdlée par le Sillon Houiller et par la faille de 1a Morge. En effet,
au Nord de cette faille, les formations situées de part et d'autre du Sillon Houiller se trouvent a
la méme altitude. En revanche, au Sud de cette faille N55E, le compartiment situé a 1'Est du
Sillon Houiller est clairement surélevé de plus de 100 m. Notons que la faille de la Morge qui
constitue la limite nord du plateau est actuellement l'une des zones la plus sismiquement

active de la région (Dorel et al., 1995).
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Figure 67: A) Carte de pente du Livradois établie & partir du MNT. Les volcans miocénes liés & la phase de
volcanisme dispersé sont principalement localisés sur les accidents N20. Au Sud, le Livradois est limité pour
partie par une faille N150E qui forme une rupture de pente au NNE de Brioude. B) Composition colorée du

Livradois. Les petites fossés comblés par les sédiments éo-oligocénes sont limités par un faisceau de failles
N20E.

( Sillon Houiller B
N20 '

Faille de la
Figure 68: Carte d'altitude de Morge N55
la partie des Combrailles située
entre le Sillon Houiller et la
Limagne. Le Sillon Houiller et

Faille de la

la faille de la Morge limitent un Limagne

compartiment surélevé (cf

explication dans le texte).
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Cotes de Clermont

Les Cotes de Clermont correspondent & une mesa basaltique située immédiatement a
I'Est de la faille de la Limagne (Fig 69). Le sommet du plateau est formé par la superposition
de deux coulées de laves datées a 3,5 et 16,5 Ma et provenant du plateau des DOmes
(Chantepie, 1990). La plus ancienne s'est mise en place lors de la phase volcanique dispersée
liée a l'extension et la seconde coulée résulte de la PVM. La superposition des deux coulées

suggere une persistance des vallées entre les deux éruptions, soit pendant 13,5 Ma.

\

Figure 69: Représentation ombrée avec un éclairement au
NO de la région clermontoise. Les plateaux situés a l'Est
de la faille de la Limagne correspondent aux reliefs
inversés liés ¢ la superposition des coulées de lave

antérieures & 3,5 Ma. L'incision des vallées actuelles

indique une érosion importante et une surrection depuis

™ Clermont 3.5 Ma
Ferrand - '

La présence des coulées de lave quaternaires de la Chaine des Puys, dans les vallées
fortement encaissées de la bordure orientale du plateau des Ddmes, prouvent qu'entre 3,5 Ma
et le Quaternaire, I'érosion a totalement bouleversé le systéme hydrographique. L'incision des
vallées et l'inversion des reliefs sont le résultat d'une variation de niveau de base qui
correspond encore 2 la surrection.

La superposition des deux coulées des Cotes de Clermont montrent donc que la
surrection n'a débuté qu'aprés 3,5 Ma. En outre, l'inversion de relief au niveau de la coulée de
de Beaumont datée au environ de 40 000 ans (Goér et al, 1991) et située au Sud de Clermont-

Ferrand suggére une surrection encore active récemment.

Faille du Forez
Le horst du Forez est une structure sub-méridienne de plus de 100 km de long et de 30
2 35 km de large. Dans la partie nord (au Nord de Thiers), les reliefs sont situés dans la moitié

orientale du horst et l'altitude maximum est de 1165 m (Pierre-du-Jour). Au Sud de Thiers,
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l'asymétrie du horst existe également mais elle est induite par des reliefs localisés dans la
moitié occidentale (Pierre-sur-Haute, 1634 m). Sur la bordure occidentale du Forez, malgré le
tracé extrémement net de la faille du Forez, 1'absence de volcanisme ne permet pas de dater et

de quantifier une surrection de la région (Fig 70).

2,1.10°

Figure 70: Représentation

ombrée avec un éclairement

Forez

du NE et carte de pente de la

i bordure occidentale du horst
du Forez. Le tracé bien défini
de la faille du Forez suggére
une activité tectonique

206.10° récente.

i Faille du Forez
. Faille du Forez 7

L'analyse des profils longitudinaux des ruisseaux de la Faye et de Gérize qui recoupent
la faille du Forez montre néanmoins des ruptures de pentes sensibles au passage de la faille
(Fig 71). De telles ruptures de pente sont principalement la conséquence de variations
lithologiques, de l'activité d'une faille ou de l'augmentation de la capacité érosive 2 la jonction
des affluents (Bonnet, 1998). Dans le cas des ruisseaux de la Faye et de Gérize, les ruptures
de pentes ne sont pas liées a des variations lithologiques ou a la présence d'affluents. Le
décalage des profils longitudinaux des ruisseaux par rapport & un profil d'équilibre est donc
interprété comme le résultat de 1'activité récente de la faille du Forez induite par la surrection
du horst.

Dans l'intégralité du Forez, au Nord et au Sud de Thiers, Etienne (1970) a mis en
évidence une phase de surrection pliocéne entre 3,4 et 1,65 Ma. Les ruptures de pentes et le

tracé de la faille du Forez ne semblent pas étre liés a cette activité tectonique pliocéne

supérieur car les ruptures de pente de nature tectonique migrent vers I'amont au cours du

119



Chapitre 1: Evolution "post-rift"

temps. La surrection du Forez ne résulterait donc pas d'une phase unique mais elle serait liée a
une succession de mouvements tectoniques depuis 3,4 Ma. Cette conclusion est confortée par

les données de nivellement qui indiquent une surrection actuelle du Forez de 1,75 mm/an

(Delfau et Lenotre, 1992).
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Figure 71: Profils longitudinaux des ruisseaux de la Faye et de Gérize sur la bordure
occidentale du Forez. La rupture de pente au niveau de la faille de Forez est interprétée

comme le résultat de l'activité récente de la faille liée a la surrection.

3.2.2 Analyse structurale

L'étude de la surrection de la partie nord a montré que certains accidents hercyniens‘
tels que le Sillon Houiller avaient controlé la structuration actuelle. A I'échelle de
l'affleurement ces accidents hercyniens ont été caractérisés lors de I'étude de la structuration
pré-rift et ont été séparés d'une seconde famille de failles (cf Structuration pré-rift). Leur
répartition étant connue, l'analyse de la fracturation affectant les sédiments éo-oligo-miocenes

va permettre de déterminer leur role lors de l'extension et de la surrection postérieure.

Analyse des failles de socle de la deuxiéme famille

Les caractéristiques de ces failles ont déja été décrites lors de la structuration pré-rift.

Nous les résumerons rapidement:

- La déformation se produit dans le domaine cassant.
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- Toutes ces failles présentent un jeu normal avec la formation éventuelle de petites
stries remobilisant les oxydes de fer.

- Certaines failles sont associées en conjuguées.

- Les failles sont principalement orientées selon une direction N10-30E paralléle au

faisceau hercynien.

Cette famille de failles semble donc s'étre développée a faible profondeur dans un
contexte extensif avec o verticale et o3 orientée globalement E-O. Cette fracturation a pu étre
engendrée par l'extension lors du rift passif mais elle peut également étre liée a la surrection

"post-oligoceéne". En effet, nous avons montré que les failles paralleles a la direction

hercynienne N20E avaient fréquemment été réactivées lors de la surrection.

Réle de la fracturation hercynienne

Faille de Champeix

Au Nord du village de Champeix, le long de la route du Moulard, les sédiments éo-
oligocénes sont en contact par faille avec le granite hercynien (Fig 72). Le plan de faille est
orienté N20E avec un pendage de 60° vers 1'Est. Cet accident reprend un filon de rhyolite
bréchifié dont la nature suggeére un age hercynien, contemporain du volcanisme post-
collisionel de la chaine varisque. Cet Age hercynien est conforté par l'absence de lave
rhyolitique "post-oligoceéne" dans la région de Champeix. Cet affleurement montre donc sans
ambiguité que le filon hercynien a contr6lé le développement de la faille normale au

Cénozoique.

Filon de
rhyolite bréchifié
et hydrothermalisé

Figure 72: Photo de la faille de
Champeix orientée N20E avec un
pendage de 60° vers l'Est. Cette
faille normale réactive un accident
tardi-hercynien et met en contact
les sédiments éo-oligocénes et le

socle graniiique.

Ouest Est
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Il est intéressant de noter que ce filon a été totalement hydrothermalisé par des
circulations riches en silice qui conférent aux sédiments une teinte grisatre. Ce type
d'hydrothermalisme siliceux a été reconnu exceptionnellement en deux endroits périphériques
4 la Limagne (dans les Couzes et sur la bordure occidentale du Livradois). Ces filons ont
emprunté des failles pré-existantes et la présence de stries verticales suggére une activité

tectonique verticale contemporaine de I'hydrothermalisme.

Fuaille de Montpeyroux

Le long de l'autoroute 75, au pied du village de Montpeyroux, les sédiments
oligocénes de nature arkosique sont affectés par une faille normale qui se dédouble
localement (Fig 73). L'accident est orienté N20E avec un pendage de 50° vers 1'Est, et décale
le bloc oriental de quelques métres. Cette direction N20E, récurrente et parallele aux faisceau

hercynien, semble suggérer que cette faille a été contr6lée par un accident hercynien sous-

jacent.
\ Sud-Est v

Figure 73: Faille de Monipeyroux visible sur le bord ouest de l'autoroute 75. A ce niveau, l'accident
unique sur l'affleurement Est se dédouble et induit le basculement du bloc central. Cette faille N2OE

doit vraisemblablement étre liée d la réactivation d'une faille hercynienne sous-jacente.

Dans les deux cas étudiés ci-dessus, I'dge et l'origine des failles normales ne peut &tre
déterminer. En effet, soit ces failles résultent de l'extension éo-oligocéne, soit elles se sont
formées lors de la surrection post-oligocéne. La formation de la faille a 1'Oligocéne et son

rejeu postérieur peut également étre envisage.
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Réle de la surrection
L'analyse de la fracturation au sein des sédiments oligocénes de la Limagne permet de

proposer une évolution de la fracturation en tenant compte de 1'héritage structural hercynien.

Carriére de Gandaillat

La carriere de Gandaillat est située au cceur du demi-graben de la Limagne, sur la
bordure occidentale du horst de Cournon (Fig 74). Ce horst est limité par deux failles dont
l'activité €o-oligocéne est suggérée par une sédimentation différente sur le plateau et en
périphérie (Carbon, 1992). La faille bordiére occidentale, orientée N140-145E, décale le toit

du socle de 370 m et est visible en gravimétrie et sur les profils sismiques.

Figure 74: Carte de localisation de la carriére de
Gandaillat sur la bordure occidentale du horst de

Cournon.

Les sédiments de la carriere de Gandaillat sont de nature marno-calcaire et datent de la
base de I'Oligocene supérieur. La fracturation trés intense de la pile sédimentaire a fait 1'objet
d'une analyse structurale qui montre dans un premier temps l'existance de failles normales

importantes (Fig 75).

\_ Ouest A Est Oucst B

Figure 75: A) Photo d'un graben miniature limité par des failles N170E et N20E. Ces deux directions
correspondent & celles des segments Nord et Sud de la faille de la Limagne. B) Faille normale NIOE récoupant

la pile sédimentaire.
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La répartition de ces failles majeures est caractérisée par quatre faisceaux principaux
(N10-20E, N30-50E, N100-130E et N150-170E) et par l'absence de faille orientées N50-90E
(Fig 76).

r
e Figure 76: Demi-diagramme en rose représentant la distribution des
failles normales dans la carriére de Gandaillat. Les quatre faisceaux
il majeurs sont: NI10-20E, N30-50E, NI00-130E et NI150-170E.
Certains faisceaux ne sont pas compatibles avec une extension E-O.
10% =+
L

L'analyse de 46 failles montre que, quelle que soit la direction des plans de faille, les
stries associées 2 l'activité tectonique sont toujours orientées selon la plus grande pente. La
constance du pitch des stries est confirmée par 1'étude de Carbon (1992). Meéme si les failles
recoupent toute la pile sédimentaire, Carbon a interprété la constance du pitch par des
variations de direction d'extension lors de la sédimentation.

Si les failles normales sub-méridiennes (N10-20E et N 150-170E) peuvent dater de la
fin de 1'0ligocéne, les failles normales obliques N40-50E et N100-130E sont difficilement
compatibles avec une extension E-O caractérisée par une contrainte ©; verticale et une
contrainte o3 perpendiculaire au graben. La distribution des failles strictement normales selon |
des faisceaux obliques suggére un champ de contrainte avec Oy verticale et des contraintes 02
et 03 égales. Un tel champ de contrainte est réalisé lors de mouvements de surrection tels que
celui qui a été mis en évidence dans les régions périphériques au graben (Forez, Combrailles,
Cotes de Clermont et Livradois). La fracturation visible dans la Carriere de Gandaillat
résulterait donc pour partie, peut-tre, de l'extension éo-oligocéne mais surtout de la
surrection post-oligocene.

Finalement, 1'orientation des failles N40-50E et N100-130E, parallele aux faisceaux
hercyniens décrits pas Feybesse (1981), suggere que les failles affectant le sédimentaire ont

été induit par la réactivation des failles hercyniennes lors de la surrection "post-oligocéne".
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Carriére de Billy

Les sédiments exploités dans la carriére de Billy (10 km au Nord de Vichy) datent de
I'Oligoceéne terminal. Ces sédiments sont affectés par une fracturation de faible ampleur et
seule une faille décale la sédimentation sur plusieurs métres. Mise a part une petite faille syn-
sédimentaire orientée NG68E, les accidents affectant les sédiments sont tous des failles
normales orientées entre N156E et N18E (Fig 77). Un telle répartition des failles est
compatible avec une extension E-O durant 1'Oligocéne supérieur et I'absence de faille oblique
peut suggérer une absence de surrection dans cette région treés septentrionale non affectée par
la PVM.

Figure 77: Stéréogramme représentant l'orientation des plans
de failles dans la carriére de Billy. Le plan en pbintillé, orienté
NGSE, correspond a la seule faille syn-sédimentaire dont le rejet

maximum est de 4 cm. Les autres accidents décalent les

/ sédiments de plusieurs dizaines de centimeétres ou metres. La
'3 distribution des failles est cohérente avec une extension

approximativement E-O.

3.2.3 Conclusions

L'analyse structurale, couplée a une étude de MNT, a permis de caractériser
l'importance de la surrection dans la partie nord.

Tout d'abord, la structuration N-S initiée lors du rift passif a ét€ amplifiée pendant la
surrection grace a la réactivation de failles hercyniennes (e.g. Sillon Houiller, faisceau N20E
sur la bordure occidentale du Livradois). Cette surrection a également engendré l'activation de
failles obliques au niveau du socle (i.e. Faille de la Morge) ou des sédiments €éo-oligoceénes
(i.e. faisceaux N40-50E et N100-130E dans la carriére de Gandaillat).

L'encaissement des vallées a ensuite permis de dater la surrection de la partie nord.
Contrairement a la zone centrale, la partie nord a été sujette a une seule phase de surrection
postérieure a 3,5 Ma et contemporaine du volcanisme de la PVM. Dans les régions des
Combrailles et des Couzes, I'encaissement des vallées et l'inversion des reliefs suggerent un

climax de surrection postérieur a 2-2,5 Ma.
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3.3 Synthése

I'évolution post-oligocéne du Massif Central a été caractérisée par une surrection
généralisée. Dans l'extrémité sud, le bombement des Cévennes et de la Montagne Noire est en
partie lié & 'ouverture du bassin algero-provengal lors de la rotation du bloc Corso-Sarde.

Dans les régions couvertes par la PVM, l'analyse de la structuration confirme la
distinction spatiale et temporelle des zones nord et sud établie a partir de la répartition du
volcanisme. La structuration actuelle de la zone centrale est orientée N135E et elle résulte de
deux phases majeures de surrection, au Miocéne supérieur et du Pliocéne supérieur a l'actuel.
En revanche, dans la partie nord, la premiére phase de surrection ne semble pas avoir existé et
seule la phase datant du Pliocéne supérieur a l'actuel a accentué la structuration N-S initiée

lors de l'extension.
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4 Interprétation de I'évolution post-oligocéne du Massif

Central

4.1 Modéle de point chaud

Depuis prés de 30 ans, les nombreuses campagnes géophysiques ont permis de
déterminer la structure profonde & 1'aplomb du Massif Central (Perrier et Ruegg, 1973;
Souriau, 1976, 1981; Lucazeau et al, 1984; Granet et al., 1995a; Sobolev et al., 1996). A
I'échelle lithosphérique, les études de sismique ont mis en évidence une anomalie de vitesse
sous le Massif Central, corrélée avec une anomalie de Bouguer et un flux de chaleur élevé.
Cette anomalie de vitesse a été interprétée en terme d'anomalie thermique et de remontée de la
limite lithosphére-asthénosphére (LAB). D'abord de taille comparable a la totalité du Massif
Central (Souriau, 1981), la taille de la remontée s'est progressivement réduite grice au
développement de nouvelles techniques et concentrée sous les principales provinces

magmatiques (Granet et al., 1995a; Sobolev et al, 1996).

La remontée du LAB a l'aplomb des provinces magmatiques fut interprétée pour la
premiére fois en terme de point chaud par Froidevaux et al. (1974). Brousse (1974) considéra
que la répartition géographique du volcanisme en trois branches était la preuve d'un point
triple centré sur Saint-Bonnet-de-Condat. Les études pétrologiques des nodules de péridotite
et des laves permirent ensuite de préciser le modele de point chaud et d'en définir 1'évolution
(Coisy et Nicolas, 1978; Maury et Varet, 1980). La nature et l'origine profonde du point chaud
fut finalement évoquée par Granet, Wilson et Achauer (1995b) sur la base de données

géophysiques et géochimiques.

L'origine de l'anomalie thermique est encore largement discutée. La remontée du
matériel mantellique serait liée (i) & une déstabilisation du manteau lors de I'extension de la
lithosphére mantellique (Fleitout, 1984; Lucazeau et al., 1984; Wilson et Downes, 1992), (ii)
a un panache mantellique avorté a2 400 km de profondeur et déstabilisé par la chaine alpine

(Granet et al., 1995a et b), (iii) & un changement de contraintes durant le Pliocéne (Maury et
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Varet, 1980), ou (iiii) & la déstabilisation du manteau lors de la pénétration de la racine
lithosphérique sous les Alpes (Sobolev et al., 1996).

L'age de mise en place du point chaud est différent selon les auteurs. Lorsque le
diapirisme est lié a l'extension, le début de la remontée mantellique serait daté a 40 Ma
(Lucazeau et al., 1984; Nicolas et al., 1987). Qu'elle se fasse sous la forme d'un diapir unique
ou en plusieurs diapirs kilométriques, la remontée du manteau se serait interrompue 2 partir
de 10 Ma (Lucazeau et al., 1984; Nicolas et al., 1987). Des ages de mise en place plus récents
entre 5 et 4 Ma ont également été proposés pour expliquer le développement d'une phase
volcanique importante 2 partir de la fin du Miocéne (Coisy et Nicolas, 1978; Maury et Varet,
1980).

Finalement, selon Lucazeau et al. (1984), la remontée du point chaud aurait induit une
pression en base de crofite suffisamment importante pour engendrer la surrection ("The
pressure exerted at the base of the crust is responsible for the crustal doming", Lucazeau et al.,
1984).

4.2 Interprétation de la PVM et de la structuration actuelle

4.2.1 Résumé des observations

La PVM

La Phase Volcanique Majeure a débuté a partir de 13,5 Ma dans la zone centrale du
Massif Central, et depuis 5,5 Ma dans la partie nord aprés une absence de volcanisme de
plusieurs Ma.

L'analyse de la répartition du volcanisme a mis en évidence une zone centrale orientée
N100-110E et caractérisée par deux pics de magmatisme (9-6 et 3,5-0,5 Ma), et une partie
nord et une extrémité sud marquées par un pic d'activité unique, contemporain du second

climax de la zone centrale.
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La structuration
La surrection de la bordure cévenole entre 30 et 19 Ma a l'origine du concept de
basculement du Massif Central vers le NNO, résulte en partie de l'ouverture du bassin algéro-

provengal lors de la rotation du bloc Corso-Sarde.

L'étude de la structuration permet de distinguer une zone centrale ou les reliefs et les
alignements volcaniques sont orientés N130-140E. La structuration actuelle de cette région
résulte de la succession de deux pics de surrection globalement contemporains de ceux du
volcanisme.

La partie nord et 'extrémité sud du Massif Central présentent une structuration et/ou
des alignements volcaniques orientés N-S. Ces régions ont été affectées par un pic de

surrection unique contemporain du second climax de volcanisme.

4.2.2 Interprétations

Les données géophysiques récentes montrent qu'a 1'échelle crustale, la partie nord
présente un amincissement N-S de la crofite induit par 1'épisode de rifting passif. La partie sud

n'est pas ou trés faiblement amincie crustalement (Fig 78) (Zeyen et al., 1997a).
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28, ) . 2 7
épaisseur des sédiments suggeére que la

structure du graben est un héritage de
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l'évolution éo-oligocéne. Cette carte
montre que seule la partie nord a été
affectée par le RMC. Modifiée d'apres
Zeyen et al., 1997a.
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Les données de tomographie mettent en évidence un amincissement de la lithosphere
mantellique a 1'aplomb de la zone centrale. Dans cette région la crofite n'est pas amincie alors
que la lithosphére mantellique est amincie de prés de 60%. La remontée du LAB liée a
l'amincissement est globalement orientée N110E et est marquée par deux apex N130E sous
les ensembles volcaniques Devés-Velay, a 1'Est, et Cantal-Cézallier, & I'Ouest (Granet et al.,
1995b; Sobolev et al., 1996) (Fig 79a).

D grabens

Volcanisme de v § '
1aPVM } ;
48 = 3 -
Principaux b7 >

19

N100-110

. A

J
Figure 79: A) Topographie de la limite lithosphére-asthénosphére (LAB) sous le Massif Central. La remontée du

LAB est orientée NI11OE et est ponctuée par deux apex NI30E a l'aplomb des principales provinces
volcaniques.B) Orientations de la région couverte par le premier pic de volcanisme et des provinces volcaniques

de la zone centrale.

L'amincissement de la lithosphére mantellique de prés de 60% & 1'aplomb des régions.
non affectées par le rifting passif suggére une absence de relation entre extension éo-oligo-
miocéne et amincissement de la lithosphére mantellique. En revanche, la superposition de la
remontée du LAB et de la zone centrale de volcanisme suggere un lien étroit entre ces deux
phénomenes. En effet, ils sont orientés N100-110E et les deux apex sont paralleles aux
provinces volcaniques (N130-140E) (Fig 79).

Nous interprétons ainsi le début de 1a PVM (13,5 Ma) comme le résultat de l'arrivée de
matériel mantellique chaud 2 I'aplomb de la zone centrale. Une telle source de chaleur a
engendré l'érosion thermo-mécanique de la base de la lithosphére. Ceci entraina @) le
développement d'une activité magmatique en surface et (i) une surrection liée au déséquilibre

isostatique de la lithospheére.
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Le développement de deux pics de volcanisme contemporains des phases majeures de
surrection rend vraisemblablement compte de I'apport de matériel mantellique chaud a la base
de la lithosphére en deux épisodes principaux et successifs. Le premier, concentré au niveau
de la zone centrale, s'est produit au Miocéne supérieur, et est responsable (i) de 1'édification
des provinces magmatiques majeures et (ii) de la surrection selon une orientation N130-140E.
Le second, plus diffus, date du Pliocéne supérieur et a débordé de la zone centrale vers le

Nord et le Sud en induisant un volcanisme moins important et une surrection & grande

longueur d'onde.

La direction N130-140E de la structuration de la zone centrale a pu étre controlée par
l'orientation de 1'anomalie mantellique et/ou par un héritage hercynien. L'activité de certaines
failles N130E (e.g. faille de la Margeride) lors de l'extension éo-oligocéne plaide en faveur de
la seconde hypothése. En outre, Granet et al. (2000) ont interprété les anomalies de chaleur au
niveau des apex comme le résultat de lintrusion de magma le long d'accidents
lithosphériques. Dans la zone centrale, l'orientation N130-140E de la structuration et des
alignements volcaniques semble donc étre liée a un héritage hercynien. En revanche,
l'orientation générale N100-110E de l'anomalie mantellique, paralléle a la répartition du
volcanisme de la zone centrale, est trop profonde pour avoir été contrdlée par les structures
lithosphériques.

Dans la partie nord, 1'orientation N-S de la structuration soulignée par les reliefs et les
alignements volcaniques pourrait &tre attribuée a des failles néo-formées pendant I'extension.
De fait, I'amincissement crustal N-S au niveau de la Limagne et les failles normales paralléles
formées lors de l'extension, sont 2 méme de contrdler les remontées magmatiques et les
compartiments en surrection. Cependant, 1'analyse de la bordure méridionale du Massif
Central indemne du rifting passif suggeére que l'orientation de la structuration n'est pas liée a
un héritage cénozoique mais qu'elle résulte de la réactivation d'accidents majeurs datant de
l'hercynien. En effet, l'orientation N20E, parallele au Sillon Houiller, correspond a celle (i)
des alignements volcaniques de 1'Escandorgue (Gastaud et al., 1983), de la Chaine de Puys et
de la Chaine de la Sioule, et (ii) des principales failles limitant les zones de surrection (e.g.
bordure occidentale du Livradois et Sillon Houiller).

Ainsi, la structuration actuelle du Massif Central résulte de la conjugaison de deux
moteurs de surrection: 1'épaulement de rift dans l'extrémité sud-est du Massif Central et

l'arrivée de matériel mantellique chaud centré sous la zone centrale.
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Quelles que soient les régions du Massif Central, il apparait clairement que la
structuration hercynienne a fortement influencé I'évolution tectonique au Cénozoique.
L'influence de cet héritage hercynien a également été proposée par Wilson et Downes (1991,
1992) pour expliquer les signatures géochimiques des laves du Massif Central. Les signatures
géochimiques des magmas semblent résulter de l'interaction entre deux pdles mantelliques A
et B. Le pole A, d'origine asthénosphérique serait issu du mélange entre un manteau appauvri
(DM) et un manteau de type HIMU. Le second pdle (B) représenterait l'apport de la
lithosphére hercynienne lors de la remontée des magmas primaires d'origine
asthénosphérique. 1l est intéressant de constater qu'en 1991 et 1992, Wilson et Downes
excluaient la présence d'un point chaud sous le Massif Central pour expliquer les signatures
géochimiques ("We do not see any necessity to invoke deep mantle plumes as the source of
endmember A,..." p842-843 dans Wilson et Downes, 1991). Quatre ans plus tard et sur la base
des mémes données géochimiques et des nouvelles données de tomographie, la signature du
pole A était attribuée 2 une origine profonde de type point chaud (Granet, Wilson et Achauer,
1995b).

Qu'elle soit d'origine profonde ou qu'elle résulte de la fusion du manteau sous-
lithosphérique, la nature du pdle A n'explique pas l'origine de la PVM. Dans le Massif
Central, la succession des événements avec développement du volcanisme contemporain
d'une surrection, est compatible avec le stade initial d'une évolution de type rift actif (cf
Park 1988; Ruppel 1995). Au premier abord, ce rifting actif n'aurait aucun lien avec le
rifting de type passif éo-oligo-miocéne. Nous intégrerons cette double évolution du Maséif
Central dans un modéle géodynamique global aprés avoir étudi€ les autres segments du Rift

Ouest-Européen et en tenant compte de I'évolution de la chaine alpine adjacente.
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Résumé:

Le Rift Ouest-Européen est constitué par trois segments répartis concentriquement autour
des Alpes. D'Est en Ouest, les différentes provinces sont la Bohéme, la Province Rhénane et
le Massif Central. Le ROE est bordé au Nord par le Rift de la Mer du Nord et, au Sud, par le
Rift NO Méditerranéen. L'analyse géologique du rift montre quil a été affecté par trois
événements géodynamiques différents entre le Crétacé supérieur et I'actuel. Du Crétacé
supérieur A I'Eocéne, une activité magmatique trés diffuse, dite pré-rift, s'est développée dans
des zones en surrection. Du Priabonien au Miocéne inférieur, la plaque Europe a €été soumise
a une extension globalement perpendiculaire au Alpes. Dans les grabens, la sédimentation au
niveau de la mer, suivie par l'apparition éventuelle d'une phase volcanique dispersée, dite syn-
rift, entre I'Oligocéne supérieur et le Miocéne inférieur correspond a une chronologie
compatible avec une évolution de type rift passif. Enfin, aprés un hiatus tectonique et
magmatique, le développement d'une phase volcanique importante, dite post-rift, au sein des
régions affectées par le rift passif mais aussi de régions indemnes de l'extension, est
contemporain d'une surrection importante des provinces volcanisées. Cette chronologie avec
volcanisme contemporain d'une surrection, sans sédimentation, est compatible avec une
évolution de type rift actif. En outre, dans la plupart des régions, la superposition d'anomalies
mantelliques et des manifestations de surface (i.e. volcanisme et surrection) conforte cette
interprétation. Finalement, la répartition spatiale des provinces affectées par ces trois phases
géodynamiques, concentrique autour de la chaine alpine, suggére une relation étroite entre le
Rift Ouest-Européen et la formation des Alpes.
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1 Introduction

Outre le Massif Central, le Rift Ouest-Européen (ROE) est constitué de la Province
Rhénane et du Massif Bohémien (Fig 4). Ces trois segments qui ont déja ét€ décrits
succinctement dans lintroduction générale de ce mémoire, correspondent aux différentes
régions ot volcanisme et extension sont associés. Le début du magmatisme des le Crétacé
terminal dans les trois segments, puis le développement de grabens concentriquement a I'arc
alpin suggeére une origine commune aux différentes provinces.

Entre le graben du Rhin et la Bohéme, les provinces volcaniques de 'Hegau et de
I'Urach sont des zones ol I'évolution éo-oligo-miocéne n'a apparemment pas induit la création
de graben. Ainsi, il apparait 2 premiére vue des disparités entre extension et volcanisme. Ce
phénomene visible 4 I'échelle européenne vient d'étre décrit dans le Massif Central ou les
régions affectées par le rifting passif éocéne supérieur & miocéne inférieur et le rifting actif
miocéne supérieur 2 actuel ne sont pas les mémes.

Les caractéristiques du ROE (i.e. localisation et 4ge du volcanisme et de I'extension)
présentent ainsi de fortes analogies avec celles établies localement dans le Massif Central.
L'étude du ROE se fera alors selon les mémes modalités que dans le Chapitre 1, en analysant
la structuration pré-rift, 'extension éocéne supérieur a miocéne inférieur et I'évolution "post-
rift" de la Province Rhénane et en Bohéme. Dans ce chapitre, les caractéristiques de chaque
province (sédimentation, tectonique et volcanisme) ne seront pas aussi détaillées que dans le

Massif Central, seuls les faits majeurs seront résumes.
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2 Structuration pré-rift

La géodynamique de 1'Europe occidentale est schématiquement identique depuis la fin
de l'orogenése hercynienne. Ainsi, les différentes parties du ROE sont formées sur une croiite
principalement structurée pendant le Paléozoique. Le rdle de I'héritage structural ayant été
clairement montré dans le Massif Central (Chapitre 1), nous déterminerons la structuration
anté-cénozoique des provinces affectées ultérieurement par le volcanisme pré-rift et

I'extension.

2.1 Structure des différentes provinces

Alors que le Massif Bohémien correspond uniquement & un mole hercynien, la
Province Rhénane est principalement constituée de sédiments mésozoiques reposant sur le
socle paléozoique. La position géographique de chaque province étant nettement différente,
leur implication dans les différents épisodes géodynamiques mésozoiques (e.g. rifts de la Mer
du Nord et de la Thetys, collision des Alpes autrichiennes) a induit une évolution post-

hercynienne différente.

2.1.1 Structuration paléozoique

Le Massif Bohémien

Le Massif Bohémien, de forme losangique, est principalement situé sur l'ancien
territoire Tchécoslovaque, au Nord des Alpes autrichiennes (Fig 80). L'évolution paléozoique
du Massif Bohémien est marquée par le développement de bassins sédimentaires entre
I'Ordovicien-Dévonien et le Carbonifére supérieur-Permien terminal (Suk et al., 1984;
Malkovsky, 1987). La premiére phase sédimentaire est antérieure a l'orogéne hercynien et
induit la création d'un bassin orienté N60E. A 1'Hercynien, les principaux chevauchements
sont paralléles a cette orientation. Enfin, la sédimentation Carbonifére supérieur-Permien

terminal, comparable a celle du Massif Central, est li€e a la réactivation des failles NG60OE et
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accessoirement aux directions N20-30E, N140E et N160E (Malkovsky, 1987) . Notons que

ces orientations sont comparables aux directions hercyniennes du Massif Central.

[ N

Graben

de 'Eger 1
50°

12° Volcanisme tertiaire
1 -
IE] Granitoide hercynien majeur Sédiments cénozoiques
1 socte patéozoique ) sediments crétacés

Figure 80: Carte géologique simplifiée du Massif Bohémien.

Le Massif Bohémien est donc caractérisé par une structuration principale N60-70 qui
affecte l'ensemble des formations anté-mésozoiques et qui résulte de l'orientation des
granitoides et de la foliation des formations métamorphiques précambriennes (Fig 1 dans

Svoboda et al., 1966).

La Province Rhénane (PR)

La PR est constituée de plusieurs mdles de socle dont les plus importants sont le
Bouclier Rhénan (Massif Rhénan) et I'ensemble Vosges-Forét-Noire.

Le Bouclier Rhénan est globalement orienté OSO-ENE et est constitué de sédiments
paléozoiques faiblement métamorphisés (du Cambrien au Carbonifére). Il correspond 2 la
zone externe de la chaine varisque dans laquelle les sédiments ont subit une tectonique
plicative et des chevauchements vers le Nord (Murawski et al., 1983). Perpendiculairement a
l'orientation générale du Bouclier Rhénan, la dépression de I'Eifel correspond a la structure
principale (Fig 81). A I'Ouest de cette dépression, les sédiments pré-dévoniens ont subi un
métamorphisme anté-varisque et toute la pile est recoupée par la faille du Midi. Cet accident
majeur dans les Ardennes ne se retrouve pas a I'Est de la dépression de I'Eifel et les rares
reliques de sédiments pré-dévoniens ne présentent pas de métamorphisme initial (Murawski et

al., 1983).
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Figure 81: Carte schématique du Bouclier Rhénan et du Massif du Brabant. Le Massif
Rhénan est situé entre le rift de la Mer du Nord, au Nord, et le rift Ouest-Européen, au
Sud. Les grabens de la Province Rhénane se rejoignent en un point de jonction situé au

niveau de la bordure SE du Bouclier Rhénan

A partir du Carbonifére supérieur et jusqu'au Permien, la tectonique extensive qui a
affecté I'ensemble de la chaine varisque a induit la création de bassins limités par de grandes
failles normales dont la faille de Taunus-Hunsriick qui constitue la bordure méridionale du

Bouclier Rhénan.

Au Sud du Bouclier Rhénan, les deux moles hercyniens des Vosges et de la Forét-
Noire correspondent comme le Massif Central a la zone interne de la chaine hercynienne. Ces
deux ensembles sont constitués de roches plutoniques et métamorphiques.

Dans les Vosges, les principales structures sont orientées N60-70E parallélement aux
sillons sédimentaires datant du Givétien et du Viséen (Von Eller, 1984). Obliquement a cette
structuration, la faille de Sainte-Marie-aux-Mines/Retournemer recoupe l'ensemble des
Vosges selon une orientation N30E paralléle a la partie centrale du graben du Rhin. La
fracturation secondaire des Vosges est orientée selon des faisceaux N10-20E, N30-40E, N70-
80E et N130-150E similaires & ceux du Massif Central.

Dans la Forét-Noire, la structuration est marquée par une unité centrale

métamorphique orientée N45E, et par une foliation métamorphique périphérique N-S.
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2.1.2 Géodynamique post-hercynienne

A partir du début du Mésozoique, I'évolution des différentes provinces va varier selon

leur localisation.

En Bohéme et dans la PR, les reliefs formés durant I'Hercynien sont aplanis a la fin du
Permien et une pénéplaine se développe a partir de la transition Paléozoique-Mésozoique
(Murawski et al., 1983; Suk et al., 1984).

Pendant le Trias et le début du Jurassique, la Province Rhénane est divisée en deux
parties séparées par un fossé N-S qui permet une communication entre la Mer du Nord et la
moitié est du Bassin Parisien: la dépression de 1'Eifel (Murawski et al., 1983). La formation de
ce graben est contemporaine de la premiére phase de rifting en Mer du Nord et elle est
interprétée comme le résultat de la dislocation de la Pangée (Ziegler, 1992a). Dans les futurs
massifs des Vosges et de la Forét Noire, la sédimentation triasique et jurassique inférieur
recouvrent le socle hercynien (Maurin, 1995). A cette époque, le Massif Bohémien forme un
vaste plateau (Malkovsky, 1987).

A partir du Jurassique supérieur, la subsidence de la dépression de I'Eifel cesse et le
Bouclier Rhénan et I'ensemble Vosges-Forét-Noire deviennent une grande masse continentale
associée au Massif du Brabant (Murawski et al., 1983). Durant cette période, le Massif
Bohémien subit une extension importante. Cette période de rifting est contemporaine de la
seconde phase d'extension en Mer du Nord, et induit la formation de grabens NO-SE reliant la
Tethys au Sud et la Mer du Nord au Nord (Buday et Suk, 1984; Malkovsky , 1987).

Lors de la transgression du Crétacé supérieur, la sédimentation s'effectue sur la
bordure NO du Bouclier Rhénan et est absente dans toute la partie sud de la PR (Murawski et
al., 1983). En Bohéme, le Crétacé supérieur correspond a une subsidence généralisée au
niveau de fossés NO-SE, comblés par des sédiments marins (Malkovsky, 1987). Cette
subsidence et l'affaissement du Massif Bohémien au niveau de la mer seraient liés aux

chevauchements austro-alpins dans les Alpes Orientales (MalkovsKy et al., 1984).

La fin du Crétacé et le début du Cénozoique sont caractérisés par une surrection et une
émersion communes 2 toutes les provinces (Meyer et al., 1983; Malkovsky et al., 1984). En
Bohéme et sur la bordure septentrionale du Massif Rhénan, cette surrection est contemporaine
(i) de chevauchements réactivant les failles paléozoiques et mésozoiques et (ii) de I'inversion

des grabens (Malkovsky, 1987; Zijerveld et al., 1992).
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2.2 Volcanisme pré-rift

A partir de la fin du Crétacé, un magmatisme monogénique et dispersé se développe
dans les régions décrites ci-dessus. Plus étendu spatialement et temporellement que le
volcanisme pré-rift du Massif Central, le volcanisme présente de fortes analogies

pétrologiques avec le magmatisme centralien.

2.2.1 Répartition du volcanisme

Massif Bohémien

En Bohéme, le volcanisme pré-rift commence 4 la transition Crétacé-Tertiaire (67-65
Ma) et se termine a la fin du Paléocéne supérieur (60 Ma) (Bellon et Kopecky, 1977; Dudek
et Elias, 1984). Durant cette période, un faible volume de magma est émis et le volcanisme est
caractérisé par des éruptions monogéniques trés dispersées. Les pointements volcaniques sont
répartis sur le socle hercynien, en périphérie des grabens tertiaires et le long des failles

majeures (Bellon et Kopecky, 1977).

Province Rhénane

Le volcanisme de la PR est divisé en deux régions situées sur la bordure sud-est du
Bouclier Rhénan et en périphérie de la partie sud du graben du Rhin.

La premi¢re éruption pré-rift du Bouclier Rhénan date de 108 Ma et s'est produite dans
la province du Wittlich (Lippolt, 1983). Dans cette partic sud-est du Bouclier Rhénan,
l'activité volcanique cesse aprés cette éruption, réapparait de fagcon dispersé a I'Eocéne
supérieur (46 Ma) et s'intensifie entre 40 et 33 Ma (Huckenholz, 1983). Sur la bordure
méridionale du Massif Rhénan et dans le bassin permien de I'Hunsriick-Taunus, le
magmatisme débute a partir de la fin du Crétacé et se termine vers 40 Ma (Lippolt, 1983).

Sur les plateaux périphériques de la partie sud du graben du Rhin, le volcanisme pré-
rift affleure principalement dans les Vosges et la Forét-Noire. Les éruptions dispersées sur le
socle hercynien et sur les sédiments mésozoiques, ont induit la construction d'une trentaine de
volcans monogéniques. En rive gauche du Rhin, I'activité pré-rift a débuté i la fin du Crétacé,
a Thélod, sur la bordure orientale du Bassin Parisien (74-67 Ma) (Brousse et Lefévre, 1990).

En rive droite, les premieres manifestations volcaniques datent également du Crétacé

supérieur (88-83 Ma). Dans les Vosges et la Forét-Noire, le magmatisme est spatialement et
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temporellement trés dispersé et se poursuit jusqu'a I'Oligocéne inférieur (Brousse et Lefévre,
1990). Notons que I'dge le plus ancien du volcanisme pré-rift de l'ensemble Vosges-Forét-
Noire (100 Ma & Trois-Epis) a été récemment redaté et rajeuni a 60,9 + 0,5 Ma (Keller J.,

Comm. Pers.).

2.2.2 Pétrologie

La nature des laves émises pendant le volcanisme pré-rift en Bohéme et dans la PR est
schématiquement similaire a celle des laves pré-rift du Massif Central. Les magmas sont
typiquement alcalins et principalement basaltiques. En Boh€me, les laves sont fortement sous-
saturées et sont uniquement représentées par des néphélinites a mélilite et des méliliﬁtes
(Bellon et Kopecky, 1977).

Dans la PR, la nature des magmas évolue depuis les termes basaltiques s.l. jusqu'aux
laves différenciées. Sur le Bouclier Rhénan et dans la province du Hunsriick-Taunus, les
basanites et les néphélinites dominent et certains magmas primaires se sont
exceptionnellement différenciés jusqu'aux trachytes et phonolites. Le volcanisme périphérique
a la partie sud du graben du Rhin est composé de laves non différenciées qui appartiennent
toutes, a l'exception du basalte tholéitique de Reischoffen, a la série alcaline. Les laves sont
des basanites, des néphélinites (2 olivine, sanidine ou mélilite), des shonkinites et des

ankaratrites 3 mélilites (Wimmenauer, 1974; Wilson et al., 1995).

Comme dans le Massif Central, le faible nombre de volcans et la chimie des différents
magmas suggérent que ce volcanisme résulte d'un faible taux de fusion du manteau sous-
jacent. Cette phase de volcanisme a débuté de fagon globalement simultanée dans les
différentes provinces du ROE 2 partir de la fin du Crétacé. Alors que l'activité volcanique
cesse en Bohéme 2 partir du Paléocéne supérieur, elle est timide et dispersée dans la PR et se
poursuit jusqu'a I'Oligocéne inférieur. Enfin, la répartition des provinces volcaniques pré-rift

est concentrique autour des Alpes (Fig 82).
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2.3 Conclusions

L'évolution pré-rift du Rift Ouest-Européen (Massif Central inclus) montre de grandes
similitudes entre les différents segments malgré leur éloignement et la position de chaque
province par rapport aux systemes géologiques périphériques (i.e. rift de la Mer du Nord,

Tethys, Alpes).

1- A la fin du Paléozoique, les reliefs sont abrasés et une pénéplaine post-hercynienne

se développe.

2- Du Trias au Crétacé inférieur, les trois segments du ROE se situent presque toujours
au niveau de la mer. Les reliefs sont inexistants et 1'extension liée au rift de la Mer du Nord et
a l'ouverture de la Tethys entraine la création de grabens en Bohéme et dans le Massif

Rhénan.

3- A partir du Crétacé supérieur, I'émersion se généralise dans le Massif Central et la
Province Rhénane. En Bohéme, les premicres phases de compression au niveau des Alpes

centrales induisent la réactivation des structures héritées et une subsidence prononcée.

4- A la fin du Crétacé et au début du Cénozoique, la phase de volcanisme pré-rift

apparait dans toutes les provinces et est contemporaine d'une surrection des moles hercyniens.
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Ce magmatisme pré-rift est concentrique aux Alpes et est principalement centré sur la
Province Rhénane. Dispersé sur prés de 50 Ma au niveau de cette province, I'activité décroit
en volume et en durée vers I'Est (Bohéme) et vers 1'Ouest (Massif Central). Le volcanisme
pré-rift induit par un faible taux de fusion du manteau, s'arréte finalement de fagon diachrone.
Dans le graben du Rhin, les derniéres éruptions sont contemporaines du début de la

sédimentation éo-oligo-miocene.
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3 Extension éo-miocéene

A partir de 1'Eocéne supérieur, I'Europe occidentale en avant de la chafne alpine est
soumise & une extension qui induit la création de fossés d'effondrement dans la PR et dans le
Massif Bohémien. Comme dans le Massif Central, 1'analyse de la sédimentation va permettre

de distinguer l'évolution de la subsidence et des milieux de sédimentation dans chaque graben.

3.1 Sédimentation du ROE et volcanisme associé

3.1.1 La Province Rhénane

Composée de trois grabens, la PR a évolué différemment selon la position
géographique. Le fossé principal, le graben du Rhin, a subi plusieurs phases de subsidence
importante qui se traduisent par des épaisseurs de sédiments variables au sein du fossé
d'effondrement. Les deux autres grabens, ceux de la Rhur et de la Dépression de la Hesse,
sont de taille plus réduite et leur remplissage sédimentaire suggére une subsidence plus
limitée. Associ€e a ces grabens, une phase de volcanisme s'est développée sur le Bouclier

Rhénan et sa périphérie entre I'Oligocéne supérieur et le Miocéne inférieur.

Sédimentation

Graben du Rhin

Les premiers dépots sédimentaires du graben de Rhin datent du Lutétien et ont prés de
250 m d'épaisseur (Sissingh, 1998). Cette sédimentation, contemporaine de celle du Massif
Central, suggére le début de la subsidence du fossé. Aprés un hiatus de sédimentation durant
le Lutétien supérieur et le Bartonien, la réactivation de la subsidence du graben du Rhin datent
de I'Eoceéne supérieur (Priabonien) (Villemin et al., 1986; Sissingh, 1998). Durant le
Priabonien et le Rupélien inférieur, la subsidence égale dans les parties nord et sud du
- grabens, entraine le dépot de séries saliferes (Sud) ou marneuses (Nord) mesurant plus de
1500 m d'épaisseur (Schuler, 1990; Sissingh, 1998). Le développement de la Formation
Salifere de la partie sud (Bassin de Mulhouse) serait lié a des arrivées d'eaux marines par le

Sud (Von Eller, 1984).
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Au Rupélien supérieur, les communications avec la Mer du Nord et la mer péri-alpine
induit 1a sédimentation de dépdts marins qui se généralisent a tout le graben (Von Eller, 1984;
Sissingh, 1998). L'épaisseur des sédiments est relativement constante du Nord au Sud
(environ 600 m) et le niveau de schistes & poissons (30 m) suggére une sédimentation marine
anoxyque.

A 1'Oligocéne supérieur (Chattien), la sédimentation des parties nord et sud présentent
de légeres différences qui rendent compte de variations de la subsidence et du milieu de
dépot. Le niveau des marnes & Cyrénes (de 100 & 200 m) est largement étendu et correspond a
des incursions laguno-marines depuis le Nord (Von Eller, 1984; Sissingh, 1998). A partir du
Chattien supérieur, une asymétrie de la sédimentation se développe entre les parties sud et
nord. L'épaisseur du niveau d'eau douce (formation de Niederroedern) de 600 m dans la partie
nord, décroit vers le Sud jusqu'a un minimum de 300 m (Von Eller, 1984). Cette diminution
de la subsidence dans la partie méridionale est confirmée par le dépot des Couches a Cérithes
(380 m) uniquement localisé dans la partie nord du graben (Sissingh, 1998). Ces niveaux
laguno-marins prouvent une réouverture du graben vers le Nord via le graben de la Rhur et le
Bouclier Rhénan.

De I'Aquitanien au Serravalien (Miocéne inférieur 2 moyen), l'absence de sédiment
dans la partie sud atteste un arrét de la subsidence. Durant cette période, plus de 1500 m de
sédiments laguno-marins puis lacustres (1100 m au Burdigalien supérieur et Langhien) se
déposent dans la moiti€ nord. L'arrivée des influences marines depuis le Nord prouve que le
Bouclier Rhénan se situait ponctuellement sous le niveau marin (Sissingh, 1998). La dessalure
progressive des sédiments 2 la fin du Burdigalien et au Langhien suggére un début de
surrection du Massif Rhénan. Le cycle de sédimentation est clos par un dépot lacustre dont

I'age est mal établi (Langhien supérieur-Serravalien) (Sissingh, 1998).

L'étude de la sédimentation du graben du Rhin montre tout d'abord que les dépdts
lutétiens, identiques a ceux du Massif Central, sont séparés de la phase de subsidence par un
hiatus de sédimentation. Du Priabonien 2 1'Oligocéne supérieur, le graben est caractérisé par
une évolution commune aux parties nord et sud du fossé. A partir de cette période, la
subsidence décroit puis cesse dans la partie sud, tandis qu'elle continue jusqu'au Miocene
moyen dans la moitié nord (Villemin et al., 1986). La présence d'incursions marines durant
toute la sédimentation (excepté au Chattien moyen) indique que le graben du Rhin se situait

toujours sous le niveau marin.
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Dépression de la Hesse (Leine)

La Dépression de la Hesse est constituée par deux fossés séparés par le seuil de
Kellerwald (Bassin de Kassel-Borken et celui situé au Nord du Vogelsberg) (Fig 81). La
sédimentation a débuté au Priabonien (Eocéne supérieur) et s'est terminée a 1'Oligocéne
supérieur (Sittler, 1965; Schuler, 1990). La nature des sédiments diffeére selon la localisation

et montre des variations qui rendent compte des interactions avec les mers périphériques.

Au Priabonien, la sédimentation est uniquement détritique continentale, au Sud du
seuil de Kellerwald. Au Nord, elle présente des témoins d'influences marines au début de la
sédimentation, intercalés dans des horizons ligniteux (Sittler, 1965). Au Rupélien inférieur,
les indices d'incursions marines sont fréquents et la différence entre la faune des bassins nord
et sud s'explique par une interaction avec la Mer du Nord et le graben du Rhin,
respectivement. Au Rupélien, cette différence disparait et la liaison entre les mers nord et sud
est établie. A 1'0Oligocéne supérieur, la mer abandonne le graben du Rhin et se retire dans la
partie septentrionale de la Dépression de 1a Hesse (Sittler, 1965). Les dép6ts sont fluviatiles et
discordants sur les blocs faillés au Sud du seuil de Kellerwald, et sont composés de sables
glauconieux au Nord.

La sédimentation de la Dépression de la Hesse est a dominante détritique mais
présente de fortes interactions avec les mers situées au Nord et au Sud. L'épaisseur totale des

dépdts relativement faible (100 m) suggére une subsidence limitée au niveau du graben.

Graben de la Rhur

Le graben de la Rhur constitue la terminaison septentrionale de la PR et du ROE. Dans
ce graben, la sédimentation liée a 1'extension éo-oligo-miocene a été recouverte par les dépots
miocénes a actuels et seule l'analyse de forages permet de déterminer l'épaisseur des
sédiments et la subsidence liée au ROE.

La subsidence du graben de la Rhur a débuté au Priabonien (36 Ma) avec la
réactivation des failles NO-SE actives au Mésozoique (Zijerveld et al., 1992). Entre le
Priabonien et 1'Oligocéne supérieur, la sédimentation associée a cette subsidence est a
dominante marine et présente de petites périodes de sédimentation continentale. A partir de
24-30 Ma, la subsidence décroit sur les bordures du graben et continue plus ou moins
régulierement jusqu'a I'actuel au centre du fossé (Fig 5 dans Zijerveld et al., 1992). L'étude

d'un profil sismique perpendiculaire au graben de la Rhur montre qu'entre le Priabonien et
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I'Oligocéne supérieur, l'extension a induit 'accumulation de 300 & 400 m de sédiments

(Zijerveld et al., 1992).

Le Bouclier Rhénan

Le Bouclier Rhénan n'est pas une structure formée pendant l'extension éo-oligocéne.
Situé entre les grabens du Rhin et de la Rhur, il a principalement constitué une barriére aux
communications entre ces deux fossés. Cependant, la présence de sédiments laguno-marins
d'age Rupélien et Chattien, actuellement a des altitudes importantes, montre qu'il se situait a
proximité du niveau marin et qu'il existait ponctuellement des communications entre les
grabens du Rhin et de la Rhur (Murawski et al., 1983; Ziegler, 1994). Cette sédimentation
oligocéne a été protégée de l'érosion par les formations volcaniques postérieures et la

géométrie initiale du fossé ne peut étre déterminée avec précision.

Volcanisme syn-rift

Suite 2 la période d'extension éo-miocéne marquée par une quasi absence de
volcanisme, 1'événement magmatique principal de la PR fut le développement d'une phase
volcanique sur le Bouclier Rhénan entre I'Oligocéne supérieur et le Mioceéne inférieur
(Neugebauer et al., 1983). Ce volcanisme est réparti en cinq provinces localisées sur le
Bouclier Rhénan et au Sud-Est de ce massif: Hocheifel, Westerwald, Siebengebirge,
Odenwald et Rhon (Fig 81) (Lippolt, 1983). Dans la province de 'Hocheifel, le volcanisme
qui était déja actif au Paléocéne et a I'Eocene, est daté entre 27 et 25 Ma (Huckenholz, 1983).
Dans le Westerwald et le Siebengebirge, le volcanisme est également daté autour de 25 Ma
(Lippolt, 1983). Enfin, en bordure sud et est du Bouclier Rhénan, les provinces d'Odenwald et
de Rhén se sont construites entre 25 et 18 Ma (Lippolt, 1983).

Dans toutes ces provinces volcaniques, la nature des laves varie depuis des termes
basiques dominants jusqu'a des magmas fortement différenciés. Dans la majorité des régions,
la concentration des roches différenciées au centre de chaque province suggére, comme pour

le volcanisme de la Comté (Massif Central), la présence de chambres magmatiques basi- ou

intra-crustales.
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3.1.2 Le graben de I'Eger

En Bohéme, la sédimentation liée a I'extension du ROE est localisée au niveau du
graben de 1'Eger et les dépots volcarﬁques syn-rift sont interstratifiés avec les sédiments
détritiques. Divisé en trois sous-bassins, ce fossé est comblé par des sédiments qui différent
en nature et en age selon la localisation.

Dans le Bassin du Cheb, la présence de sédiments de I'Eocéne supérieur en reliques
dans les fissures ouvertes suggere le début de la sédimentation et de la subsidence (Chlupac et
al., 1984). Des sédiments d'dge Eoceéne supérieur-Oligocéne inférieur affleurent également
dans le Bassin de Sokolov et dans le Bassin Nord Bohémien. Ce sont des dépdts continentaux
gréseux fins a grossiers et des sables kaoliniques (Chlupac et al., 1984). A l'exception du
Bassin Nord Bohémien o la sédimentation est continue jusqu'a la fin du Miocéne inférieur,
les dépots des Bassins du Cheb et de Sokolov présentent un hiatus jusqu'au début de
I'Oligocene supérieur (Fig 3.58 dans Chlupac et al., 1984).

Dans le Bassin Nord Bohémien, la sédimentation de 1'0Oligocéne moyen est
caractérisée par un dép6t basal houiller et par des dépoOts volcano-sédimentaires qui
témoignent du début de la phase volcanique syn-rift datée entre 31 et 35 Ma (Bellon et
Kopecky, 1977; Chlupac et al., 1984).

A partir de 1'0Oligoceéne supérieur, le volcanisme se généralise au Bassin de Sokolov et 1a
sédimentation houillére s'interstratifie avec les produits volcaniques. Cette période de
volcanisme qui s'arréte au Burdigalien moyen (17 Ma) est uniquement localisée au sein du
graben et entraine la construction de grands stratovolcans tels que le Doupovske hory et le
Ceske stredohori Mts (Chlupac et al., 1984; Malkovsky, 1987).

Durant 1'Aquitanien supérieur et le Burdigalien inférieur, la sédimentation comble les
trois sous-bassins du graben de 1'Eger. La base des dépdts, formée par des argiles et des
sables, est recouverte par des sédiments houillers communs & tout le graben (Chlupac et al.,
1984; Malkovsky, 1987).

Enfin, les derniers dépéts du graben de 1'Eger datent du Burdigalien moyen. Dans les
Bassin du Cheb et de Sokolov, ces sédiments sont relativement épais (prés de 200 m) et sont
composés d'argiles et de pélites avec des passées calcaires. Au niveau du Bassin Nord
Bohémien, la sédimentation du Burdigalien moyen correspond également & la formation la

plus épaisse (500 m) et elle est constituée principalement d'argiles (Chlupac et al., 1984).
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L'évolution éocéne a miocéne du graben de 1'Eger est donc marquée par (i) le début de
la sédimentation liée a l'extension a partir de 1'Eocéne supérieur, (ii) une phase volcanique
syn-rift localisée au sein du graben et datée entre 33 et 17 Ma, et (iii) une subsidence majeure
burdigalienne contemporaine de l'importante phase de subsidence miocéne de la partie nord

du graben du Rhin.

3.2 Géométrie des grabens et structure crustale

3.2.1 La Province Rhénane

Parmi les trois grabens de la PR, seule la Dépression de la Hesse n'a pas fait I'objet

d'étude géophysique ayant permis de déterminer la géométrie du graben a 1'échelle crustale.

Graben du Rhin

Le graben du Rhin est 'un des fossés d'effondrement les mieux étudiés au monde. De
nombreuses campagnes géophysiques aux échelles crustale et lithosphérique ont permis d'en
définir la géométrie en carte et en coupe (e.g. Mueller et al., 1969; Hirn, 1980; Panza et al.,
1980; Werner et Kahle, 1980; Brun et al., 1992; Granet et al., 2000).

Le graben du Rhin est un fossé linéaire de 30 a 40 km de large et 300 km de long dont
l'orientation moyenne est N20E. Plus précisément, ce fossé est constitué de trois segments
limités par des failles bordieres orientées N15E pour les terminaisons nord et sud, et N30-35E
pour la partie centrale (Fig 83). Au Nord, la terminaison du graben est contrdlée par la faille
hercynienne de Taunus-Hunsriick (Schwab, 1987). Au Sud, la terminaison du fossé
correspond 2 la faille de transfert Rhin-Sa6ne dont le jeu sénestre cénozoique permet le lien
avec l'extension dans la Bresse et la Limagne (Bergerat, 1977; Lacombe et al., 1993). Au sein
du graben, la carte d'anomalie de Bouguer montre une structuration N60E qui coincide avec la
présence de seuils topographiques (Chorowicz et Deffontaines, 1993). La principale anomalie
de Bouguer est superposée 2 la faille hercynienne de Lalaye-Lubine-Baden-Baden.

L'analyse microstructurale des plans de failles en bordure de la partie méridionale du
graben du Rhin montre une importante population de failles normales orientées globalement
N-S (Bergerat, 1985). Sur la rive gauche du Rhin, I'état de contrainte théorique a l'origine des
failles normales correspondrait 2 une extension N8OE. Sur la rive droite, le traitement des

données microtectoniques met en évidence une extension N100-110E & l'origine des failles.
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En généralisant ces observations a I'échelle du fossé, la création du graben du Rhin est le

résultat d'une extension schématiquement E-W (Bergerat, 1985).
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Figure 83: Carte géologique schématique du graben du Rhin.

L'analyse du remplissage sédimentaire montre une asymétrie des dépdts avec un
maximum de subsidence localisé & 1'Est dans la partie nord, et a I'Ouest, pour la moitié sud
(Doebel et Olbrecht, 1974; Brun et al., 1992). A l'échelle crustale, les profils de sismique
réflexion ECORS-DEKORP montrent clairement que cette asymétrie de la sédimentation a
été contrdlée par la présence d'une faille normale majeure située a 1'Est, dans la moitié nord, et
a 1I'Ouest, dans la partie sud (Fig 84) (Wenzel et al., 1991; Brun et al., 1991). La vergence de
ces failles bordiéres et I'asymétrie du graben s'inverse au niveau de la faille hercynienne de
Lalaye-Lubine-Baden-Baden (Brun et al., 1992). En profondeur, chaque faille bordi¢re forme
une zone de cisaillement normale dans la croiite inférieure et s'enracine au niveau du Moho en
créant une inflexion et un amincissement crustal (Fig 84). Comme dans le Massif Central, la
relation linéaire entre épaisseur des sédiments syn-rifts et amincissement crustal a l'aplomb
des grabens suggére que I'amincissement total de la croiite des parties sud et nord du graben
du Rhin est le résultat de I'extension éo-oligo-miocéne (Fig 85). En carte, la compilation de

profils sismiques montre que l'amincissement du Moho est linéaire, paralléle au graben et
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maximum 2 l'aplomb de la partie sud du graben (Hirn, 1980; Bois, 1993). Cette valeur
d'amincissement crustal maximum dans la partie méridionale semble cependant en désaccord
avec les récents profils géophysiques qui suggérent une remontée du Moho plus importante

sous la moitié nord (Brun et al., 1992).
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Dépression de la Hesse

Dans le prolongement du graben du Rhin, la Dépression de la Hesse est un fossé dont
la géométrie est mal connue. Orienté N20E, le graben ne forme pas une structure bien définie.
Il mesure pres 100 km de long et 30 km de large. La sédimentation éo-oligocéne semble avoir
été controlée par des failles N20E et N160E et par un seuil hercynien N140E: le Kellerwald
(Fig 81).

A 1'échelle crustale, la géométrie du Moho parait présenter une inflexion, synonyme

d'amincissement crustal (Fig 3 dans Bois, 1993).

Graben de la Rhur
Le graben de la Rhur est un fossé d'effondrement orienté N140E qui est limité au SE

par le Bouclier Rhénan et qui se poursuit au Nord, par le bassin Ouest-Néerlandais, en Mer du
Nord (Fig 81). La subsidence de ce graben résulte d'une extension multiphasée qui a débuté
deés le début du Mésozoique et dont une phase perdure & I'heure actuelle (Zijerveld et al.,
1992; Kooi et al., 1991). A I'aplomb du graben, I'amincissement crustal est conséquent (prés
de 17%) et résulte des différentes phases d'extension (Zijerveld et al., 1992).

3.2.2 Le graben de I'Eger

Le graben de 1'Eger est orienté N60E, paralléelement aux accidents hercyniens et aux
bassins sédimentaires paléozoiques (Buday et Suk, 1984; Malkovsky, 1987). Il est divisé en
trois bassins alignés sur 250 km de long et prés de 45 km de large. A I'Ouest, le bassin du
Cheb est orienté N160E et présente un remplissage sédimentaire asymétrique lié & une faille
majeure a I'Est. A 1'Est, les bassins de Sokolov et Nord Bohémien constituent la quasi-totalité
du graben. Ils sont limités au Nord par une faille majeure (Faille du Krusne hory) qui induit
un remplissage sédimentaire asymétrique (Fig 9 dans Malkovksy, 1987). L'orientation des
failles qui ont contr6lé la subsidence, identique a celle des faisceaux hercyniens, laisse
supposer un rdle important de I'héritage varisque.

L'analyse microtectonique des failles le long de la bordure occidentale du Massif
Bohémien (& I'Ouest du Bassin du Cheb) met en évidence plusieurs populations de failles dont
I'une est cohérente avec une extension globalement E-O (Bergerat, 1985). Ce faisceau de
faille est interprété comme le résultat de l'extension a l'origine des grabens du ROE (Bergerat,

1985). Dans un tel contexte géodynamique, l'extension aurait vraisemblablement induit la

création de grabens N-S. Ce n'est a 1'évidence pas l'orientation du graben de I'Eger et la

153




Chapitre 2: Le Rift Ouest-Européen

direction N60E des failles normales bordiéres du graben semble indiquer une extension NNO-
SSE.

La géométriec du Moho n'est pas connue 2 I'aplomb du graben, cependant nous
tenterons d'interpréter dans le Chapitre 4 la structure crustale du graben a partir des données

géologiques.

3.3 Modalités de I'extension du ROE

L'analyse du remplissage sédimentaire des différents fossés montre tout d'abord une
phase initiale de sédimentation datée du Lutétien et concentrée au niveau du Massif Central et
du graben du Rhin. A partir de 'Eocéne supérieur, 1'extension est probablement synchrone
dans tous les grabens et s'est globalement terminée & la fin du Miocéne inférieur. Durant cette
période, tous les segments du ROE (Massif Central compris) ont été soumis a une extension
dirigée, et, a l'exception du graben de 1'Eger, la sédimentation s'est déroulée au niveau de la
mer. Le remplissage des grabens permet également de définir deux phases de subsidence
maximum. La premiére date de 'Eo-Oligocéne, est commune a tous les grabens et a engendré
la structuration des fossés. La seconde date du Burdigalien (partie supérieur du Miocéne
inférieur) et est uniquement localisée dans le graben de 1'Eger et dans la partie nord du graben

du Rhin.

Comme dans le Massif Central, I'extension s'est accompagnée d'un volcanisme syn-rift
a partir de I'Oligocéne supérieur et jusqu'au Miocéne inférieur. Outre le Massif Central, les
deux provinces magmatiques sont le graben de 1'Eger et le Bouclier Rhénan. Dans le graben
de 1'Eger, le développement du volcanisme au sein du fossé suggére un amincissement
lithosphérique lié & I'extension, & l'aplomb du graben. Sur le Massif Rhénan, l'extension liée
au ROE a vraisemblablement été limitée a la partie occidentale et a induit une sédimentation
au niveau de la mer. Dans la partie orientale du Massif Rhénan, le développement du
volcanisme & partir de I'Oligocéne supérieur, globalement contemporain du début de la
surrection, semble indiquer un amincissement lithosphérique conséquent. La position de cette
partie du massif 2 la jonction de trois provinces extensives (i.e. grabens du Rhin et de la Rhur
et Dépression de la Hesse) peut étre 2 méme d'expliquer 1'apparition de ce volcanisme syn-rift

(Fig 81). De fait, la quantité d'amincissement lithosphérique li€ a l'extension peut
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éventuellement étre importante a la jonction des trois grabens. Ceci signifierait qu'il existe un

découplage entre amincissement crustal et amincissement de la lithosphére mantellique.

Le développement de grabens au niveau de la mer suivi de 1'apparition d'une

phase volcanique correspond & une chronologie qui plaide en faveur d'une évolution de

type rifting passif.

Enfin, l'orientation des principaux grabens du ROE, globalement concentrique

autour de l'arc alpin suggere une extension schématiquement perpendiculaire au front des

Alpes (Fig 86). Le Chapitre 4 aura pour but de déterminer les liens entre le ROE et les Alpes.
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Figure 86: Carte de la répartition et de l'orientation des principaux grabens du ROE et de

l'extension théorique les ayant créés.
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4 Evolution post-miocéne inférieur

4.1 Sédimentation miocéne supérieur a actuelle

La sédimentation liée au rifting passif, contemporaine de la formation des différentes
provinces du ROE (i.e. Massif Central, PR et Graben de 1'Eger), s'est terminée a la transition
Miocéne inférieur/Miocéne moyen.

Au niveau de la terminaison nord du graben du Rhin, prés de 30 m de sédiments
fluvio-lacustres se sont déposés durant le Miocéne supérieur. De faible épaisseur, ce dépot

résulterait de la création de lacs induits par la surrection du Bouclier Rhénan.

Dans la partie nord du graben du Rhin et dans le graben de la Rhur, une nouvelle
phase de sédimentation post-miocéne se développe 2 partir du Pliocéne supérieur (Kooi et al.,
1991; Zijerveld et al., 1992; Sissingh, 1998).

Dans le graben du Rhin, les dépots sont de natures fluviatile et lacustre, et atteignent
une épaisseur maximum de 760 m dans le Bassin d'Heidelberg (au Nord du graben) (Sittler et
Schuler, 1988). Dans le graben de la Rhur, I'épaisseur des dépdts n'est pas établie avec
précision, mais l'analyse de certains forages au sein du graben montre une accélération de la

subsidence depuis le Pliocéne supérieur (Zijerveld et al., 1992).

La réactivation de la subsidence dans les grabens de la Rhur et de la partie nord du
graben du Rhin est & mettre en relation avec la subsidence trés rapide qui affecte la partie sud
de 1a Mer du Nord (Kooi et al., 1991). De fait, Kooi et al. (1991) suggérent que cette phase
tectonique est la conséquence du changement du champ de contraintes au sein de la partie NO
de I'Europe et que la subsidence est liée  la formation de bassins en pull-apart. L'évolution de
la sédimentation des grabens les plus septentrionaux du ROE n'est donc plus en rapport avec

I'évolution globale du rift.
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4.2 Volcanisme "post-rift"

Sous la désignation volcanisme "post-rift" se regroupent les différentes provinces dans
lesquelles une activité magmatique se développe aprés arrét, pendant quelques millions
d'années, de la sédimentation et du volcanisme syn-rift. Les provinces affectées par ce
volcanisme sont en partie les mémes que celles du volcanisme syn-rift. Cependant, dans les
régions de 1'Urach et de I'Hegau qui n'ont pas subit l'extension éo-oligo-miocéne, une

importante quantité d'éruptions se sont déroulées.

4.2.1 Volcanisme de la PR
Graben du Rhin

Le volcanisme du graben du Rhin est uniquement représenté par la province du
Kaiserstuhl. Ce centre éruptif de 10x16 km s'est mis en place entre 18 et 15 Ma dans la moitié
méridionale du graben sur les sédiments oligocénes (Schleider et al., 1990). Les magmas émis
dans cette province sont uniques dans le rift et varient depuis les téphrites, essexites,

phonolites jusqu'aux carbonatites (Wimmenauer, 1974).

Le Bouclier Rhénan

Sur le Bouclier Rhénan, la phase de volcanisme "post-rift" a engendré la construction
de nombreuses provinces. Sur le socle paléozoique, les régions volcanisées sont I'Eifel, le
Westerwald et le Siebengebirge. A 1'Est du massif, le volcanisme est réparti dans la
Dépression de la Hesse et au niveau du Vogelsberg.

Dans le Westerwald, les éruptions de la phase "post-rift" ont débuté vers 10 Ma et se
sont poursuivies jusqu'a la fin du Miocéne (Lippolt, 1983) Une seconde phase s'est initiée vers
1 Ma et s'est arrétée depuis 200 000 ans. Au NO, dans le Siebengebirge, parmi les 150
pointements volcaniques de la région, seule une petite partie résulte du volcanisme "post-rift".
Le manque de datations ne permet pas de contraindre précisément 1'dge des éruptions, mais il
semble se dessiner une phase autour de 15 Ma (Lippolt, 1983). La derniére province
magmatique située sur le Bouclier Rhénan correspond au volcanisme quaternaire de I'Eifel.
Initialement datée entre 2,7 Ma et 10 000 ans (Schminke et Mertes, 1979), I'activité de 1'Eifel
a été rajeunie entre 0,7-1 Ma et 10 000 ans (Schminke et al., 1983; Lippolt, 1983). Durant
cette période plus de 300 volcans monogéniques se sont édifiés sur une surface de 50x30 km.
Pétrographiquement, les laves sont regroupées en deux suites distinctes dont les termes

peuvent évoluer vers des magmas différenciés: une suite fortement sous-saturée a leucite,
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mélilite et néphéline située a I'Ouest de la province, et une suite basanitique a I'Est (Schminke
et al., 1983).

A 1Est du Bouclier Rhénan, les provinces magmatiques du Vogelsberg et de la
Dépression de la Hesse constituent en volume les plus grandes manifestations du volcanisme
"post-rift". Le Vogelsberg est un ensemble magmatique constitué par la superposition de
formations volcaniques recouvrant une surface de plus de 1000 km? (Wimmenauer, 1974). Le
volcanisme de la Dépression de la Hesse est, quant & lui, composé de plus de 250 necks et
2000 affleurements volcaniques répartis sur une surface de 5000 km? (Wedepohl, 1983). Le
magmatisme de ces deux provinces volcaniques a débuté vers 18 Ma et s'est poursuivi jusqu'a
10 Ma pour le Vogelsberg et la partie méridionale du magmatisme de la Dépression de la

Hesse. Dans la partie nord de cette région, 1'activité a perduré jusqu'a 6-7 Ma.

Volcanisme de I'Hegau et de I'Urach

Les provinces magmatique de 1'Hegau et de 1'Urach se situent entre le graben du Rhin
et 1a Bohéme au niveau du Jura Souabe (Fig 4). Situés dans des régions indemnes de 1'épisode
d'extension, ces deux ensembles magmatiques résultent d'une activité miocéne. La province
de 'Hegau s'est construite entre 7-15 Ma par la mise en place d'un grand nombre de volcans
monogéniques. Les magmas émis durant cette période sont fortement sous-saturés et varient
entre les mélilitites & olivine et néphéline (principalement entre 8,5 et 12 Ma) et les
phonolites. Dans la province de 1'Urach, plus de 350 volcans monogéniques se sont édifiés
entre 11 et 17 Ma avec un maximum d'activité autour de 16-17 Ma. Les volcans sont des

diatrémes (volcanisme phréato-magmatique) dont la composition des laves est relativement

constante: mélilitite & olivine et néphélinite a olivine et mélilite (Wilson et al., 1995).

4.2.2 Volcanisme de Bohéme

En Bohéme, le magmatisme "post-rift" a débordé des limites du graben de I'Eger et a
formé l'arc volcanique Bohémo-Silésien (Planche IV dans Dudek et Elias, 1984). De volume
moins important que la phase volcanique syn-rift, I'activité "post-rift” est répartie en deux
périodes distinctes. Le premier épisode est daté entre 6,3 et 9 Ma et le second est Quaternaire
(0,9-2,7 Ma) (Bellon et Kopecky, 1977). Les magmas émis durant les deux phases sont de

natures différentes. Au Miocéne supérieur, ce sont des basaltes alcalins a olivine, des

basanites et des néphélinites 2 olivine. Au Quaternaire, les laves sont plus fortement sous-
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saturées et varient entre les néphélinites & olivine et les mélilitites a olivine (Dudek et Elias,

1984).

4.3 Structuration des provinces du ROE

A 1'échelle du ROE, la structuration actuelle des massifs de socle a été contrdlée par la
surrection postérieure au rift passif. Dans le Massif Central, cette surrection est fortement liée
au développement du volcanisme miocéne supérieur & actuel et est interprétée comme la
conséquence de 1'érosion thermo-mécanique de la base de la lithosphere. Si 1'érosion de la
lithosphére est la cause de la surrection, le développement du volcanisme "post-rift" doit étre

contemporain de la surrection.

La Province Rhénane

La surrection de la PR s'est manifestée principalement au niveau du Bouclier Rhénan
et de I'ensemble Vosges-Forét-Noire.

Dans la partie occidentale du Massif Rhénan, la présence de sédiments rupéliens et
chattiens lagunaires A marins en reliques prouve que le socle hercynien se situait sous le
niveau de la mer 2 cette époque (Meyer et al., 1983). Au Miocene inférieur, il semble qu'une
connexion entre les grabens du Rhin et de la Rhur se soit ouverte, attestant ainsi d'une faible
altitude du Bouclier Rhénan (Fig 11 dans Murawski et al., 1983). A partir de la fin du
Miocéne inférieur, la fixation du réseau hydrographique et l'encaissement des vallées
marquent le début de la surrection généralisée du Bouclier Rhénan (Meyer et al., 1983). Cette
surrection a induit un mouvement global ascendant de tout le massif et des zones de
subsidence relative limitées par des failles E-O et N-S (i.e. bassin d'Hachenburg) (Meyer et
al., 1983). L'étude des terrasses alluviales quaternaires et les données de nivellement prouvent
que la surrection est encore active (0,4-1 mm/an) et qu'elle a engendré un bombement total du
Bouclier Rhénan de plusieurs centaines de métres (Meyer et al., 1983; Miiller, 1983; Ziegler,
1994).

Dans les Vosges et la Forét-Noire, l'altitude actuelle du socle hercynien est le résultat
d'une surrection qui a débuté a partir du Miocéne inférieur et qui s'est accélérée au Miocene
supérieur. De fait, les dépdts d'érosion de la couverture mésozoique des Vosges et de la Forét-

Noire, accumulés au niveau du Jura suggérent une surrection intensive des moles hercyniens
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(Laubscher, 1992). Ce bombement s'est poursuivi durant le Pliocéne et le Quaternaire et les
mesures actuelles de nivellement montrent une surrection du centre du graben de l'ordre de 1
mm/an selon une orientation paralléle aux accidents hercyniens (Liaghat et al., 1998). Au
total, les Vosges et la Forét-Noire se seraient soulevées de 1500 m (Villemin et al., 1986;

Brun et al., 1992).

Le Massif Bohémien

Au Miocéne supérieur, la sédimentation de dépdts marins depuis le bassin des
Carpathes vers la partie sud du Massif Bohémien, suggere que la région était proche du
niveau de la mer (Ziegler, 1994). A partir du Miocéne supérieur et contemporaine du
volcanisme "post-rift", le Massif Bohémien a subit une surrection, encore active au niveau du
Doupovske Hory (+ 2mm/an) (Tyracek et Zeman, 1984; Ziegler, 1994). Actuellement, cette
surrection n'affecte pas la partie sud du Massif Bohémien et la subsidence de cette région est

liée au bassin flexural au front de la chaine alpine (Tyracek et Zeman, 1984).

4.4 Interprétation de I'évolution miocéne a actuelle du ROE

4.4.1 Structure profonde du ROE et origine du volcanisme
L'évolution "post-rift" du ROE a été marquée depuis la fin du Miocene inférieur par le

développement simultané d'une phase de volcanisme et de surrection.

Dans le Massif Rhénan, la superposition de ces deux phénomenes est interprétée,
comme dans le Massif Central, en terme d'arrivée de matériel mantellique chaud a la base de
la lithosphére (Neugebauer et al., 1983; Ziegler, 1992b). Les données géophysiques montrent
qu'il existe effectivement une anomalie thermique & I'aplomb du Bouclier et plus précisément
sous la province de 1'Eifel (Raikes et Bonjer, 1983; Granet et al., 2000). La remontée de ce
matériel chaud 2 I'aplomb d'un zone non amincie crustalement durant I'extension éocéne-
miocéne inférieur n'est vraisemblablement pas lié au rifting passif, mais semble étre le résultat
de I'évolution "post-rift". Enfin, la présence d'une telle arrivée mantellique a I'aplomb du
Bouclier Rhénan, est 2 méme d'expliquer l'apparition du volcanisme contemporain de la

surrection.
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Dans la partie sud du graben du Rhin, le début de la surrection et le volcanisme du
Kaiserstuhl sont également contemporains. Si l'activité magmatique a cessé depuis le Miocéne
supérieur, la surrection encore active au Quaternaire a porté le socle a des altitudes proches de
1500 m. Contrairement au Bouclier Rhénan et au Massif Central, les données de tomographie
sismique ne mettent pas en évidence d'anomalie thermique a l'aplomb de la province
volcanique du Kaiserstuhl (Spakman et al. 1993; Granet et al., 2000). L'origine de la

surrection et du volcanisme n'est donc pas clairement déterminée.

Dans le Jura Souabe, le développement du volcanisme dans les provinces de 'Hegau et
de I'Urach a partir de la fin du Miocéne inférieur et l'inversion actuelle des reliefs volcaniques,
suggéreraient une contemporanéité entre magmatisme et surrection (i.e. érosion). L'origine
profonde de ces événements peut étre l'anomalie de vitesses mise en évidence sous la
province de 1'Urach (Granet et al., 2000). Cette anomalie serait le résultat d'un enrichissement
local du manteau en phlogopite et d'une augmentation de la température moyenne (Glahn et

al., 1992).

Enfin, en Bohéme, I'apparition du volcanisme au Miocéne supérieur est contemporaine
du début de la surrection de I'ensemble du massif. En profondeur, les données géophysiques
montrent un amincissement de la lithosphere de 30% (de 130 & 90 km d'épaisseur) orienté
N60E (Fig 4 dans Babuska et al., 1987). L'origine de cet amincissement lithosphérique 2
I'aplomb du graben de I'Eger peut étre double. De fait, l'apparition d'une importante phase de
volcanisme syn-rift au sein du graben suggére un amincissement de la lithosphére lié a
l'extension du ROE. D'autre part, le développement du volcanisme "post-rift" i partir du
Mioceéne supérieur, contemporain de la surrection, peut étre lié 4 un amincissement de la
lithosphére mantellique. La géométrie actuelle de la lithosphére peut ainsi s'expliquer par (i)
la succession de ces deux périodes d'amincissement ou (i) par un seul événement. Nous

privilégierons la premi¢re hypothése car elle coincide avec la chronologie établie a partir des

données géologiques de surface.

4.4.2 Evolution globale du ROE a partir du Miocéne

L'étude des différents segments du Rift Ouest-Européen montre que toutes les
provinces du rift (Massif Central, Province Rhénane et Bohéme) ont eu une évolution

commune postérieure au rift passif. En effet, la phase de volcanisme "post-rift" a partout
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débuté apres un arrét de la sédimentation et du volcanisme associés a l'extension. Qu'elle se
soit manifestée & partir de 18 Ma dans la PR ou a partir du Miocéne supérieur dans le Massif
Central et I'Eger, la phase de volcanisme a toujours été contemporaine d'une surrection. Dans
toutes les provinces (Kaiserstuhl exclu), la période de volcanisme peut étre interprétée comme

le résultat d'arrivées de matériel mantellique chaud 2 la base de la lithosphere.

La chronologie 'post-rift" avec développement contemporain du volcanisme et
de la surrection est, comme dans le Massif Central, compatible avec le stade initial d'une

évolution de type rift actif.

A T'échelle du ROE, certaines différences apparaissent entre les provinces. D'aprés
Ziegler (1994), le diachronisme du début de l'activité volcanique, la durée variable du
magmatisme selon les provinces, l'importance et l'dge de la surrection différents selon les
régions, sont autant d'arguments pour invoquer plusieurs causes a l'origine des événements
"post-rift".

Cependant, s'il est vrai que l'apparition du volcanisme n'est pas réellement synchrone,
il apparait évident qu'il existe des ressemblances remarquables dans I'évolution cénozoique
des deux segments les plus éloignés du ROE: le graben de I'Eger et le Massif Central (Fig 87).
Malgré 1'éloignement des deux provinces, cette évolution similaire depuis le début du
Cénozoique suggére une cause commune a l'origine du rifting passif suivi du rifting actif dans
le ROE. Comme pour le volcanisme pré-rift et l'orientation des grabens, la répartition des
provinces de la phase magmatique du rifting actif, concentriquement par rapport aux Alpes

suggérent, de nouveau, un lien étroit entre la chaine alpine et le ROE (Fig 82, 87 et 88).
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Figure 87: Comparaison de l'évolution cénozoigue du Massif Central et du graben de I'Eger.
Dans U'évolution du Massif Central, les caractéres majeurs propres aux parties nord et sud sont
réunis sur une seule ligne. En outre, seuls les pics d'activité de la PVM sont représentés. La
ressemblance entre l'évolution des deux provinces suggére une cause commune aux différents

événements (i.e. rifting passif puis "rifting actif”').
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Figure 88: Répartition des provinces magmatiques liées au "rifting actif” du ROE.
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5 Conclusions

Notre étude basée au départ sur la répartition spatio-temporelle du volcanisme du Massif

Central a permis de définir trois périodes géodynamiques majeures a 1'échelle du ROE.

1- A partir de la fin du Crétacé, la phase volcanique pré-rift apparait dans des zones en
surrection. Cette activité est centrée sur la Province Rhénane et est répartie concentriquement

autour de l'arc alpin (Fig 82).

2- Du Priabonien au Miocéne inférieur, les provinces affectées par le volcanisme pré-
rift subissent une extension perpendiculaire aux Alpes a l'origine de la création de grabens
majeurs (Fig 86). Associée a ce rifting, la phase de volcanisme syn-rift se développe entre
1'Oligocéne supérieur et le Mioceéne inférieur. Notons que la taille des grabens diminue
d'Ouest en Est et qu'elle est maximum au niveau du Massif Central. La formation des grabens
suivie d'une phase de volcanisme localisée en leur sein suggére une évolution de type rift

passif.

3- A partir du Miocéne supérieur, une surrection importante est contemporaine de la
phase volcanique "post-rift". L'4ge de ces événements n'est pas totalement synchrone.
Néanmoins, 2 1'échelle du ROE, il existe de réelles similitudes entre les différentes provinces.
La phase de volcanisme "post-rift" est maximum au niveau du Massif Central et son
importance décroit vers 1'Est. Le développement contemporain du volcanisme et de la
surrection suggére une évolution compatible avec le stade initial d'un rift actif qui s'est

manifestée concentriquement au Alpes (Fig 88).
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Résumé:

La formation et la géométrie des rifts continentaux sont étudiées a partir de modeles
analogiques bi-couches, sable-silicone. L'utilisation de discontinuités de vitesse (DV) a la
base du dispositif expérimental modélise la rupture de la partie fragile de la lithosphere
mantellique. Deux séries d'expériences sont menées, avec une DV et deux DV simultanées.
Les expériences avec une seule DV permettent de déterminer le role du rapport de résistance
Sk entre les parties fragile et ductile. Pour des rapports d'épaisseur entre les parties fragile et
ductile, oscillant entre 0,5 et 2, il apparait que le paramétre qui contréle principalement le Srp
est la vitesse d'extension. Pour une vitesse d'extension importante (Sgp <65-70), I'extension
engendre la formation de deux grabens dans la partie fragile. En coupe, le graben situé sur la
partic mobile est asymétrique alors que celui localisé sur la zone fixe est symétrique. Ces
deux grabens sont induits par deux cisaillements conjugués dans la partie ductile, qui relient la
DV et la base de chaque graben. Avec une faible vitesse d'extension (Sgp >65-70), l'extension
entraine la formation d'un seul graben qui correspond au graben asymétrique des expériences
avec un Sgp faible. Dans cette série d'expérience, la déformation de la silicone, globalement
identique a celle des expériences & Sp faible, suggére la présence de deux cisaillements
conjugués. Alors que le cisaillement associé au demi-graben domine toujours le systéme,
l'absence de graben symétrique semble indiquer que le cisaillement associé a ce graben peut
étre trop faible peut dépasser le seuil de résistance a la rupture de la partie fragile. Dans les
expériences a 2 DV simultanées, pour une forte vitesse d'extension (Spp <65-70), la
géométrie du systéme varie en fonction de la distance initiale entre les DV. Lorsque les DV
sont espacées de plus de 6 cm, l'extension induit la formation de deux paires de grabens,
symétrique-asymétrique. Pour une distance initiale de 51 cm, il se crée trois grabens, un
symétrique encadré par deux demi-grabens. Enfin, pour une distance inférieure a 4 cm, le
systtme est caractérisé par deux grabens asymétriques et par l'absence des grabens
symétriques. Pour une faible vitesse d'extension (Spp >65-70), quelle que soit la distance
initiale entre les DV, l'extension génére toujours la formation de deux grabens asymétriques.
Appliqués 2 la nature, ces résultats expérimentaux permettent d'interpréter la géométrie des
deux principaux segments du ROE, le graben du Rhin et le RMC. Le graben du Rhin est
interprété comme le résultat d'une seule rupture de la partie fragile de la lithosphére
mantellique avec une faible vitesse d'extension. La géométrie du RMC s'expliquerait par deux
ruptures simultanées de la partie fragile de la lithosphére mantellique espacées de 50%10 km,
et une vitesse d'extension importante.
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Crustal structures of the Rhinegraben and the Massif
Central grabens: An experimental approach

Laurent Michon and Olivier Merle

Laboratoire Magmas et Volcans, Clermont-Ferrand, France

Abstract Two of the most important segments of the west European Rift, the Rhinegraben
and the Massif Central grabens, show in plan and in cross section a very different crustal
structure. The Rhinegraben and the Massif Central grabens are roughly parallel and formed in
the same time interval (i.e., Priabonian/Oligocene). The Rhinegraben in the north is a single
half graben of ~35 km wide that resulted from the activity of a major detachment fault
running from the surface to a MOHO discontinuity at depth. The Massif Central in the south
is composed of two lateral half grabens, similar to the Rhinegraben, and a near-symmetric
central graben. The opposing detachment faults of the two lateral half grabens reveal a
striking mirror symmetry on either side of the symmetric central graben. Experiments have
been conducted to explain mechanically this contrasted structural evolution in the same rift
system. It is shown that this difference may be attributed to (1) the number of ruptures in the
brittle part of the mantle lithosphere and (2) variations in the extension rate. A single rupture
in the brittle mantle lithosphere results in either a single half graben or a pair of half and
symmetric grabens in low and high extension rate experiments, respectively. Two ruptures in
the brittle mantle lithosphere result in two half grabens in low rate experiments. The number
of grabens is dependent upon the distance between the two ruptures in the brittle mantle
lithosphere in high extension rate experiments and may vary from 2 to 4. Estimation of the
extension rate in the Rhinegraben and the Massif Central matches experimental results and
shows that the strength ratio between lower and brittle crust is the key parameter in
determining the graben geometry.

Atrticle paru a Tectonics, Vol. 19, N°5, 896-904, October 2000
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1 Introduction

La compréhension de la géométrie des bassins li€s aux processus de rifting a fait de
grands progres depuis la derniére décennie (e.g. Allemand et Brun, 1991; Beslier, 1991; Buck,
1991; Benes et Davy, 1996; Scholz et Contreras, 1998; Brun, 1999). Malgré ces progres, les
modalités d'extension associées a l'initiation des grabens sont encore largement controversées.
Les données de géophysique montrent clairement des structures extensives asymétriques a
I'échelle du graben telles que le graben du Rhin (Brun et al., 1992), le rift Malawi (Rosendhal
et al., 1992) et la province des Basin and Range (Allimendinger et al., 1993). Il est ainsi
largement considéré que le rifting passif peut étre induit par une zone de cisaillement
asymétrique a l'échelle lithosphérique (Wernicke, 1985; Voggenreiter et al., 1988).
Néanmoins, différents auteurs proposent que le stade initial dans 1'évolution d'une marge
passive peut étre expliqué par une évolution de type cisaillement pur a 1'échelle lithosphérique
(McKenzie, 1978; Keen et Dehler, 1993; Brun, 1999).

Suite a 1'étude de la géométrie des fossés du ROE, le but de ce chapitre est de
déterminer la structure des grabens liés a une évolution de type rifting passif. De fait, il
apparait de fortes disparités dans la géométrie des segments du rift et l'utilisation de modeles
analogiques dimensionnés a pour but de comprendre la genése des grabens a I'échelle crustal.
En accord avec de nombreux auteui's (e.g. Ranalli et Murphy, 1987; Allemand et Brun, 1991;
Buck, 1991; Davy et Cobbold, 1991; Burg et al., 1994), nous considérons que la lithosphére
continentale est caractérisée par un profil de résistance a quatre couches: deux niveaux
fragiles de forte résistance (la croiite supérieure et la partie supérieure du manteau
lithosphérique) et deux niveaux ductiles (la crofite inférieure et la partie inférieure de la
lithosphére mantellique). Pour une telle stratification lithosphérique, il a été montré que la
déformation crustale est contrflée par la rupture de la partie fragile de la lithosphére
mantellique (Beslier, 1991; Brun et Beslier, 1996).

Dans ce chapitre, nous examinons & l'échelle crustale la géométrie des grabens
résultant de la rupture de la lithosphere mantellique fragile. On sait d'aprés la géomécanique
que la résistance d'un matériau visqueux est dépendante de la vitesse de déformation. Le taux
d'extension est alors considéré comme un paramétre de premi€re importance contrdlant la

géométrie des grabens. Nous étudierons ainsi l'influence du rapport de résistance entre les

169




Chapitre 3: Modé€lisation du rifting continental

N

crofites fragile et ductile, et le r6le du nombre de ruptures mantelliques a l'origine des

différentes géométries extensives.
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2 Dimensionnement et dispositif expérimental

2.1 Dimensionnement

La modélisation analogique de la déformation crustale est similaire i Ia nature si les
modeles expérimentaux et les systémes naturels sont caractérisés par une distribution
identique des contraintes, des densités et des rhéologies (Hubbert, 1937). La lithosphére
continentale avec un gradient géothermique normal est considérée comme un modéle 2 quatre
couches dans lequel la déformation est initiée par la rupture du manteau fragile (Beslier,
1991). Lorsqu'une rupture de la lithosphére mantellique se produit, les structures crustales
induites sont fortement dépendantes du couplage mécanique entre les parties fragile et ductile
de la crofite. Le couplage fragile/ductile peut &tre estimé 2 partir du rapport de résistance entre
les crofites supérieure et inférieure (Allemand, 1989; Beslier, 1991; Benes et Davy, 1996;
Brun, 1999). Nous utilisons ce rapport de résistance pour répondre aux lois du
dimensionnement et aux similarités entre la nature et les expériences. C'est un nombre sans

dimension qui doit étre du méme ordre de grandeur dans les modéles et la nature.

SD Modéle SD Nature

La résistance Sr d'un matériau fragile correspond a la contrainte différentielle G,-G;
(ou oy et 03 sont respectivement les contraintes principales maximum et minimum). Elle
augmente linéairement avec la profondeur 4 et fluctue en fonction de la densité p, I'angle de
friction interne ¢, I'accélération gravitaire g et la cohésion 1o (équation 2, 3 et 4). La relation

entre 01-03 & la rupture est donnée par 1'équation:

o,=a+bo,=p.g.h, 2)

o,
a=21,4b 3)
b= 1+sin¢ “@

" 1-sing
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Dans la croiite supérieure, la densité moyenne p, est d'environ 2700 kg.m'3 (une croiite
continentale avec une composition moyenne granitique). La cohésion est de 'ordre de 10" Pa
et l'angle de friction est proche de 30°. Ces valeurs de la nature permettent de déterminer la
résistance Sr de la partie supérieure fragile de la crofite. Dans les expériences, nous utilisons

un matériau sans cohésion. La résistance de la partie fragile se simplifie alors:

2
Sy =0,—0, =§.p.g.hF S)

Dans la croiite inférieure ductile, la résistance Sp est dépendante de la viscosité u et du
taux de déformation € qui est calculé a partir de la vitesse d'extension V et de I'épaisseur de la

crofite ductile Ap.

Sy =t 6
D hD ( )

Le rapport de résistance peut alors étre estimé dans la nature et dans les expériences.
Dans nos modeles, il se simplifie en:

%-p8hy Y .p.ghyhy
= = (7)
U.€ uv

Sk
Sp

Dans nos expériences, la crofite fragile est construite en sable de Fontainebleau qui
correspond 2 un matériau sans cohésion (Davison et al., 1993) avec une densité p, de 1400
kg.m™. Le rapport des longueurs étant de 10, 1 cm dans les modeles représente 10 km dans
la nature. L'angle de friction interne ¢ est un nombre sans dimension qui doit étre similaire
dans la nature et dans les expériences (@nanre=30° €t @sar.=30°). Enfin, nous avons utilisé une

silicone d'une viscosité ;tm=3.104 Pa.s pour simuler la crofite inférieure (u,,:lO21 Pa.s).

Les expériences ont pour but de comprendre les mécanismes de la déformation
crustale dans un contexte faiblement extensif, de quelques dizaines de kilomeétres (10-40 km)
en prés de 10 Ma. Le taux de déformation dans la nature varie de 10%% 2 10"® 5%, Pour que les
rapports de résistance soient identiques dans les expériences et dans la nature (de quelques
dizaines 4 quelques centaines), le taux d'extension varie dans les expériences de 15 a 0,15

cm/h, ce qui correspond 2 des rapports de résistance de 1,5 a 132, respectivement.
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2.2 Dispositif expérimental

Le dispositif expérimental utilisé€ dans les expériences mesure 50 cm de long et 3 cm
d'épaisseur. I est constitué d'une couche supérieure de sable et une partie inférieure de
silicone. La partie supérieure est stratifiée horizontalement par une alternance de couches de
sables de couleurs différentes qui constituent des marqueurs passifs. La couche ductile est une
silicone rose homogéne dans la plupart des expériences. Néanmoins, nous avons utilisé une
silicone stratifiée verticalement afin de déterminer la déformation interne du niveau ductile,
suivant une procédure expérimentale décrite en détail par certains auteurs (Dixon, 1974;
Merle, 1982; Brun et Merle, 1985; Allemand, 1990).

Les modeles reposent sur une plaque qui simule la limite entre la crofite et le manteau
fragile. Comme dans les expériences de Basile et Brun (1999), la rupture de la partie fragile
de la lithosphére mantellique qui contrdle la déformation crustale, est modélisée par une
discontinuité de vitesse (DV) le long de la plaque basale (Fig 89). Durant les expériences, des
photos de la surface des modeles sont prises a intervalles réguliers. A la fin de chaque
expérience, le sable est mouillé et le modele est découpé en tranches perpendiculaires 2 la

direction des structures. Il est ainsi possible d'analyser la géométrie des grabens et la

déformation interne de la silicone.

(" N
. Croilte fragile \i— Coutie
% Crotite ductile B \—\— T ;fg& Figure 89: Profils de résistances dans la
- Rupture / \ nature (a) et le modéle (b), et dispositif

expérimental simulant la rupture en extension

de la partie fragile de la lithosphére

mantellique.
- Couche fragile Sable
; &Gl -------
H Couche ductile Stlicone
=
Dv
Feuille plastique y

Nous avons effectué deux séries d'expériences afin de tester l'influence du
nombre de DV dans le type de déformation. La premiére série a été réalisée avec des modéles
ne comportant qu'une seule DV. Le dispositif est constitué d'une bordure fixe et d'une bordure

mobile, paralléles. La bordure mobile est tirée par un vérin relié 4 un moteur pas-a-pas dont la
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vitesse est contrdlée par un ordinateur (Fig 90a). Une feuille de plastique 2 la base du modele
est solidaire de la bordure mobile et recouverte par la silicone. La limite de cette feuille de
plastique parallgle 2 la bordure induit une DV au centre du dispositif lors de lI'extension. La
deuxiéme série d'expériences a été réalisée avec deux DV i la base des modeles. La bordure
fixe des expériences a une DV est remplacée par un second mdr mobile auquel est attachée
une feuille de plastique (Fig 90b). Trois expériences préliminaires ont permis de tester
linfluence des bordures libres et des limites latérales de la feuille plastique sur la géométrie
des structures formées (Fig 91). 1l apparait que pour les trois géométries, les structures
formées sont identiques. Lorsque la silicone déborde des limites latérales du film plastique, il
se crée 2 l'aplomb des bords latéraux du film des zones de décrochement qui rejoignent les

grabens linéaires.

( y
A) Dispositif a 1 DV B) Dispositif a 2 DV
Moteur pas-i-pas Moteur pas-3-pas
Ordinatenr
——
Vérin
Bord bv
mob;r: ?&‘:
\ »

Figure 90: Dispositifs expérimentaux réalisés pour les expériences a une DV (A) et a deux DV (B).

| Figure 91: Dispositifs

o Bordure expérimentaux permettant de
l libre

tester l'influence des bordures

libres sur la géométrie des

Bordure grabens (vue de dessus).
mobile
~— = Dispositions Vern
—_—— de la couche =
—— e de silicone ¢
i,
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3 Modéles a DV unique

Le but de ces expériences est d'étudier la géométrie et les mécanismes de déformation
associée a l'activité d'une DV unique. L'équation 7 montre que le rapport de résistance (Sgp)
est dépendant de la vitesse d'extension et du rapport d'épaisseur entre les parties fragile et
ductile du modéle. Nous avons réalisé dans un premier temps plusieurs expériences avec la
méme quantité d'extension et des rapports d'épaisseurs constants afin de déterminer le r6le de
la vitesse d'extension sur la géométrie des grabens. En prenant des vitesses de déplacement de
la bordure mobile différentes, Spp varie de 1,5 a 132. En revanche, 'utilisation d'une vitesse
d'extension identique dans des expériences ol le rapport d'épaisseur fragile/ductile varie,
montre que le rapport de résistance fluctue peu. De fait, pour des vitesses d'extension rapides
(15 cm/h), Sgp fluctue entre 1,5 et 1,7 lorsque le rapport d'épaisseur varie de 0,5 a 2. Avec
une variation identique du rapport d'épaisseur et une vitesse de 1 cm/h, le rapport de
résistance varie de 22 a 25. Enfin, si la vitesse d'extension est trés faible (0,15 cm/h), Sgp est
légeérement plus sensible aux variations d'épaisseurs (de 150 a 170 pour des rapports

d'épaisseur oscillant entre 0,5 et 2).

3.1 Influence du rapport de résistance

3.1.1 Rapport de résistance inférieur a 65-70

Dans les expériences avec Sgyp inférieur a 65-70, I'extension induit la création de deux
grabens linéaires et paralleles (Fig 92a). L'un est symétrique et localisé sur la partie fixe.
L'autre est asymétrique et situé sur la zone mobile (i.e. a 'aplomb de la feuille plastique) (Fig
92b). En coupe, le graben asymétrique présente une faille bordi¢re majeure dont le regard est
tourné vers le graben symétrique. L'amincissement de la couche ductile est principalement

localisé entre les deux grabens.
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Grabens Grabens
symétriques asymétriques

B Graben Graben Graben Graben
symétrique asymétrique symétrique asymétrique

e | l l

DV DV

\. S

Figure 92: Vues de dessus et en coupe de deux expériences a 1 DV et faible rapport de résistance. A) Les
grabens sont linéaires et paralléles entre eux et a la bordure mobile. B) Le graben sur la partie fixe est
globalement symétrique et celui sur la partie mobile présente une asymétrie induite par une faille de
détachement majeure. Le sable blanc en coupe est rajouté en fin d'expérience pour préserver les structures lors

du mouillage du modéle.

Les expériences réalisées avec le méme rapport de résistance permettent de définir
deux constantes Ca et Cb. La premiére (Ca) correspond 2 la largeur du graben symétrique.
Lorsque Sgp est proche de 25, Ca mesure 2 cm. La constante Cb est la distance entre le centre
du graben symétrique et la faille de détachement du graben asymétrique. Cb mesure pres de 8
cm dans le cas d'un rapport de résistance de 25. Cette constante Cb augmente cependant
légerement au cours de I'expérience car le graben symétrique est fixe et le graben asymétrique
est mobile. Pour un méme taux d'extension, cette valeur de Cb augmente pour des rapports
d'€épalsseur Crolssanmnts.

Enfin, cette géométrie globale avec un graben symétrique et un graben asymétrique ne
varie pas. Dans le cas d'une trés grande vitesse d'extension (15 cm/h et un rapport de

résistance de 1,5), la géométrie initiale des grabens est identique aux autres cas (i.e. deux
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grabens) (Fig 93a). Apres 4,25 cm d'extension, la géométrie globale du systéme est largement
perturbée par la création de nouvelles failles (Fig 93b). Cette évolution de la structure au
cours du temps est cohérente avec les modéles de Beslier (1991) ol 'expérience avec la plus
grande vitesse et la plus importante quantité d'extension présente un état final caractérisée par

une géométrie diffuse.

(

A Stade initial B stadefinal

\. /

Figure 93: A) Géométrie initiale des grabens dans U'expérience a trés faible rapport de résistance (1,5) et a

grande vitesse d'extension (15 cm/h). B) Géométrie finale de l'expérience aprés 4,25 cm d'extension.

3.1.2 Rapport de résistance supérieur a 65-70

Dans les expériences avec Sgp supérieur & 65-70, I'extension induit la création d'un
unique graben asymétrique sur la partie mobile (Fig 94a). Ce demi-graben est globalement
linéaire et paralléle 4 la bordure mobile. En coupe, le graben est similaire au demi-graben
formé durant les expériences avec un faible Spp (Fig 94b). 1l est limité par une faille de
détachement majeure qui génére un maximum de subsidence au pied d'elle méme. Dans toutes
les expériences, plus I'épaisseur de la couche fragile augmente, plus la largeur des grabens est
importante et moins 'asymétrie du demi-graben est prononcée (Fig 95).

Malgré 1'absence du graben symétrique, il est intéressant de noter que la déformation
de la silicone est globalement identique a celle des expériences avec un faible rapport de

résistance (Fig 96).
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\ Graben asymétrique

Figure 94: Expérience a fort rapport de résistance. A) Vue en carte du graben asymétrique. B) Vue en coupe. La
faille majeure correspond & une faille de détachement qui contréle la subsidence maximum du graben. Le sable

noir a été rajouté en fin d'expérience pour préserver les structures lors du mouillage.
4

N

épaisseur de sable: . ‘
5¢cm épaisseur de sable:

( 5cm
20 mm _ 18 mm

DV y

DV

.

Figure 95: Vue en coupe des grabens induits lors d'expériences avec une épaisseur de sable croissante.

( 5cm

7

.
Figure 96: Comparaison de l'amincissement de la silicone dans les expériences a

faible et fort rapports de résistance. La géométrie de l'amincissement de la silicone

est globalement identique dans les différents cas.
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3.2 Déformation interne de la couche ductile

Dans certaines expériences, l'utilisation d'une silicone verticalement stratifiée permet
de déterminer la déformation interne de la couche ductile.

Lorsque Srp est égal a 24, il se crée deux grabens en surface. Les coupes
perpendiculaires au systtme montrent que la déformation dans la silicone (i) differe
légérement d'une coupe & l'autre, (ii) est principalement localisée entre les deux grabens, et
(iii) est due a des zones de cisaillement conjuguées ayant un pendage de 25-30° (Fig 97). La
variation du pendage des failles dans le sable (60°) et des zones de cisaillement dans la
silicone (25-30°) confére a ces détachements une forme listrique. Les coupes permettent de
définir deux domaines de cisaillements conjuguées. Le premier domaine correspond a deux
zones de déformation formant une symétrie de miroir plus ou moins prononcée, centrée entre
la position initiale (DVi) et la position finale de 1a DV. Lorsque les deux zones de cisaillement
sont bien exprimées, chacune semble relier la base "fragile” d'un graben et le centre de
symétrie du systéme. Dans toutes les expériences, la zone de cisaillement associée au graben
asymétrique est toujours présente et affecte la totalité de la couche de silicone. La mesure des
valeurs de cisaillement (y) montre que la déformation est toujours maximum le long de cette
zone de cisaillement principale (Fig 98). Le second domaine présente également une symétrie
de miroir centrée a la base du graben symétrique. Ces zones de cisaillement conjuguées ne
déforment que la partie supérieure de la silicone et sont vraisemblablement liées au

développement du graben symétrique (Fig 98).

(" Graben Graben "\ Figure 97: A) Vue en
symétrique asymétrique

coupe de la déformation

interne affectant la couche

de silicone lors de

, l'expérience  avec  un

B o e s 7 rapport de résistance de
5cm

24. B) Les marqueurs

initialement verticaux

dans la silicone

72l

permettent de déterminer

deux séries de zones de

Zones de cisaillement Zones de cisaillement
\_ symétriques asymétriques )

cisaillement conjuguées.
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Valeurs de ¥
10?)

\. J

Figure 98: Valeur de cisaillement au sein de la silicone. La zone de cisaillement reliant le graben asymétrique et

la base du systéme est toujours caractérisée par les valeurs maximums.

L'analyse de la déformation de la partie ductile montre que le fait principal des
expériences a I'échelle crustale, est le développement systématique d'une zone de cisaillement

majeure associée 2 la faille de détachement du graben asymétrique.
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4 Modeéles a 2 DV simultanées

4.1 Rapport de résistance inférieur a 65-70

Dans les expériences avec un faible rapport de résistance, la géométrie globale du
systeme est fonction de la distance initiale entre les DV. Lorsque cette distance est supérieure
a 6 cm, chaque DV induit la création d'une paire de grabens symétrique et asymétrique,
identique a celle formée dans les expériences a 1 DV et faible rapport de résistance. Plus la
distance initiale entre les DV est importante et plus celle entre les grabens symétriques
augmente (Fig 99). Cette série d'expérience correspond ainsi & une confirmation des
expériences a 1 DV: a faible rapport de résistance, chaque DV est a l'origine de la formation

d'un couple de grabens, symétrique et asymétrique.

4 )
Grabens Grabens
symétrique/asymétrique 10 cm symétrique/asymétrique
. )
v Y 4. .
\ DV DV y

Figure 99: A) Vue en carte des expériences avec deux DV simultanées (rapport de résistance de 18). Les
grabens sont linéaires et paralléles aux bordures du systéme. B) En coupe, chaque DV génére la formation d'un

graben asymétrigue et d'un graben symétrigue, d'une maniére similaire aux expériences a 1 DV et faible rapport

de résistance.
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Dans les expériences avec une distance initiale entre les DV de 5%l cm, I'extension
induit la création de seulement trois grabens (Fig 100a). Les deux grabens externes sont
asymétriques et ont une vergence Opposee, alors que le graben central est globalement
symétrique (Fig 100b) avec une tres légere asymétrie s'inversant selon les coupes. La distance
entre le graben central et les deux failles bordieres des demi-grabens latéraux est identique a
1a constante Cb dans les expériences a une DV. Ceci suggére que le graben central symétrique
est commun aux deux demi-grabens latéraux (Fig 101). De fait, la distance entre ces deux
grabens asymétriques est trop faible pour permettre le développement d'un graben symétrique
associé 2 chaque demi-graben. Quel que soit le rapport d'épaisseur, cette géométrie a trois

grabens reste constante (Fig 102).

4 )
Figure 100: A) Formation de
trois grabens linéaires lors
des expériences a 2 DV
A espacés de 5t1 cm. B) En
coupe, les deux grabens
externes sont asymétriques et
de vergences opposées. Le
raben central st
Graben Graben Graben g i €
asymétrique symétrique asymétrique globalement symétrique.
-
Zone d'interaction w
des deux grabens

. . L symétriques
Figure 101: Interaction entre deux grabens symétriques :

lors des expériences avec une distance initiale entre les

DV de 5+1 cm. Le graben central symétrique semble étre

le produit de la superposition des deux grabens

symétriques associés a chaque DV.

Graben Graben

PN PP 7 B e e

L asymétrique 4 cm asymétrique
)
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( N
Grabens Grabens Grabens
asymétriques symétriques asymétriques :
5cm
mmemsem—————— DV DV
. J
Figure 102: Expériences avec un rapport d'épaisseur entre les parties fragile et ductile de 0,5

(A) et de 2 (B). Dans les deux cas la distance initiale entre les DV est de 5 cm et l'extension

induit la création de 3 grabens.

Enfin, pour une distance initiale entre les DV inférieure a 4 cm, le systéme est réduit a
deux demi-grabens latéraux. La distance entre ces deux grabens est inférieure a Cb et ne

permet pas le développement des grabens symétriques associés a chaque DV (Fig 103).

( Grabens asymétriques ) Figure 103: Vue en coupe des
s c deux demi-grabens induit par
: la présence de 2 DV espacées
initialement de moins de 4 cm.
Notons la disparition des

grabens symétriques.

En résumé, la géométrie générale du systéme dépend essentiellement de la distance

initiale entre les DV (Fig 104).
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~N

C)

DV DV

\ J

Figure 104: Représentation schématique des structures formées avec 2 DV et un faible rapport de résistance. A)

La distance initiale entre les deux DV est suffisamment importante pour que chaque DV induise la création d'une
paire de grabens symétrique-asymétrique. B) Lorsque la distance initiale entre les DV est de 5t1 cm, les
grabens symétriques se superposent et ne forment plus qu'un graben central unique. C) Pour une distance
initiale entre les DV inférieure & 4 cm, il ne se crée que deux grabens asymétriques et la distance entre ces deux

grabens est trop petite pour permettre le développement des grabens symétriques associés.

4.2 Rapport de résistance supérieur a 65-70

Dans les expériences avec un fort rapport de résistance et 2 DV, l'extension induit
toujours la création de deux grabens asymétriques quelle que soit la distance initiale entre les
DV (Fig 105). Ceci confirme les résultats obtenus dans les expériences a 1 DV et fort rapport

de résistance.

{ Graben Graben )
asymétrique 5cm asymétrique

. v DV )

Figure 105: Vue en coupe des structures induites lors de l'extension dans les expériences avec un

fort rapport de résistance. Chaque DV est a l'origine d'un graben asymétrique unique.
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5 Interprétations

5.1 Parametres influents sur le rapport de résistance

5.1.1 Réble du rapport d'épaisseur

Il est intéressant d'analyser 1'influence du rapport d'épaisseur (entre les parties fragile
et ductile) sur Sgp. Dans les modéles, il apparait que le rapport de résistance atteint un
maximum pour un rapport d'épaisseur de 1 et décrofit pour des valeurs tendant vers O et I'infini
(Fig 106).

Dans la nature, ces valeurs du rapport d'épaisseur fluctuent entre 0,5 et 2 selon le
gradient géothermique. Pour des vitesses d'extension importantes (4 a 2 km.Ma™!, soit 8 &
10.10"! m.s™ dans le modgle), le rapport de résistance varie entre 29 et 33 et n'a pas d'effet
sur le nombre de grabens. L'extension entraine toujours la création de deux grabens
symétrique et asymétrique. Pour une vitesse d'extension de 1,8 kmMa™’ (6.10" m.s” dans le
modéle), un rapport d'épaisseur variant de 0,5 a 2 peut induire la formation de deux grabens
ou d'un unique graben asymétrique. Si la vitesse d'extension est inférieure a 1,8 km.Ma-1 (<
6.10"" m.s™" dans le modgle), quel que soit le rapport d'épaisseur, I'extension induit toujours la

création d'un unique graben.

Figure 106: Rapport d'épaisseur en fonction
du rapport de résistance pour 5 vitesses
Sp/Sp d'extension: 2, 4, 6, 8 et 10.10" m.s". Le
rapport de résistance est fortement influencé
par le rapport d'épaisseur pour de faibles

vitesses d'extension. Il est par contre

faiblement influencé par le rapport

d'épaisseur pour des vitesses d'extension

0 . A . .
02 05 1 2 5 importantes.

Rapport d'épaisseur
fragile/ductile
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5.1.2 Réle de Ia vitesse d'extension

En considérant les deux valeurs extrémes du rapport d'épaisseur dans les exemples
naturels (0,5 et 2), la Figure 107 montre que Sgp est plus sensible aux variations du taux
d'extension qu'aux variations du rapport d'épaisseur. Quel que soit le rapport d'épaisseur, il se
crée toujours un demi-graben unique pour des vitesses d'extension inférieures a 525-6 10
m.s” (1,7-1,9 km.Ma!). Pour des valeurs supérieures, 1'extension induit la formation de deux
grabens, un symétrique et un asymétrique (Fig 107). La vitesse d'extension est donc le

paramétre principal qui contrdle la géométrie des grabens dans la nature.

r ~\ Figure 107: Réle de la vitesse d'extension sur le
Sp/Sp rapport de résistance pour des rapports
d'épaisseur R de 0,5, 1 et 2. Pour des vitesses
inférieures a 5,25-6 10 st lextension
induit la création d'un unique demi-graben.
Pour des valeurs de vitesse supérieures, il se
forme toujours deux grabens. La projection du
rapport de résistance pour le graben du Rhin

établi a partir des données géologique se situe

dans le domaine d'un graben asymétrique

\ 5256 10711 Viese deension ) unique. En revanche, le Rift du Massif Central

est dans le domaine des 2 grabens.

5.2 Géométrie des structures

L'amincissement de la silicone dans les expériences 2 une DV et a faible ou fort
rapports de résistance montre de fortes analogies (Fig 96). Dans les expériences a Spp
inférieur & 65-70, l'amincissement est localisé entre les deux grabens et est principalement lié
aux zones de cisaillement majeures. Dans les expériences a fort Sgp (>65-70), la forme de
I'amincissement de la silicone, globalement identique a celle des modeles & faible rapport de
résistance, suggére également la présence de deux zones de cisaillement conjuguées initiées
par la DV. Selon cette hypothése, I'absence du graben symétrique indiquerait que la zone de
cisaillement secondaire, associée au cisaillement principal, est trop faible pour dépasser le
seuil de résistance a la rupture de la partie fragile.

Nous considérons donc qu'une discontinuité de vitesse engendre toujours deux zones

de cisaillement conjuguées, centrées sur la DV. Dans le cas d'un fort rapport de résistance (i.e.
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vitesses d'extension faibles), la zone de cisaillement secondaire ne conduit pas a la formation
du graben symétrique.

A linverse, si Sgp est faible (i.e. pour des vitesses d'extension importantes), ces deux
cisaillements sont globalement symétriques au stade initial et induisent la formation des deux
grabens. Lorsque la quantité d'extension augmente, le graben situé sur la partie mobile devient
asymétrique alors que le second reste symétrique. La zone de cisaillement secondaire associée
au graben symétrique devient de moins en moins active, tandis que la déformation cisaillante
est enregistrée le long du cisaillement principal li€ au demi-graben. Cette évolution est en
accord avec les expériences de Brun et Beslier (1996, Fig 5) a 1'échelle lithosphérique ot le
graben symétrique devient progressivement inactif et ol la déformation se concentre au

niveau du graben asymétrique.

Nos expériences a l'échelle crustale permettent d'estimer, pour différentes vitesses
d'extension, l'influence de la distance initiale entre les zones de ruptures au sein de la partie
fragile de la lithosphére mantellique. Dans les expériences a deux DV avec un fort rapport de
résistance, l'extension entraine toujours la formation de deux grabens asymétriques. Ceci
montre que pour des vitesses d'extension faibles, la géométrie globale n'est pas controlée par
la distance initiale entre les DV et que chaque rupture de la partie mantellique fragile génere
un graben asymétrique unique dans la croite (Fig 108). A T'inverse, les expériences avec un
faible Sgp (i.e. vitesses d'extension importantes) révélent que la géométrie et le nombre de
grabens sont contrdlés par la distance initiale entre les DV (Fig 108).

En accord avec le rapport de longueur (L*=10°), pour une distance initiale entre deux
ruptures de la lithosphére mantellique supérieure a 60 km, soit une distance entre les deux
failles de détachement externes supérieure 2 160 km (2 Cb), I'extension devrait induire la
formation de deux paires de grabens (symétriques et asymétriques): chaque paire étant le
résultat d'une rupture de la lithosphére mantellique fragile sous-jacente. La largeur des
grabens symétriques devrait étre de 20 km. Au contraire, si la distance initiale entre les
ruptures est inférieure 3 40 km, ce qui correspond & une distance entre les deux failles de
détachement inférieur 4 2Cb, l'extension devrait former seulement deux grabens asymétriques

car la distance les séparant est trop faible pour initier le développement des grabens

symétriques. Enfin, entre ces deux extrémes, un cas particulier peut €tre delini pour une
distance initiale de 50+10 km entre les deux ruptures de la partie fragile de la lithosphére
mantellique. Il devrait se créer un graben globalement symétrique de 20 km de large, encadré

par deux demi-grabens.
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- )
1DV
O<d<d
2DV 4<d<6 :
d>6
. J/

Figure 108: Tableau récapitulatif des différentes géométries obtenues pour une et deux DV et des
vitesses d'extension différentes. d correspond a la distance initiale entre les DV (en cm dans les
modéles). Dans la nature, d correspond a la distance initiale entre les deux ruptures de la partie

fragile de la lithospheére mantellique (en dizaine de km).
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6 Applications au ROE

6.1 Le graben du Rhin

La géométrie du graben du Rhin a été décrite dans le Chapitre 2. Les faits majeurs sont
(i) une forte asymétrie du graben liée a la présence de failles majeures qui s'enracinent au
niveau du Moho et (ii) une inversion de cette asymétrie au niveau de la faille hercynienne de
Lalaye-Lubine-Baden-Baden.

Le graben résulte d'une extension lithosphérique qui a débuté au Priabonien et qui s'est
poursuivie de maniére identique dans les parties nord et sud jusqu'a 'Oligocéne supérieur, soit
durant prés de 10 Ma (Villemin et al., 1986). A partir de la fin de I'Oligoceéne, 'évolution des
moitiés nord et sud différe. Au Sud, la subsidence décroit rapidement, alors qu'au Nord, elle
continue globalement jusqu'a l'actuel. L'épaisseur des sédiments et I'amincissement crustal est
donc plus important dans la partie nord que dans la moiti€ sud.

Au Nord, la quantité d'extension de la crolte supérieure déduite a partir du
comblement sédimentaire est estimée entre 5 et 7 km. En considérant une préservation du
volume de la crofite, la valeur d'extension totale est de prés de 17 km (Brun et al., 1992). Dans
cette partie nord, 1'extension résulte, d'une part, de I'évolution liée au ROE, et, d'autre part, de
l'interaction avec l'extension de la Mer du Nord (Zijerveld et al., 1992; Kooi et al., 1991).
Afin de déterminer la quantité d'extension uniquement liée au ROE, nous utiliserons la valeur
d'extension obtenue dans la partie sud du graben du Rhin (12 km) (Bois, 1993).

La vitesse d'extension de la partie sud est proche de 3,8 10" m.s! (12 km en 10 Ma).
D'apres les profils sismiques, le rapport d'épaisseur entre la croiite fragile et la crofte ductile
est de 2 (Brun et al., 1992). Les équations 2, 3, 4 et 6 permettent de calculer un rapport de
résistance de 88. Le rapport de résistance et la vitesse d'extension du graben du Rhin, reportés
dans la Figure 107, montrent que ce graben se situe dans le champ du graben asymétrique
unique.

Comme le prévoit nos expériences, la géométrie du graben du Rhin présente de fortes
similitudes avec le graben asymétrique obtenu dans les expériences 2 1 DV et un fort Sgp (Fig

109). Dans la nature et les expériences, le graben est limité par une faille de détachement
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principale et le maximum de subsidence est localisé au pied de cette faille bordi¢re. Dans les
expériences, des failles conjuguées peuvent se créer vers le centre du graben. Dans le graben
du Rhin, les premiéres failles & se former ont vraisemblablement été les failles externes. De
plus, la faille de détachement majeure & regard vers I'Est est sans doute restée active pendant
que les blocs basculés se formaient progressivement vers 1'Ouest. Enfin, les expériences
suggérent que chaque partie du graben du Rhin (au Nord et au Sud) résultent d'une seule
rupture au sein de la partie fragile de la lithosphére mantellique. La faille hercynienne de
Lalaye-Lubine-Baden-Baden est alors interprétée comme une faille de transfert reliant les

deux ruptures de la partie fragile.

"\ Figure 109: A) Coupe a l'échelle
Est crustale de la partie sud du graben du
A : Rhin déduite du profil ECORS-

RN
%

DEKORP (d'aprés Brun et al., 1992).
Le graben est limité & 'Ouest par une

faille majeure de détachement et la

subsidence maximum s'est produite au
pied de cette faille. B) Géométrie du
graben asymétrigue formé lors d'une
expérience a fort rapport de résistance
avec une DV unique. Le demi-graben
est limité par une faille permanente

similaire a la faille bordiére du graben

du Rhin et la DV qui représente la

rupture du manteau lithosphére

6.2 Le Rift du Massif Central

Comme pour le graben du Rhin, la géométrie et 1'évolution du Rift du Massif Central
(RMC) ont été largement détaillées dans le Chapitre 1. Nous en résumerons les faits majeurs
afin d'interpréter la géométrie des grabens.

Le RMC est une structure de 180 km de large, composée de deux grabens
asymétriques latéraux (le demi-graben de la Bresse a 'Est et celui de la Limagne a 'Ouest) et
d'un graben central globalement symétrique de 20 km de large (le graben de Roanne-
Montbrison) (Fig 110). Selon une coupe Est-Ouest, le RMC est bordé par deux failles
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majeures de vergence opposée (failles de la Limagne et de la Bresse) et caractérisé par une

symétrie de miroir centrée sur le graben de Roanne-Montbrison.

( )
Ouest Volcanisme Oligocéne supérieur- Est
L Miocéne inférieur |
']r Forez l M™ du
. Lyonnai
0 km Limagne RM. -yonnais Bresse
30 km
7 Moh
50 km °
\ J

Figure 110: A) Géométrie du RMC a l'échelle crustale selon une coupe Est-Ouest. Les données
géophysiques montrent trois inflexions du Moho. Deux sont réparties de part et d'autre du graben de
Roanne-Montbrison et la troisiéme est située a l'aplomb du graben de la Limagne. L'amincissement crustal
situé a l'aplomb de ce graben est interprété comme le résultat de l'extension asymétrique a 1'Oligocéne
supérieur. B) Structure des grabens obtenue a partir d'une expérience a faible rapport de résistance et une
distance initiale entre les DV de 5 cm. Les grabens de la Limagne et de la Bresse correspondent aux deux

demi-grabens latéraux et le graben de Roanne-Montbrison est comparable au graben central symétrique.

Le RMC résulte d'une extension Est-Ouest qui s'est déroulée pendant une dizaine de
Ma et durant laquelle les grabens se sont comblés de plusieurs centaines a plusieurs milliers
de metres de sédiments. De 1'Eocéne supérieur a l'Oligocéne moyen, l'extension est
symétrique et induit la création des trois grabens principaux. A partir de 1'Oligocéne
supérieur, elle devient asymétrique et localisée uniquement dans la partie ouest du rift. Cette
phase d'extension asymétrique est responsable de l'amincissement crustal important a
I'aplomb du graben de la Limagne (25% d'amincissement crustal). Les données de
géophysique montrent qu'il existe deux inflexions du Moho situées sous la bordure
occidentale du Forez et a I'aplomb de la partie orientale des Monts du Lyonnais (Zeyen et al.,
1997a; Bergerat et al., 1990). Ces deux remontées du Moho ne s'accordent pas avec une

évolution asymétrique.
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La quantité d'extension de la crofite supérieure peut étre estimée a 10-15 km a partir de
la géométrie de failles majeures. Cependant, comme dans le graben du Rhin, cette valeur est
inférieure a celle déduite des données géophysiques (25-30 km) (Bois, 1993). Cette différence
peut rendre compte du fluage de la croiite inférieure durant 1'extension. Les équations 2, 3, 4
et 6 permettent de déterminer le rapport de résistance du RMC entre 39 et 47. Contrairement
au graben du Rhin, ces points se projettent dans le domaine des deux grabens, symétrique et
asymétrique, de la Figure 107. Ceci suggere fortement que la géométrie du RMC peut €tre
interpréter a I'aide des expériences a 2 DV et faible rapport de résistance.

Ainsi, le RMC pourrait résulter de deux ruptures de la partie fragile de la lithosphere
mantellique. La présence du graben symétrique de Roanne-Montbrison encadré par les deux
demi-grabens latéraux de la Bresse et de la Limagne, peut étre comparée a la géométrie
obtenues dans nos expériences avec un faible rapport de résistance (Fig 110b). L'inversion de
la vergence des failles majeures, vers I'Est dans le graben de Roanne et vers 1'Ouest dans le
graben de Montbrison est comparable a l'alternance de la 1égére asymétrie du graben central
dans les expériences (Fig 111). D'aprés le rapport de longueur utilisé dans les expériences,
cette géométrie du RMC aurait été induite par deux ruptures de la partie fragile de la
lithosphére mantellique espacées initialement de 5010 km. Ces deux ruptures
correspondraient aux deux inflexions du Moho situées de part et d'autre du graben de Roanne-
Montbrison (Fig 110). La réactivation de failles hercyniennes dans la partie fragile de la
crolite pourrait également expliquer la distance entre les deux failles bordiéres, qui est

légérement supérieure a celle observée dans les expériences.

f Graben Graben Graben \
asymétrique symétrique asymétrique
L . 4 Figure 111: Vue de surface d'une
L g L . expérience & faible rapport de
E 4 F T résistance. Le  graben  central
[ F 1— globalement symétrique présente une
[ :: k ] faille dominante dont la vergence
K 5 Iﬁ ] alterne.
. E Pl
; R
5cm
\_ ———————— B,

Enfin, la structure du rift au niveau du horst du Morvan, avec deux grabens latéraux

sans graben central, peut s'expliquer soit par deux ruptures de la partie fragile de la
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lithosphéere mantellique espacée par moins de 40 km, soit par une augmentation du rapport de
résistance liée a une vitesse d'extension moins importante. Nous privilégierons la premiére
hypothése car lors d'une expérience & 2 DV réalisée avec une distance initiale entre les DV se
réduisant progressivement de 5 a 0 cm, le graben central se rapproche progressivement d'un
demi-graben latéral et disparait pour laisser un horst central limit€ par les deux grabens
latéraux. C'est cette disposition globale qui apparait sur la carte géologique de la France (Fig

112) (Allemand, 1990).

Grabens du
Massif Central

Socle
[:] hercynien

Figure 112: Carte schématique des

grabens de la partie septentrionale du

RMC. Le graben de Roanne est connecté
avec le graben de la Limagne au niveau

du bassin de Vichy. Au Nord, le horst du

Morvan est encadré par deux grabens
(Limagne et Bresse) alors qu'au Sud,
l'extension a engendré la formation de
trois grabens (Limagne, Roanne-

Montbrison et Bresse) .
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Résumé:

La comparaison de nos expériences analogiques a l'échelle crustale et des modeles a
l'échelle lithosphérique effectués au laboratoire de Géosciences Rennes montrent une
compatibilité des résultats obtenus. Avec une discontinuité de vitesse, les expériences a faible
vitesse d'extension engendrent la formation d'un unique graben asymétrique. Une paire de
grabens, symétrique-asymétrique, se crée pour des vitesses d'extension importantes. L'analyse
géologique des grabens du ROE permet d'appliquer ces résultats expérimentaux a la nature et
de proposer deux modes d'extension différents. Le premier mode est caractéris€ par un
cisaillement simple majeur d'échelle lithosphérique et une déformation crustale qui varie
selon la vitesse d'extension. Lorsque la déformation est induite par une seule rupture de la
partie fragile de la lithosphére mantellique, ce modele pourrait expliquer la géométrie du
graben du Rhin, du rift de la Mer Rouge et des marges passives conjuguées de Galice et
Grand Bancs (Atlantique Nord). Si deux ruptures se produisent simultanément, ce modeéle est
a méme d'expliquer la géométrie du Rift du Massif Central au moment de la phase d'extension
symétrique (Priabonien-Oligocéne moyen). Le second mode d'extension correspond a un
necking de la lithosphére induit par deux cisaillements conjugués. Ce modele se distingue par
un amincissement des parties crustale et mantellique superposé, a l'origine du volcanisme au
sein des grabens. La déformation globale est asymétrique en surface mais s'apparente a un
cisaillement pur 2 I'échelle lithosphérique. Dans le graben de 1'Eger et lors de la phase
d'extension asymétrique du Rift du Massif Central, ce mode d'extension permet d'expliquer le
volcanisme syn-extension au sein des grabens et la remontée du Moho a l'aplomb de la Faille
de la Limagne.
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1 Introduction

LN

Depuis l'étude de McKenzie (1978) sur les modalités d'extension a l'origine des
marges passives, les connaissances et les modeles sur la géodynamique de la rupture
continentale ont fortement évolué. Pour McKenzie (1978), la structuration des marges
passives est le résultat d'un amincissement homogene et symétrique de la croiite et de la
lithosphére mantellique lié & un cisaillement pur & l'échelle lithosphérique (Fig 113a). A
l'opposé de ce modéle, Wernicke (1981, 1985) propose d'expliquer la géométrie fréquemment
asymétrique des rifts par un cisaillement simple a I'échelle lithosphérique (Fig 113b). Dans le
premier cas, les amincissements, crustal et du manteau lithosphérique, sont superposés alors

qu'ils sont décalés dans le modéle de Wernicke.

g A
A Cisaillement pur B Cisaillement simple

\.

Figure 113: A: Le modéle d'extension par cisaillement pur. L'extension est symétrique et a

l'origine du rifting continental. Selon cette hypothése, l'amincissement lithosphérique total est a
I'aplomb de 'amincissement de la lithosphére mantellique. D'apres McKenzie, 1978. B) Modéle de
cisaillement simple. L'extension est engendrée par un cisaillement unique a l'échelle
lithosphérique. Les amincissements crustal et lithosphérique ne sont pas superposés. D'aprés

Wernicke, 1985.

Ces deux modes de rifting ont des implications différentes sur la géométrie globale de
la structure formée, sur la subsidence des grabens et le flux de chaleur résultant (Fig 114)

(Buck et al., 1988).
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Figure 114: Comparaison des déformations et des conséquences thermiques liées a l'extension par cisaillements
pur et simple aprés un rifting de 1 cm/an pendant 2 (trait plein) et 22 Ma (trait en pointillé). D'aprés Buck et al.,
1988,

Entre ces deux modéles extrémes, de nombreux travaux ont envisagé que les deux
modes de cisaillement (i.e. cisaillements pur et simple) puissent coexister dans différentes
parties de la lithosphére. L'analyse du remplissage sédimentaire et de la structure des marges
passives de I'Atlantique Nord a permis de proposer un découplage de la déformation avec une
partie crustale sujette 2 des cisaillements simples responsables de I'asymétrie des grabens, et
une partie lithosphérique caractérisée par un cisaillement pur & l'origine d'une symétrie
globale de la déformation mantellique des marges passives conjuguées (Keen et Dehler,
1993). Des études globalement similaires effectuées en Mer du Nord, dans le rift Baikal et sur
la marge passive australienne, ont conforté cette hypothese de découplage de la déformation
(Lister et al., 1991; Kusznir et Ziegler, 1992; Poort et al., 1998).

Une solution alternative aux modeles précédents est d'envisager une déformation de
type cisaillement pur 2 l'échelle de la lithosphére, induite par deux zones de cisaillement
simple conjuguées (Reston, 1993; Brun et Beslier, 1993; Brun, 1999). Il s'ensuit un "necking"
de la lithosphére qui peut générer l'exhumation de roches mantelliques lors de la rupture
continentale. Cette interprétation permet d'expliquer la symétrie globale des marges passives
et 'asymétrie des grabens.

Enfin, le dernier modgle intermédiaire aux interprétations de McKenzie et Wernicke

considére un cisaillement pur et une déformation asymétrique a I'échelle lithosphérique
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(Govers et Wortel, 1993). Dans ces modeles 1'asymétrie de la déformation est le résultat de
zones de faiblesses héritées telles que des chevauchements liés 2 la création de chaines de

montagnes antérieures.
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2 Modalités d'extension des grabens du ROE

Dans les chapitres précédents, I'analyse de la géométrie des grabens, de la géologie et
de la répartition du volcanisme syn-rift a permis de préciser 1'évolution crustale de chaque
segment du ROE. Ces processus crustaux étant liés a la déformation globale de la lithosphére,
ils peuvent rendre compte des modalités d'extension de 1'Eocéne supérieur au Miocéne

inférieur.

2.1 Le Rift du Massif Central

L'extension du Massif Central est caractérisée par deux phases successives: une
extension symétrique, de 1'Eocéne supérieur a 1'Oligocéne moyen, responsable de la formation
des différents grabens, et une extension asymétrique Oligocéne supérieur et Miocéne

inférieur, a l'origine de 1'asymétrie du rift et contemporaine du volcanisme syn-rift.

2.1.1 Extension symétrique

Nos modéles analogiques a 1'échelle crustale ont montré que la géométrie du Rift du
Massif Central pouvait étre le résultat de deux ruptures de la partie fragile de la lithosphére
mantellique, & 'aplomb du Forez et de la bordure occidentale du graben de la Bresse.

En comparant ces résultats avec ceux obtenus lors d'expériences a I'échelle
lithosphérique (Allemand, 1990; Beslier, 1991), il apparait de réelles analogies quant a la
structure des grabens en surface: association grabens symétrique et asymétrique (Fig 115).
Dans les expériences d'Allemand (1990) et Beslier (1991), les deux grabens se forment des le
début et la déformation se concentre ensuite au niveau du graben asymétrique. Cette évolution
est semblable 2 celle de nos modeles ol le cisaillement 1i€ au demi-graben domine et ou la
zone de cisaillement associée au graben symétrique disparait progressivement. Dans les

expériences a 1'échelle lithosphérique, la remontée asymétrique de la lithosphére mantellique

fragile et de la limite lithosphere-asthénosphére (LAB) a I'aplomb des structures extensives
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est vraisemblablement induite par le cisaillement majeur associé au graben asymétrique (Fig

115).

GA.: graben asymétrique 5cm
\_ GS: graben symétrique ——————

Figure 115: Coupe transversale dans une expérience quadricouche modélisant le rifting
continental. L'extension induit la création en surface d'un graben symétrique et d'un demi-
graben. La remontée de la partie fragile de la lithosphére mantellique et de la base de la
lithosphére est contrblée par le cisaillement majeur lié au graben asymétrique. Le graben
symétrique se développe grdce & un cisaillement qui se poursuit dans la partie ductile de la

lithosphére mantellique. D'aprés Beslier, 1991 (réinterprété).

Appliqués au Massif Central, ces résultats permettent de proposer une coupe a
I'échelle lithosphérique (Fig 116). Dans le RMC, les deux ruptures de la lithosphére
mantellique peuvent conduire 2 une remontée du LAB symétrique identique a celle proposée
par Reston (1993) en Mer du Nord. Soit la remontée du LAB s'effectue de maniére passive
(Fig 116a), soit elle est induite par deux cisaillements lithosphériques (Fig 116b). La
déformation globale a I'échelle lithosphérique pourrait alors €tre comparée a un cisaillement
pur, lié 2 deux cisaillements simples lithosphériques et conjugués. Sachant que le volcanisme
associé a l'extension est généré par une décompression adiabatique du manteau, l'absence de

volcanisme durant cette période peut s'expliquer par une quantité d'extension insuffisante.

2.1.2 Extension asymétrique

A partir de I'Oligocéne supérieur, 'arrét de la subsidence dans le graben de la Bresse
suggére que le détachement reliant la rupture orientale de la partie fragile de la lithosphere
mantellique et la base du graben n'est plus actif. En outre, le développement du volcanisme

syn-rift dans la partie occidentale du rift montre que l'amincissement lithosphérique est
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localisé a I'aplomb de la Limagne et de 1a bordure orientale du Forez. La remontée du Moho a
I'aplomb de la faille de la Limagne (Zeyen et al., 1997a) constitue enfin le dernier argument

en faveur d'une évolution asymeétrique.

Ouest Est
Sillon M" du

Houiller

I;amlﬁque ' \ /
fragile
S5k Aih — e e — — T N = - =~ L -
100 km — o~— LAB|
50 km
]
Ouest Est
M“du.

Sillon
ill Forez

O km

S5KM oAk mm— m—— v w— — i —

100 km T T LAB
. J

Figure 116: Coupe interprétative a l'échelle lithosphérique de l'extension entre le Priabonien et I'Oligocéne

moyen a l'origine de la symétrie de la partie nord du RMC. Les deux failles bordiéres du systéme résulteraient
de deux ruptures de la partie fragile de la lithosphére mantellique orientées N-S. A) La limite lithosphére-
asthénosphére remonte de maniére passive durant l'extension. B) La remontée de l'asthénosphére est favorisée

par des zones de cisaillement dans la lithosphere mantellique ductile.

Afin d'expliquer le développement simultané de ces trois caractéristiques, nous
proposons d'interpréter la structure du RMC a cette époque comme le résultat de deux zones

de cisaillement conjuguées a l'aplomb de la partie occidentale (Fig 117). La premiére,
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uniquement localisée dans la crofite correspond au détachement de la Faille de 1a Limagne. La
seconde, active dans la partie fragile de la lithosphére mantellique induit la remontée du Moho
sous le demi-graben de la Limagne et s'enracine également dans la croiite inférieure. Au
niveau du demi-graben de la Limagne, l'image de lithosphére est celle d'un "necking" tel qu'il
a déja été proposé dans des modgles analogiques a I'échelle de la lithosphére (Brun et Beslier,
1996). Cette zone de cisaillement d'échelle lithosphérique aurait également entrainé la
remontée asymétrique de I'asthénosphére sous la moitié ouest du rift. A cet égard, le Sillon
Houiller qui semble étre un accident tectonique affectant toute la lithosphére (Fig 8 dans
Granet et al., 1995a), a pu constituer la limite occidentale de la déformation.

En considérant a I'Oligocéne supérieur une remontée asymétrique du LAB initialement
affecté par l'extension symétrique éocéne supérieur-oligocéne moyen, on obtient un profil du
LAB pouvant expliquer la présence de volcanisme dans deux régions distinctes (Limagne et
Forez). Le magmatisme alcalin sous-saturé résulterait ainsi d'un faible taux de fusion partielle
du manteau (<5%) plus important a I'aplomb du graben de la Limagne que sous la bordure

orientale du Forez.

Volcanisme Oligocéne supérieur-
Miocéne inférieur

Zone de .
Ouest volcanisme Volcanisme Est
maximum

100 km "

50 km

\. S

Figure 117: Coupe interprétative a l'échelle lithosphérique entre 1'Oligocéne supérieur et le Miocéne
inférieur a l'origine de l'asymétrie de la partie nord du rift. L'activité de deux cisaillements conjugués
entraine la remontée du Moho et du LAB sous la partie occidentale du rift. Le volcanisme dispersé

Oligocéne supérieur et Miocéne inférieur est alors créé par décompression du manteau.
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2.2 Le graben de I'Eger

Les informations sur la structure profonde du graben de I'Eger sont relativement rares.
Seule, une carte de la topographie du LAB & I'échelle européenne suggére un amincissement
lithosphérique orienté N60OE a l'aplomb du graben (Fig 4 dans Babuska et al., 1987). Les
caractéristiques crustales du graben de 1'Eger constituent alors les seuls arguments pour
définir les modalités d'extension au niveau de la Bohéme.

Le volcanisme lié au rift passif et la structure du graben de 1'Eger peuvent étre
comparées a la phase d'extension asymétrique du RMC. De fait, le graben de I'Eger est un
graben asymétrique limité par une faille majeure qui a contrdlé la subsidence. Comme en
Limagne, le volcanisme syn-rift est localisé au sein du graben. Ces caractéristiques suggérent
que l'amincissement de la lithosphére mantellique li€ a l'extension est situé a I'aplomb de
I'amincissement crustal.

Dans I'hypothése du rift par cisaillement pur (i.e. modeéle McKenzie), I'asymétrie du
graben de 1'Eger n'est pas expliquée. De méme, en considérant le modele proposé par
Wernicke (1981) et modélisé expérimentalement pour de trés faibles vitesses d'extension (Fig
30 dans Beslier, 1991), le volcanisme syn-rift li€ & la décompression du manteau devrait se
développer sur la bordure du graben opposée a la faille majeure. Ces deux évolutions n'étant
pas celles du graben de I'Eger et malgré l'absence de données précises sur le profil du Moho,
nous proposons d'appliquer au graben de I'Eger, le mode d'extension défini pour la phase
asymétrique du RMC. Le développement du graben et du volcanisme serait alors le résultat de
deux cisaillements conjugués induisant un necking de la lithosphére (Fig 118). Selon cette
hypothése, le cisaillement global serait de type pur shear.

La faible quantité de subsidence au sein du graben suggeére une extension relativement
limitée. En revanche, le développement du volcanisme semble indiquer un amincissement
sensible de la lithosphére mantellique. Le découplage de la déformation au niveau de la crofite
et de la lithosphére mantellique tel qu'il a été défini par Fleitout (1984) est 8 méme d'expliquer

la présence de volcanisme dans une zone crustalement peu amincie.
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Figure 118: Coupe schématique interprétative & l'échelle lithosphérique du graben de l'Eger.

Le développement du volcanisme syn-rift au centre du graben suggére un amincissement de la
lithosphére mantellique & l'aplomb de la structure. Les deux zones de cisaillement simple,
crustale et lithosphérique, induisent une déformation globale de type cisaillement pur et un

necking de la lithospheére.

2.3 Le graben du Rhin

La géométrie du graben du Rhin a été modélisée a 1'échelle crustale et lithosphérique
(Brun, 1999), et serait liée 4 une rupture unique de la partie fragile de la lithosphére
mantellique. Les modeles analogiques montrent qu'un tel graben peut se former dans un
régime de cisaillement simple ol les amincissements, crustal et lithosphérique, ne sont pas
superposés (Fig 119). Dans ce graben oll la quantité d'extension crustale est supérieure a celle
du graben de 1'Eger, l'absence de volcanisme plaide en faveur d'une remontée du LAB

insuffisante pour engendrer la décompression adiabatique du manteau.

é A
Faille

majeure

Figure 119: Coupe interprétative a l'échelle
lithosphérique au niveau du graben du Rhin. La
formation de ce graben serait le résultat d'un

cisaillement unique a l'échelle lithosphérique.
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3 Modes d'extension dans I'Atlantique Nord et la Mer

Rouge

3.1 Rift de I'Atlantique Nord

L'étude des marges passives nord américaine et de Galice s'est largement développée
depuis la découverte en surface d'une ride de manteau a proximité de la transition continent-
océan au niveau de la marge passive de Galice (Boillot et al., 1980). L'origine de ce manteau
est toujours controversée et elle traduit soit la présence d'un diapir asthénosphérique (e.g.
Girardeau et al., 1988), soit I'exhumation de la lithosphére continentale lors de 1'extension
- (Kornprobst et al., 1988; Beslier, 1991; Charpentier et al., 1998).

L'imagerie géophysique et les études tectoniques ont permis de reconstituer la
géométrie initiale des marges passives conjuguées avant l'océanisation (Fig 120a) (e.g.
Tankard et Welsink, 1987). Les deux marges passives sont clairement asymétriques. A
I'Ouest, le bassin de Jeanne d'Arc est légeérement symétrique et la crofite remonte
progressivement jusqu'au Flemish Cap. A I'Est, la marge de Galice est fortement asymétrique
et est composée de nombreux blocs basculés. Cette géométrie avec un graben globalement
symétrique (i.e. Bassin Jeanne d'Arc) couplée & un graben asymétrique (i.e. Marge de Galice)
est comparable a celle obtenue dans les expériences analogiques aux échelles crustale et
lithosphérique (Fig 120b). En outre, I'absence d'amincissement sensible entre ces deux
grabens est compatible avec les modeles expérimentaux.

Le rift de 1'Atlantique Nord pourrait donc étre le résultat d'une rupture unique de la
partie fragile de la lithosphére mantellique, responsable de la création de la paire de grabens,
symétrique et asymétrique. Dans cette hypothése, le réflecteur S mis en évidence a la base des
blocs basculés serait la trace, au niveau de la croiite ductile, du cisaillement majeur a l'origine
de la déformation crustale (Beslier et al., 1990) et de la remontée asthénosphérique. La
déformation extréme de la lithosphére mantellique & l'aplomb de la marge de Galice indique
un second cisaillement, dextre, de la partie supérieur du manteau (Girardeau et al., 1988;
Beslier et al., 1990). Cette zone de cisaillement pourrait correspondre a la continuité dans le

manteau, du cisaillement associ€ au graben symétrique (Fig 120b).
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Figure 120: A) Reconstitution de la géométrie des marges passives conjuguées de Galice et de Grand

Bancs avant océanisation. A 1'Ouest, le Bassin de Jeanne d'Arc correspond a un graben globalement
symétrique et la marge de Galice forme un graben asymétrique. D'aprés Tankard et Welsink, 1987. B)
Coupes des expériences a l'échelle crustale et lithosphérique (d'aprés Beslier, 1991). Pour un rapport de

résistance faible et une seule discontinuité de vitesse, il se crée deux grabens, symétrique et asymétrique.

A léchelle crustale, la déformation dans la partic ductile serait relativement
symétrique (cf expériences crustales avec un faible rapport de résistance). Elle serait induite
par deux cisaillements conjugués reliant la rupture de la partie fragile de la lithosphere

mantellique et la base de chaque graben. A I'échelle lithosphérique, la remontée de
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l'asthénosphére pourrait étre contr6lée par le cisaillement majeur lié au demi-graben. Le

cisaillement associé au graben symétrique n'aurait alors qu'un role local.

Ce mode d'extension met donc en jeu, de part et d'autre de la partie fragile de la
lithosphére mantellique, deux cisaillements conjugués dont le jeu contemporain, s'il était
équivalent, mimerait une déformation de type cisaillement pur (Fig 121a). Néanmoins, les
modeles analogiques et la déformation globale des marges passives au niveau de I'Amérique
du Nord et de la Galice, suggérent une asymétrie de la déformation avec une prédominance du
cisaillement associ€é au demi-graben (Fig 121b). Il apparait ainsi une symétrie de miroir
inverse centrée sur la partie fragile de la lithosphére mantellique. Un tel modéle montre de

réelles ressemblances avec le modéle de cisaillement simple proposé par Wernicke (1985).

Figure 121: A) Stade initial de la déformation

avec la création de cisaillement conjugués
LAB

d'importance égale. B) Par la suite, le

A Graben Graben cisaillement  majeur associé au  graben
symétrique asymétrique

asymétrique contréle la déformation globale.

LAB

3.2 Rift de la Mer Rouge

Le rift de la Mer Rouge résulte d'une extension relativement récente qui a
vraisemblablement débuté a 1'Oligocéne inférieur et se poursuit actuellement (Bohannon et

al., 1989; Dixon et al., 1989). Situé entre le Golf de Suez et le triangle de 1'Afar, ce rift est
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linéaire et a subi dans sa terminaison sud des interactions importantes avec le point chaud de
I'Afar.

Depuis 1'Oligocéne, la succession de 1'extension, du volcanisme puis de la surrection
est compatible avec une évolution de type rift passif (Bohannon et al., 1989).

L'extension a engendré une subsidence asymétrique, décalée vers la bordure
occidentale du rift (Fig 122). Le volcanisme associ€ se situe uniquement sur la bordure
orientale. La topographie de part et d'autre du graben est asymétrique avec une surrection
importante de la bordure orientale (Cochran et Martinez, 1988; Dixon et al., 1989). Enfin, le

long d'une coupe transversale au rift, le flux de chaleur présente un pic centré sur la ride

(Cochran et Martinez, 1988).

( N
30° |
Figure 122: Carte du rift de la mer rouge. Le cadre 25
en pointillé représente la région affectée
uniquement par le rifting passif. Le volcanisme
associé au rifting est localisé sur la bordure -
orientale du rift.
15*
10°
\ J

Cette différentes caractéristiques plaident toutes en faveur d'une extension controlée
par une cisaillement simple (Fig 123). En effet, le profil topographique et le flux de chaleur
sont identiques au cas théorique calculé dans I'hypothése d'une extension contrlée par un
cisaillement simple (Buck et al., 1988) (Fig 114). Le développement du volcanisme serait
alors lié 2 la remontée du manteau sous la bordure orientale du rift. Il existerait ainsi un

décalage entre les amincissements de la crofite et de la lithosphére mantellique.
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r )
Surrection 1

Volcanisme
S0 Mer Rouge \// NE

\ J/

Figure 123: Coupe interprétative a l'échelle lithosphérique du rift de la Mer Rouge

durant les stades initiaux de l'extension (i.e. avant océnisation). La déformation est

controlée par un cisaillement simple a l'échelle lithosphérique qui induit la
remontée de l'asthénosphére. L'amincissement de la lithosphére mantellique &
l'aplomb d'une crofite non amincie engendre une surrection et un volcanisme en

surface.

Comparé a nos modeles expérimentaux a I'échelle crustale, le développement du rift
de la Mer Rouge aurait ét€ induit par une seule rupture de la partie fragile de la lithosphére
mantellique. La présence d'un unique demi-graben peut s'expliquer par un rapport de
résistance important entre les parties fragile et ductile de la crofite. Ce mode d'extension
correspond au modele de Wernicke (1985) avec un cisaillement simple a I'‘échelle

lithosphérique.
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4 Discussion

L'analyse couplée des données géologiques et géophysiques, et des résultats
expérimentaux permet de déterminer deux modes d'extension différents lors du rifting

continental.

4.1 Cisaillement simple lithosphérique

Les modéles expérimentaux 2 l'échelle crustale avec une discontinuité de vitesse ont
montré que pour des rapports de résistance forts et faibles, une rupture de la partie fragile de
la lithosphére mantellique pouvait engendrer respectivement la création d'un unique graben
asymétrique ou d'une paire de grabens, symétrique et asymétrique (Fig 124a). Ces deux
géométries différentes se produisent également dans les modeles analogiques a l'échelle
lithosphérique (Fig 124b) (Beslier, 1991). Le graben unique apparait dans les expériences a
faible vitesse d'extension (i.e. fort rapport de résistance), tandis que les deux grabens se
développent pour des vitesses plus importantes (i.e. faible rapport de résistance). Ces modeéles
analogiques a 1'échelle lithosphérique montrent que, quel que soit le nombre de grabens en
surface, la déformation globale est principalement liée & un cisaillement simple majeur qui
peut contrdler la remontée du LAB (Fig 124b).

Lorsque le rapport de résistance entre les parties fragile et ductile est fort (i.e. faible
vitesse d'extension) et que la déformation est induite par une rupture unique de la partie
fragile de la lithosphére mantellique, ce mécanisme est 2 méme d'expliquer la déformation au
niveau du graben du Rhin et de la Mer Rouge (Fig 125). A I'échelle lithosphérique, il existe
un décalage entre les amincissements de la crofite et de la lithosphére mantellique. Dans la
Mer Rouge, la quantité d'extension plus importante que dans le Rhin peut étre & l'origine du
volcanisme sur la bordure orientale du rift. Dans le graben du Rhin et 1a Mer Rouge, le régime
tectonique est typiquement celui défini par Wernicke (1985) (i.e. cisaillement simple). Dans
I'hypothése de deux ruptures simultanées, il devrait se créer (i) deux grabens asymétriques

opposés tels que l'ont montrés nos modeles analogiques, (i) une remontée de I'asthénosphére
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au centre du systéme et (iii) un cisaillement pur global a I'échelle lithosphérique 1ié aux deux

cisaillements conjugués (Fig 126).

r Graben Graben
. ! Graben
A symétrique asymétrique asymétrique
4cm 5 cm

GA: graben asymétrique
GS; graben symétrique

B y

Figure 124: Modéles analogiques a l'échelle crustale (A) et lithosphérique (B) montrant la formation d'un

graben asymétrique unique ou de deux grabens, symétrique et asymétrique. Ces deux systémes de grabens
semblent liés a la création d'une zone de cisaillement simple a l'échelle lithosphérique. (Modéles lithosphériques

d'apreés Beslier, 1991).

Pour un faible rapport de résistance entre les parties fragile et ductile (i.e. vitesse
d'extension importante) et une rupture unique de la partie fragile de la lithosphére
mantellique, la déformation de la lithosphére est comparable a celle des marges passives
conjuguées de I'Atlantique Nord (Galice et Grand Bancs) (Fig 125). Dans I'Atlantique Nord,
la déformation présente de fortes analogies avec le modéle de cisaillement simple.
Néanmoins, les cisaillements associés au graben symétrique imposent une certaine symétrie et
une impression de necking de I'ensemble de la lithosphére.

Pour deux ruptures simultanées de la partie fragile de la lithosphére mantellique, la
géométrie de la structure varie en fonction de la distance initiale entre les deux ruptures (cf
Chapitre 3) (Fig 126). Pour une distance initiale de 50110 km entre les ruptures, la géométrie
correspond a celle du Rift du Massif Central (Fig 126). Dans le Massif Central, la double
rupture du manteau génere une déformation symétrique liée aux deux cisaillements simples

opposés et donc un cisaillement pur a I'échelle lithosphérique.
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Cette étude montre que pour une rupture de la partie fragile de la lithosphere
mantellique, la déformation globale est de type cisaillement simple. Lorsqu'il se produit deux
ruptures simultanées, la structure globale symétrique est induit par un cisaillement pur a

I'échelle lithosphérique.

( h

Rupture unique B

Faible
rapport
de
résistance

Fort

rapport
de
résistance

. J

Figure 125: La géométrie des grabens en surface obtenue lors d'une seule’
rupture de la partie fragile de la lithosphére mantellique varie en fonction du

rapport de résistance entre les parties fragile et ductile de la croiite.
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r Faible rapport Fort rapport )
de résistance de résistance

d<40km

d>60km

\. J

Figure 126: La géométrie des grabens en surface obtenue lors de deux ruptures de la partie fragile de la

lithosphére mantellique varie en fonction du rapport de résistance et de l'espacement entre les deux ruptures.

4.2 "Necking" lithosphérique

L'étude de I'évolution asymétrique du Rift du Massif Central et du graben de 1'Eger
suggere un second mode d'extension a 1'échelle lithosphérique. En effet, le développement du
volcanisme syn-rift au sein des zones d'amincissement crustal rend compte d'un
amincissement de la lithosphére mantellique 2 I'aplomb des grabens. Dans le graben de la
Limagne, la remontée du LAB serait le résultat d'un cisaillement lithosphérique a l'origine de
I'inflexion du Moho a l'aplomb de la faille de détachement.

La zone de cisaillement mantellique et la faille bordiére du graben peuvent ainsi étre
interprétées en terme de cisaillements conjugués & l'origine du necking de la lithosphére (Fig
117 et 118). Les amincissements de la croiite et de la lithosphére sont alors superposés et
engendrent une décompression adiabatique du manteau plus efficace que dans le modéle de
cisaillement simple décrit ci-dessus. La déformation finale induite par ce mode d'extension
(i.e. comparable a un cisaillement pur d'échelle lithosphérique) ressemble & celle décrite par

Govers et Wortel (1993) dans le cas d'une extension post-orogénique.
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Résumé:

La répartition spatiale du ROE concentriquement autour des Alpes suggére un lien étroit
entre ces deux systémes géologiques. La chaine alpine résulte de la succession de deux phases
de compressions majeures. Du Crétacé supérieur au Paléocéne, la collision entre I'Afrique et
1'Europe génére un premier épaississement crustal et du métamorphisme de HP (Sesia). Cet
événement est globalement synchrone de la phase volcanique pré-rift et de la surrection des
provinces volcanisées. Les contraintes exercées dans la lithosphére lors de cet épisode sont &
méme d'expliquer un flambage lithosphérique en avant de la chaine et un trés faible taux de
fusion du manteau (i.e. volcanisme pré-rift). A partir de 'Eocéne, une seconde phase de
compression induit une épaississement crustal important et la formation d'une profonde racine
lithosphérique. Les modéles numériques montrent que la création d'une racine lithosphérique
induit une force gravitaire verticale et de 1'extension dans la lithosphére adjacente. Appliqué
au Alpes, ce modéle permet d'expliquer 1'extension perpendiculaire a la chaine alpine dés le
Priabonien et qui mime une évolution de type rift passif. Simultanément, la lithosphére prend
la place de I'asthénosphere qui flue vers les régions périphériques. Le fluage asthénosphérique
initié par la racine peut entrainer un apport de matériel chaud a la base de la lithosphere
périphérique. Cet apport de chaleur sous la lithosphére générerait une érosion thermo-
mécanique de la limite lithosphére-asthénosphere. Il s'ensuit une accentuation du volcanisme
par fusion du manteau lithosphérique et un déséquilibre isostatique qui se traduit par la
surrection de l'ensemble de la lithosphére. Dans le ROE, cette évolution permet d'expliquer la
phase de "rift actif". Le fluage de l'asthénosphere et I'érosion thermique de la lithosphére sont
des processus lents qui sont vraisemblablement a I'origine du décalage entre les deux épisodes
de rift: le rift passif et le "rift actif”.
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The formation of the West European Rift:

A new model as exemplified by the Massif Central area

Olivier MERLE and Laurent MICHON

Abstract: The tectonic evolution of the Tertiary rifting event in the Massif Central is summarized taking into
account all relevant geological data. It is shown that the rifting event in the Tertiary is two-fold. The tectonic
evolution of the first stage strongly suggests a passive rifting, whereas the second stage displays the classical
evolution of active rifting. To understand this tectonic paradox, a new model is discussed taking into account the
Tertiary evolution of the Alpine chain. It is shown that the formation of a deep lithospheric root may have
important mechanical consequences on the adjacent lithosphere. The downward gravitational force acting on the
descending slab may induce coeval extension in the surrounding lithosphere. This could trigger graben formation
and sedimentation at sea level followed by volcanism as expected for passive rifting. In the meantime, the
descending lithospheric flow induces a flow pattern in the asthenosphere which can bring up hot mantle to the
base of the adjacent lithosphere. Slow thermal erosion along the base of the adjacent lithosphere may lead to a

late stage of volcanism and uplift as expected for active rifting.

Article paru au Bulletin de la Société Géologique de France, 2001, t.172, n°2, pp 213-221.
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1 Introduction

Le Rift Ouest-Européen tel qu'il a été défini dans l'introduction de ce mémoire est
limité au Nord par le Rift de la Mer du Nord, et au Sud, par le Rift NO Méditerranéen. Cette
répartition du ROE différe de celle proposée lors des études précédentes dans lesquelles le
Rift NO Méditerranéen constitue la continuité méridionale du ROE (e.g. Bergerat, 1985;
Ziegler, 1992b; Bois, 1993). Les récents travaux effectués sur les grabens du Golfe du Lion et
sur la structure profonde de la Méditerranée occidentale, montrent cependant que ce rift est
indépendant. La rotation du Bloc Corso-Sarde (18-30 Ma) a l'origine de l'extension est le
résultat d'un phénomeéne de "roll-back" lié a la subduction & 1'Est de la Corse (Carminati et al.,
1998; Séranne, 1999).

La création des grabens du ROE entre I'Eocéne et le Miocene inférieur a fréquemment
été interprétée comme le résultat de la collision entre I'Afrique et 1'Europe. La présence du
volcanisme depuis le Crétacé supérieur jusqu'a l'actuel est encore mal comprise. Dans les
études précédentes, l'interaction entre extension et volcanisme est soit totalement absente
(Carey-Gailhardis et Mercier, 1992; Bergerat, 1985), soit le rifting est uniquement 1lié & un
point chaud (Hoernle et al., 1995).

Nous présenterons dans un premier temps les différentes interprétations proposées
précédemment pour expliquer 'extension et le volcanisme du ROE. Etant donné les relations
géométriques étroites qu'il existe entre le ROE et les Alpes, nous synthétiserons ensuite
I'évolution cénozoique de la chaine alpine. Finalement, nous proposerons une évolution

géodynamique globale & l'origine des grabens et du volcanisme du ROE.
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2 Interprétations précédentes du ROE

2.1 Modéles "tectoniques”

La désignation modele "tectonique" englobe les interprétations ou la formation des

grabens est principalement étudiée et ot le volcanisme n'est pas toujours pris en compte.

Parmi les différentes interprétations proposées durant les derniéres décennies, un
certain nombre envisage la collision entre 1'Afrique et 1'Eurasie comme le moteur de
l'extension. Selon Tapponnier (1977), le raccourcissement N-S initiée a partir de la fin du
Crétacé inférieur, s'est intensifiée et a induit la disparition de la Thetys. A partir de
1'Oligocéne, la compression N-S est & l'origine des grabens qui affectent toute I'Europe
occidentale. Le volcanisme alcalin associé aux grabens serait alors le résultat de la fissuration
de la lithospheére (Tapponnier, 1977).

Selon Caire (1977), la compression N-S entre 1'Afrique et 1'Europe serait également a
l'origine du rifting au niveau de la Bresse, des Limagnes et du graben du Rhin. La création de
ces fossés serait liée & un méga-cisaillement sénestre orienté N40-50E et les fossés pourraient
étre comparés & des méga-fentes de tension (Caire, 1977). Une interprétation analogue
envisage que les grabens de 1'Hérault, de la Bresse et du Rhin, soient des fossés en pull-apart
relayés par des cisaillements sénestres N40-50E (Fig 127) (Chorowicz et Deffontaines, 1993).

A ces trois hypothéses "tectoniques” s'ajoute celle de Bergerat (1985) établie a partir
de l'analyse microtectonique systématique de plusieurs provinces du ROE. A I'Eocéne, une
compression N-S, commune a 1'Afrique du Nord et a I'Europe, réactive en décrochement les
failles principales du ROE (graben de 1'Eger exclu). A I'Oligocene, le déplacement brutal du
pole de rotation Afrique/Eurasie vers l'Atlantique sud est lié & la décroissance du taux
d'expansion entre Amérique du Nord et Afrique par rapport a 'ensemble Amérique du Nord-
Eurasie (Bergerat, 1985). Il s'ensuit un mouvement dextre entre 1'Afrique et 1'Eurasie et une
extension E-O dans la plaque Europe, & l'origine des fossés du ROE (Graben de 1'Eger exclu).
L'extension cesse 2 la fin de I'Oligocéne car le pdle de rotation Afrique-Eurasie s'est redéplacé

vers sa position éocéne (i.e. & 1'Ouest du Portugal) (Bergerat, 1985).
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Graben de 'Hérault

w0 t r % R R 5

Figure 127: Evolution des grabens de I'Hérault, de la Bresse et du Rhin selon Chorowicz et
Deffontaines (1993). A) A U'Eocéne supérieur, la compression N-S réactive les failles majeures
hercyniennes. B) A l'Oligocéne, les bassins en pull-apart se forment vers le Nord. Le bloc SO est
supposé fixe et le déplacement est localisé dans le bloc NE. C) Depuis le Miocéne supérieur,
l'orientation de la compression a varié (de N-S a N150-160E) et a entrainé l'ouverture du graben de

la Rhur et de la partie nord du graben du Rhin.

L'analyse des données géologiques et géophysiques du ROE a également conduit
certains auteurs a proposer deux évolutions relativement similaires du rift en discutant du role
de la chaine alpine sur le développement du volcanisme et de I'extension (Ziegler, 1992b et
1994; Bois, 1993). L'extension au niveau des grabens peut étre expliquée par une évolution de
type rifting passif. Le volcanisme et la surrection des différentes provinces rendent compte de
la remontée ultérieure du manteau 2 la base de la lithosphére. L'épisode de rifting passif aurait
€té initié par la compression N-S et la subsidence des principaux fossés serait induite par une
réorganisation des contraintes au niveau de l'ensemble Afrique-Europe (Ziegler, 1994). La
collision alpine aurait constitué un frein a la poursuite de 1'extension et pourrait avoir induit
un flambage dans I'avant-pays de la chaine a l'origine du volcanisme (Ziegler, 1992b; Bois,

1993).

Le modeéle le plus précis pour expliquer la formation du ROE et le volcanisme associé
a été proposé par Luce Fleitout (1984) sur la base de modélisations numériques testant le role
des anomalies de densité dans la lithosphére. L'évolution contemporaine des Alpes et du ROE
suggere un lien étroit entre ces deux systémes géologiques. D'aprés Fleitout, le volcanisme
pré-rift et le bombement Paléocéne du Massif Central seraient liés a I'ouverture du Golfe de

Gascogne et a la remontée de matériel mantellique chaud. A 1'Oligocéne, une extension E-O
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initiée par des forces créées aux limites des plaques, aurait induit la formation des différents
grabens du ROE. Les failles normales n'auraient pas affecté la chaine alpine car I'anomalie de
densité liée la racine lithosphérique aurait ét€ 8 méme de générer un champ de contraintes
local compressif. A partir de la fin du Miocéne, une nouvelle phase de compression alpine a
entrainé (i) le plongement de la racine lithosphérique sous la chaine et (ii) de I'extension au
niveau de la lithosphére mantellique sous le Massif Central. Le découplage entre la crofite et
la partie mantellique de la lithosphére expliquerait 1'absence d'extension au niveau de la partie
crustale du Massif Central. L'amincissement de la lithosphére mantellique et le plongement de
la racine lithosphérique sous les Alpes ont induit une remontée de matériel mantellique chaud

a l'origine de la Phase Volcanique Majeure.

Finalement, nous noterons qu'un dernier modele, inspiré de celui de Fleitout et
Froidevaux (1982), établi a partir de 1'étude du graben du Rhin propose que 1'extension a
l'origine du fossé ait pu €tre induite par les contraintes associées au plongement de la racine
lithosphérique froide sous les Alpes (Fig 128) (Carey-Gailhardis et Mercier, 1992). Ce
modele n'est cependant pas appliqué a 1'ensemble des grabens du ROE et n'explique pas le

développement du volcanisme.

Extension Compression

714 LB

Figure 128: Schéma expliguant le synchronisme entre la formation des Alpes et du
graben du Rhin. L'extension au niveau du graben du Rhin est liée aux forces induites

par l'onfoncoment do la racine lithosphérigue froide sous les Alpes. D'aprés Carey-

Gailhardis et Mercier, 1992,
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2.2 Modeéles "mantelliques”

Les modeles "mantelliques” constituent le second pbdle pour expliquer en partie le
ROE. Dans ces modéles, la présence du volcanisme dans les différentes provinces du rift est
interprétée comme la signature d'un ou plusieurs points chauds sous-jacents. Le lien entre la
création des grabens et le volcanisme n'est pas toujours discuté.

Nous avons décrit dans le Chapitre 1, I'évolution des idées a propos du point chaud
sous le Massif Central. Dans cette région, la présence d'une anomalie mantellique fut
récemment démontrée et est confortée par des données de géochimie isotopique. Des études
analogues ont été entreprises dans les autres segments du ROE et a 1'échelle de 1'Europe.
Basée sur des données géochimiques et de tomographie, Hoernle et al. (1995) ont proposé
d'expliquer le développement du volcanisme de 1'Atlantique Est (i.e. Iles Canaries), de la
Méditerranée et de I'Europe par un panache mantellique issu de la limite manteau
inférieur/supérieur et situé actuellement & une centaine de kilométres de profondeur.
L'extension du ROE pourrait étre le résultat de 1'arrivée du panache a la base de la lithosphére
(Hoernle et al., 1995).

La taille et la profondeur de ce panache mantellique ont été remis en cause par Granet
et al. (1995b). Ces auteurs envisagent d'expliquer le volcanisme par la présence d'une
anomalie mantellique (comparable au panache de type Hawaii), localisée & 400 km sous la
plaque Europe (Fig 129). Cette anomalie mantellique aurait nourri de nombreux diapirs de
tailles réduites, a l'origine des différentes provinces magmatiques (i.e. Massif Central, Massif
Rhénan, Massif Bohémien). La remontée du manteau anormal depuis le panache a 400 km de
profondeur aurait pu se faire (i) selon un procédé comparable aux diapirs de sel, (ii) par

déstabilisation du panache lors de la collision alpine ou (iii) suite a4 des instabilités

mantelliques liées a I'extension (Granet et al., 1995b).

Figure 129: Représentation schématique de
l'anomalie mantellique située a 400 km de

profondeur a l'origine des différents diapirs

associés aux provinces magmatiques du
ROE. D'aprés Granet et al.. 1995b. MC:
Massif Central; VBF: Vosges/Forét-Noire
(Kaiserstuhl); RM: Massif Rhénan; BM:

Massif Bohémien; PB: Bassin Panonien.
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Ce schéma type avec remontée de matériel profond a l'origine du volcanisme, a
également été envisagé pour expliquer le volcanisme de la Province Rhénane et d'une partie
du magmatisme bohémien (Wedepohl et Baumann, 1999). La succession de quatre périodes
d'activité depuis 1'Eocéne serait liée a4 quatre remontées ultra-rapides du manteau dont
l'origine profonde (i.e. manteau inférieur) serait suggérée par des caractéristiques
géochimiques de type OIB (Wedepohl et Baumann, 1999). Le synchronisme du volcanisme
dans la Province Rhénane et le Massif Central pourrait étre provoqué par les contraintes
tectoniques liées aux Alpes. Selon cette hypothése, I'extension semble n'avoir aucun lien avec
le volcanisme et la signature géochimique de type OIB n'est pas obligatoirement liée a une
source mantellique profonde (cf Chapitre 1). Suite & une étude des anomalies de gravité au
niveau du Massif Rhénan, la remontée de matériel mantellique chaud a la base de la
lithosphére a été interprétée comme le résultat probable de la subduction dans l'arc alpin
(Drisler et Jacoby, 1983).

Le dernier modéle faisant appel a2 un panache mantellique pour expliquer le
volcanisme du ROE a été proposé récemment par Zeyen et al. (1997b). D'aprés ces auteurs, la
remontée de panaches mantelliques sous 1'Europe aurait ponctuellement affaibli la lithosphére
sus-jacente. Dans le Massif Central, la différence de géométrie entre les petits grabens
dispersés de la partie sud (i.e. bassins du Puy, d'Aurillac) et les grands grabens linéaires de la
partie nord, serait la conséquence du réchauffement de la lithosphére de la partie sud par un
panache mantellique, avant l'extension (Zeyen et al., 1997b). En outre, Zeyen et al.(1997b)
considérent que la subduction de la lithosphére océanique lors de la phase initiale de
T'orogenése alpine est 2 méme de produire des forces de traction dans la lithosphére adjacente
selon un phénoméne de slab pull. Dans le Massif Central, ces forces auraient été insuffisantes
pour induire l'initiation du rifting. Cependant, l'affaiblissement de la lithosphére lors du
réchauffement par le panache mantellique aurait pu provoquer l'extension qui aurait ensuite

été contrdlée par le régime tectonique lié aux Alpes (Zeyen et al., 1997b).

2.3 Conclusions

11 ressort de I'étude des modéles "tectoniques” deux moteurs principaux a l'origine de
I'extension du ROE. Soit le rifting passif est 1ié 4 une extension E-O commune & la plaque

Europe (Fleitout, 1984; Bergerat, 1985; Ziegler, 1992b et 1994; Bois, 1993), soit la création
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des grabens est le résultat de la compression N-S (Tapponnier, 1977; Caire, 1977; Chorowicz
et Deffontaines, 1993).

Dans les modéeles "mantelliques”, soit I'extension a été induite par la mise en place
d'un panache mantellique en profondeur (Hoernle, 1995; Zeyen et al., 1997b), soit le
volcanisme oligoceéne a actuel est le résultat de diapirs mantelliques ponctuels sans relation

obligatoire avec I'épisode extensif (Granet et al., 1995a et b; Wedepohl et Baumann, 1999).

Chaque interprétation présentée ci-dessus souléve un probléme qui ne permet pas de
généraliser les conclusions a I'ensemble du ROE. En effet, dans les modéles "tectoniques”,
quel que soit le moteur de l'extension évoqué (i.e. compression N-S ou extension E-O), le
graben de 1'Eger n'est pas intégré. Son évolution globalement identique a celle du RMC, en
fait pourtant un des trois grabens principaux du ROE. L'orientation N60E de ce fossé est un
argument fort en défaveur d'une compression N-S ou d'une extension E-O a l'origine du ROE.

Dans les modéles "mantelliques” ot 1a mise en place d'un panache serait la cause de
'extension, le volcanisme pré-rift serait la signature de l'arrivée du matériel mantellique en
profondeur. Comparé aux autres points chauds dans le monde (i.e. Islande, Hawaii, Deccan),
le volume de magma €émis lors de cette phase initiale (i.e. volcanisme pré-rift) est largement
inférieur a celui d'une phase initiale typique. En outre, la répartition de ce volcanisme
concentrique autour des Alpes est difficilement conciliable avec la taille et la géométrie du
panache en profondeur. Enfin, la signature géochimique de type HIMU peut s'expliquer par

I'interaction du volcanisme avec la lithosphére hercynienne (Wilson et Downes, 1991).
Nous pensons donc que ces interprétations ne peuvent expliquer que certaines

caractéristiques du Rift Ouest-Européen et qu'elles n'englobent jamais 1'ensemble du ROE

depuis la fin du Crétacé jusqu'a 'actuel.
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3 Les Alpes: cause du ROE?

La géométrie du ROE telle qu'elle est définie dans le Chapitre 2, suggére de fortes
interactions entre la formation de la chaine alpine et du Rift Ouest-Européen. La relation
spatiale qui existe entre ces deux systémes géologiques semble indiquer un lien de cause 2
effet que seule une étude des Alpes peut préciser. Nous synthétiserons dans un premier temps
I'évolution de la chaine a partir des données de la littérature, puis nous tenterons de déterminer

qu'elles ont pu étre les conséquences de cet orogéne dans la lithosphére adjacente.

3.1 Evolution de la chaine alpine

Les Alpes sont la conséquence de la collision entre I'Afrique et I'Eurasie. Les premiers
indices de collision se situent dans les unités Austro-alpines (Alpes Orientales surtout) o des
chevauchements E-O et du métamorphisme de HP-BT ont été décrits et datés du Crétacé
supérieur (entre 110 et 85 Ma) (Froitzheim et al., 1994; von Blanckenburg et Davies, 1996;
Michard et al., 1996).

Entre 75 et 60 Ma, l'accumulation de 2 km de flyschs turbiditiques dans les Alpes
orientales suggere une reprise de l'activité tectonique qui se traduit par un changement de
direction des chevauchements vers le Nord (Eisbacher et Brandner, 1996; Froitzheim et al.,
1996). Dans les unités Austro-alpines des Alpes Occidentales (Sesia), cette phase tectonique
est & l'origine d'un métamorphisme de HP-BT conduisant & la formation de provinces
éclogitiques (Fig 130). Les 4ges géochronologiques obtenus sur les minéraux du
métamorphisme indiquent un pic de pression & 66 Ma, c'est a dire a la limite Crétacé-Tertiaire
(Ramsbotham et al., 1994; Froitzheim et al., 1996; Rubatto et al., 1999). Enfin, dans les Alpes
Occidentales, une phase similaire avait été initialement décrite a partir des données de
stratigraphie et de tectonique (Caron, 1977). Cette période de compression serait a 'origine du
dépot au Crétacé supérieur des wildflyschs dans la zone interne (zone Piémontaise) (Caron,
1977, Tricart, 1980). Dans les Alpes Occidentales, cette phase qualifiée d'éo-alpine a été tout
d'abord confirmée par les datations radiométriques (Monié et Chopin, 1991) et

progressivement rejetée car les ages géochronologiques de ces événements métamorphiques
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du Crétacé supérieur, ont été réinterprétés et rajeunis a 1'Eocéne (Tilton et al., 1991; Michard
et al.,, 1996). Malgré la remise en cause de la phase éo-alpine dans la partie occidentale des
Alpes, il ressort de cette synthése une phase €o-alpine datée entre la fin du Crétacé supérieur
et le début du Paléocene, et principalement développée dans les zones les plus internes des

Alpes (Sesia).

f

Gentve ¢

Alpes du Sud

d

Zone Briango-
Piémontaise - Zone Austro-Alpine

m Massifs Cristallins externes E Massifs Cristallins internes

Zone Dauphino-
Helvétique

B.P.: Belledonne-Pelvoux; D.M.: Dora Maira; G.P.: Grand Paradis; Mt B.: Mont Blanc

Front Pennique Mt R.: Mont Rose y

Figure 130: Carte schématique des Alpes montrant la répartition actuelle des principales unités

métamorphiques liées aux différentes phases tectoniques.

A partir de 'Eocéne, les données stratigraphiques et géochronologiques mettent en
évidence une reprise d'activité tectonique importante. Dans les Alpes Occidentales, les séries
nummulitiques les plus orientales et la plupart des flyschs de la zone interne se terminent par
une série chaotique interprétée comme des olistostromes (Kerckhove, 1980, Tricart, 1980). La
plupart des olistostromes sont datés du Priabonien et sont associ€s & la mise en place des
nappes de flyschs 4 Helmintoides qui précéde de peu le chevauchement de la zone
Brianconnaise sur la zone Dauphinoise (Kerckhove, 1969; Bravard, 1981; Kerckhove et
Pairis, 1986; Barféty et al., 1992). Cette période de compression se poursuit & 1'Oligocéne
avec la formation du Front Pennique 1ié au chevauchement de la zone Brianconnaise sur la

zone Dauphinoise (Fig 130). Dans la partie occidentale de la zone Dauphinoise, le dépot de
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galets penniques métamorphisés puis des "molasses rouges” rend compte de la propagation de
la déformation vers 1'Quest (Kerckhove, 1980; Tricart, 1980).

Dans les Alpes Centrales, cette phase tectonique de 1'Eocéne supérieur a 1'Oligocéne,
s'est traduite par le chevauchement vers le Nord des nappes penniques (Milnes et Pfiffner,
1980; Giglia et al., 1996). La poursuite de la déformation jusqu'au Miocéne inférieur a
engendré le chevauchement des nappes Helvétiques (Dauphinoises) vers le Nord (Milnes et
Pfiffner, 1980).

Enfin, dans les Alpes orientales, la datation d'éclogites dans la fenétre de Tauern
autour de 35 Ma suggére un épaississement important qui est globalement corrélée avec une
déformation entre 50 et 22 Ma dans la partie ouest des Carpathes et & I'origine de la mise en
place des "Northern Calcareous Alps" au Miocéne (Fig 130) (Eisbacher et al., 1996;
Froitzheim et al., 1996).

Dans la totalité de la chaine alpine, les datations géochronologiques ont soulevé plus
de problémes qu'elles n'en ont résolus. Les données les plus récentes obtenues sur les
minéraux du métamorphisme de HP confirment néanmoins une phase d'épaississement
importante entre 50 et 30 Ma avec un pic autour de 35-40 Ma (Moni€ et Philippot, 1989;
Tilton et al., 1991; Bowtel et al., 1994; Froitzheim et al., 1996; Duchéne et al., 1997; Rubatto
et al., 1998).

Malgré les incertitudes liées aux méthodes géochronologiques, les &ges
stratigraphiques et radiométriques montrent que la phase majeure alpine a débuté a partir de
'Eocéne et s'est poursuivie jusqu'au début du Mioceéne inférieur. La propagation de la
déformation vers 1'Ouest dans les Alpes Occidentales et vers le Nord dans les Alpes Centrales

et Orientales s'est produite grice a la création de chevauchements dans les zones externes.

Au Néogene, les principaux événements tectoniques sont liés a la propagation de la
déformation vers les zones externes avec la création des chevauchements des massifs
cristallins externes (Miocéne) et du Jura (Miocéne supérieur-Pliocéne: de 12 a 4 Ma)
(Mugnier et Ménard, 1986). Dans les zones internes, le régime tectonique s'est clairement
inversé et les domaines Brianconnais et Piémontais sont actuellement caractérisés par une
tectonique en extension et par le jeu normal du Front Pennique (Seward et Mancktelow, 1994;

Schwartz et al., in press, résultats de GéoFrance 3D).
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L'évolution de la chaine alpine peut ainsi se résumer en (i) une phase éo-alpine surtout
enregistrée dans la zone de Sesia datée du début du Paléocéne, (ii) une phase majeure de
compression de 1'Eocéne & 1'Oligoceéne et (iii) le chevauchement des massifs cristallins

externes au Miocéne.

3.2 Structures et conséquences alpines

3.2.1 Laracine lithosphérique

Création d'une racine lithosphérique

La déformation crustale enregistrée lors de la création de la chaine alpine résulte de la
collision de deux lithospheres (i.e. Apulie et Europe). Dans de nombreuses chaines de
montagnes, la déformation de la croiite et de la lithosphére mantellique est découplée le long
d'une grande zone de cisaillement située a l'interface crofite/manteau. Un tel processus a été
proposé pour la premiére fois pour la chaine himalayenne (Mattauer, 1986). Il entraine la
formation (i) d'empilement d'écailles crustales et (ii) d'une racine lithosphérique sous-jacente.
La profondeur de cette racine est directement liée a la quantité de raccourcissement lors de la
collision continentale.

La création d'une racine lithosphérique a des conséquences mécaniques majeures en
raison de la densité de la lithosphére mantellique qui est plus élevée que celle de
1'asthénosphére (3300 et 3250 kg/m’, respectivement). Cette différence de densité explique la
force gravitaire a l'origine du plongement de la lithosphére océanique dans les zones de
subduction (e.g. Turcotte et Schubert, 1982). De la méme maniére, la racine mantellique lors
de la collision continentale est plus dense que I'asthénosphére. Ainsi, la racine lithosphérique
exerce une force verticale gravitaire appliquée a tout le systtme compressif. Cette force est
capable de maintenir un régime compressif dans la chaine de montagnes méme lorsque la
convergence lithosphérique a cessé (Fleitout et Froidevaux, 1982).

Des modeéles numériques ont été effectués afin de déterminer la déformation associée &
cette force de volume (e.g. Fleitout, 1984; Channell et Mareschal, 1989). Il apparait qu'une
racine de lithosphére mantellique plonge dans I'asthénosphére en induisant (i) une zone de
compression dans la croiite sus-jacente et (ii) de l'extension dans la lithosphére adjacente. Ces

modeles numériques expliquent la compression dans les zones de collision, contemporaine de
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l'extension en périphérie (McKenzie, 1978; Fleitout et Froidevaux, 1982; Channell et
Mareschal, 1989). Dans la nature, les sy::2mes géologiques sont le plus souvent soumis a
deux types de forces: les forces de volumes et les forces aux limites des plaques. Lorsque les
forces initiées aux limites des plaques dominent celles de volume, la déformation décrite ci-
dessus est inhibée (Ranalli, 1997). A l'inverse, si les forces de volume sont supérieures aux
forces aux limites des plaques, la déformation de la lithosphére est principalement contrdlée
par les anomalies de densités au sein de la lithosphére. Dans le cas d'une racine lithosphérique
plongeant dans 1'asthénosphére, l'extension induite en périphérie peut provoquer un rifting de
type passif.

Il est intéressant de noter que la déformation de la lithosphére adjacente est fortement
dépendante de la géométrie de la racine lithosphérique (Channell et Mareschal, 1989).
Lorsqu'elle est symétrique, le systéme présente une symétrie de miroir centrée sur la pointe de
la racine lithosphérique, et de l'extension dans les deux lithosphéres mises en jeu (Fig 131a).
En revanche, si 1'épaississement de la lithosphére est asymétrique, l'extension est localisée
uniquement dans la lithosphére subductée (Fig 131b). Des modéles numériques préliminaires
effectués grice a l'aide de Karim Kelfoun (Laboratoire Magmas et Volcans, Clermont-
Ferrand) a4 partir du logiciel Flac, ont permis de confirmer les caractéristiques de la

déformation et le role de I'asymétrie de la racine.

4 )
A Compression B Compression

Extension > ¢ Extension Extension > ¢

Force de traction Force de traction
\_ gravitaire gravitaire )

Figure 131: A) Pour une racine de lithosphére mantellique symétrique, la force verticale gravitaire représentée
par la fleche noire induit une extension symétrique dans les lithosphéres périphériques. B) Lorsque la racine est

asymétrique, l'extension n'affecte que la lithosphére plongeante.

Structure lithosphérique des Alpes
Dans les Alpes, les nombreuses campagnes géophysiques effectuées depuis les
derniéres décennies ont permis de préciser la structure profonde de la chaine alpine (Mueller

et Panza, 1986; Roure et al., 1990; Babuska et al., 1990; Marchant, 1993; Spakman, 1993). A
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I'échelle lithosphérique, les Alpes sont caractérisées par une profonde racine de lithosphére
mantellique dont la géométrie varie selon les études. D'aprés Mueller et Panza (1986) et
Babuska et al. (1990), la limite lithosphére-asthénosphere se situe a une profondeur maximum
de 220 km sous les Alpes Occidentales et Orientales (Fig 132). Dans la partie occidentale de
la chaine, l'orientation de la racine est N-S, parallélement au front alpin, et schématiquement
E-O a I'aplomb de la zone orientale. Le long d'une coupe E-O depuis le Massif Central jusqu'a
la plaine du P6, la racine lithosphérique est clairement asymétrique et suggére le plongement
de la plaque Europe sous la lithosphére apulienne (Fig 133) (Babuska et al., 1990). Cette
asymétrie de la racine de lithosphére mantellique est confirmée au niveau de Alpes Centrales
ol la plaque Europe plonge jusqu'a 175 km de profondeur (Marchant, 1993; Spakman, 1993).
Il intéressant de noter que la profondeur et la position de la racine varie d'une étude 2 l'autre.
Néanmoins, I'épaisseur de la lithosphére est globalement deux fois plus importante que celle
de la lithosphére adjacente, dans les zones non affectée par le rifting passif. Contrairement
aux autres régions alpines, la racine lithosphérique a 1'aplomb des Alpes Orientales semble

symétrique (Babuska et al., 1990).

48°

Figure 132: Carte schématique de la profondeur de la racine lithosphérique sous les Alpes.
L'épaississement lithosphérique se superpose aux structures crustales et la profondeur

maximum est de 220 km. D'aprés Babuska et al., 1990.

Au sein de cette racine lithosphérique, la limite crofite-manteau a été définie griace aux
campagnes géophysiques. Dans les Alpes Centrales, la profondeur maximum du Moho a 60

km indique un épaississement crustal important (Musacchio et al., 1998). En coupe, la racine
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crustale est clairement asymétrique avec un plongement de la croiite européenne vers le Sud,
sous la crofite apulienne (Marchant et Stampfli, 1997). Cette géométrie est également celle qui
a été déterminée dans les Alpes Occidentales ou le Moho atteint 55-60 km de profondeur
(Roure et al., 1990). Au Sud d'une transversale ONO-ESE passant immédiatement au Sud du
Pelvoux et du Massif de Dora Maira, I'épaississement crustal est quasi-inexistant. La
découverte de minéraux métamorphiques de UHP dans les zones internes et datées de
1'Eocéne supérieur-Oligocéne inférieur, prouve que la racine crustale ou certaines écailles de
croiite étaient vraisemblablement & cette époque plus profondes qu'actuellement (Chopin,

1984).

3.2.2 Fluage asthénosphérique

Outre l'extension dans la lithosphére adjacente, la création d'une racine lithosphérique
induit un fluage asthénosphérique. De fait, en plongeant dans l'asthénosphere, la racine
lithosphérique prend la place de 1'asthénosphére et I'expulse vers les zones adjacentes.

Le mode de fluage déterminé a partir des modeles numériques montre clairement que
le mouvement descendant de la racine lithosphérique est contrebalancé par un déplacement
ascendant de 1'asthénosphére sous la lithosphére adjacente (Channell et Mareschal, 1989).
Lorsque la racine lithosphérique est asymétrique, la remontée asthénosphérique est également
asymétrique et elle ne se produit qu'a 1'aplomb de la lithosphére plongeante (Fig 133a).

Un tel processus induit l'arrivée de matériel asthénosphérique chaud a la base de la
lithosphére, habituellement caractérisée par un isotherme a 1300-1350°C. Si la quantité de
matériel asthénosphérique est suffisamment importante, I'apport de chaleur pourra entrainer
(i) un amincissement de la lithosphére mantellique par érosion thermo-mécanique, (ii) le
développement d'une phase volcanique a l'aplomb de l'anomalie thermique et (iii) une
surrection liée a un réajustement isostatique. La succession de ces événements est similaire a

celle d'un rifting de type actif (Fig 133b).
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Figure 133: A) Fluage asthénosphérique induit par l'enfoncement de la lithosphére dans l'asthénosphére. B)
Conséquences du fluage et de l'arrivée de matériel mantellique chaud sous une lithosphére normale. L’dpport de
chaleur entraine une érosion thermo-mécanique de la base de la lithosphére, un déséquilibre isostatique et une
activité magmatique en surface. a et b représentent les zones d'anomalies de vitesses mises en évidence par
tomographie sismigue entre le Massif Central et les Alpes (Granet et Cara, 1988) et & l'aplomb des provinces de

I'Hegau et I'Urach (Granet et al., 2000).

3.2.3 Conclusions

Nous venons de montrer que la formation d'une chaine de montagnes peut avoir des
conséquences mécaniques importantes sur la lithosphere adjacente. Deux processus différents
semblent résulter de la création d'une racine lithosphérique: une extension lithosphérique et
une érosion thermo-mécanique a la base de la lithosphere, liée au fluage asthénosphérique.

11 est peu probable que ces deux processus soient contemporains. De fait, 1a formation
d'une racine lithosphérique est a l'origine d'une force gravitaire verticale qui génére
instantanément des contraintes extensives dans la lithosphére périphérique. Si ces contraintes
dépassent la résistance a l'extension, elles peuvent entrainer la déformation de toute la
lithosphére périphérique.

En revanche, 1'érosion thermique a la base de la lithosphére est un processus différé
dans le temps. Tout d'abord, la racine lithosphérique doit vraisemblablement atteindre une
certaine profondeur pour induire un fluage asthénosphérique conséquent: I'importance du
fluage étant directement proportionnelle au volume d'asthénosphére remplacé par la
lithosphére mantellique. La seconde raison est que le fluage asthénosphérique et 1'érosion
thermique de la lithosphére sont deux processus lents et que leurs effets seront différés dans le

temps. Ainsi, 1'épisode de rifting passif enregistré dans la lithosphére adjacente devrait

précéder le rifting actif 1ié au fluage asthénosphérique.
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4 Un nouveau modele pour la formation du ROE

L'évolution du Rift Ouest-Européen est marquée par trois périodes majeures:

1- La phase de volcanisme pré-rift, du Crétacé supérieur a 1'Eocéne, est répartie
concentriquement autour de l'arc alpin et centrée sur la Province Rhénane. Ce volcanisme est
contemporain d'une phase de surrection.

2- Le rifting passif débute 2 'Eocéne supérieur et se termine a la fin du Miocéne
inférieur. L'extension, E-O au niveau du Massif Central et NNO-SSE en Bohéme, induit la
création de grabens globalement paralléles aux Alpes. Dans les zones suffisamment amincies,
un volcanisme syn-rift se développe (Limagne, graben de I'Eger et Massif Rhénan).
L'importance des structures extensives décroit de 1'Ouest vers I'Est (i.e. du rift du Massif
Central au graben de I'Eger).

3- Le "rifting actif'' se développe a partir du Miocéne aprés un arrét de volcanisme et
- dactivité tectonique pendant quelques millions d'années. Il se traduit par l'apparition de
volcanisme concentrique aux Alpes, contemporaine de la surrection du socle. Pendant cette
période, le plus important volume de lave émis se trouve dans le Massif Central et
l'importance du magmatisme décroit progressivement jusqu'en Bohéme. Ce volcanisme se
développe dans des provinces affectées par le rifting passif ainsi que dans des zones indemnes
d'extension (i.e. partie sud du Massif Central, Urach et Hegau). Cette phase magmatique et la

surrection sont associées a des anomalies mantelliques ponctuelles.

Nous proposons d'interpréter ces différentes phases par la formation des Alpes.

4.1 Phases pré-rift et éo-alpine

Le début de la collision entre 1'Apulie et 'Europe est daté du Crétacé supérieur dans

les Alpes Orientales et de la transition Crétacé-Tertiaire dans les Alpes Occidentales (i.e.
Sesia). Cette premiére phase de compression dite éo-alpine est globalement contemporaine de

l'apparition du volcanisme pré-rift en périphérie de la chaine. Il a ét€ récemment montré par
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des modeéles numériques que les premiers événements compressifs pouvaient engendrer un
flambage lithosphérique (Cloetingh et al., 1999). Ces résultats sont en bon accord avec les
données géophysiques a 1'échelle de la France qui montrent l'existence de rides crustales
concentriques aux Alpes avec remontée du Moho (Lefort et Agarwald, 1996). Ces auteurs
interprétent l'inflexion de la transition crofite-manteau comme le résultat d'un flambage
lithosphérique vers 60 Ma lors du début de la compression alpine. La déformation de la crofite
est reliée 4 une déformation globale de la lithosphére et 4 une remontée de la limite
lithosphére-asthénosphére (LAB) de plus grande longueur d'onde (Cloetingh et al., 1999). En
acceptant ce concept et en l'appliquant au ROE, nous interprétons le volcanisme pré-rift
comme le résultat d'un trés faible taux de fusion du manteau lors de la remontée du LAB. Ce
modéle permet d'expliquer (i) la contemporanéité du volcanisme pré-rift et de la phase éo-
alpine, (ii) le caractére trés sous-saturé des laves émises, (iii) la répartition concentrique de
I'ensemble des provinces autour de l'arc alpin et (iiii) la surrection Crétacé supérieur-
Paléocéne contemporaine du volcanisme.

La préservation du plissement lithosphérique varie en fonction de l'age de la
lithosphére et de la durée de la compression (Cloetingh et al., 1999). Pour une lithosphere de
300 Ma ayant subit une compression pendant prés de 30 Ma, la remontée du LAB est
préservée durant 10 a 20 Ma. A I'échelle du ROE, ce laps de temps permet d'expliquer la

durée de la phase de volcanisme pré-rift dans la Province Rhénane et le Massif Central.

4.2 Phase majeure alpine et ROE

La phase majeure alpine (méso-alpine) a débuté a 'Eocéne avec le dépdt du "flysch
noir" dans la zone Brianconnaise des Alpes Occidentales (Tricart,1980). Les Aages
géochronologiques des minéraux du métamorphisme de HP montrent qu'il existe un certain
délais entre le début de la compression et la création de racines crustale et lithosphérique
conséquentes. La concentration des 4ges autour du Priabonien (Eocéne supérieur) suggere que

la racine lithosphérique avait a cette période atteint une profondeur trés importante, peut-étre

maximale.
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4.2.1 Le Rift Passif

Causes et modalités de I'extension

A T'échelle européenne, cet ge Priabonien correspond au début de la subsidence dans
les grabens du ROE. Il a été montré que la création d'une racine lithosphérique pouvait
engendrer de l'extension dans la lithosphére adjacente. Nous proposons en conséquence
d'interpréter l'extension et la formation des grabens du ROE comme le résultat de la force
gravitaire verticale liée au plongement de la racine lithosphérique selon les modalités décrites
par la Figure 131b. Les grabens ainsi formés sont globalement paralléles aux Alpes.

Les principales provinces extensives semblent étre reliées entre elles par des failles de
transfert telles que la Zone Transformante Rhin-Sadne (Bergerat, 1977) et la zone de
Franconie (Fig 134). Dans le Massif Central, la rupture de la partie fragile de la lithosphére
mantellique en deux endroits différents a induit la création d'un systéme de trois grabens dont
l'ensemble présente une symétrie de miroir centrée sur le graben central de Roanne-
Montbrison. Dans la Province Rhénane, la déformation s'est principalement concentrée au
niveau du graben du Rhin ot la rupture du manteau a généré la formation d'un fossé unique.
Le développement du graben de la Rhur s'accorde assez mal avec une extension
perpendiculaire aux Alpes. Néanmoins, sachant que cette structure existait déja depuis le
Trias, la présence initiale de nombreuses failles normales a vraisemblablement favorisé la
réactivation du graben. Enfin, en Bohéme, le graben de I'Eger est marqué par une subsidence
relativement faible synchrone de 1'évolution générale du ROE.

La répartition des différentes provinces extensives peut étre comparée a la géométrie
des racines lithosphériques (Fig 134). Il est intéressant de noter que Babuska et al. (1990)
relient les deux racines lithosphériques situées sous les Alpes Orientales et Occidentales par
une zone de cisaillement dextre. Cet accident tectonique a l'échelle lithosphérique est
perpendiculaire au graben du Rhin et parallele & la Zone Transformante de Franconie (Fig
134). L'extension du Massif Central pourrait alors étre li€e a la racine lithosphérique sous les
Alpes Occidentales alors que la formation des grabens de la Province Rhénane et de Bohéme
résulterait de la racine lithosphérique située sous les Alpes Orientales. L'ampleur et la quantité
d'extension (i.e. vitesse d'extension) au niveau du Rift du Massif Central, supérieures aux
autres segments du ROE, peuvent s'expliquer par une racine lithosphérique plus importante

sous les Alpes Occidentales que sous les Alpes Orientales.
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1: Graben de Montbrison; 2: Graben de Roanne;
3: Dépression de la Hesse; 4: Vosges; 5: Foréi-

Noige. )

Figure 134: Carte schématique de la répartition des grabens du ROE et profondeur de la racine
lithosphérique sous les Alpes (Babuska et al., 1990). Les trois provinces extensives sont reliées par
des zones transformantes senestres. Les deux parties de la racine lithosphérique sont situées sous
les Alpes Orientales et Occidentales et sont reliées par une zone de cisaillement dextre représentée

par lellipse blanche.

Enfin, nous avons mis en évidence un léger diachronisme dans 1'arrét de l'extension au
niveau du Massif Central (début du Miocéne inférieur) par rapport a la Province Rhénane et 2
la Bohéme (début du Miocéne moyen). Dans le Massif Central, la progression de la
déformation alpine vers 1'Ouest peut étre & l'origine de I'arrét de l'extension. Au Miocéne, le
graben de la Bresse est ainsi devenu un bassin flexural de la chaine alpine. Dans la Province
Rhénane et le graben du Rhin, la distance plus importante entre les grabens et les Alpes

pourrait expliquer que I'extension ait pu se poursuivre plus longtemps.

Conséquences de l'extension
Une des conséquences de l'extension Eocéne supérieur & Miocéne inférieur est un
amincissement crustal lié au développement des grabens. L'apparition du volcanisme dans la

seconde moitié de la période extensive, contemporaine d'une sédimentation au niveau de la
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mer, suggere un amincissement lithosphérique a l'aplomb des grabens et un necking de la
lithosphére tel qu'il a été défini dans le Chapitre 4. Ce volcanisme s'est développés dans trois
régions: Limagne-Forez, Massif Rhénan et graben de I'Eger. Dans le Massif Central, ce
magmatisme est lié & la phase d'extension asymétrique qui a débuté a 1'0Oligoceéne supérieur.
Dans le Massif Rhénan, nous avons interprété 1'apparition du volcanisme comme le résultat
d'un amincissement lithosphérique plus important a la jonction des trois grabens (Rhin, Rhur
et Hesse) que dans chaque fossé. Au niveau du graben de I'Eger, la présence de volcanisme a
partir du Rupélien, suggére un amincissement lithosphérique rapide a l'aplomb du fossé.
Notons 'absence de volcanisme contemporain du rift passif dans le graben du Rhin. Cette
absence de magmatisme pourrait s'expliquer par un amincissement lithosphérique insuffisant

pour générer la fusion mantellique (cf Chapitre 4).

4.2.2 Le "Rift Actif"

La création d'une racine lithosphérique peut engendrer un fluage asthénosphérique et
une remontée de matériel chaud sous la lithosphére plongeante, selon le processus décrit ci-
dessus (§ 3.2.2). L'arrivée de manteau anormalement chaud a la base de la lithosphere
entraine une érosion thermo-mécanique de la lithosphére. Il résulte alors (i) un déséquilibre
isostatique qui induit une surrection de la région et (ii) l'apparition de volcanisme en surface.

Dans le ROE, cette évolution dont la chronologie s'accorde avec celle d'un rift actif, a
débuté a partir du Miocéne moyen. Le volcanisme se développe dans des régions affectées par
le rift passif mais également dans des provinces indemnes d'extension, aprés une absence de
volcanisme et d'activité tectonique de plusieurs millions d'années. A cet égard, la province
majeure du rift actif 2 I'échelle européenne (la partie sud du Massif Central) n'a pas subi
l'extension éo-oligocéne et 1'amincissement de la lithosphére mantellique résulte uniquement
de la période de rifting actif. Dans tous les cas, il existe dans chaque province un arrét entre
les périodes de rift passif et de "rift actif".

Si 1'évolution globale est commune & toutes les provinces, il existe néanmoins des
disparités quant au début de ce rifting actif. Dans la Province Rhénane, le volcanisme a débuté
aprés l'arrét de la sédimentation vers 18 Ma. Il s'est développé au sein des zones amincies
durant I'extension (graben du Rhin) ou dans des régions indemnes de graben (Urach et
Hegau). La principale province de la PR est le Massif Rhénan ot le volcanisme montre un pic
d'activité vers 15 Ma. Dans le Massif Central, les premiéres manifestations attribuées a la

Phase Volcanique Majeure (PVM) datent de 13,5 Ma et apparaissent dans la partie sud,
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indemne du rift passif. La concentration du volcanisme autour de deux pics d'activité est
corrélée avec deux périodes de surrection. Ces deux climax sont datés entre 9,5-6 Ma et 3,5-
0,5 Ma. Enfin, en Bohéme, le volcanisme débute au Miocéne supérieur (9 Ma) et est
caractérisé par deux périodes d'activité globalement synchrones des pics du Massif Central.
Le synchronisme des pics d'activité du Massif Central et des phases volcaniques de Bohéme

est un fort argument en faveur d'une origine commune au "rifting actif™.

Nous attribuons le développement de cette phase de rifting actif au fluage
asthénosphérique induit par le plongement de la racine lithosphérique des Alpes a partir de
I'Eocéne supérieur. Cette hypothése est renforcée par la mise en évidence d'une zone de faible
vitesse & 410 km de profondeur entre les Alpes et le Massif Central (Granet et Cara, 1988)
pouvant correspondre a la zone de fluage du manteau. Au niveau de 1'Urach et 'Hegau, les
données de tomographie sismique montrent également des anomalies de vitesses interprétées
en terme d'anomalies de températures, dont I'enracinement semblent plonger a plus de 160 km
vers la chaine alpine (Fig 2 dans Granet et al., 2000). Intégrés dans le modéle théorique de
fluage, I'emplacement des deux anomalies est en bon accord avec la trajectoire du fluage de
l'asthénosphére (Fig 133b). L'importance du magmatisme de la PVM du Massif Central par
rapport aux autres régions du ROE peut s'expliquer, comme pour la quantité d'extension, par
une racine lithosphérique plus profonde que dans les autres régions.

La répartition spatiale du volcanisme du rifting actif montre que la remontée de
I'asthénosphére ne se fait pas telle une lame depuis les Alpes mais semble plut6t correspondre

a des "chenaux" de fluage a l'origine des diapirs mantelliques.
Enfin, dans le Massif Central, le Massif Rhénan et en Bohéme, la surrection encore

active actuellement et les derniéres éruptions quaternaires suggéreraient que les effets de cette

érosion thermo-mécanique ne sont pas encore totalement terminés.
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5 Conclusions

L'étude de la répartition du volcanisme du Rift du Massif Central effectuée a partir du
tableau du volcanisme (Fig 7) a permis de distinguer trois phases magmatiques communes a
I'ensemble du ROE. Chaque épisode est le résultat d'un processus géodynamique particulier

qui s'intégre dans un modéle global a I'échelle européenne: la formation des Alpes.

La phase volcanique pré-rift serait liée au flambage de la lithosphére lors des premiers
épisodes de compressions alpines entre le Crétacé supérieur et le Paléocéne.

A partir de 1'Eocéne supérieur, la création des grabens et le développement du
volcanisme syn-rift traduisent une évolution de type rift passif dont 'origine est imputée 2 la
formation de la racine lithosphérique des Alpes lors de la phase majeure alpine (i.e. phase
méso-alpine).

Enfin, I'apparition du volcanisme a partir du Miocéne, contemporaine d'une surrection,
coincide avec une évolution de type rift actif. Cet épisode serait le résultat du fluage et de la

remontée asthénosphérique jusqu'a la base de la lithosphére adjacente (i.e. plaque Europe).

Ce modeéle permet pour la premiere fois d'intégrer toutes les caractéristiques

géologiques, géophysiques et géochimiques disponibles sur le Rift Ouest-Européen.
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Rift Ouest-Européen

L'analyse du volcanisme du Massif Central permet de distinguer trois phases

géodynamique différentes, communes au Rift Ouest-Européen.

1- La phase de volcanisme pré-rift date du Crétacée supérieur a I'Eocéne et est
réparties concentriquement autour de I'arc alpin. Contemporaine d'un bombement général des

provinces volcanisées, cette période se distingue par une activité magmatique tres diffuse.

2- L'épisode de rift passif est caractérisé par une extension au niveau de la mer et
perpendiculaire & la chaine alpine, suivie d'un volcanisme au sein des zones d'amincissement
lithosphérique. L'extension a débuté au Priabonien et s'est arrétée a la fin du Miocéne
inférieur. De 1'Oligocéne supérieur au Miocéne inférieur, le magmatisme syn-rift s'est

développé, traduisant un amincissement lithosphérique lié & I'extension.

3- Le "'rift actif"' apparait aprés un hiatus magmatique et tectonique dans les régions
affectées par le rift passif, mais également dans des zones indemnes de I'extension (i.e. partie
sud du Massif Central, Hegau et Urach). L'importante activité volcanique débute a partir du
Miocéne supérieur et est synchrone de la surrection des provinces volcanisées. Les données
géophysiques montrent que les différentes régions du rift actif sont situées a I'aplomb

d'anomalies mantelliques.

La succession de ces trois périodes est interprétée comme le résultat de la formation
des Alpes.

Du Crétacé supérieur au Paléocene, les premiéres compressions alpines ont pu induire
un flambage de la lithosphére européenne. Ce bombement est 2 méme de générer un tres

faible taux de fusion mantellique 2 l'origine du volcanisme pré-rift.

A partir de I'Eocéne, la phase de compression majeure entraine la formation d'une
racine lithosphérique asymétrique importante & I'aplomb de la chaine. La force verticale
gravitaire induite par cette racine peut étre responsable de I'extension dans la lithospheére

européenne 2 partir du Priabonien. L'arrét de lextension résulte probablement de la
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propagation de la déformation vers les grabens ou de la diminution de la profondeur de la
racine lithosphérique & partir du Miocéne inférieur. La création de la racine a également
engendré (i) un fluage asthénosphérique sous la lithosphére périphérique et (ii) une érosion
thermo-mécanique de la base de la lithosphére, a l'origine du "rifting actif". Parce que le "rift
actif" résulte du fluage de 1'asthénosphere et d'effets thermiques lents, cet événement est
décalé par rapport au rift passif qui est la conséquence quasi instantanée de la racine

lithosphérique alpine.

Ce modele géodynamique qui tient compte des différentes données géologiques,
géophysiques et géochimiques permet pour la premiére fois d'expliquer la formation du Rift

Ouest-Européen dans sa globalité.

Dynamique de rifting

Echelle crustale

Les expériences analogiques a l'échelle crustale permettent de caractériser la
déformation d'une croiite soumise a de I'extension. Lors du rifting, le nombre et la géométrie
des grabens sont contrdlées par deux parametres: le nombre de rupture de la partie fragile de
la lithosphére mantellique et la vitesse d'extension.

Une rupture, modélisée par une discontinuité de vitesse, engendre toujours la
formation de deux zones de cisaillement conjuguées dans la partie ductile, centrées  1'aplomb
de la rupture. Lorsque la vitesse d'extension est faible (i.e. rapport de résistance > 65-70), la
création d'un seul graben asymétrique suggére que la zone de cisaillement associée i ce demi-
graben domine et que son conjugué n'est pas assez développé pour dépasser la résistance 2 la
rupture dans la partie fragile. Lorsque la vitesse d'extension est forte (i.e. rapport de résistance
< a 65-70), chaque cisaillement de la partie ductile génére la formation d'un graben dans la
partie fragile. Ces deux grabens, symétriques au stade initial de l'extension, évoluent lors
d'une quantité d'extension croissante. Le graben situé sur la partie mobile devient clairement
asymétrique alors que le graben localisé sur la partie fixe reste symétrique. Cette évolution

montre que le cisaillement associé€ au graben asymétrique domine toujours le systéme.
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Avec deux ruptures simultanées, la géométrie des structures est constante pour des
faibles vitesses d'extension alors qu'elle varie en foncticw de la distance initiale entre les

ruptures pour de fortes vitesses d'extension.

Appliquées 2 la nature ces conclusions permettent d'interpréter la géométrie crustale
de la partie septentrionale du Rift du Massif Central et du graben du Rhin. La géométrie
différente de ces deux segments du ROE s'explique au niveau du graben du Rhin, par une
seule rupture de la partie fragile de la lithosphére mantellique et une faible vitesse d'extension.
Dans le Massif Central, la géométrie crustale suggere la présence de deux ruptures et d'une

vitesse d'extension importante.

Echelle lithosphérique

Nos résultats obtenus a partir d'expériences a 1'échelle crustale sont cohérents avec les
expériences 2 1'échelle lithosphérique réalisées au laboratoire de Géosciences Rennes
(Allemand, 1990; Beslier, 1990). En effet, ces modeles suggerent que pour une rupture de la
partie fragile de la lithosphére mantellique, la géométrie de la déformation crustale est
- principalement contrdlée par un cisaillement simple majeur associé au demi-graben. Ce type
de déformation présente de fortes analogies avec le modele de cisaillement simple a I'échelle
lithosphérique proposé par Wernicke (1985).

Dans la nature, ce modele de déformation contr6lé par le nombre de rupture de la
partie fragile de la lithosphére mantellique et la vitesse d'extension est 4 méme d'expliquer la
structure des marges passives de I'Atlantique Nord, du rift de la Mer Rouge, du graben du
Rhin et du Rift du Massif Central.

L'étude du ROE permet également de définir un second mode d'extension. Lors du
rifting, le développement du volcanisme au sein des grabens témoigne d'un amincissement
crustal superposé 2 un amincissement lithosphérique. En outre, dans le Massif Central, la
remontée du Moho sous la Faille de la Limagne suggere le développement d'un cisaillement
lithosphérique & l'origine d'une extension asymétrique. Ainsi, il semble que la géométrie de la
lithosphére au niveau du RMC et du graben de 1'Eger puisse s'expliquer par la création de
deux cisaillements conjugués: un cisaillement au niveau de la lithosphére mantellique et un
détachement crustal. Ce mode d'extension correspond alors a un necking de la lithosphére et a

un cisaillement pur a I'échelle lithosphérique.
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Résumeé

. Ce mémoire de thése est constitué d’une thématique régionale et d’une
thématique générale. La premiére thématique correspond & une étude du Rift Ouest-
Européen (ROE) par I'analyse du Rift du Massif Central (RMC).

Dans le Massif Central (MC), la répartition du volcanisme associé a I’extension
cenozoique permet de différencier trois épisodes : le Volcanisme Pré-rift, le
Volcanisme Syn-rift et la Phase Volcanique majeure. Le Volcanisme Pré-rift (Paléo-
Eocene) est associé a une surrection du MC. Le Volcanisme Syn-rift est lié¢ a la
période d’extension Eo-Miocéne a l'origine des grabens du MC. Durant cette
periode, la chronologie des événements plaide en faveur d’une évolution de type rift
passif.

La Phase Volcanique Majeure, responsable des principales -provinces
volcaniques, est caractérisée par deux pics de magmatisme contemporains de
périodes de surrection sans création de graben et sans sédimentation. Cette
évolution est compatible avec le stade initial d’un rift actif.

Cette évolution du RMC est commune a I'ensemble du ROE et la répartition du
ROE concentrique autour des Alpes suggére un lien étfoit entre ces deux systéemes
geologiques.

La phase éo-alpine (env. 65 Ma) serait responsable du flambage lithosphérique
en avant des Alpes et du Volcanisme Pré-rift. A 'Eocéne, la création de la racine
lithosphérique alpine permet d’expliquer le rift passif contemporain au niveau du
ROE, puis le " rift actif " a partir du Miocéne.

La thématique générale a pour but d’étudier la dynamique de
I'extension par une approche analogique. Les expériences a I'échelle

crustale montrent le réle majeur de la vitesse d’extension sur les

structures formées. Dimensionnées a partir du rapport de résistance

entre les parties fragile et ductile, les modéles montrent que la
géomeétrie des structures varie en fonction du nombre de discontinuités

de vitesse et de la vitesse d’extension. Appliqués a la nature, ces
modeles permettent d’expliquer la différence de géométrie entre le

graben du Rhin et le RMC.

Mots clés : Tectonique, Massif Central, Rift Ouest-Européen,

Rifting, Cénozoique, Volcanisme, MNT, Modalisation analogique,

Modalités d’extension
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