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Comprendre la Terre, en tant que systeme dynamique, complexe et évolutif, est, depuis quelques décennies, la facon
moderne et performante de guider 1’étude de la planete. Dans les années 1970 a 1980, la théorie des plaques (devenue
tectonique des plaques) a débouché sur une véritable révolution conceptuelle de la dynamique de la lithosphere et des
grandes structures liées (failles, bassins, chaines de montagnes...). De facon complémentaire, les dynamiques
profondes, complexes et instables du manteau et du noyau sont de mieux en mieux comprises grace aux apports de la
tomographie sismique et des modélisations analogiques et numériques. L’imagerie et les mesures satellitaires fournis-
sent, en continu, des quantités considérables de données qui permettent a la communauté scientifique de quantifier et de
modéliser les déplacements des plaques, mais aussi des masses d’eau et d’air des enveloppes fluides externes, I’hydros-
phere et I’atmosphere. Mais les progres les plus récents et souvent décisifs, sont désormais obtenus a travers la prise en
compte et I’analyse des couplages existant entre géodynamique interne des enveloppes solides, géodynamique externe
des enveloppes fluides, sans oublier la biosphere avec son impact anthropique chaque jour plus marqué. En cela, les
sciences de la Terre modernes sont bien au cceur des grandes questions environnementales, qu’elles soient d’ordre
écologique, énergétique, climatique ou sociétale, que tout citoyen doit aborder raisonnablement en connaissance de
cause et d’effet.

Cette perception du fonctionnement de la plancte, nécessairement replacée dans le systeme solaire (I’essentiel de
I’énergie terrestre provient de 1’étoile Soleil) est a la base des programmes des sciences de la Terre dans 1’enseignement
secondaire et supérieur. Elle a pour conséquence un apparent effacement des disciplines a la fois traditionnelles et essen-
tielles de la géologie (paléontologie, stratigraphie, pétrographie, tectonique...) au bénéfice d’une approche plus unitaire
autour des échanges d’énergie et de matiere, des couplages et des interactions entre enveloppes diverses en composition
et rhéologie. Approche qui mobilise nécessairement des compétences en sciences fondamentales : mathématiques,
informatique, physique, chimie.

Tel est I’esprit général de ce manuel de géologie, résolument moderne dans ses contenus, congu et réalisé sous la direc-
tion de Pierre PEYCRU, professeur de classe préparatoire Biologie-Chimie-Physique-Sciences de la Terre (BCPST) au
lycée Montaigne de Bordeaux. On note, des le premier chapitre, que la Terre est traitée comme planete du systeme
solaire signalant ainsi la volonté de situer dans un cadre universel 1’approche globale des géosciences telle qu’elle vient
ensuite. On vérifie cette approche tant dans les parties traitant de la Terre solide avec ses processus magmatiques, sédi-
mentaires, tectoniques et métamorphiques ou le point est fait sur les concepts de base de la géologie, que dans I’analyse
indirecte des enveloppes solides que sont la lithosphere et le manteau, ou dans 1’approche des variations climatiques au
travers des archives sédimentaires et glaciaires.

Mais ce manuel — le premier du genre en sciences de la Terre a répondre a une demande des étudiants directement
concernés — a travers son titre « Géologie tout-en-un — 1% et 2¢ années BCPST » et dans sa structuration pédagogique
en quatre parties Cours, Travaux pratiques, Exercices, Fiches et méthodes, a d’abord été concu conformément au
programme actuel des deux classes de BCPST, dans le respect des contenus exigés aux concours préparés et des
volumes d’enseignement recommandés.

Ceci explique les choix qui ont été faits dans les themes scientifiques abordés dans les chapitres de la partie Cours, véri-
table coeur de I’ouvrage. Celle-ci suit une logique « profondeur vers surface » en abordant d’abord la constitution et le
fonctionnement de la Terre solide puis en traitant de maniere plus détaillée deux enveloppes : manteau et crodites. La
géodynamique externe est ensuite développée, avec, notamment ses aspects paléo-environnement et paléo-climatiques.
Une part finale du Cours est consacrée aux Alpes occidentales dont la compréhension architecturale et la reconstitution
de I’histoire complexe, de 1’ouverture océanique a la collision toujours en cours, nécessitent, comme cela est bien
traduit, la mise en ceuvre des diverses approches traitées dans les chapitres précédents (stratigraphie, pétrologie, méta-
morphisme, tectonique, géophysique) sous le contrdle strict des faits observés et mesurés sur le terrain.



Préface

Traitant d’une discipline incorporant des approches quantitatives (physique, mécanique, chimie) et modélisatrices subs-
tantielles, ce Cours reste heureusement et de maniere générale « collé » aux objets géologiques. Ces derniers sont
présentés sur la base d’exemples concrets, garants d’un graphisme réaliste et de données quantitatives (parametres de
modélisation, par exemple) tirées de travaux scientifiques. Certains de ces exemples, pris sur le territoire métropolitain,
sont d’ailleurs susceptibles d’étre visités sur le terrain.

Un souci pédagogique fort et permanent transparait du Cours, a travers 1’iconographie de belle facture et les encarts
venant a propos, ainsi qu’en fin de chacun des chapitres, [’essentiel résumé en un court texte synthétique, la liste des
mots-clés et Iattention attirée sur les erreurs a éviter. Il se manifeste également dans les trois autres parties de
I’ouvrage : les travaux pratiques propos€s en conformité avec le programme et prenant appui sur des supports bien illus-
trés, les exercices offerts avec leurs corrigés et les fiches méthodes qui apportent fort concrétement au lecteur les clés
essentielles pour la pratique géologique a toutes échelles, de I’analyse d’un échantillon de roche a la lecture d’un
paysage géologique.

Bref, ’ensemble de I’ouvrage, construit sur des bases scientifiques solides avec un réel souci d’efficacité, répond de
toute évidence au but recherché : fournir aux étudiants candidats aux concours d’entrée dans les Grandes Ecoles un
manuel de géologie performant destiné a venir en appui et complément aux enseignements recus dans leurs classes
préparatoires. En ceci I’équipe d’auteurs, tous professeurs chevronnés de Sciences de la vie et de la Terre en classes
préparatoires BCPST, B. AUGERE, F. CARIOU, J.-M. DUPIN, J.-F. FOGELGESANG, D.GRANDPERRIN,
C. PERRIER et C. VAN DER REST, réunie autour de P. PEYCRU, doit étre félicitée.

Nul doute finalement que ce manuel de géologie qui met pertinemment et clairement a la portée de son utilisateur les
principales connaissances actuelles sur la planete Terre (données, outils analytiques, théories) dépasse de fait « son »
public. Les étudiants en Licence de Sciences de la Terre, ceux préparant les concours de recrutement de 1I’enseignement
secondaire en Sciences de la vie et de la Terre (CAPES, Agrégation) mais aussi les enseignants pour qui la formation
continue en Sciences de la Terre est une nécessité pour actualiser leurs connaissances et mieux structurer leurs démar-
ches pédagogiques, pourront certainement y puiser avec profit.

Christian BECK et Marc TARDY
Professeurs de géologie a I’Université de Savoie
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PREMIERE ET SECONDE ANNEES

En premiere année, sont traités :

- les parties 1, 2 "La Terre actuelle, planete active", "Le magmatisme" ;

- les points 3.1, 3.2, 3.3 de la partie 3 "Le phénomene sédimentaire”.

En seconde année sont traités le point 3.4 de la partie 3 et les parties 4 et 5 "Les transformations structurales et minéralogiques de la
lithosphere", "Le cycle géochimique du carbone".

1. La Terre actuelle, planéte active On présente dans cette partie les différentes échelles auxquelles
s'intéressent les Sciences de la Terre, et les différentes méthodes
d'étude adaptées a ces échelles. L'observation de la Terre a
I'échelle du millier de kilometres n'est pas réalisée en cours. Elle
est faite a partir de I'étude de la carte géologique de France au 1/10
en travaux pratiques. On montre que cette échelle révele de grands
ensembles géologiques : massifs anciens, bassins sédimentaires,
chaines récentes.

1.1 Vue d'ensemble sur la Terre

Situation dans le systeme solaire. Enveloppes externes fluides. 1l s'agit dans cet alinéa de rappeler des notions acquises avant le
Masse de la Terre. Nécessité d'un noyau dense. Renseignements  |baccalauréat.
apportés par les météorites.

1.2 La structure interne de la Terre

- Détermination de la nature et des propriétés physico-chimiques |Cette étude met en place les notions de minéral et de roche ; on
des constituants (roches et minéraux) des enveloppes terrestres présente les principaux silicates et la calcite, les polyedres de
grace aux études sismiques, pétrographiques et expérimentales.  |coordination (tétracdre et octaedre) et on discute les possibilités de
substitution d'éléments. Cette partie est coordonnée avec la
présentation en TP des principaux minéraux et roches constitutifs
des enveloppes terrestres.

- Modele radial de la Terre. Les différentes enveloppes du globe ont ét€ mises en évidence
dans la scolarité antérieure. Les études sismiques, pétrographiques
et expérimentales permettent de caractériser la nature et les
propriétés des constituants de ces enveloppes. Les principales
roches envisagées sont :

- crodite continentale : granite, granodiorite, andésite, calcaire,
pélites, gres, gneiss, schiste.

- crolte océanique : basalte, gabbro ;

- manteau : péridotite ;

On indique simplement que le noyau est constitué d'alliages fer-
nickel.

Cette étude conduit a un bilan chimique simple de chaque
enveloppe.

La différenciation géochimique primitive et son origine

ne sont pas au programme.

1.3 Forme et dynamique du globe terrestre Cette partie est I'occasion d'insister sur la démarche en Sciences de
la Terre : observer, mesurer, puis modéliser a partir d'un nombre
limité de parametres. Une analyse des écarts entre le modele et la
réalité conduit alors a de fructueuses interprétations.

Cette partie s'appuie nécessairement sur les exercices de travaux
pratiques. L'établissement du géoide continental n'est pas au
programme.

- La forme de la Terre. } L'étude des variations de grande longueur d'onde de la surface des
Champ de gravité et anomalies gravimétriques. Equilibre océans n'est pas au programme.

archimédéen : I'isostasie. Exemples de subsidence et de surrection.
Relation profondeur /age des fonds océaniques. Altimétrie
satellitale et établissement d'une surface libre moyenne des océans,
reflet des reliefs - sous-marins (variations spatiales de petite
longueur d'onde).

- Les plaques lithosphériques. Cinématique instantanée et La représentation stéréographique d'un mécanisme au foyer est
cinématique absolue. utilisée mais sans que sa construction soit au programme.
Notion de plaque lithosphérique ; mouvement de rotation autour
d'un pole, petit cercle eulérien, vitesse angulaire et vitesse linéaire.
Détermination de la direction du mouvement relatif a I'aide des
failles transformantes et des mécanismes au foyer. Comparaison
de vitesses relatives déterminées a l'aide des anomalies
magnétiques et des données satellitales.

Mouvements absolus déterminés par rapport au référentiel des La construction d'un modele de cinématique instantanée n'est pas
points chauds. au programme.
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- La dynamique mantellique.
Flux de chaleur a la surface du globe, conduction et advection de
la chaleur, convection.

La dynamique du noyau n'est pas au programme. On indique
seulement que les mouvements a l'intérieur du noyau externe sont
al'origine de la composante principale du champ magnétique
terrestre.

Tomographie sismique et hétérogénéités latérales du manteau.

Le principe d'établissement des images de tomographie sismique
n'est pas exigé.

Modele de convection : subductions motrices, role des points
chauds.

On souligne que la convection mantellique est celle d'un fluide
refroidi par sa surface et contenant des sources internes de chaleur.
Le nombre de Rayleigh peut étre présenté, I'essentiel étant de
discuter les propriétés des péridotites mantelliques permettant la
convection.

Origine de la chaleur terrestre.
Etablissement d'un géotherme terrestre.

On insiste principalement sur le rdle de la radioactivité, source
interne de chaleur, qui est quantifiée dans les roches et les
enveloppes terrestres. L'établissement d'un géotherme océanique
ou continental peut étre conduit a I'aide d'exercices.

2. Le magmatisme

2.1 Les processus fondamentaux du magmatisme

- Fusion partielle d'une roche mere : la péridotite.

On montre la différence entre les compositions du solide et du
liquide magmatique a partir des études expérimentales de fusion
de mélanges de silicates calco-alumino-magnésiens présents dans
la péridotite. On s'appuie sur I'étude des mélanges binaires
présentant des eutectiques, et qui conduit a la présentation d'un
seul systéme ternaire.

- Extraction et ascension d'un magma ;
différenciation magmatique et cristallisation (profondeur, surface).

La différenciation est étudiée a partir des termes volcaniques d'une
série tholéiitique ou alcaline, en se limitant, selon 1'exemple choisi,
aux roches suivantes : basalte, trachyte, rhyolite.

- Contamination.

La contamination est étudiée a propos de I'étude du magmatisme
d'une zone de subduction.

2.2 Magmatisme et contextes géodynamiques

Rift continental, dorsale, zone de subduction, chaine de collision,
point chaud.

L'objectif est ici de discuter la nature des différentes roches
susceptibles de subir une fusion partielle (péridotites mantelliques
ou roches de la crofite continentale) ainsi que les conditions
permettant cette fusion dans les différents contextes
géodynamiques.

Dans le cas d'une zone de subduction, seul le magmatisme calco-
alcalin est évoqué sans que soit envisagée la diversité des séries
magmatiques associées a la subduction.

3. Le phénomene sédimentaire

3.1 Désagrégation mécanique et altération chimique en domaine
continental

Désagrégation mécanique.
Altération chimique des silicates ; formations résiduelles.
Dissolution des carbonates.

L'altération des silicates est étudiée a partir de I'exemple des
granites.

L'influence du climat et I'importance du CO. sont soulignées. On
se limite a la présentation des minéraux néoformés suivants : illite,
kaolinite, hydroxydes de fer et d'aluminium. L'étude des sols est
exclue.

L'importance de ces processus a 1'échelle de la Terre globale est
introduite dans I'étude du cycle du carbone.

3.2 La sédimentation

Dépdt des particules transportées par un fluide :
sédimentation détritique.

Précipitation de solutions : sédimentation évaporitique.
Précipitation biologique : carbonates, silice.
Préservation de la matiere organique sédimentaire.

Le diagramme de Hjulstrom est utilisé. Cette partie est centrée sur
les mécanismes de la sédimentation ; toutefois, on présente, sans
chercher I'exhaustivité, un exemple de chaque type d'aires ou ces
mécanismes sont en action a savoir une marge continentale et un
domaine océanique.

3.3 Un exemple de bassin sédimentaire : une marge continentale
passive

Apport sédimentaire et espace disponible. Géométrie des corps
sédimentaires et causes de variations de 'espace disponible
(eustatisme, tectonique).

On distingue trois types de disposition géométrique : progradation,
agradation, rétrogradation. On réalise l'analyse de données issues
d'un profil sismique. Par contre, la construction d'un diagramme
chronostratigraphique n'est pas au programme. On ne discute pas
des causes des variations du niveau marin.
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3.4 Les sédiments, archives de variations climatiques du dernier|
million d'années

Enregistrement des variations climatiques depuis un million
d'années, par les dép6ts marins, lacustres et glaciaires.

La glace des inlandsis est considérée comme une roche et les
inlandsis sont présentés comme des archives des dernieres
glaciations. "

Par ailleurs, la composition isotopique en O des tests de
foraminiferes benthiques fournit une indication sur la variation du
volume total des glaces.

D'autres archives sont présentées : dépots glaciaires, témoins
paléontologiques, sédiments lacustres. Dans cette partie, on
s'attache davantage a montrer la diversité des archives
paléoclimatologiques qu'a étudier les causes des variations
climatiques. On mentionne le caractere continu ou discontinu des
enregistrements.

On montre l'alternance de périodes glaciaires et interglaciaires,
dont la rythmicité peut étre reliée aux variations des parametres
orbitaux de la Terre. On montre le role des mécanismes
amplificateurs (CO, albedo).

On met en évidence 'existence de variations rapides et lentes du
climat.

La connaissance exhaustive des parametres orbitaux de la Terre
n'est pas au programme.

4. Les transformations structurales et minéralogiques
de la lithosphere

4.1. Rhéologie de la lithosphere

- Contrainte et déformation ; déformations élastique, plastique et
cassante.
Sismogenese.

Parler de comportements ductile et cassant est une autre facon de
décrire le régime de déformations. On montre I'importance de la
nature des matériaux et des conditions thermodynamiques.

- Changements des propriétés mécaniques des roches.

Ces changements sont mis en liaison avec la notion de lithosphere
thermique et mécanique abordée au point 1.3.

- Diversité d'échelle des déformations, de 1'échelle du cristal a la
lithosphere. Plis et failles. Schistosité et foliation. Linéations.

Les caractéristiques des plis ne sont étudiées que si elles sont liées
a des différences de mode de déformation.

4.2 Les transformations minérales

- Réactions univariantes du métamorphisme et minéraux index ;
parageneses minérales et importance des matériaux originels dans
la diversité des roches métamorphiques.

Les transformations minéralogiques sont régies par les lois de la
thermodynamique et de la cinétique : les associations
minéralogiques sont des indicateurs de pression et de température.

- Variations dans le temps des assemblages minéralogiques
présents dans une roche : chemin P, T = f(t)

L'évolution dans le temps des associations minéralogiques est
discutée en termes géodynamiques.

4.3 Les objets tectoniques et les témoins métamorphiques dans une
chaine de collision : les Alpes franco-italo-suisses

Cette partie permet de présenter des objets tectoniques d'échelle
variée, et des témoins métamorphiques dans le cadre structural
d'une chaine de collision. On se limite a la partie des Alpes visible
sur la carte géologique de la France au 1/10°.

- Principales structures de I'édifice alpin :
. témoins de paléomarge passive ;
. indices de raccourcissement et d'épaississement ; décrochements.

Cette étude est l'occasion de présenter des observations de terrain
et des résultats géophysiques. Le lien est fait entre I'épaississement
crustal et I'isostasie. Les mouvements actuels sont mentionnés.

- Vestiges de l'océan liguro-piémontais.

La connaissance de 1'océan valaisan n'est pas au programme.

- Apports des témoins métamorphiques.

L'ensemble des informations est intégré aux grandes étapes de
T'histoire géodynamique de la chaine.

La connaissance chronostratigraphique des différents événements
n'est pas au programme.

5. Le cycle géochimique du carbone

Détermination des principaux réservoirs et des flux qui les relient.
Aspects qualitatifs et quantitatifs. Enregistrements géologiques des
variations des réservoirs de carbone au cours des 200 derniers
millions d'années ; interprétation. Perspectives face a la croissance
du taux de CO: d'origine anthropique.

Cette partie utilise les données et les concepts de I'ensemble des
chapitres précédents.

Le cycle du carbone est établi a partir d'une analyse des
phénomenes actuels.

On montre le r6le central de I'océan et le lien avec la biosphere.
La validité d'un équilibre stationnaire est discutée.

Le temps de réaction du modele de cycle du carbone est discuté.
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PROGRAMME DE TRAVAUX PRATIQUES

Le programme de travaux pratiques s'articule autour de 14 séances en salle (9 en premiere année, 5 en seconde année).
La dénomination "séance" est une indication horaire correspondant a 3 h en premiere année et 2 h 30 en seconde année. Le contenu d'une
séance peut étre distribué sur une ou plusieurs séquences de travaux pratiques.

En premiére année, sont prévues :

- les séances consacrées a I'exploitation de données géophysiques a I'échelle de la planéte (2)

- les séances consacrées aux matériaux de la lithosphere : principaux types de roches et de minéraux (2)
- les séances consacrées aux représentations de la Terre aux différentes échelles (2)

- les séances consacrées a I'étude d'une dorsale (1), des marges active (1) et passive (1)

En seconde année, sont prévues :

- les séances consacrées a l'étude de quelques grandes structures géologiques : un massif ancien et ses bordures (1), une chaine récente : les

Alpes (3), un bassin sédimentaire (1)

Les travaux pratiques de sciences de la Terre permettent de construire les démonstrations du cours a partir d'observations (cartes,

photographies, échantillons,...), ainsi que des acquis des deux stages

sur le terrain. Ils mettront en évidence les différences de taille et de

nature des objets en sciences de la Terre. Les documents montrent la diversité des méthodes utilisées et la complémentarité des
informations obtenues. Ces travaux pratiques s'attachent également a intégrer les résultats acquis en physique et en chimie a I'étude du
globe terrestre. Les séances consacrées a I'étude de grandes structures géologiques permettent de confronter toutes ces observations et
de dégager les caractéristiques géodynamiques, géophysiques, magmatiques et sédimentologiques de ces structures.

1. Les principaux minéraux et roches constitutifs
des enveloppes terrestres (2 séances)

Il ne s'agit pas d'une étude systématique ni exhaustive des
minéraux et des caractéristiques de ces roches ; néanmoins,
l'analyse fine d'échantillons et I'observation de documents photo-
graphiques de microscopie permettent d'identifier les principaux
minéraux et les principales roches de la croite et du manteau.
On montre également I'importance des structures dans la
reconstitution de I'histoire d'une roche. Les minéraux présentés
sont : quartz, feldspath alcalin, plagioclase, mica, olivine,
pyroxeéne, amphibole et calcite. Les roches étudiées sont :
péridotite, basalte, gabbro, granodiorite, granite, andésite, rhyolite,
schiste, micaschiste, gneiss, calcaire, gres, pélite.

On peut choisir de présenter certaines de ces roches en relation
avec leur contexte géologique (point 4). On replace les roches
magmatiques étudiées dans la classification de Streckeisen.
L'importance des structures dans la reconstitution de I'histoire
d'une roche est exploitée lors de 1'étude des grandes structures
géologiques.

Les observations minéralogiques et pétrologiques sont reliées aux
principales caractéristiques chimiques établies en cours lors de la
réalisation d'un bilan chimique des enveloppes terrestres.

2. L'approche géophysique du globe (2 séances)

Cartes d'anomalies gravimétriques, cartographie du géoide en
domaine océanique, documents de tomographie sismique,
documents de sismique-réfraction et sismique-réflexion, exercices
d'isostasie, analyses de données cinématiques a 1'aide des
anomalies magnétiques, des cartes des mécanismes au foyer et des
techniques satellitales.

Les diverses approches géophysiques pourront faire 1'objet
d'exercices spécifiques ou intégrés a I'étude des grandes structures
géologiques. L'étude des variations de grande longueur d'onde de
la surface des océans n'est pas au programme.

3. Représentation cartographique de la Terre aux différentes
échelles (2 séances)

On montre I'apport des données satellitales et la diversité d'échelle
des représentations cartographiques. L'étude de la carte géologique
de France au 1/10° permet de se familiariser avec sa légende et
montre les grands ensembles géologiques (massifs anciens, bassins
sédimentaires, chaines récentes). Elle constitue un support a I'étude
des grandes structures en 2° année. L'exploitation de cartes a diffé-
rentes échelles et notamment a 1/50 000 permet une initiation a la
reconnaissance des structures tabulaires ou déformées (plis et failles).

4. Etude de grandes structures géologiques (8 séances)

- lf:tude d'une dorsale (1 séance).
- Etude d'une marge active (1 séance).
- Etude d'une marge passive (1 séance).

En premiere année, cette étude s'appuie sur des documents
cartographiques et permet d'intégrer les acquis de la géophysique.
L'analyse pétrographique est réalisée a l'aide d'échantillons et de
photographies de lames minces (reconnaissance des structures).

- Un massif ancien et ses bordures (1 séance).
- Une chaine récente : les Alpes (3 séances).
- Un bassin sédimentaire (1 séance).

En seconde année, cette étude est effectuée aux différentes échelles
al'aide de cartes (du 1/10° au 1/50000), d'échantillons et de photo-
graphies (paysages, affleurements, roches, lames minces) ; elle
s'appuie également sur les acquis géophysiques de premiere année.
Les roches métamorphiques étudiées sont, outre les schistes,
micaschistes et gneiss, les migmatites, les schistes bleus et les
éclogites.

Pour Les Alpes, on se limite a la partie de la chaine visible sur la
carte géologique de France au 1/10°.
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La Terre, une planéte

du systéme solaire

CHAPITRE 1

Introduction

Les éruptions volcaniques et les séismes sont des manifestations de la dynamique de
la Terre rocheuse ; les vents de surface et les courants marins illustrent quant a eux

Une planéte tellurique une dynamique des enveloppes externes de la Terre (hydrosphere, atmosphere) : la
dotée d’un satellite Terre est une planéte vivante.

naturel, la Lune Avant de préciser certains aspects relatifs a ce dynamisme, ce chapitre vise a
Des enveloppes fluides rappeler les principales caractéristiques structurales de notre planéte.
animées par |'énergie * Quelle est la place de la Terre dans le systéme solaire ?

solaire * Quelles sont les principales caractéristiques de la surface de la Terre solide ?
!c_e pa I:ctage de la surface Ces deux points permettent une premiere vue d’ensemble de la Terre.

errestre

11

Voir chapitre 2,
encart 2.3

LA TERRE, UNE PLANETE DU SYSTEME SOLAIRE

Ce que vous avez vu au lycée

e La Terre est une planéte du systéme solaire.

e Le Soleil est une étoile autour de laquelle tournent différents objets (planétes, astéroi-
des, cométes). lIs sont de tailles, compositions chimiques et activités internes variées.
Certaines planétes ont des enveloppes externes gazeuses ou liquides.

Dans le systéme solaire, un certain nombre d’objets évoluent autour d’une étoile : le Soleil ; ce
sont des planétes ct leurs satellites éventuels, des planetes naines, des astéroides et des
cometes (figure 1.1).

Les planetes sont subdivisées en deux familles :

* Les planétes telluriques : Mercure, Vénus, la Terre et Mars. Elles présentent une surface
rocheuse solide et sont essentiellement constituées de silicates et de fer.

* Les planétes « gazeuses » (aussi appelées « planetes géantes » du fait de leur grande taille
par rapport aux planetes telluriques) : Jupiter, Saturne, Uranus et Neptune. Elles sont
essentiellement constituées d’hydrogene et d’hélium.

* Les planetes naines correspondent a une catégorie nouvelle qui regroupe des objets assez
divers (satellites de certaines planetes par exemple) ; Pluton, anciennement rangée chez les
planétes est maintenant considérée comme une planete naine.

* Les astéroides ont une composition voisine de celle des planétes telluriques mais sont plus
petits et de forme plus irréguliere. Plusieurs milliers ont été recensés. La plupart évoluent au
sein d’une ceinture installée entre les orbites de Mars et de Jupiter, tandis que d’autres plus
lointains, forment la ceinture de Kuiper. Leur origine sera abordée ultérieurement.

* Les cometes sont des amas de glaces (eau et gaz gelés) et de poussieres. Situées bien plus loin
du Soleil que les plangtes, elles peuvent parfois dévier de leur trajectoire et s’en rapprocher.
Des glaces se vaporisent alors et les gaz accompagnés de poussieres forment leur queue.
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Pluton @

d:2,0
diam : 2 280 km
DS : 39,5 UA

diam : diamétre équatorial

DS : distance au soleil en unité astronomique (UA)
1 UA = distance Terre - Soleil = 149,6 millions de km.

planéte « tellurique »
composition : silicate, fer,
magnésium, oxygene

@ planéte «naine »
composition : glaces, slicates

Neptune
d: 1,50
diam : 40 600 km
DS : 30 UA
Mars
gi:ar?;;9:46 800 km SOLEIL Mercure P Uranus
DS:1,5UA | =d: 545 d:1,19
diam : 6 800 km diam : 51 100 km
\ /DS:0,39 UA DS :19 UA
® (3 )
énus Saturne
Jupiter : d:525 d:0,71
d:1,31 [seceinture o 4iom : 121000 km diam : 120 002 km
diam : 142803 km d'asteroides  |ps. 0,7 uA DS : 9,5 UA
DS : 5,2 UA
LA TERRE
distance moyenne au Soleil : 149,6 millions de km (= 1 UA)
diamétre équatorial : 12 757 km
densité : 5,52
obliquité de I'axe de rotation par rapport a I'écliptique : 23,4°
température au sol : de -90 °C a + 60 °C
composition moyenne : silicates et fer
Légendes : e  Planéte «gazeuse »
i composition : H, He
d : densité

Figure 1.1 Les principaux objets du systeme solaire.
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CHAPITRE ‘ ‘

1.2 LA TERRE, UNE PLANETE TELLURIQUE L
DOTEE D'UN SATELLITE NATUREL, LA LUNE

La Terre possede une surface solide. Ceci lui a permis, tout comme son satellite naturel la Lune
(encart 1.1), de conserver des traces des impacts de météorites qui I’ont percutée depuis sa
formation. Le caractere rocheux de sa surface est aussi souligné par la présence de volcans
actuels, de chaines de montagnes récentes et de grandes failles actives qui témoignent d’une
activité géologique interne encore soutenue.

Ces caracteres sont partagé€s par toutes les planetes telluriques. Cependant, sur Mercure comme
sur la Lune d’ailleurs, les crateres météoritiques sont plus nombreux que sur la Terre et il ne
semble pas y avoir eu d’activités externe et interne susceptibles de les effacer. Sur Mars, des
volcans et de grandes failles t¢émoignent d’une activité qui a en partie effacé les impacts météo-
ritiques les plus anciens. Cette activité semble cependant aujourd’hui considérablement
ralentie, voire éteinte.

Les données concernant la surface de Vénus rappellent celles de la Terre et permettent
d’imaginer une activité interne tout aussi riche et diversifiée.

La Lune : satellite naturel de la Terre q

La Lune est le satellite naturel de la Terre. Située a 384 400 km de la Terre c’est un petit
corps planétaire de 1 738 km de diameétre (soit quatre fois moins que la Terre). Sa surface,
vue de la Terre, présente deux aspects distincts : des parties sombres appelées « mers »
et des parties plus claires, appelées « terres » ou « continents ».

Les terres correspondent aux portions les plus criblées d'impacts météoritiques (observés
pour la premiere fois par Galilée en 1610) et dont les roches ont été datées a prés de
4,4 Ga. Les mers correspondent a des surfaces rocheuses de nature basaltique beaucoup
moins cratérisées car un peu plus récentes (de 3,2 a 4 Ga), car formées apres la phase
majeure de bombardement météoritique..

ENCART 1.1

Voir chapitre 2,
encart 2.3

1.3 DES ENVELOPPES FLUIDES ANIMEES PAR L'ENERGIE SOLAIRE

Ce que vous avez vu au lycée

e L'énergie solaire recue par les planetes varie en fonction de la distance au soleil.

La répartition en latitude des climats et I'alternance des saisons sont des conséquen-
ces de la sphéricité de la Terre et de sa rotation autour d’'un axe incliné par rapport
au plan de révolution autour du soleil.

e L'atmosphére terrestre a une composition chimique et une structure thermique qui
varient avec l'altitude. L'ozone protége la Terre du rayonnement UV ; il est aussi res-
ponsable de la séparation troposphére/stratosphére.

o |'effet de serre résulte comme sur Mars et Vénus de la présence d'une atmosphére.

e Les mouvements des masses atmosphériques et océaniques résultent de I'inégale répar-
tition géographique de I'énergie solaire parvenant a la surface de la Terre et de la rota-
tion terrestre. lls ont des conséquences sur |'évolution de I'environnement planétaire.

e Les mouvements atmosphériques sont rapides (de I’'ordre de la dizaine de m.s™') et
permettent un mélange efficace des gaz et polluants (CO,, CFC, poussiéres, etc.) a
I’échelle planétaire.

® Les masses océaniques sont animées de mouvements de deux types : les courants de
surface (couplés a la circulation atmosphérique) et les courants profonds (liés aux dif-
férences de température et de salinité de I'eau de mer). Ces deux types de courants
ont des vitesses de déplacement différentes. Ces vitesses sont plus faibles que celle de
I'atmospheére et disséminent moins rapidement les polluants a I’échelle planétaire.
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Comme la plupart des autres planetes, la Terre posséde des enveloppes fluides : I’atmosphere et
I’hydrosphere. Ces deux enveloppes ne sont pas indépendantes car I’eau a 1’ état gazeux (vapeur)
est aussi un des constituants de I’atmosphere. La Terre présente deux singularités majeures :

» son atmosphere riche en dioxygene,
p y

* T’eau présente sous trois états différents (vapeur, liquide, glace) dans la gamme des tempéra-
tures existant a sa surface (celles-ci étant étroitement liées a la distance la séparant du Soleil).

L’atmosphere terrestre (figure 1.2), couche épaisse de 800 km mais dont 99,9 % de la masse est
contenue dans les cinquante premiers kilometres structurés en plusieurs étages.

Certains gaz atmosphériques agissent sur le rayonnement solaire incident et réfléchi : I’ozone
absorbe une partie du rayonnement ultraviolet incident, tandis que la vapeur d’eau, le dioxyde
de carbone et le méthane absorbent une partie des rayonnements infrarouges émis par le sol
échauffé. Ces derniers gaz renvoient a leur tour un rayonnement infrarouge en direction du
sol, qui a son tour s’échauffe et engendre un nouveau rayonnement infrarouge, et ainsi de

BILAN RADIATIF = rayonnement solaire incident - (rayonnement solaire réfléchi + rayonnement infra-rouge réémis)
rayonnement
ESPACE rayonnement rayonnement ) o
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800 km _pre_ss_io_n_ ]
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A sookm o\ N 100022000 °C/}
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TP oD esenantoaato0anaaeaas 2020209090920 joodg  Abananadonaosonnoy 0 hBGBABRBAnGbaGEoacood A0000060s
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P ultraviolets rayonnement L A 1
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absorbé par le sol réfléchi par le sol

Figure 1.2 Structure, composition de I'atmosphére terrestre et effet de serre.

Dans les cinquante premiers kilométres situés au-dessus du sol, I'atmosphere est structurée en deux
étages. La troposphere s’étend depuis la surface du sol jusqu’a la tropopause située a une dizaine de
kilométres d'altitude : la température y décroit avec l'altitude (jusqu’a —55 °C environ vers la tropo-
pause). La troposphere est relativement pauvre en ozone (la teneur maximale en ozone n’est jamais
supérieure a 1/1 000¢ de la teneur en CO,) et contient de la vapeur d'eau en proportions variables
(quelgques %). De grandes cellules convectives y animent les masses d'air. La stratosphére lui fait suite
depuis la tropopause jusqu’a une cinquantaine de kilometres d'altitude ou débute la mésosphére. La
base de cette derniére est balayée par de forts courants d’air tangentiels : les courants jets, et elle
absorbe peu le rayonnement solaire de sorte que la température y chute fortement. Au-dela de 80 km
d‘altitude on trouve la thermosphére avec cette fois-ci une forte augmentation de température. Beau-
coup plus loin, vers 500 km d'altitude, les rayons solaires décomposent les molécules : c’est I'ionosphére.
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suite : c’est Peffet de serre. La température au sol de la Terre, facteur abiotique essentiel {

pour la vie, dépend donc de I’énergie solaire recue au sol mais aussi de 1’effet de serre. La
quantité d’énergie solaire incidente recue par unité de surface et par an, diminuée de la quan-
tité d’énergie rayonnée vers I’espace depuis cette méme surface dans le méme temps, repré-
sente le bilan radiatif annuel (figure 1.2).

Du fait de la sphéricité de la Terre, la quantité d’énergie solaire recue a la surface de la Terre
varie selon la latitude, elle diminue de 1’équateur vers les pdles. Ceci est a ’origine de la diver-
sité des climats. Du fait de I’inclinaison de 1’axe de rotation de la Terre par rapport au plan de
I’orbite et de sa direction fixe dans I’espace, I’énergie solaire varie également a une méme lati-
tude selon la période de I’année. Ces variations, faibles aux basses latitudes et amples vers les
hautes latitudes, déterminent les alternances saisonnieres.

L’inégale distribution de I’énergie solaire a la surface du globe terrestre est responsable de la
mise en mouvement couplée des masses d’air de la troposphere et des masses d’eau océaniques
(figure 1.3). Tous ces mouvements contribuent & un transfert d’énergie depuis les secteurs
intertropicaux caractérisés par un bilan radiatif annuel excédentaire vers les zones polaires au
bilan radiatif annuel déficitaire. Ils contribuent donc a une relative stabilité de la répartition des
zones climatiques a la surface de la Terre.

axe de rotation

de la Terre

courant superficiel froid

e de' tfonvectlon /—\ courant superficiel chaud =
atmosphérique /\ y < * courant profond

vent

mouvements atmosphériques mouvements océaniques

Figure 1.3 Dynamique des enveloppes fluides externes de la Terre.
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1.4

Voir Chapitre 4,
figure 4.1

Voir « La crotte
océanique »,
chapitre 2, § 2.3.2

LE PARTAGE DE LA SURFACE TERRESTRE

Les océans couvrent plus de 70 % de la surface du globe et sont en pourcentage plus présents
dans ’hémisphere austral ; la Terre est la planete océane. Quant aux continents, les deux tiers
sont situés dans I’hémisphere Nord.

1.4.1 Les continents

Leur surface présente une physionomie tres hétérogene avec (carte du relief de la Terre, cahier

couleur, p. 29) :

* Des volcans (Piton de la Fournaise, Soufriere, Mont St Helens, Pinatubo, etc.), des fossés
d’effondrement (dépressions topographiques allongées et étroites aux bordures souvent
subrectilignes, par exemple le rift est africain qui s’étend du triangle des Afars au canal du
Mozambique), des régions aplanies comme sur d’autres planétes telluriques ;

* Des chaines de montagnes distribuées suivant deux grandes ceintures orogéniques, les
chaines circumpacifiques (Rocheuses, Cordillieres d’Amérique centrale, Cordilliere des
Andes a I’est, et chalnes d’arc insulaire de 1’ouest Pacifique) et les chaines téthysiennes
(Cordillieres Bétiques, Alpes, Caucase, Himalaya) : elles semblent constituer une particula-
rité de la Terre.

Rappelons que cette surface continentale ne présente que tres peu de crateres météoritiques,
probablement du fait des dynamiques internes et externes qui affectent constamment la surface
du globe : ceci est une autre particularité de la Terre.

1.4.2 Les océans

IIs couvrent un peu plus de 360.10° km? et sont répartis en quelques grands domaines (carte des

fonds marins, cahier couleur, p. 28) :

* L’océan Atlantique : c’est un océan méridien reliant les deux pdles de la Terre entre le bloc
Eurasie — Afrique et le bloc Amérique ; ses bordures est et ouest présentent des tracés relati-
vement complémentaires. Cette complémentarité est plus exacte encore si on s’ intéresse aux
tracés de ses talus bordiers.

* L’océan Pacifique : il représente a lui seul 50 % de la surface océanique globale. Bordé
de chalnes de montagnes au sein desquelles s’exprime un volcanisme remarquable
(« Ceinture de feu » du Pacifique), il est caractérisé également par I’abondance des fosses
sur la quasi-totalité de ses bordures. Certaines présentent les bathymétries les plus impor-
tantes (environ —11 000 metres dans la fosse des Mariannes). De nombreux chapelets d’iles
volcaniques en décorent tout le domaine central (archipel de la Société, archipel hawaien).
Le bloc antarctique le limite au sud comme pour I’ Atlantique. A la différence de ce dernier,
son ouverture au nord est limitée par 1’arc des Aléoutiennes.

* L’océan Indien : c’est un océan essentiellement austral caractérisé par la diversité de ses
bordures : I’ Antarctique au sud, le bloc indien prolongé par 1’édifice himalayen au nord et
une fosse surplombée de 1’arc indonésien au nord-est.

A coté de ces grands océans, il existe de nombreux domaines marins de taille plus modeste :

* les océans austral et arctique ;

* des mers épicontinentales telles 1a Manche et la Mer du Nord ;

* des mers marginales telles la Mer de Chine ;

* des mers « intramontagneuses » comme la Méditerranée et la mer Noire.

Remarque : le terme de « mer » est ambigu en géologie ; les géographes le définissent
comme une €tendue d’eau salée plus petite que celle correspondant aux océans. D’un
point de vue géologique, une mer peut avoir un socle rocheux de nature océanique tout
a fait comparable a ceux que I’on rencontre au fond des océans. La Méditerranée cons-
titue un exemple de ce genre de situation : elle présente aussi bien dans sa partie orien-
tale (a ’est du détroit de Messine) que dans sa partie occidentale (bassin ligure a 1’ouest
du bloc corso sarde) des fonds de nature océanique.
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1.4.3 La distribution topographique !

La surface terrestre est aussi caractérisée par sa topographie : altitude pour les terres émer-
gées, bathymétrie pour les fonds marins. Les chalnes de montagnes sur les continents, les
dorsales et les fosses dans les océans, présentent des altitudes ou des profondeurs tres diffé-
rentes des valeurs moyennes caractérisant les continents ou les océans (figure 1.4). Ces
secteurs sont probablement des sites majeurs d’un point de vue géodynamique, ou certains
processus actifs entretiennent leur singularité topographique.

. 1 10 altitude la plus grande
£ =8848m
it (Everest, Himalaya)
E
G 5
| altitude moyenne = 870 m
0_...._.._.T._.._.._.._.f._.._.._.f. ....................... niveau marin |
g profondeur moyenne
= 5 =3730m ~ T T T TSI TTTTTTTTooos
[0}
e)
c
‘8 profondeur la plus grande
a =11035m
Y 10 (fosse des Mariannes)
% de surface terrestre % de surface terrestre
I | T T T 1 T T T T T
U2y O 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100

(a) (b)
Figure 1.4 Répartition des altitudes et des profondeurs sur le globe.
(a) courbe de fréquence, (b) courbe cumulée.
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2.5

concentriques

Introduction

A la suite de la présentation de la surface terrestre et de ses enveloppes fluides, nous
abordons maintenant I’analyse de sa structure interne. Cette étude repose avant tout
sur I’exploitation des données recueillies en surface ; en effet, mis a part quelques

LaTerre solide, un corps forages, ou encore I’analyse des matériaux émis par volcanisme, il n’existe que tres

rocheux

peu de données directes permettant d’étudier I’intérieur de la Terre solide.

La pluralité pétrogra- «  Comment la Terre solide est-elle structurée ?

phique des croltes

Plus en profondeur,
les différents facies
du manteau péridotique

Au coeur de la Terre,

le noyau

21

* Comment est-elle chimiquement différenciée ?

Nous commencerons par mettre en place un modele structural a symétrie sphé-
rique pour le globe, constitué d’enveloppes concentriques. Suivra la présentation
de leurs états physique et chimique.

UNE STRUCTURE INTERNE
FAITE D'ENVELOPPES CONCENTRIQUES

Ce que vous avez vu au lycée

e L'étude de la propagation des ondes sismiques montre que la Terre est structurée en
enveloppes concentriques de tailles, masses et masses volumiques différentes : la
croGte (continentale ou océanique), le manteau et le noyau.

e Les enveloppes sont plus généralement définies par des discontinuités physiques et/ou
chimiques. La lithosphére se distingue de I'asthénosphere sous-jacente par un compor-
tement rigide.

e Latempérature, la pression et la masse volumique varient avec la profondeur.

21.1 Masse et hétérogénéité densitaire de la Terre solide

La masse de la Terre peut étre calculée grace a la détermination des périodes de rotation de
satellites artificiels autour de la Terre et au calcul de la constante gravitationnelle G. La valeur
trouvée pour la masse de la Terre est de 5,96.1024 kg ; connaissant le volume terrestre, cela
correspond a une densité moyenne de 5,517.

Les matériaux échantillonnés a la surface de la Terre ne présentent que treés rarement des
densités supérieures a 3,3 ; il doit donc exister en profondeur des matériaux plus denses.

Le faible renflement de la Terre a I’équateur (rayon de 6 378 km pour seulement 6 357 aux
poles, soit un aplatissement polaire de 1/298) est un argument permettant d’ imaginer que c’est
pres de I’axe de la rotation de la planéte que se trouvent des matériaux beaucoup plus denses.
En effet, une telle distribution permet de minimiser 1’effet axifuge responsable du renflement
équatorial.

De méme, la prise en compte du moment d’inertie de la Terre a permis d’estimer qu’il existe au
centre de la Terre, un ceeur représentant 16 % du volume planétaire et contribuant pour 33 % a
sa masse. Ceci suppose que les matériaux constituant le ceeur aient une densité voisine de 10.
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2.1.2 Un modele sismique de Terre profonde {

a) Séismes et ondes sismiques

Les séismes produisent des vibrations qui se propagent de facon multidirectionnelle sous forme
d’ondes sismiques. Certaines ne se propagent que pres de la surface et en déplacent tous les cons-
tituants, provoquant des modifications topographiques et des dommages aux populations et aux
constructions ; d’autres ondes traversent ’intérieur du globe avant que d’émerger a sa surface a
des distances plus ou moins lointaines de lieu du séisme. C’est par I’analyse de ces dernieres que
I’on tente de décrypter la géométrie des interfaces éventuelles et la composition des enveloppes
traversées (encart 2.1). Il s’agit d’une échographie naturelle du globe.

Les ondes sismiques et leur étude Q

Sous l'effet des diverses contraintes, un corps rocheux peut lentement accumuler de
I'énergie élastique. Sa brutale libération le long d'une faille par rupture, accompagnée
d'un brusque mouvement relatif des deux compartiments rocheux qu’elle sépare et
initiée en un point appelé foyer, engendre un séisme. De I'énergie est alors libérée sous
forme de chaleur et de vibrations qui se propagent dans les roches de proche en proche,
encore appelées ondes sismiques. Les fronts d’'onde matérialisent les positions succes-
sives des matériaux qui entrent en vibration simultanément autour du foyer. Les rais
sismiques symbolisent les directions de propagation des ondes et sont en tout point
perpendiculaires aux fronts (figure 2.1a).

De multiples stations sismiques existent a la surface de la Terre, permettant |'enregistre-
ment des ondes qui leur parviennent depuis n‘importe quel foyer sismique. Chaque
station d’enregistrement posséde trois sismographes disposés perpendiculairement, deux
d’entre eux dans le plan horizontal, le troisieme vertical ; cette disposition permet de
définir précisément dans I'espace la direction d’émergence du rai sismique a la station.
Dés lors que la station sismique n’est pas trop proche de I’épicentre (lieu de la surface a
la verticale duquel se situe le foyer), les sismogrammes présentent toujours le méme
aspect avec trois grands types d'ondes (figure 2.1b) :

¢ les ondes P sont des ondes de compression — dilatation qui déplacent les particules
paralléelement a leur direction de propagation, et qui se transmettent dans les milieux
solide et liquide ;

¢ les ondes S sont des ondes de cisaillement qui déplacent les particules perpendiculaire-
ment a leur direction de propagation, et qui ne se transmettent que dans des matériaux
solides ;

¢ les ondes de surface déplacent les particules de facon multidirectionnelle par rapport
a leur propre direction de propagation.

A la différence des ondes de surface, les ondes P et S sont des ondes de volume dont la
propagation (vitesse, trajectoire) est dépendante des propriétés physico-chimiques des
milieux traversés (densité, nature chimique, état physique...). Concernant leur vitesse,
ceci est indiqué sur la figure 2.1b ; quant a leur trajectoire, on admet que les rais sismi-
ques, tels des rais lumineux obéissent a la loi de Descartes [sin(i)/V = constante]. En
pénétrant plus en profondeur dans un milieu de méme composition, les ondes sismiques
évoluent dans un matériau de plus en plus dense, et leur vitesse tendent a augmenter ;
les angles d’incidence et de réfraction augmentent donc également : les rais sismiques
des ondes de volume qui traversent le globe en profondeur doivent avoir, en premiéere
approximation, une forme courbe.

Remarque : les formules des vitesses des ondes sismiques (figure 2.1b) peuvent laisser
penser qu’elles sont des fonctions décroissantes de la masse volumique p des milieux
traversés : il n'en est rien car des matériaux de masse volumique plus élevée présen-
tent également des valeurs plus élevées pour leurs parametres K (module d'incom-
pressibilité) et u (coefficient de cisaillement), si bien qu’au final les vitesses sont des
fonctions croissantes de la masse volumique (ou de la densité) des matériaux.
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Figure 2.1 Principales caractéristiques des ondes sismiques P et S.

(a) fronts d’ondes et rais sismiques, (b) exemple de sismogramme (enregistrement des ondes sismiques réalisé a
la station de Garchy consécutivement au séisme du 25 mars 1969 dont I'épicentre se situait a 2216 km en
Turquie) et principales caractéristiques des ondes sismiques P et S.
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b) Hodographes et symétrie sphérique du globe

Les enregistrements des ondes sismiques réalisés dans diverses stations sismiques a la surface
du globe, et issus de multiples séismes aux localisations tres diversifiées, ont permis la cons-
truction d’hodographes (figure 2.2) qui sont tous treés semblables. Ceci permet de formuler
I’hypothése d’une symétrie sphérique pour I’organisation interne du globe. En appliquant la
loi de Descartes généralisée sin(i,)/V, = constante (avec i, angle d’incidence ou de réfraction et
V, vitesse de propagation de I’onde a la profondeur z), il est alors possible de proposer des
profils de vitesse (loi de variation de V en fonction de la profondeur) qui permettent de rendre
compte au mieux des hodographes obtenus.

o) Mise en évidence d'interfaces entre différentes enveloppes

L’étude des variations des vitesses reconstituées pour les ondes P et les ondes S montre qu’il
existe sur de grands intervalles de profondeur des augmentations des vitesses des ondes P et
des ondes S assez régulicres avec la profondeur. Ces augmentations peuvent s’expliquer par
I’élévation de la pression qui affecte la rhéologie du matériau (module d’incompressibilité K,
module de cisaillement , ainsi que sa densité.

Cependant il existe a certaines profondeurs, des surfaces ou des couronnes sphériques, de quel-
ques kilometres d’épaisseur tout au plus, au niveau desquelles de grandes variations des vitesses
des ondes sismiques (augmentation ou diminution) sont concentrées. Ces variations plus
marquées ne peuvent plus étre interprétées comme précédemment et on considere alors que ces
« anomalies » signent I’existence en profondeur de discontinuités dans la structure du globe.
Ainsi, la zone d’ombre (figure 2.2) présente dans les hodographes entre 11 500 et 14 000 km
d’éloignement a I’épicentre d’un séisme se trouve reflétée dans le profil de vitesse par :

* un ralentissement des ondes P au-dela de 2 900 km de profondeur,
* une disparition des ondes S, sur laquelle nous reviendrons ultérieurement (figure 2.5).

Tout ceci plaide en faveur de I’existence vers 2 900 km de profondeur d’une discontinuité qui
permet de passer, en se rapprochant du centre de la Terre, d’un milieu solide et relativement
« rapide » (dans lequel les ondes P se propagent rapidement), a un milieu plus « lent » (ralen-
tissement de la vitesse des ondes P), aux propriétés analogues a celles d’un liquide (disparition
des ondes S) ; c’est la discontinuité de Gutenberg.

La zone d’ombre des ondes P (entre 105 ° et 142 °) est cependant relative : des ondes P plus ou
moins atténuées peuvent en effet y étre recues ; on les interpréte comme des ondes indirectes
réfléchies ou réfractées au sein du noyau. Elles justifient I’introduction au ceeur du noyau d’une
nouvelle discontinuité séparant un domaine externe d’un domaine interne plus véloce : c’est la
discontinuité de Lehman située a 5 100 km de profondeur et qui sépare le noyau externe liquide
du noyau interne solide.

D’autres travaux ont également permis de préciser le profil de vitesse a plus faible profondeur :

* L’existence d’une zone d’ombre (figure 2.3) pour les ondes P et S, localisée entre 100 et
1 000 km de distance a I’épicentre, permet de positionner une zone de ralentissement de ces
ondes entre 120 et 200 km de profondeur (figure 2.4) : probablement constituée de maté-
riaux plus déformables, cette zone a plus faible vitesse appelée LVZ (Low Velocity Zone)
sépare la lithosphere globalement rigide, constituée de la croiite et du manteau supérieur
lithosphérique, du manteau plus profond dont elle constitue la frange superficielle la plus
ductile (c’est-a-dire susceptible de se déformer par étirement sans se casser).

* Le profil de vitesse présente une accélération brutale des vitesses des ondes P et S a des
profondeurs inférieures ou égales a 10 km sous les océans (figure 2.4a), voisines de 35 km
mais pouvant fluctuer entre 20 km et 70 km sous les continents (figure 2.4b). Ce saut de
vitesses permet de situer a cette profondeur une discontinuité majeure séparant une croiite
a I’extérieur, du manteau qu’elle recouvre : c’est la discontinuité de Mohorovicic, plus
couramment nommée « Moho », qui délimite superficiellement la crolite du manteau
sous-jacent.

1
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Figure 2.2 Hodographe, profils
de vitesse des ondes sismiques P et S,
zones d'ombre et schéma structural
d'interprétation.

(a) Sismogrammes, hodochrones et zone
d’ombre pour la réception des ondes direc-
tes P et S; alors que les données sont les
sismogrammes, leur compilation permet de
tracer les hodochrones a partir desquels il
est possible de batir un modéle structural et
des profils de vitesses susceptibles d'en
rendre au mieux compte.
(b) Géométrie des rais sismiques a I'intérieur
du globe et schéma structural interprétatif.
(c) Profils de vitesse proposés pour les ondes
P et S a l'intérieur du globe.
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DONNEE >  INTERPRETATION
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Figure 2.3 Existence d'une zone a plus faible vitesse (LVZ) dans le manteau.
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(b)
Figure 2.4 Variation de la vitesse de propagation des ondes P et S
sous les continents (a) et sous les océans (b).

Cette échographie sismique de la Terre a donc permis de proposer un modele structural 2 symé-
trie sphérique ; Dziewonski et Anderson (1981) se sont essayés a cet exercice en proposant le
modele PREM (Preliminary Reference Earth Model), qui est un modele de profil de vitesse dans
lequel les sauts brusques de vitesse sont interprétés comme des discontinuités limitant des enve-
loppes concentriques (figure 2.5). Dans chacune d’entre elles, la vitesse des ondes P augmente
progressivement avec la profondeur du fait de 1’augmentation de densité des matériaux qui
accompagne 1’augmentation de pression a laquelle ils sont soumis ; seule la partie du manteau
comprise entre la LVZ et 670 km de profondeur et nommée asthénosphere présente une évolu-
tion de vitesse des ondes P plus chaotique sur laquelle nous reviendrons ultérieurement.

-

| *
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vitesse des ondes sismiques (km/s)

I ondeS ...
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I
I
|
| H
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0 : 1000 2000 3000 4000 5000 6 000
) profondeur (km)
I
CROUTE : MANTEAU NOYAU
\ :
&
ASTHENOSPHERE
.22 Figure 2.5 Le modele PREM : (a) variations de la vitesse de
propagation des ondes sismiques et de la densité en fonction
2 . . e .
Pt de la profondeur ; (b) schéma d’interprétation associé de la
LITHOSPHERE ~u¢ g structure interne de la Terre.

Voir chapitre 3,
§3.1.3

Le profil des ondes S a été prolongé dans la graine car la réfraction des ondes P parvenant a
sa surface s’accompagne de la formation d’ondes S capables de s’y propager.
Le modele sismique ainsi €tabli, et d’autres données que nous aborderons ultérieurement ou
non, ont également permis de proposer des ordres de grandeurs pour la viscosité des différentes
enveloppes (tableau 2.1).

TABLEAU 2.1 QUELQUES VALEURS DE VISCOSITE POUR CERTAINS MATERIAUX
ET ENVELOPPES INTERNES DE LA TERRE.

Viscosité dynamique en poises

L ELTE (1 poise = 0,1 Pa.s™")
Cro(te continentale supérieure (granite) 1023- 1024
Base de cro(te continentale (croGte ductile) 108 - 1020
Lithosphére (moyenne) 1023- 1024
Manteau asthénosphérique 1020- 1022
Manteau inférieur 1022- 1023
Noyau externe 102-1

A titre indicatif, il faut savoir que la viscosité de I'eau est voisine de 10-2 poise, celle de la glycérine est
de 102 poises ; la viscosité de la glace est proche de 10" poises : I'asthénosphére parait donc 100 000 a

10 000 000 fois plus visqueuse que la glace, soit une vitesse de fluage (chapitre 10) de I'ordre du cm/an.
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Conclusion

Ce premier modele sismologique de structure interne de la Terre, a symétrie sphérique est orga-
nisé en quatre couches concentriques présentant chacune une signature sismologique propre :
la croiite, le manteau, le noyau externe et le noyau interne. Toutes ces couches sont solides, a
'exception du noyau externe liquide. Les trois interfaces les séparant coincident avec des varia-
tions brutales de la densité, dues pour les deux premieres (Moho et discontinuité de Gutenberg)
a des changements de composition chimique, pour les deux dernieres (discontinuité de Guten-
berg et de Lehmann) a un changement d’état physique.

Au-dela du Moho qui les sépare, la croite et une partie supérieure du manteau se trouvent asso-
ciées pour former la lithosphere, séparée du reste du manteau par une discontinuité mécanique,
la LVZ.

1l nous faut maintenant matérialiser ces enveloppes, c’est-a-dire tenter d’en préciser les carac-
téristiques pétrographiques, minéralogiques et chimiques.

LA TERRE SOLIDE, UN CORPS ROCHEUX
Ce que vous avez vu au lycée

e Seuls les matériaux de la croGte et du manteau supérieur sont observables a la sur-
face de la Terre. Les enveloppes de la Terre, accessibles par échantillonnage, ont des
compositions chimiques différentes que I'on détermine a partir de I'étude de roches
représentatives. Ces roches sont formées de minéraux et/ou de verre.

e La composition chimique des enveloppes de la Terre est dominée par un nombre
limité d'éléments dits « majeurs » (Si, O, Mg, Fe, Ca, Na, K, Al).

e Les principaux minéraux qui hébergent ces éléments sont des silicates : olivines,
pyroxenes, feldspaths, quartz, amphiboles et micas.

Les différentes enveloppes terrestres, mis a part le noyau externe, sont solides ; elles sont cons-
tituées de roches.

2.2.1 Méthodes d'étude des roches

Pour le géologue, 1’étude de toute roche débute d’abord sur le terrain, a I’échelle de 1’affleurement.
L’échantillonnage peut étre réalisé apres que le géologue ait relevé sur I’affleurement des informa-
tions relatives au débit du massif rocheux ou du banc, ses déformations éventuelles, I’épaisseur des
différents niveaux observés, et toute autre information utile. Ces observations peuvent étre prolon-
gées par un examen in situ a la loupe permettant le plus souvent d’identifier certains éléments
constitutifs de la roche tels des minéraux et certains fossiles.

Cet examen se poursuit ensuite au laboratoire avec la réalisation de lames minces (coupes fines
de roches de 0,03 mm d’épaisseur fixées a I’aide de résine sur de petites lames de verre) et
I’utilisation d’un microscope polarisant. Le géologue peut alors identifier, a une échelle bien
plus petite les minéraux constitutifs (nature, géométrie), les microfossiles s’il y a lieu, le
ciment éventuel qui réunit des minéraux ou des microfossiles entre eux, et le verre lorsque
celui-ci est présent. L’agencement de tous les composants d’une roche constitue sa pétrofa-
brique (au sens le plus étendu du terme).

Enfin, I’étude minéralogique permet d’accéder, qualitativement au moins, a la composition
chimique des roches, les minéraux étant en quelque sorte aux roches ce que les molécules du
vivant sont aux cellules et aux étres vivants.

2.2.2 La dassification des roches
Les roches de la surface terrestre sont multiples. Leur étude nécessite de les classer. Un premier
critere, la composition chimique, peut étre retenu et permet de distinguer deux grandes familles :

« les roches silicatées : ce sont les roches magmatiques et métamorphiques les plus fréquentes ;
ce sont aussi des roches sédimentaires constituées de minéraux silicatés issus de I’altération
des précédentes ou néoformés dans les sols et dans I’eau de mer. S’y ajoute un autre type de

|
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Voir TP 1 § 1.1.1

roches, peu observé en surface du globe mais dont nous verrons ultérieurement 1’importance,
les péridotites.

* les roches non silicatées sont principalement représentées par les roches carbonatées
(essentiellement des roches calcaires). D’autres roches non silicatées sont les roches salines
contenant de la halite (NaCl), du gypse (CaSO,, 2H,0), ou encore les roches carbonées de
type charbons et pétroles (exemple de « roche » a 1’état liquide).

Le critere de I’ origine des roches peut aussi étre utilisé et permet de distinguer : roches magma-
tiques, roches métamorphiques, roches sédimentaires. Une présentation plus détaillée de quel-
ques-unes d’entre elles ainsi qu’une méthode d’étude plus générale des roches font 1’objet
d’une rubrique spécifique de travaux pratiques.

2.2.3 Les constituants des roches silicatées, les minéraux silicatés

a) Le tétraedre [SiO4]*+-

Les minéraux résultent de I’assemblage d’atomes ou d’ions agencés pour la plupart en édifices
géométriques périodiques. Nous n’aborderons pas la nature des liaisons ni les éléments de
symétrie caractéristiques de la disposition des éléments chimiques au sein des cristaux
(systemes cristallins).

Dans les minéraux, les cations et les anions s’organisent en polyedres tels que I’empilement qui
en résulte ait la compacité maximale. Pour les minéraux des roches silicatés, I’oxygene (0%-) et
le silicium (Si*+) sont les éléments les plus abondants ; ils s’ associent pour former des édifices
dans lesquels un Si*+ est entouré de quatre O%-: c’est le tétraédre de coordination le plus
classique des silicates (figure 2.6).

vue depuis un sommet vue latérale

Figure 2.6 Organisation du tétraédre de coordination des silicates.

b) Les principaux minéraux silicatés

Les tétragdres [SiO,]* ont quatre charges négatives a compenser ; ils sont neutralisés soit par
polymérisation, soit par combinaison avec un cation. Il se peut fréquemment que 1’aluminium
A3+ se substitue au silicium au centre d’un tétraddre selon le taux de 1 ou 2 Si sur 4 ; I’exces
de charge (tétracdre penta-anionique) qui en découle est alors compensé par une charge catio-
nique supplémentaire.

Les associations (« polymérisations ») peuvent également conduire a la formation de « cavités »
au sein de la structure cristalline ; celles-ci accueillent préférentiellement des hydroxyles
[OH-] d’ot un nouvel exces de charge, lui aussi compensé par I’adjonction de cations supplé-
mentaires. De méme, des octaédres centrés sur de 1’aluminium et dont les sommets sont cons-
titué€s d’oxygene peuvent tres bien s’associer aux tétraedres dans 1’élaboration de motifs plus
complexes.

Ces différentes combinaisons sont a I’origine de la diversité des minéraux silicatés dont un
panorama simplifi€ est proposé dans le tableau 2.2 et la figure 2.7.
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:Fe ®: Mg

OLIVINES . Ca2+

(a) Structure des nésosilicates
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Figure 2.7 Structures de quelques minéraux silicatés : (a) nésosilicates de type olivines,
(b) inosilicates de types pyroxenes et amphiboles, (c) phyllosilicates de types T-O (2) et T-O-T (3).
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Voir TP2,
encart TP2.1

Voir TP3 et TP13

Voir cahier couleur
pp-4a9
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2.2.4 Les principaux minéraux des roches carbonatées, la calcite et I'aragonite L

Le groupement de base des minéraux carbonatés est le complexe anionique [CO3%-]. Son
cation compensateur le plus fréquent est le calcium, ce qui permet de produire la calcite et
I’aragonite partageant tous deux la méme formule CaCOj3

De formes cristallines différentes, I’aragonite est surtout le principal constituant des squelettes
et des coquilles d’animaux tandis que la calcite est un minéral plus ubiquiste, aussi bien présent
dans les roches sédimentaires avec des origines diverses (recristallisation a partir d’aragonite
ou précipitation directe) que dans les roches métamorphiques (par exemple les marbres).

Une clé de détermination de tous ces minéraux (silicatés et non silicatés), a I’ceil nu et en
microscopie polarisante est proposée dans le TP1 ; elle est accompagnée de précisions quant a
la chimie de ces minéraux, qui permettent d’estimer la composition chimique approchée d’une
roche a partir de son étude minéralogique.

La croiite est I’enveloppe rocheuse la plus superficielle de la Terre. Nous avons déja vu que,
sous les océans ou sous les continents, son épaisseur n’était pas partout identique. L’étude des
roches constitutives de cette croiite permet d’en distinguer deux grandes catégories : la croiite
continentale et la crotite océanique. Le paragraphe suivant est consacré a leur caractérisation
pétrographique et chimique.

LA PLURALITE PETROGRAPHIQUE DES CROUTES

Diverses méthodes permettent d’explorer la pétrographie crustale :

¢ les observations de terrain ;

 les forages : le plus profond atteint sur les continents la profondeur de 13 000 m alors que
dans les océans le plus profond atteint pres de 2 000 m sous le fond océanique ;

* les méthodes de sismographie artificielle qui renseignent sur la géométrie des principales
discontinuités au sein de la crofte (sismique réflexion) et sur la nature probable des maté-
riaux la constituant (sismique réfraction et vitesse de propagation).

2.3.1 La croiite continentale

a) Diversité de la nature et de I'age des roches de la crotite continentale

11 existe une diversité des roches crustales a ’affleurement ; ceci peut étre constaté par I’examen

de la carte de France au millionieme (rabat de couverture n° 3). Les principales catégories de

roches y sont représentées :

* Des roches magmatiques volcaniques (trachytes, basaltes figure TP1.13a) et plutoniques
(granites figure TP1.16a, granodiorites), des roches métamorphiques (gneiss figure
TP1.28a, micaschistes figure TP1.27a, éclogites figure TP1.25a). Pour I’essentiel, ces deux
derniers types de roches sont surtout présents au cceur des chaines de montagnes récentes et
dans la majeure partie des chalnes anciennes.

* Des roches sédimentaires : calcaires figure TP1.24a, pélites (argilites et schistes figure
TP1.26) et gres figure TP1.22a. Elles constituent les roches des bassins sédimentaires peu
ou pas déformés, ainsi que les couvertures sédimentaires déformées des chaines de monta-
gnes récentes, et anciennes la ou elles ont été épargnées par I’érosion.

Pour compléter en profondeur cette approche de la pétrographie continentale, on peut consi-

dérer la structure suivante (figure 2.8) :

* Une croute supérieure constituée de granitoides, de roches métamorphiques (de type
gneiss et micaschistes), éventuellement recouvertes de roches sédimentaires suivant les
endroits ; sa composition moyenne est granitique.

¢ Une croiite inférieure constituée trés majoritairement de roches métamorphiques le plus
souvent anhydres (type granulites), plus ou moins injectées de roches plutoniques (pour
I’essentiel et en simplifiant, des gabbros).

Ceci permet de conclure quant a une minéralogie dominante organisée autour du quartz, des

feldspaths et des micas, et a une géochimie a dominante alumino-silicatée a tendance alca-

line associée a une relative pauvreté en fer et en magnésium.
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Voir exercice 4

Ces caractéristiques chimiques conférent ainsi une densité voisine de 2,8 a la crofite conti-
nentale.

Les roches de la crofite continentale présentent globalement une grande diversité d’Ages
(rabat de couverture n° 3) ; cet age peut étre €tabli de deux facons distinctes.

Une premiere concerne la datation des roches elles-mémes par les méthodes de la radiochro-
nologie. Les plus vieilles roches connues datent d’environ 4 Ga : ce sont les gneiss (roches
métamorphiques) d’Acasta au Canada (3,98 Ga), ou encore des formations comparables
échantillonnées au Groenland, en Australie et en Antarctique datées de 3,8 Ga.

Remarque : On ne connait pas de roches plus anciennes mais il existe des minéraux
plus anciens : ce sont des zircons datés a —4,2 a —4,1 Ga dans des roches dgées de —3,8 Ga.
Ceci est interprété comme un fait suggérant 1’existence de continents plus anciens qui
auraient été soumis au cycle des roches : altération, érosion, sédimentation, métamor-
phisme ayant remis les horloges géochimiques a zéro, sauf pour les zircons.

Cependant compte tenu de la diversité des dges obtenus et de la trés grande variabilité de leur

distribution, on a souvent recours a une seconde modalité de datation en évaluant I’age des

déformations les plus récentes qu’ont subi les roches de la croiite continentale. L’ avantage
d’une telle méthode est de diminuer la « variabilité du signal » et de faire ressortir plus aisé-
ment des caractéristiques globales intéressantes : les continents présentent souvent des

«noyaux » treés anciens autour desquels semblent disposés des secteurs plus récemment

déformés. On distingue ainsi :

* Des boucliers et des plateformes (pour 77,5 % de la surface continentale globale émergée)
constitués de roches précambriennes respectivement indemnes de toute trace d’évolution
géologique plus récente, ou pénéplanées (aplanies) et éventuellement recouvertes de forma-
tions plus récentes peu ou pas déformées.

* Des chaines de montagnes récentes dans lesquelles les roches ont pu subir des déforma-
tions au cours des 250 derniers millions d’années ; ces chaines distribuées suivant les deux
ceintures précédemment présentées (§ 1.3a.) couvrent pres de 22 % de la surface continen-
tale émergée.

* Des fossés d’effondrement, encore appelés rifts, qui couvrent tres peu de la surface conti-
nentale émergée (moins de 0,5 %), et qui partagent avec les chalnes de montagnes récentes
une activité sismique ainsi qu’une topographie assez contrastée.

b) Organisation structurale de la croite continentale

D’un point de vue structural, la crofite continentale présente de nombreuses variations. Son
épaisseur est déterminée sismologiquement grace a la localisation du Moho ; celui-ci peut étre
situé a moins de 25 km de profondeur a I’aplomb des fossés d’effondrement, a preés de 70 km
de profondeur sous certaines chaines de montagnes tandis que sa profondeur moyenne est
proche de 35 km.

De méme la sismologie artificielle a parfois permis de matérialiser une discontinuité séparant
une crolite supérieure a la rhéologie plutot cassante susceptible d’étre faillée, aux vitesses
d’ondes P comprises en moyenne entre 5,6 et 6,3 km.s~!, d’une crofte inférieure plus ductile et
aux vitesses d’ondes P plus élevées, comprises entre 6,5 et 7,5 km.s~!. Cette discontinuité est
appelée discontinuité de Conrad (figure 2.8), les chaines de montagnes récentes constituent
les principaux endroits ou elle n’est pas visible.

2.3.2 La croiite océanique

a) Sa pétrographie

Les connaissances relatives a I’organisation et a la composition de la crofite océanique relevent

de plusieurs types d’observations :

o celles issues de plongées le long de fractures a fort rejet vertical et exposant a 1’affleurement
des coupes naturelles de quelques milliers de metres de hauteur parfois comme le long de la

faille de Vema dans 1’océan Atlantique (figure 2.10), ou encore dans le fossé du Hess Deep
dans le Pacifique (dans le secteur des 1les Galdpagos) ;
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* les carottes issues de forages ;

 les études de la sismologie artificielle qui permettent de proposer un profil de vitesse pour
cette crofite, et ainsi de formuler des modeles pétrographiques compatibles ;

* les observations a I’air libre comme en Islande ou la dorsale Atlantique émerge et dans les
séries ophiolitiques intégrées aux continents.

Remarque : Pour les ophiolites leurs caractéristiques viennent compléter les connais-
sances relatives aux planchers océaniques mais ne peuvent servir a en justifier la
composition car ces roches sont justement considérées comme des restes de lithos-
phere océanique compte tenu de leur composition trés proche de celles présentes au
fond des océans actuels.

Il ressort de ces études, un modele de base, surtout représentatif de ce que peut étre la crodite de
I’océan Pacifique, et caractérisé€ par la superposition de 3 couches (figure 2.8) :

e Une couche 1 constituée de sédiments, d’épaisseur variable (0 a 3 km) ou la vitesse des
ondes P est de I'ordre de 1,7 a 3,7 km.s! suivant la consolidation des sédiments. En
dessous, on trouve la crolite océanique proprement dite.

* La couche 2 (2 km d’épaisseur en moyenne) : la vitesse des ondes P y est de 1’ordre de 4,5
a 5,5 km.s™!. Compte tenu des dragages de roches, des forages et des observations faites en
plongée, on I’assimile & un mélange de coulées massives (Vp = 5,53 km.s™!) et de laves en
oreillers (pillow-lavas, Vp = 5,48 km.s™1) de type basaltique.
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—>>
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v _— el ld=29.....0 roches magmatiques o
"""" roches métamorphiques w ﬁ
=z
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c Uz
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=y - ;
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km e
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basaltes et couche 2 \ 2 km
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gabbros lités océanique et continentale ; caractéres pétrographiques,
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Y légérement inférieures a 5,5 km.s~" en rapport avec leur
péridotites foliées | 8,1 \ MOHO altération au contact de I'eau de mer.
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* La couche 3 (5 km d’épaisseur) : les vitesses sont plus élevées (6,5 km.s™! < Vp < 7,1 km.s™).

Elles sont représentatives des roches €ruptives, dolérites (microgabbros) et gabbros (figure
TP1.17a, cahier couleur p. 5), plus ou moins transformées par le métamorphisme hydro-
thermal.

Au-dela, entre 7 et 10 km de profondeur, on rencontre le Moho, a partir duquel les vitesses
augmentent fortement et qui marque le sommet du manteau lithosphérique.

b) De nombreuses variantes

Il existe de nombreuses variantes par rapport a ce modele structural « pacifique ». Déja, dans le
cas d’une crofite d’organisation réguliere telle la crofite pacifique, des variations peuvent étre
observées latéralement de part et d’autre de la dorsale :

 Elles tiennent a une transformation plus ou moins importante des roches magmatiques de la

croiite par I’hydrothermalisme océanique (figure 2.9) ; globalement les roches y subissent
des transformations minéralogiques faisant entrer des ions [OH~] dans des édifices minéraux
préalablement anhydres. C’est ainsi que, par exemple, des pyroxénes anhydres présents dans
les gabbros pourront se transformer en amphiboles hydroxylées. Basaltes, dolérites et gabbros
sont ainsi progressivement transformés en métabasaltes, métadolérites, métagabbros.

Remarque : au cours des réactions hydrothermales, de nombreux échanges de cations
ont lieu entre 1’eau de mer et les roches du plancher océanique. Sans entrer dans leur
détail, il est important de retenir qu’au cours de ces échanges, des ions Mg+ présents
dans I’eau de mer s’integrent massivement aux minéraux hydroxylés formés dans les
roches de ce plancher. Ceci explique en grande partie la treés faible abondance du
magnésium dans 1’eau de mer et en conséquence la rareté des précipitations de carbo-
nates de magnésium dans les processus sédimentaires océaniques.

Elles affectent aussi la structure de la crofite ; en s éloignant de la dorsale, les roches plus

froides sont soumises a des contraintes tectoniques, extensives le plus souvent, qui provo-
quent leur fracturation.

EAU DE MER FLUIDE HYDROTHERMAL
chaud (jusqu'a 350 °C)

froide (2 °C)

oxydante, alcaline (pH = 7,8)
pauvre métaux (<< ppb)

Mg?* (> 1 000

réducteur, acide (pH = 3,5)
riche en métaux (> ppm)

ppm) pas de magnésium (0 ppm)

fracturation du plancher océanique
et infiltration d'eau de mer

ELOIGNEMENT CROISSANT A LA DORSALE

ROCHES HYDRATEES
ROCHES ANHYDRES S
zone de réactions hydrothermales
Minéralogi Minéralogie :
TCIREVCIIS & chlorites
pyroxenes ROCHES amphiboles
plagioclases plagioclases
>

Figure 2.9 Schéma d’organisation d’une circulation hydrothermale au voisinage d’une dorsale

22

et transformations associées de la crolte océanique.
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Il existe une autre forme de variabilité structurale de la crofite océanique assez bien illustrée par
le plancher océanique de 1’océan Atlantique :

A certains endroits, celui-ci présente une structure, directement observable ou reconstituée a
partir de données sismiques, comparable a celle de I’océan Pacifique avec la superposition
basaltes — gabbros classique (par exemple au nord du profil établi au voisinage de la faille de
Vema, figure 2.10) tandis qu’a d’autres endroits, la fracturation du plancher a pu suffisam-
ment déplacer les différentes unités pour les amener en juxtaposition ;

* Enfin une « crolite océanique » n’est parfois identifiable qu’a sa signature sismologique (via
I’identification du Moho a une certaine profondeur). Cependant il s’agit le plus souvent de
péridotite injectée de poches gabbroiques, le tout altéré par 1’hydrothermalisme et ayant
acquis des vitesses sismiques comparables a celles connues habituellement dans la crofite
(comme les péridotites serpentinisées que 1’on rencontre au sud de la coupe réalisée au
voisinage de la faille de Vema, figure 2.10) ; dans ce cas, le Moho n’est que sismologique et
ne coincide pas avec un Moho pétrographique, marqueur d’une véritable limite entre
roches crustales et Ipéridotite mantellique.

profondeur (m)
2000 - crolte océanique

S N
- basaltes
(coussins et coulées)

[ filons doléritiques
[1 gabbros

manteau supérieur
[ péridotites

| I | :
> km / faille

Figure 2.10 Coupe synthétique montrant une section de la partie superficielle
de la lithospheére océanique observée durant la campagne de plongée Vemanaute (1988).

) Age de la croiite océanique

Il ressort de I’examen de la carte des dges des fonds océaniques (cahier couleur p. 28) que les
ages des crofites océaniques augmentent de part et d’autre des centres d’accrétion que consti-
tuent les dorsales.

Les crottes océaniques les plus anciennes sont situées dans 1’Ouest-Pacifique, a I’ouest du
domaine de 1’ Atlantique central, ainsi que sur la bordure libyenne de la Méditerranée orientale :
les roches les plus agées y ont alors approximativement 180 Ma (Jurassique moyen).

Remarque : 11 existe des données permettant de penser que la surface océanique globale
a peu évolué au cours du dernier milliard et demi d’années ; I’absence de fonds océani-
ques plus anciens que 180 Ma suggere donc I’existence d’une dynamique qui assure
leur turnover avec :

— un processus permettant de faire disparaitre en profondeur les roches de la crofite
océanique lorsqu’elles atteignent au plus ’age de 180 MA ;

— en contrepartie, un mécanisme de création de croiite océanique a 1I’axe des dorsales.

d) Crolite océanique et océans

Les fonds (cahier couleur p. 28) sont subdivisés en différents secteurs géographiques ; ceci
peut étre illustré le long d’un transect atlantique (figure 2.11).
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Figure 2.11 Schéma de la morphologie des fonds océaniques entre I'archipel des petites Antilles

et le Sénégal (transect atlantique) et principales caractéristiques des différents secteurs.

Remarque : 11 faut veiller a ne pas confondre la surface terrestre recouverte de crofite
océanique et les fonds océaniques au sens large. La crofite océanique ne constitue le
substratum rocheux que d’une partie d’entre eux : dorsales, plaines abyssales et fosses ;
talus et plates-formes (plus ou moins étendus suivant les océans) constituent les
bordures continentales immergées, a substratum continental.

On distingue deux grandes manicres d’organiser le passage latéral entre lithosphere continen-
tale et lithosphere océanique en bordure des océans ; ce sont les marges :

Elles peuvent étre actives, et sont alors caractérisées topographiquement par la présence d’une
fosse océanique. Dans ce cas, la bordure continentale émergée se présente sous forme d’une
chaine de montagnes dans laquelle se manifeste souvent une activité volcanique ; c’est par
exemple le cas de la marge active Sud Américaine (figure TP6.1b, cahier couleur p.25) en
bordure du Pacifique avec sa fosse et la cordillere des Andes. Ces marges sont également des
zones sismiquement actives du globe avec une distribution des foyers des séismes tout a fait
caractéristique. Parfois, ce terme est aussi utilisé en bordure d’arc insulaire (figure 2.11).

Elles peuvent étre passives (figure 2.8) comme les marges armoricaine et de Galice (figure
TP6.1b, cahier couleur p. 25), respectivement situées au large du Golfe de Gascogne et du
Portugal ; elles correspondent alors a un domaine souvent peu sismique le long duquel, en
partant du continent émergé, se succeédent une plateforme continentale peu profonde et un
talus, secteur de pente plus importante, au pied duquel s’étalent les plaines abyssales.
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PLUS EN PROFONDEUR, LES DIFFERENTS FACIES
DU MANTEAU PERIDOTITIQUE

Le manteau est avant tout une enveloppe délimitée de maniere sismologique ; en effet, il est
recouvert de la crofite et séparée d’elle par le Moho (1™ signature sismologique), et a plus
grande profondeur, vers 2 900 km, la discontinuité de Gutenberg (2¢ signature sismologique)
le sépare du noyau. De plus, un certain nombre de variations dans le profil de vitesse ont
permis d’introduire plusieurs secteurs dans cette enveloppe. Nous disposons donc pour expli-
citer la nature pétrographique du manteau d’échantillons et de données indirectes : les vitesses
des ondes sismiques, lesquelles renseignent sur la densité, la compressibilité et les capacités au
cisaillement du matériau, et donc indirectement sur sa nature probable.

241 Une composition péridotitique établie
a partir de plusieurs types de données

a) Des observations directes du manteau

11 est parfois possible d’échantillonner in situ au fond de certains secteurs océaniques (comme
dans I’océan Atlantique), a la faveur d’escarpements de failles, des roches situées sous les
roches magmatiques de la croiite et susceptibles de matérialiser le manteau : ce sont des péri-
dotites (figure TP1.12, cahier couleur p. 6), roches grenues holocristallines riches en olivines,
en clinopyroxenes et contenant de plus quelques feldspaths.

Il est aussi possible d’échantillonner de telles roches en domaine continental, principalement
dans les séries ophiolitiques (associations pétrographiques interprétées comme des morceaux
de lithosphere océanique « échoués » sur la lithosphere continentale). C’est par exemple le cas
en Oman, ou la péridotite couvre des surfaces importantes a 1’affleurement, ou a plus petite
échelle dans les Alpes (série du Chenaillet, massif du Lanzo, chapitre 12). D’autres affleure-
ments exposent parfois des péridotites en dehors des contextes géodynamiques précédents ;
c’est le cas de la péridotite visible autour de I’étang de Lhers (Pyrénées ariégeoises) dont dérive
le terme de lherzolithe.

b) Des observations d’enclaves péridotitiques

Certains basaltes présentent parfois des enclaves grenues interprétées comme des fragments de
I’enveloppe au sein de laquelle la fusion partielle a eu lieu et qui sont remontées a la surface avec
le liquide extrait. Or les processus de fusion partielle étant essentiellement localisés dans la LVZ
(d’our sa signature sismique), ces enclaves sont a méme d’incarner la pétrographie mantellique a
cette profondeur : ce sont aussi des péridotites, riches en olivines et en pyroxenes.

La composition péridotitique (tableau 2.3) est considérée comme valable depuis le Moho
jusqu’au voisinage de 2 900 km de profondeur puisque les péridotites portées a des pressions et
des températures susceptibles d’exister a ces profondeurs continuent de présenter des caracté-
ristiques compatibles avec le profil de vitesse établi jusqu’a cette méme profondeur.

TABLEAU 2.3 COMPOSITION CHIMIQUE D'UNE PERIDOTITE.

0, H o, .
Elément é,massm_u © Oxyde & rrlassmue

élémentaire d’oxyde

o) 57,9 - -

Si 15,3 Sio, 43,5

Mg 21,7 MgO 41,5

Fe 2,4 FeO 8,2

Al 1.5 Al,04 3,6

Ca 1,2 Ca0 3,2

La minéralogie et la chimie sont ici indiquées pour un nodule péridotitique dans un basalte échan-

tillonné a Langeac, en Auvergne.
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Voir chapitre 10
§10.3

Voir chapitre 4
§4.2.1 et encart 4.1

2.4.2 Une rhéologie variable en fonction de la profondeur

Le manteau est solide ; ceci est attesté par les données sismiques et la possibilité pour les
ondes S de s’y propager partout. Il présente cependant une rhéologie variable avec un compor-
tement cassant pour des profondeurs en moyenne inférieures a 50 km, tandis que pour des
profondeurs supérieures, la péridotite devient de plus en plus ductile jusqu’aux profondeurs de
80 a 100 km de profondeur ot cette ductilité est maximale sur une épaisseur d’environ 100 km.
Au-dela de 200 km de profondeur, 1’augmentation de la température n’est plus suffisante pour
rester proche des conditions de fusion ; le matériau demeure cependant ductile car les deux
facteurs essentiels (pression, température) ont tendance a compenser leurs effets.

2.4.3 De nombreuses variantes minéralogiques pour le manteau

a) Une variabilité minéralogique du manteau supérieur dans les lithosphéres océaniques

On distingue trois grands types de péridotites (tableau 2.4) parmi celles que 1’on peut échan-
tillonner dans les lithospheéres océaniques actuelles ou « fossiles » intégrées alors a des
corteges ophiolitiques.

TABLEAU 2.4 PRINCIPAUX TYPES DE PERIDOTITES : MINERALOGIES ASSOCIEES ET GISEMENTS.

Type de péridotite LHERZOLITE HARZBURGITE DUNITE
Minéralogie Olivine (60 - 70 %), Olivine (70-80 %) Olivine (> 95 %)
Clinopyroxéne (20 %)
Orthopyroxene Orthopyroxéne (20 %)
(5-10%) Minéral alumineux Orthopyroxene
Minéral alumineux (5 %) résiduel
(5-10 %)
Gisements Manteau de la Manteau de la -
océaniques lithosphére océanique | lithosphere océanique
atlantique, de type pacifique de type
« océan lent » « océan rapide »
Gisements ophiolitiques Alpes, Corse Oman Oman

Parmi ces différents types, il semble que les lherzolites matérialisent au mieux ce que pourrait
&tre la péridotite générique du manteau. Harzburgites et dunites pourraient matérialiser quant
a elles des résidus réfractaires de péridotites lherzolitiques ayant été appauvries par fusion
partielle et extractions de magma.

b) Une variabilité minéralogique en fonction des conditions P,T rencontrées en profondeur
Un bref retour sur le profil de vitesse caractérisant le modele PREM pose un nouveau probleme
quant au manteau entre 300 et 700 km de profondeur ; en effet, plusieurs sauts de vitesse sont
repérables dans ce secteur (figure 2.5 et 2.14) tandis que 1’hypotheése d’un manteau homogene
devrait se traduire par un tracé plus régulier tel celui que 1’on retrouve au-dela de 700 km de
profondeur. Deux sauts de vitesse peuvent ainsi €tre identifiés, vers 410 km, puis vers 670 km
de profondeur.

Des expériences menées au laboratoire avec des presses et des cellules a enclumes de diamant
(encart 2.2) ont permis de caractériser le comportement des minéraux constitutifs du manteau
en fonction des conditions P,T qui leur étaient imposées. Ainsi, pour la forstérite (péle magné-
sien des péridots) et dans la gamme des pressions équivalente a celles susceptible de régner en
profondeur dans le manteau entre 200 et 700 km de profondeur, trois changements minéralogi-
ques (figure 2.12) peuvent avoir lieu, essentiellement mais non exclusivement déterminés par
I’élévation de pression.

En comparant ces résultats au profil de vitesse et en supposant une température pour le
manteau proche de 1 700 — 1 800 K (bande bleue sur la figure) a ces profondeurs, il ressort que
des réorganisations minéralogiques, encore appelées transitions de phase, sont a méme
d’expliquer les sauts de vitesse dans ces trois secteurs du manteau ; en effet, les transitions
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Gamme de température pour le manteau
entre 400 et 700 km de profondeur
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entre les formes o, et B des olivines puis entre 1’olivine vy et la perovskite s’accompagnant de
brusques augmentations de densité, elles peuvent expliquer les sauts dans le profil de vitesse.
Par contre la transition entre I’olivine B et 1’olivine Y ne s’accompagne pas d’un changement
suffisant de la densité pour entrainer un saut de vitesse significatif.

Les cellules a enclumes de diamant : des outils
pour étudier la minéralogie du manteau au laboratoire ™\

Chaque minéral présente un domaine (P,T) dans lequel il est stable ; on parle aussi de
champ de stabilité. Afin de batir un modéle minéralogique pour le manteau, il peut étre
intéressant de porter a des pressions et des températures comparables a celles qui sont
susceptibles de régner en profondeur dans le manteau, les minéraux constitutifs des
péridotites de la partie supérieure du manteau comme ceux échantillonnés dans les
enclaves des basaltes par exemple.

Pour porter des minéraux a des pressions et a des températures trés importantes, on
dispose d'un outil particulier, la cellule a enclumes de diamant (figure 2.13).

La mise en pression est contrdlée par I'injection de gaz dans la cellule ou par un serrage
d’une vis de controle, qui permet le déplacement du piston relativement au cylindre, et le
rapprochement des pointes de diamant; ces pointes n'appuient pas directement sur
I"échantillon mais mettent en pression toute la chambre au centre du joint métallique qui
le contient de sorte que la pression exercée sur |'échantillon n’est pas uniaxiale mais
isotrope. Les pressions ainsi atteintes sont de I'ordre de la dizaine a la centaine de GPa. La
température quant a elle, est controlée par le biais d'un laser capable de chauffer
I"échantillon : la température de celui-ci peut ainsi atteindre un peu plus de 2 500 K.

En analysant I'absorption et la diffraction des rayons X par les minéraux ainsi condi-
tionnés, on peut établir I’évolution de leurs caractéristiques structurales au gré des
variations de pression et de température.
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Figure 2.13 La cellule a enclume de diamant : dispositif et obtention des données.
(a) vue générale de la cellule expérimentale, (b) les enclumes de diamant autour du joint métallique contenant
I"échantillon, (c) échantillon inclus au cceur du joint métallique.
Les deux diamants dont les faces encadrent I'échantillon sont distantes d'un dixieme de millimétre. Un micros-
cope permet, grace a la transparence du diamant I'observation de I'échantillon, mais aussi de vérifier a tout
moment le bon alignement du faisceau optique incident par rapport a I'échantillon placé au coeur de la cellule,
condition indispensable a une interprétation correcte des données spectrales récupérées.

Les expériences menées sur les olivines ont aussi été réalisées sur des pyroxenes (I’enstatite
MgSiO; par exemple) et sur les minéraux alumineux : ils fournissent des résultats similaires et
permettent de proposer un modele minéralogique global (figure 2.14) pour le manteau inté-
grant des variations minéralogiques suivant la profondeur.

La portion du manteau qui s’étend depuis la base de la lithosphere jusqu’a 670 km de profon-
deur porte aussi le nom d’asthénosphere. Les vitesses de propagation des ondes sismiques y
présentent une évolution irréguliere en fonction de la profondeur et elles sont toujours plus
faibles que celles qui pourraient étre extrapolées a partir du profil de vitesse dans le manteau
plus profond ; la L.V.Z. correspond a sa partie la plus superficielle. L’ensemble du manteau
situ€ au-dessus de 670 km de profondeur, et réunissant le manteau lithosphérique et I’ asthénos-
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Figure 2.14 Modele minéralogique pour le manteau déduit de I'échantillonnage,
des données sismologiques et des études de laboratoire.

phere, forme le manteau supérieur alors que le manteau inférieur s’étend de 670 km de
profondeur jusqu’a la discontinuité de Gutenberg située a 2 900 km de profondeur.

Une derniere nuance concernant I’homogénéité du manteau mérite d’étre apportée quant a sa
base, au voisinage de 2 900 km de profondeur. En effet, pres de 200 km au-dessus de cette
limite, les vitesses des ondes sismiques P et S cessent d’augmenter ; ce comportement anormal
caractérise une couche D”’ dont I’interprétation demeure controversée ; pour certains, il pour-
rait s’agir d’un nouveau niveau de transition de phase pour I’'un des minéraux silicatés du
manteau, alors que pour d’autres il s’agirait d’une zone de réactions entre certains constituants
du manteau et d’autres du noyau.

=
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Vp (km/s)
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2.5

Voir chapitre 3,
encart 3.6

AU C(EUR DE LA TERRE, LE NOYAU

Ce que vous avez vu au lycée

e Les matériaux du noyau sont inaccessibles. On peut néanmoins, par des modeéles et
des raisonnements qui tiennent compte de la formation de la Terre a partir des
chondrites, préciser leurs compositions.

e La structure de la Terre résulte, d'une part de sa formation par accrétion de petits
corps dont les météorites de type chondrite sont les vestiges, d'autre part de sa dif-
férenciation.

A la différence des caractéristiques pétrographiques crustales ou mantelliques, on ne connait
aucun échantillon de roche ayant pour origine le noyau ; il est donc impossible de parler de
pétrographie et de minéralogie pour cette enveloppe. Tout au plus va-t-on tenter de proposer un
modele chimique pour cette enveloppe, en exploitant certaines données physico-chimiques
pouvant la caractériser

2.5.1 Une caractérisation chimique délicate a établir

Comme pour le manteau, la composition chimique du noyau doit satisfaire au profil de vitesse

des ondes sismiques du modele PREM. Le matériau du noyau doit aussi répondre a un certain

nombre de criteres supplémentaires :

¢ il doit étre constitué de matériaux présentant des densités supérieures ou égales a 10 pour
compenser la faible contribution des enveloppes plus externes et moins denses dans la défi-
nition d’une densité moyenne pour la Terre de 5,51 ;

¢ il doit étre constitué de matériaux pouvant rendre compte de 1’existence d’un champ magné-
tique sur Terre puisque les autres constituants des enveloppes plus externes ne peuvent en étre
responsables.

La prise en compte de ces différents points peut étre résumée dans un diagramme masse volu-
mique — vitesse pour un certain nombre de métaux (figure 2.15). Seul le fer est capable de
rendre compte simultanément des trois caractéristiques : le noyau serait donc composé de fer.

! t i

MANTEAU
EJ

c Figure 2.15 Evolution de la vitesse des ondes
sismiques en fonction de la densité pour un
Cu certain nombre d’'éléments chimiques.

Ag Pour chaque élément, I’élévation de la pression
s'accompagne d’'une élévation de leur densité
et de leur compaction progressive. Les secteurs

] ] 1 | | en grisé représentent les domaines susceptibles
6 8 10 12 14 de rendre compte des données sismologiques
densité concernant le manteau et le noyau.
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2.5.2 Lapport des météorites !

L’étude des chondrites (encart 2.3), supposées de méme composition et de méme age que la
Terre a livré une information essentielle : autour des cristaux d’olivine et de pyroxene, les
chondrites présentent une matrice dominée par une association de fer et de nickel.

Les météorites : un condensé d’histoire Q
et de chimie planétaires en morceaux tombés du ciel

Les météorites terrestres correspondent a des fragments rocheux issus de corps évoluant
pour la plupart sur des orbites comprises entre Mars et Jupiter : ses astéroides. Il arrive
alors que l'orbite de certains astéroides se rapproche parfois suffisamment de celle de la
Terre pour entrer dans son champ gravitationnel et forcer leur chute au travers de
I'atmosphere jusqu’a I'impact en surface de la lithosphére.

On distingue trois types de météorites :

e Les chondrites : elles représentent 80 a 85 % des météorites recensées. Elles sont
formées de globules silicatés de taille millimétrique, les chondres, dont la composition
inclut olivines, pyroxenes, plagioclases noyés dans une matrice silicatée enrichie de fer,
de nickel et de soufre. Quelques chondrites contiennent en plus des inclusions d'oxydes
de Ca, Al, Ti, ainsi que quelques pour cent de carbone (de 0 a 5 % pour la plupart
d’entre elles) : on parle alors de chondrites carbonées.

e Les achondrites : bien moins fréquentes que les précédentes (seulement 7 a 8 % des
météorites recensées), elles ne contiennent pas de chondres et sont moins riches en
métaux (Fe et Ni); on en connait deux types principaux, les eucrites de composition
basaltique et les aubrites de composition péridotitique.

¢ Les météorites ferreuses : aussi peu fréquentes que les achondrites (de 7 a 8 % des
météorites recensées), elles ne contiennent pas de chondres non plus mais sont essen-
tiellement composées d'un alliage Fe-Ni avec 5 a 10 % de Ni ; la plupart ne contiennent
que cet alliage et sont appelées sidérites, quelques-unes contiennent un peu de silicates
associés a I'alliage métallique et sont appelées sidérolites.

Il est possible que les météorites se soient formées a deux périodes particuliéres de
I’histoire primordiale du systeme solaire (figure 2.16).

On considere que la formation de la Terre, contemporaine de celle des autres planétes
du systeme solaire, s'est réalisée a partir de la condensation d'un nuage de poussiéres
interstellaires. Au cours de cette condensation, les poussiéres cristallisées, se sont
rassemblées et agglomérées pour former de petits corps, les planétésimaux.

Ces planétésimaux gravitent autour du Soleil sur des orbites plus ou moins stabilisées :
les collisions sont fréquentes et suivant les cas, ils se cassent, se capturent les uns les
autres, les plus massifs « absorbant » les plus petits et conduisant alors a un nombre
réduit de corps plus volumineux, les planetes.

Cette seconde phase d'évolution des planétésimaux en planéetes est aussi appelée phase
d’accrétion planétaire ; elle semble étre accompagnée d’une phase de différenciation au
cours de laquelle, pour la Terre, les éléments chimiques les plus lourds (Fe, Ni) se rassem-
blent vers le centre par gravité et forment son noyau, alors que les éléments plus légers
(O, Si, Al, Ca, Na et K) demeurent a la surface dans son manteau.

¢ Les chondrites, toutes approximativement agées de 4,56 a 4,55 Ga, seraient issues de
la dislocation de planétésimaux au cours de collisions « sans capture ».

e Les achondrites et les météorites ferreuses, plus récentes (dges compris entre 4,53 et
4,50 Ga), correspondraient quant a elles a la fragmentation de planétes déja différen-
ciées au cours de collisions plus tardives.
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nuage interstellaire

Les météorites sont riches d’enseignements :

¢ Les chondrites permettent de proposer un age pour la formation de la Terre et des
autres planétes du systéme solaire ; celui-ci est estimé a 4,55 Ga alors que |'on ne connait
aucun échantillon rocheux de cet age purement terrestre.

e Elles permettent également de formuler une hypothése concernant la chimie globale
de la Terre en considérant que toutes les planétes ont a la base cette composition chon-
dritique, témoin de la composition du nuage de poussiéres initiales.

¢ Les achondrites et les météorites ferreuses plus récentes permettent de formuler une
hypothése quant a la durée de la phase de différenciation : il semble que les premiéres
planetes différenciées aient existé 20 a 30 MA apreés que leur accrétion ait eu lieu (époque
de formation des chondrites).

e Elles permettent également de confronter les modéles déduits des données sismologi-
ques concernant la chimie des enveloppes les plus profondes de la Terre et totalement
inaccessibles a I'échantillonnage, en illustrant le fait que certaines associations d'éléments
chimiques aient pu se former lors de la différenciation d’autres planétes avant que celles-
ci n'explosent.

METEORITES DE TYPE CHONDRITES METEORITES DIFFERENCIEES
D achondrltes
0 Peop 0
OO o~ météorite _o O

ferreuse
Peop
9,
EXPLOSION EXPLOSION
(@]
O
° PLANETES
4’ -—Og > ACTUELLES
/f

o

C)

C)o C)o

ACCRETION DIFFERENCIATION

Figure 2.16 Formation des planétes du systeme solaire et origine des météorites.

La composition globale des chondrites comparée a la composition globale du manteau terrestre
(tableau 2.5) met en évidence que fer et nickel sont peu représentés dans cette enveloppe
externe et doivent donc étre beaucoup plus présents au sein du noyau pour satisfaire a 1’hypo-
these d’identité de composition globale. Nous ne prenons pas en compte la composition des
crolites dans ce raisonnement, tout d’abord du fait de leur faible contribution a la composition
globale de la Terre (a cause de leur tres faible volume), mais aussi par la grande similitude qui
existe entre le manteau et la croiite océanique (celle qui recouvre pres des 3/5 de la surface
terrestre) pour de nombreux éléments étudiés.

L’étude au laboratoire des alliages de fer et de nickel dans différentes proportions montre que la
répartition de 93 % et 7 % (en % massique, ce qui est le cas des proportions massiques de I’asso-
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TABLEAU 2.5 COMPOSITION CHIMIQUE D'UNE CHONDRITE ET MODELE DE COMPOSITION CHIMIQUE |
POUR LE NOYAU ET LE MANTEAU PRIMITIF.
o % massique dans le e massiqye pour I?’Terre % massique déduit
Elément T gIobaI'e déduit de _I étude o £
d’une chondrite
(0] 44,76 31,29 8,99
Fe 5,89 27,79 85,62
Si 21,35 16,28 -
Mg 23,21 14,65 -
S 0,01 4,80 (i)
Ni 0,25 1,65 5,16
Al 2,13 1,33 -
Ca 2,32 1,45 -

(i) : compte tenu du modéle de chondrite considéré, on suppose que la totalité du soufre s'est vola-
tilisé lors de la différenciation de la Terre, de sorte que nous n’avons plus a considérer sa tres faible
présence dans le manteau comme une donnée renvoyant a sa forte concentration dans le noyau.

ciation Fe-Ni déterminées pour le noyau dans le tableau 2.5, abstraction faite de 1’oxygene)
satisfait aux conditions posées pour le profil de vitesse. Cette répartition peut de plus rendre
compte de I’existence d’une couche externe fondue et d’un cceur solide sous réserve d’accepter
pour la discontinuité de Lehman une température voisine de 5 000 K.

Remarque : Des calculs simples tendent a montrer que, du fait du refroidissement du
noyau, la graine grossit d’environ 500 km par milliard d’années ; ce cceur solide ne
serait donc guere plus vieux que 2 Ga et la discontinuité de Lehman n’est donc pas fixe
a I’échelle des temps géologiques. Le modele que nous décrivons pour la structure du
globe est donc celui d’une structure en évolution permanente.

2.5.3 De probables interactions chimiques entre manteau et noyau

Comme indiqué précédemment, il existe entre 2 600 et 2 900 km une couche D’ dans laquelle

il existe des variations plus ou moins importantes de vitesse des ondes sismiques, pour les

ondes S notamment. Plusieurs hypotheéses ont été proposées pour rendre compte de I’existence

et des propriétés de cette couche :

* T’existence de fortes hétérogénéités de température,

* T’existence de réactions chimiques localisées entre la base du manteau et le sommet du
noyau,

 des transitions de phase dans la minéralogie du manteau profond.

Les données les plus récentes montrent que les transitions de phase peuvent intervenir, notam-
ment depuis que 1’on a pu montrer que la perovskite portée a 120 GPa et 2 500 K évolue vers
une nouvelle structure « post-perovskite ». Elles suggerent aussi que des réactions sont envisa-
geables avec le fer du noyau, notamment pour cette nouvelle phase « post-perovskite ».

Remarque : 1’idée de telles interactions entre le manteau silicaté et le noyau a base de
fer et de nickel mérite enfin d’étre rapprochée de I’existence de météorites différenciées
tres peu fréquentes, associant ces chimies : les sidérolites.
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L'essentiel

La Terre est une des planetes telluriques du systeme solaire. Du fait de sa distance
au Soleil et de la présence de son atmosphere qui déterminent conjointement la
température moyenne au sol, la Terre est singuliere par la coexistence de I’eau
sous ses trois états et par le fait que la Vie s’y est développée.

Planete de vie, la Terre est aussi une planete vivante : 1’énergie solaire anime la
dynamique de ses enveloppes externes tandis que sa surface rocheuse témoigne
par le volcanisme et la sismicité qui s’y expriment ainsi que les déformations qui
I’ affectent, de I’existence d’une dynamique interne.

[’étude de la propagation des ondes sismiques a I’intérieur du globe montre qu’il
n’est pas structuré de facon homogene, mais constitué de plusieurs enveloppes con-
centriques séparées par des discontinuités ; de I’extérieur vers 1’intérieur, on recense
ainsi dans le cadre du modele PREM a symétrie sphérique (figure de synthese) :

* La crofite ou écorce terrestre, limitée a sa base par la discontinuité de Mohorovicic
située vers 6 a 35 km de profondeur en moyenne suivant la nature de la crofite.

* Le manteau terrestre, entre 6 ou 35 km en moyenne pour sa limite supérieure et
2 900 km de profondeur, est limité a sa base par la discontinuité de Gutenberg.

* Le noyau externe, entre 2 900 et 5 100 km de profondeur, limité a sa base par la
discontinuité de Lehman. Cette enveloppe est la seule a présenter un comporte-
ment fluide puisque les ondes de cisaillement S ne la traversent pas.

* Le centre de la Terre est constitué de la partie solide du noyau, encore appelée
« graine ».

La sismologie a aussi permis de caractériser une autre discontinuité majeure : la
zone a faible vitesse sismique (LVZ) limite la lithosphere globalement rigide de
I’asthénosphere beaucoup plus ductile entre 100 et 200 km de profondeur.

Alors que la crotite continentale est constituée essentiellement de granites et de
roches métamorphiques silicatées lui conférant une chimie alumino-silicatée a
tendance alcaline prononcée, la crofite océanique est constituée de basaltes et de
gabbros qui lui conferent une chimie silicatée fortement ferro-magnésienne.
Alors que les matériaux de 1’écorce terrestre sont accessibles a 1’ observation, ceux
du manteau sont plus délicats a observer. Cependant quelques contextes structu-
raux ou la remontée des laves peuvent nous aider dans cette démarche : la roche du
manteau est la péridotite, constituée d’olivine, de pyroxenes (minéraux silicatés
ferro-magnésiens) et de quelques minéraux alumineux (feldspaths ou grenat
suivant les cas). Tout ceci fait du manteau une enveloppe un peu moins silicatée et
beaucoup plus ferro-magnésienne que les crofites.

Alors que sa pétrographie semble globalement péridotitique, il existe des
données sismologiques et des travaux de laboratoire qui permettent de préciser
un modele minéralogique pour cette enveloppe : des transitions de phase minéra-
logique paraissent affecter les minéraux du manteau a différentes profondeurs
(450, 670 km) et ainsi rendre compte de certaines anomalies présentes dans le
profil de vitesse du modele PREM. En revanche, les matériaux du noyau demeu-
rent inaccessibles. La prise en compte de certains parametres physico-chimiques
et I’étude des météorites (chondrites, achondrites et météorites ferreuses) ont
cependant permis de proposer un modele chimique pour cette enveloppe qui
serait riche en fer et en nickel.

La Terre est une planete différenciée dont la formation résulte comme pour les
autres planetes (1) de la condensation d’un nuage de poussieres, (2) d’un long
processus d’accrétion suivi (3) d’une phase de différenciation gravitaire ancienne,
et thermique qui se poursuit encore.
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Attention

* Ne confondez pas les données permettant de batir le modele de structure interne
pour la Terre et que sont les sismogrammes et leurs représentations sous forme
d’hodographes avec les profils de vitesse proposé€s pour les ondes P et les ondes
S en fonction de la profondeur, qui sont déja des modeles (§ 2.1.2b).

* Ne confondez pas les notions d’anomalies et de discontinuités (§ 2.1.2c) :
les premiceres sont relatives a 1’évolution des vitesses des ondes sismiques
en fonction de la profondeur, les secondes correspondent aux interprétations
structurales qui sont posées en rapport des premieres.

* Ne confondez pas Moho sismologique et Moho pétrographique (§ 2.3.2b).

Fe Mg

CHAPITRE ‘ ‘

* Ne confondez pas discontinuité de Gutenberg et couche D” (§ 2.4.3b).

o
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a granosdioritiques a Lithosphere
Croute
. 4 8 12
MANTEAU : e
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Figure de synthese La structure interne et composition de la Terre.
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3.1

3.2

3.3

La forme de la Terre
et ses enseignements

La lithosphere, une
mosaique d'unités
cinématiques
Dynamique mantellique
et chaleur interne

de laTerre

CHAPITRE 3

Introduction

La pétrologie, la géophysique et la géochimie nous ont permis d’établir un modele

structural pour la Terre et de mettre en évidence son organisation en enveloppes

concentriques. La Terre est une planete active : sa surface lithosphérique est

I’objet de séismes, d’éruptions volcaniques, autant de mouvements verticaux et

horizontaux qui font évoluer sa forme au cours du temps. Tous ces déplacements

de matiere, a diverses échelles, sont nécessairement en relation avec des forces,
lesquelles supposent des transferts d’énergie ; la Terre dispose d’une chaleur
interne qui est libérée a sa surface vers 1’atmosphere.

Toutes ces données s’integrent dans un méme schéma thermodynamique de fonc-

tionnement de la Terre que nous allons préciser. Dans ce chapitre, nous caractéri-

serons tout d’abord une des formes de la Terre : sa forme gravimétrique, par la
détermination de la géométrie de sa surface océanique statique.

* Comment ce visage de la Terre peut-il nous renseigner sur la distribution effec-
tive et probable des matériaux en profondeur et nous permettre de comprendre
parfois la mobilité verticale de la lithosphere ?

L’ autre visage de la Terre auquel nous nous intéresserons portera sur 1’animation

horizontale de la lithosphere :

* Comment cette enveloppe superficielle de la Terre solide peut-elle étre découpée
en unités cinématiques, les plaques lithosphériques, mobiles les unes par rapport
aux autres ?

*  Comment les géologues ont-ils pu établir des modeles cinématiques décrivant
le mouvement des plaques a 1I’échelle globale, et quelles en sont les caractéris-
tiques ?

e Quels sont les grands processus géodynamiques qui se déroulent a leurs fron-
tieres ?

Enfin, nous expliciterons les modalités suivant lesquelles la chaleur interne du

globe est libérée a sa surface et le lien existant entre ces transferts d’énergie et la

dynamique des plaques qui anime cette méme surface :

* Quelles sont les origines de la chaleur interne de la Terre ?

* Comment est-elle transférée des profondeurs vers la surface ?

* Quel couplage existe-t-il entre cette libération d’énergie et la dynamique lithos-
phérique ?

3.1 LA FORME DE LA TERRE ET SES ENSEIGNEMENTS

La Terre n’est pas sphérique ; sa forme correspond plutdt a un ellipsoide de révolution aplati
aux poles et présentant un renflement équatorial. L’ aplatissement polaire conduit a une réduc-
tion du rayon polaire de 1/298 du rayon équatorial.

Sur pres de 70 % de sa surface, la forme de la Terre se confond avec celle de la surface océa-
nique. Loin des représentations habituelles que I’on se fait de la surface des océans au repos
(débarrassée des variations liées aux marées et aux courants superficiels), celle-ci n’est pas
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réguliere : de nombreux creux et bosses en affectent la physionomie et ne sont pas sans rappeler t

la physionomie contrastée que peuvent présenter les terres émergées. Ces variations d’altitude
de la surface océanique peuvent étre mises en relation avec le champ de gravité qui existe sur
Terre, et plus particulierement avec ses variations.

La description des formes de la Terre et des distances entre différents points a sa surface cons-
titue un domaine d’étude nommé géodésie.

3.1.1 Champ de gravité et ses variations

La pesanteur est I’attraction apparente de tout corps par la Terre. La gravimétrie est I’'une des
disciplines des sciences de la Terre ayant pour objet de quantifier ce phénomene a la surface de
la Terre solide. Elle a permis de préciser la « forme gravimétrique » de la Terre et d’apporter
des renseignements quant a la répartition supposée des masses a 1’intérieur du globe.

a) Pesanteur et gravité

Le champ de pesanteur g s’appliquant a un objet de masse m, situé en un point X de la surface

du globe, est la résultante de multiples accélérations (figure 3.1) :

* Paccélération gravitationnelle (g,), issue de I’attraction universelle (encart 3.1) qui
s’exerce sur cet objet sous la forme d’une force centripete dont la valeur est fournie par la
relation : F,=m.g, ;

* Daccélération axifuge (g,), liée a la rotation terrestre qui produit une force d’inertie axifuge
(F,) telle que : F,, = m.g,, = m.@?.r (r est le rayon du petit cercle parallele a I’équateur dont
le centre est situé sur I’axe de rotation terrestre et qui passe a la latitude A du point étudié
soit r = R.cosA ; w est la vitesse angulaire de rotation de la Terre sur elle-méme) ;

* un terme de marée lié aux attractions exercées par les autres corps du systeme solaire et
souvent négligeable par rapport aux deux autres.

Par définition, le champ de pesanteur g est la résultante vectorielle des accélérations gravita-
tionnelle (g,) et centrifuge (g,) telle que : g = g, + g,

rotation de la Terre
Q sur elle-méme

Figure 3.1 Les principales
composantes du champ
de pesanteur (noté g).

latitude

au point X :
=95 + Gax

Dans la pratique, la mesure de g est réalisée griace a des gravimetres, appareils capables de
préciser les valeurs de ¢ a 1072 m.s2 prés, alors que sa valeur moyenne est de I’ordre de
9,81 m.s2 (ou encore 981 gals, avec 1 gal = 1 cm.s2, unité dont le nom fait référence a Galilée).

Remarque : La composante axifuge représente au maximum 0,3 % de g, soit pres de
3 gals, mais cela n’est pas négligeable quand les gravimetres les plus performants sont
sensibles au microgal.
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ENCART 3.1

Attraction et gravitation universelle Q

Conformément a la loi de I'attraction universelle de Newton s’exercant entre un corps

de masse m situé en surface, a la distance R du centre de la Terre et la masse M de la

Terre, ce corps subit une force d'attraction Fayaction) de la part de la Terre telle que :
F(attraction) = G.M.mIR?

dans laquelle M est la masse en kg de la Terre supposée concentrée en son centre, G est

la constante de gravitation universelle (G = 6,67.10-"" N.kg=2.m?2), et R le rayon terrestre

en m qui exprime en fait la distance entre le centre de la Terre et le point ou se situe la

masse m attirée a la surface.

On a I'habitude de noter g = G.M/R?, I'accélération de la pesanteur a la surface du

globe, telle que F,iraction = M-g- La valeur moyenne de g est 9,81 m.s2.

Rappel : La masse de la Terre est de 5,976.1024 kg.

Il reste que la pesanteur peut principalement fluctuer d’un point a 1’autre du fait :

* de la latitude qui influe sur la distance séparant la surface au centre de la Terre (qui varie a
cause de I’aplatissement polaire) et sur I’accélération axifuge (maximale a 1’équateur, nulle
aux poles) ;

* de Daltitude qui diminue a priori I’effet du terme de gravité et augmente 1’effet axifuge ;

* de la topographie : en effet, la masse des reliefs entourant le site étudié exerce sur les
masses qui s’y trouvent une attraction déviant la pesanteur et donc diminuant sa compo-
sante « radiale ».

b) Géoide et ellipsoide de référence

On définit le géoide comme une surface équipotentielle de pesanteur : c’est une surface

fictive qui présente deux particularités majeures :

 é&tre en tout point perpendiculaire a la direction locale de la pesanteur ;

 faire que le travail lié aux forces de pesanteur au cours de tout déplacement a sa surface
soit nul.

L’intensité de la pesanteur n’est pas forcément constante le long de cette surface ; c’est une

surface équipotentielle de pesanteur et non une surface d’« isopesanteur ».

Parmi I’infinité d’équipotentielles répondant a ces criteres, le géoide est celle qui coincide avec

le niveau d’équilibre des océans, d’altitude O en principe, prolongée également sur les conti-

nents. Ce géoide est donc une des formes de la Terre, une forme gravimétrique de référence.

Si la distribution radiale des masses était homogene pour une Terre exclusivement océanique,

le géoide devrait étre un ellipsoide de révolution (plus de terme d’altitude — « niveau 0 »),

g n’étant 1ié qu’au seul parametre de latitude A. Clairaut, des 1743, a estimé le coefficient

d’aplatissement de cet ellipsoide (de I’ordre de 1/298) et a proposé une expression mathéma-

tique (corrigée pour quelques valeurs depuis) caractérisant g a la surface de cet ellipsoide de
référence :
& =978,0498 (1 + 0,0053024 sin?A — 0,0000058 sin?2A) gal

En fait, les termes d’altitude et de topographie d’une part, la distribution radiale non homogene

des masses en profondeur d’autre part, font que le champ mesuré ne coincide pas en général

avec le champ théorique a la latitude considérée et que la surface de I’océan n’exprime pas
exactement la forme de ’ellipsoide de référence. Il convient en conséquence de bien distinguer
deux notions qui en découlent (figure 3.2) :

* la notion d’anomalie gravimétrique : I’écart entre la valeur mesurée du champ de pesan-
teur a une altitude donnée puis corrigée par le calcul pour la ramener a 1’altitude de I’ellip-
soide de Clairault et la valeur théorique calculée sur ce méme ellipsoide constitue une
anomalie gravimétrique ;
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Imesuré (gM)
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a l'altitude de la surface de référénce
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(altitude) anomalie
' gravimétrique
: (en mgal)
1
SN—

bosse du ge0|de

A

creux
du géoide

ondulations
du géoide (en m)

verticale indiquée
par le fil a plomb

perpendiculaire
(a)  ala surface topographique
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T
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creux
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A
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a l'altitude de la surface de référénce

verticale indiquée
par le fil a plomb

perpendiculaire )
(b) a la surface topographique Imesurs (n)
Figure 3.2 Anomalies gravimétriques et ondulations du géoide :
(a) dans le cas d'une bosse du géoide, (b) dans le cas d'un creux du géoide.

Alors que les anomalies gravimétriques s’expriment en gal (ou en mgal), les ondulations du
géoide s’expriment en métres. On se reportera au § 3.1.2a pour le calcul des anomalies.

* la notion d’ondulation du géoide : le géoide n’épousant pas la forme idéale d’un ellipsoide
de révolution, on le caractérise par ses « ondulations » qui expriment en metres ses écarts
positifs ou négatifs avec la surface de référence.

o) Mesures du géoide et résultats
La détermination globale du géoide en domaine océanique a pu étre menée a partir de mesures
satellitaires (encart 3.2).
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ENCART 3.2

Orbite du satellite - . ... ..., .

——

DE REFERENCE

Détermination satellitaire du géoide ‘,&

Le principe (figure 3.3) est d'évaluer la distance séparant un satellite, installé sur une
orbite connue et géoréférencée, de la surface moyenne des océans au repos (surface
débarrassée des effets de courants et de marées) qui a valeur de géoide.

Des mesures de distance, établies par télémétrie laser (calcul d'une distance a partir de
la mesure du temps de parcours d'un signal laser réfléchi par un satellite a miroirs) (1)
ou par technique radioélectrique (calcul d’une distance a partir de la mesure du temps
de parcours d’un signal radio) et utilisant au sol un réseau de stations ou de balises (par
exemple, le réseau européen de balises Doris) positionnées par rapport a un ellipsoide
de référence (2), permettent de connaitre a tout moment la position d'un satellite en
orbite autour de la Terre, notamment son altitude (3) par rapport a cet ellipsoide.

Ce satellite est équipé par ailleurs d'un radar pour étudier la surface de I'océan (par
exemple le satellite européen Topex Poséidon) : il émet des ondes radar traversant les
nuages qui se réfléchissent a la surface de I'océan et qu’il capte en retour. Le délai sépa-
rant I'émission de la réception permet de mesurer |'altitude du satellite par rapport a la
surface instantanée de I'océan - on parle de mesure altimétrique radar - (4).

En moyennant pour un lieu donné les résultats de différentes mesures réalisées lors des
passages répétés du satellite, il est possible de s'affranchir des effets de la topographie
dynamique (5) (effets de courants et effets de marées) et d'obtenir alors la position du
géoide (6) par rapport a I'ellipsoide de référence utilisé.

(1) position du satellite
par rapport a la statip

balise DORIS

3) (4) mesure altimétrique

2 it altitude du satelllte (distance Surface océanique - satellite)
positiorn e

par rggport a l'ellipsoip Lo el

®) dynamique
Surface dynamique
de l'océan

(6) hauteur du géoide
(6)=(3)-[(4) + ()]

Figure 3.3 Détermination du géoide par altimétrie satellitaire.

Les principaux résultats sont :

I’obtention d’une forme pour le géoide (cahier couleur, p. 1) « trés distante » de 1’ellipsoide
de référence si 1’on tient compte du fait que les écarts ont été amplifiés sur la plupart des
représentations. En effet, ceux-ci constituent des creux ou des bosses dont I’amplitude par
rapport a I’ellipsoide de référence ne dépasse pas 100 metres (c’est bien peu pour un ellip-

soide dont le rayon est approximativement égal a 6 400 km !) ;



© Dunod - La photocopie non autorisée est un délit.

* D’identification de grandes ondulations non corrélées a la topographie : ce sont de grandes t_

CHAPITRE ‘ ‘

bosses qui avoisinent +50 m a +80 m, respectivement situées de 1’ Atlantique Nord au Sud
de I’ Afrique, et dans I’Ouest Pacifique, mais aussi de grands creux situés au voisinage de la
baie d’Hudson (Nord-Est canadien), de 1’ Antarctique, et pour le plus important (jusqu’a
—90 m) au Sud de I’Inde ;

I’identification d’ondulations plus modérées, ne dépassant pas une dizaine de metres
d’amplitude, corrélées a la topographie et donc aux limites des plaques lithosphériques que
nous redéfinirons ultérieurement. Ce sont des bosses de 5 a 10 metres de hauteur a I’aplomb
des dorsales, des creux équivalents a I’aplomb des grandes fosses océaniques. Plus modé-
rées encore, de multiples ondulations de 1’ordre du metre coincident avec la plupart des
reliefs sous-marins : volcans de point chaud, dépressions localisées a I’aplomb des failles
transformantes qui segmentent les dorsales océaniques. Ces différentes ondulations dessi-
nent une carte nous rappelant la carte des fonds océaniques établie en d’autres temps sur des
bases strictement topographiques ; la forme gravimétrique de la Terre océane est a I’image
(a une certaine proportionnalité pres) de la physionomie de la surface solide des fonds océa-
niques (figure 3.4).

Bosse du géoide Creux du géoide
3
=3 +53a10 m —
=) 0—
23
0T -5a10 m—
® +1a2km
2
()
e
- 4§s 0 — relief :
go.32 excés de masse
o2
E==a .
T Q =
RS g -1a2km plancher
> 9 océanique
9 creux : déficit de masse

Figure 3.4 Géoide et morphologie du plancher océanique.

Aux variations de topographie du plancher océanique d’ordre kilométrique correspondent des ondu-
lations du géoide d'ordre métrique. Les verticales en chaque lieu sont plus ou moins déviées par les
reliefs positifs (attirées) et négatifs (repoussées) du plancher océanique, si bien qu’elles ne convergent
pas vers le centre de la Terre. La surface de I'océan est orthogonale a la verticale indiquée par un fil a
plomb en chacun des points.

La connaissance de la forme gravimétrique de la Terre océane se complete bien évidemment de
mesures directionnelles du champ de pesanteur effectuées sur les continents (non détaillées
dans cet ouvrage), qui concourent a proposer des représentations completes du géoide.

Remarque : Les ondulations du géoide étant multiples en termes d’échelles, la repré-
sentation d’une de ses formes est donc toujours envisagée apres qu’un filtrage de
certaines longueurs d’ondes des ondulations ait été opéré Alors que les ondulations de
courtes longueurs d’ondes sont tres nettement corrélées a des accidents topographiques
de I’écorce terrestre et que celles de moyennes longueurs d’ondes semblent corrélées
aux grandes structures lithosphériques sur lesquelles nous reviendrons dans le
paragraphe 3.2, les ondulations de plus grandes longueurs d’onde ne peuvent étre expli-
quées qu’en envisageant des causes plus profondes. C’est ainsi qu’elles participent a la
mise en place de modeles concernant la dynamique profonde de la Terre avec néan-
moins des indéterminations de plus en plus grandes sur la nature des causes elles-
mémes. L’interprétation de ces grandes ondulations dépasse le cadre de cet ouvrage.
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Voir chapitre 12
§12.2.3

3.1.2 Exploitation des données gravimétriques quantitatives
et théorie de l'isostasie

Revenons maintenant sur les écarts entre champ de pesanteur mesuré et champ de pesanteur
théorique pour en saisir le sens et 1’ intérét.

a) Anomalies de la gravité

Il est possible de mesurer avec des gravimetres trés précis la valeur de g (notée g, par la suite)
en tout point de la surface du globe situé a une latitude et une altitude données, et d’en déduire
un éventuel écart par rapport a la valeur théorique (notation g, par la suite). La valeur de g, est
calculée avec la formule de Clairaut en un point et I’écart est dénommé de maniére un peu arbi-
traire « anomalie ». Cependant, son exploitation directe est délicate puisque la valeur de
chaque mesure dépend de plusieurs parametres (altitude, topographie, etc.) ; des corrections
visant a neutraliser 1’effet de ces différents parametres semblent donc indispensables avant
d’engager une étude comparative des valeurs mesurées de la pesanteur.

Dans le cas de mesures en domaine continental, on corrige dans un premier temps la valeur
mesurée (g,,) de I’effet lié a I’altitude du point considéré ; pour cela, on opére une « correction
a Pair libre » (8g (i jibre))> (encart 3.3), et on appelle « anomalie a Iair libre » (Ag iy jibre)
I’écart résiduel entre la valeur mesurée (g,,) corrigée et la valeur théorique :

A8 air tibre) = (& + 0g (air libre)] = &

Cette correction est ensuite suivie d’une seconde, de bon sens 1a encore, qui vise a retrancher pour
les continents I’effet des masses rocheuses situées au-dessus de I’ellipsoide du fait de leur densité
tres supérieure a celle de I'air : c’est la correction dite « de plateau » (Og yiaean))> (€ncart 3.3).
Comme indiqué dans I’encart 3.3, il faudrait aussi tenir compte de 1’effet des masses des reliefs
avoisinants dans les régions de montagnes sous forme d’une correction de topographie (88 opo-
araphic))- Mais en pratique, nous n’en tiendrons pas compte.
La somme de toutes les corrections précédentes est appelée correction de Bouguer (0ggouguer)
et on nomme anomalie de Bouguer (Aggoyguer))> | €cart résiduel entre la valeur mesurée (g,)
et ainsi corrigée de 8gpoyguer €t 1a valeur théorique de g :

Ag(Bouguer) = [gM + ag (Bouguer)] — & avec 5g (Bouguer) COI’l’lpté algébriquement.
Alors que les anomalies a 1’air libre sont généralement modérées (entre —50 et +50 mgals) et
indépendantes du contexte géographique, exception faite des régions tres accidentées, les
anomalies de Bouguer sont presque toujours plus élevées et nettement corrélées au contexte
géographique (rabat couverture n° 6) : elles sont quasi systématiquement négatives a 1’aplomb
des chaines de montagnes, positives dans les domaines océaniques et elles atteignent souvent la
centaine ou quelques centaines de mgals. En général, les corrections de Bouguer apportées ne
font qu’amplifier les écarts entre g,, et g,
1l ressort donc que la réduction a I’air libre réduit quasiment a elle seule 1’écart entre champ
mesuré et champ théorique. La correction de Bouguer, induit quant a elle une anomalie bien
souvent plus importante : cette derniere correction est donc a priori inutile car il semble que la
nature compense d’elle-méme et en profondeur les masses « excédentaires » ou « déficitaires »
des reliefs continentaux et océaniques caractérisant la surface topographique de la Terre.

b) Théorie de l'isostasie et principaux modéles de compensation isostatique

Les résultats précédents amenent a 1’idée qu’il y aurait « compensation » de la topographie :
au-dessus d’une surface virtuelle située en profondeur et appelée « surface de compensation »
ou surface d’égale pression, toutes les colonnes de roches, de méme section et reliant cette
surface a la surface topographique, devraient avoir la méme masse. Sous la surface de compen-
sation, cette théorie suppose que la répartition des masses rocheuses est la méme jusqu’au
centre de la Terre, quel que soit le rayon considéré. Cette interprétation appelée « théorie de
I’isostasie » se rapproche d’un schéma d’équilibre archimédéen (de type hydrostatique) que
différents modeles ont tenté d’exprimer.

Le modele de Pratt (1854), précisé par Hayford (1910), repose sur I’idée qu’au-dessus d’une
surface de compensation, située a plus d’une centaine de kilometres de profondeur (Hayford
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Corrections gravimétriques Q

Trois types de corrections peuvent étre réalisés a partir de la détermination de la valeur
de l'intensité de la pesanteur a un endroit donné (g,,) (figure 3.5).

g mesuré en
un point d'altitude h
Im1 altitude du point
de mesure par rapport
a l'ellipsoide de référence

|
correction
+30,86 mgal
pour 100 m d'altitude

/<

9 m1 corrigée
« a l'air libre »

Correction de plateau =
correction réalisée apres la correction a l'air libre
visant a soustraire I'action des masses
rocheuses excédentaires situées entre
ce point et la surface de référence
ou a ajouter le déficit de masse (océan)

surface topographique
surface océanique

profondeur des fonds z'
océaniques par rapport *
a l'ellipsoide de référence M2

a l'aplomb de M2 9Im2 corrigée

« de Bouguer »

nouvelle correction
+7,12 mgal pour 100 m
de profondeur (z')
I
L g wm2 préalablement corrigée

« a l'air libre »

(b)

g1 préalablement
corrigée
« a l'air libre »

altitude du point
étudié par rapport
a l'ellipsoide de référence

M1

|
nouvelle

correction
-11,18 mgal
pour 100 m

d'altitude

Y

h

9M1 corrigée
« de Bouguer »

Figure 3.5 Représentation schématique des différentes corrections gravimétriques.
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1er temps : la correction de Faye ou correction a I'air libre

Elle a pour but de tenir compte du fait que la mesure a été réalisée en un endroit
présentant une certaine altitude (notée h) qui le place au-dessous (h négatif), ou au-
dessus (h positif) de I'ellipsoide de référence ; en d’autres termes, il s’agit de « corriger »
le terme R de I'expression de g (g = GM/R?). En effet, suivant les cas, le rayon qui relie le
lieu considéré au centre de la Terre est respectivement inférieur ou supérieur au rayon
théorique a la latitude considérée.

Cette correction (69 (ir libre)) PEUt alors s'écrire :

59 (air libre) = 2 (G-M/Rz)(h/R)

Elle correspond approximativement a une addition de 30,86 mgal par 100 metres d'éléva-
tion ; elle est de méme valeur absolue mais négative pour 100 m d’abaissement.

2¢ temps : la correction de plateau
Dans le calcul de la correction précédente, la matiere qui constitue le relief n’est pas prise
en compte; la correction de plateau vise a corriger cette situation et suppose que cet
espace soit, dans les domaines continentaux, remplacé par de I'air en place d’'une matiere
de densité 2,67 (représentant la moyenne des densités pour les roches de ce type de
croGte). Il s'agit ici de « corriger » le terme de masse de I'expression de g (g = G.M/R?) car,
suivant les cas, la masse de la colonne de roche reliant le lieu étudié au centre de la
Terre parait plus élevée ou plus faible que celle d’'une colonne ayant pour hauteur le
rayon théorique.
La matiere retranchée est représentée telle un plateau (on ne tient pas compte ici des
irrégularités du relief), et la correction (69 piatean)) Ui €tant due sur les continents peut
étre évaluée avec la formule suivante :

09 plateau) = — 2P.p.G.h (exprimé en mgal pour h en m et p en kg.m=3)
Pour une densité continentale p de 2,67, cela conduit a une soustraction de 11,18 mgal
pour une élévation de 100 m par rapport a I'ellipsoide. En revanche, en domaine océa-
nique, il faut ajouter 7,12 mgal par tranche de 100 m d’eau pour compenser le déficit
de masse (remplacement de la tranche d'eau par une tranche de matériel de type
« crolte continentale »).

3e temps : la correction topographique

Les corrections précédentes négligent totalement les effets locaux de la topographie
souvent trés irréguliére. Une correction beaucoup plus fine permet de les prendre en
compte ; elle utilise des abaques qui, en fonction des situations et des contrastes topo-
graphiques, facilitent son évaluation.

Au final, la correction de Bouguer est la somme algébrique des trois corrections précé-
dentes : 6g(Bouguer) = 6g(airlibre) + 69(plateau)+ ag(topographie).

proposa 113,7 km tres précisément), la couche superficielle est assimilable a une juxtaposition
de colonnes faites d’'un méme matériau et de masses équivalentes ; comme ces colonnes n’ont
pas le méme volume du seul fait de la topographie, cela suppose des différences de densité pour
ce matériau d’une colonne a 1’autre (figure 3.6) de telle maniere que la pression a la base de
chaque colonne soit identique.

Si le modele de Pratt présente quelques traits d’analogie avec I’évolution thermique de la lithos-
phere océanique de part et d’autre de la dorsale (refroidissement et augmentation de la densité du
plancher océanique en parallele d’un approfondissement progressif de sa surface en s’éloignant
de I’axe des dorsales), il n’en demeure pas moins tres limité dans le cas des chaines de monta-
gnes. En effet, il faudrait envisager dans ce cas que I’érosion s’accompagne d’une augmentation
de la densité des matériaux crustaux ou que, a I’inverse, la sédimentation périphérique coincide
avec une diminution de densité de toute la colonne. Si les roches sédimentaires présentent bien
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Figure 3.6 Modeles isostatiques locaux de Pratt et Airy.

(a) Dans le cas du modéle de Pratt, I'hypothése suivant laquelle la pression a la base de chaque colonne
située entre la surface topographique et la surface de compensation est constante, revient a écrire la
relation suivante :

g.hy.py = 9.hy.p5 = g.h3.p3 = ... g.h.p; soit, en simplifiant par g, hy.p; = hy.p, = h3.p3 = ... h.p;
(b) Dans le cas du modele de Airy, la méme hypothése permet d’écrire les relations suivantes en simpli-
fiant d’emblée par g :
—pour laracine : (h + e_ + ).p. = e..p. + I.py soit, en simplifiant encore, r = h.p/(pp — po) ;
— pour '« anti-racine » : z.p, + (e =z —r').pc + (r + r').py = e..r. + r.ry soit en simplifiant encore,
r' = z.(p. = p)(pm — po)-

pour la plupart des densités plus faibles que les roches métamorphiques et magmatiques situées
plus profondément au cceur des chaines de montagnes, le contraste de densité n’est cependant
pas suffisant pour permettre au modele de Pratt d’en refléter I’ évolution.

Remarque : 1 analogie entre le modele de Pratt et la situation de la lithosphere océa-

nique au niveau des dorsales n’est que partielle. En effet, s’il y a augmentation de la

bathymétrie et densification des matériaux lithosphériques de part et d’autre de I’axe,

i 3 ceci ne se fait pas avec diminution d’épaisseur de la lithosphere, mais bien au contraire

TF}ZOX;PfH:Sﬁ:Ceﬁe avec épaississement de celle-ci (§ 3.1.4b) ; c’est en fait une colonne mixte lithosphere -

' § 1.1.3d asthénosphere qui diminue en €paisseur au fur et a mesure de son €loignement de 1’axe
des dorsales.

» Le modele d’Airy (1855)

Il suppose que les variations d’altitude sont compensées par des variations d’enfoncement de
la base de la croite au sein du manteau (figure 3.6) ou de I’épaisseur lithosphérique au-
dessus de 1’asthénospheére suivant que ce modele est appliqué dans le cadre d’une dualité
crotite-manteau (cadre d’origine du modele d’Airy) ou d’une dualité lithosphere-asthénos-
phere. Dans cette conception, la couche supérieure moins dense est soumise, tel un glacon, a
la poussée d’Archimede exercée par I’enveloppe inférieure plus dense. Les reliefs des
chaines de montagnes sont dans ce cas équilibrés par I’existence de racines crustales et il
devient possible d’exprimer leur épaisseur en choisissant arbitrairement comme profondeur
de compensation la profondeur de ces racines. De la méme fagon, une dépression topogra-
phique telle un bassin, un fossé d’effondrement, pourra se voir attribuer une anti-racine
mantellique dont 1’épaisseur sera exprimée en fonction de I’ampleur du creux topographique
apres le choix, tout aussi arbitraire mais commode pour le calcul, de la profondeur habituelle
du Moho comme niveau de compensation.
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Bien que fondé€ sur I’expression d’un équilibre local, ce qui est rarement le cas pour la lithos-
phere (I’équilibre y est régional), ce modele présente 1’avantage de reproduire assez fidelement
des situations existant dans la nature, notamment le contraste de densité entre crofites et manteau
supérieur ou les variations de profondeur du Moho, tout en préservant une facilité de résolution
des équations dont ne peut se vanter le modele suivant. Mais limité a la situation des seules
crolites, il ne répond toutefois pas aux contraintes mécaniques de rééquilibration par fluage
latéral en profondeur imposées par les transferts de matiere plus superficiels (départ par érosion
ou par amincissement crustal, apport par sédimentation ou par épaississement crustal) ; seul le
toit de I’asthénosphere présente une viscosité « suffisamment faible » pour fluer latéralement.

» Le modele de Vening-Meinesz

Il constitue une forme plus évoluée du modele de Airy qui integre la dualité crolite/manteau et
la dualité lithosphere/asthénosphere, mais surtout la dualité entre, au sommet, la partie élas-
tique de la lithosphere et, plus en profondeur, des matériaux plus ductiles. Les compensations
n’y sont plus réalisées localement mais régionalement en prenant en compte la flexuration de
la partie supérieure et élastique de la lithosphere au-dessus des niveaux plus fluants que consti-
tuent la partie inférieure de la lithosphere et 1’asthénosphere sous-jacente (figure 3.7).

compensation régionale par flexuration
de la lithosphére

débordement latéral zone de compensation débordement latéral

de la compensation isostatique locale de la compensation
4 /surface océanique
L= . surcharge A P L.....
30 a 40 km T topographique
................... Lithosphére
Lithosphére globalement élastique
50 3 80 km élastique
Lithosphere
faiblement fluante
~ Asthénosphére _/
fluage latéral fluante

Figure 3.7 Modéle isostatique régional avec fluage latéral de matiére

et flexure lithosphérique sous I'effet du poids d'un volcan-bouclier.
La possibilité pour la surface de la lithosphére d’évoluer verticalement peut étre liée a des fluages
latéraux de matiere en profondeur. Concernant ce fluage latéral, négligeable aux basses tempé-
ratures, il peut devenir plus important au fur et a mesure que la température du matériau se
rapproche de sa température de fusion. Ainsi, pour la lithosphére, et bien que les roches de sa
partie inférieure puissent théoriquement fluer légerement, on considere qu’elle se comporte
globalement de facon élastique (sans fluage) par rapport a I'asthénosphére sous-jacente dans
laquelle le fluage est de regle.

o) Corrections et anomalies isostatiques

La confrontation entre mesures du champ de pesanteur et modele isostatique permet également
de tester la validité de 1’équilibre isostatique en une région donnée. Ainsi, une fois un modele
isostatique retenu, il est possible de calculer une correction dite « isostatique » (0gisostatique))s
due aux masses compensatrices, et de I’appliquer alors a la valeur mesurée déja corrigée de
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Bouguer [gy + 88(pouguen]- L écart résiduel entre la valeur mesurée doublement corrigée et la t

valeur théorique est appelé anomalie isostatique Ag g ogtatique) :

Ag(isostatique) = [gM + 5g(B0uguer) + 6g(isostatique)] —8m

En général, les anomalies isostatiques sont faibles : elles montrent ainsi que le modele isosta-
tique semble justifié et que 1’équilibre isostatique tend a exister. Si une anomalie nulle signifie
que le site satisfait a 1’équilibre, une valeur non nulle traduit en revanche un déséquilibre,
source de réajustement vertical. Quand 1’anomalie est positive, cela signale un exces de
masse en profondeur et une tendance a ’enfoncement de la surface terrestre, tandis qu’une
anomalie négative traduit un déficit de masse en profondeur et une tendance a la remontée de la
surface terrestre. Ces régions en déséquilibre se repérent également a des anomalies a I’air
libre trées marquées.

De ce fait, I’existence de fortes anomalies a 1’air libre et d’anomalies isostatiques peut étre
interprétée comme due a I’écart qui existe entre la vitesse a laquelle les phénomenes géodyna-
miques modifient I’équilibre et la vitesse a laquelle des déplacements de matieres profondes
peuvent les compenser et rétablir un nouvel état d’équilibre.

Ce paragraphe met donc ainsi en évidence la possibilité pour la lithosphére de subir des
mouvements verticaux que nous allons voir ci-dessous.

3.1.3 Mouvements verticaux de la lithosphere

Il existe un certain nombre d’endroits ou 1’équilibre isostatique n’est pas réalisé et qui se carac-
térisent par une dynamique verticale de la lithosphere, indépendamment de toute mobilité
lithosphérique horizontale ou mantellique sous-jacente. Dans ces divers cas, la durée du désé-
quilibre dépend de la rapidité des phénomenes qui modifient 1’équilibre initial au regard des
vitesses de correction isostatique autorisées par les propriétés mécaniques des matériaux
terrestres. Nous illustrerons ces lents retours a I’équilibre au travers des deux premiers exem-
ples (glacio-isostasie et surrection des chaines de montagne). Puis nous envisagerons trois

situations a une échelle de temps plus grande permettant de considérer 1’équilibre comme
toujours de regle (sans effet de retard).

a) Glacio-isostasie

Le bouclier scandinave est depuis pres de 10 000 ans soumis a une élévation par rapport au
niveau marin suite a la disparition de la calotte glaciaire qui le recouvrait antérieurement. C’est
ainsi que des plages fossiles datées de 12 000 ans sont actuellement répertoriées a 400 m d’alti-
tude. Au cours du siecle passé, des mesures ont montré que la région du golfe de Botnie
(figure 3.8a) s’est soulevée a la vitesse de 9 mm par an. Cette région est aussi le siege d’anoma-
lies isostatiques négatives dont les valeurs sont comprises entre —25 et —50 mgals. La datation
de la plupart des plages fossiles retrouvées a permis de tracer une carte de 1’amplitude du
soulevement depuis 6 000 ans.

Le soulevement ainsi constaté peut étre interprété comme la réponse d’une lithosphere, initia-
lement recouverte de glace et en équilibre isostatique (figure 3.8b), placée en déséquilibre par
suite de la fonte rapide de la calotte qui la recouvrait. Ce cas d’étude montre que le réajuste-
ment est treés progressif, en comparaison de la fonte de glace dont on pense qu’elle fut tres
rapide (échelonnée entre —10 000 et —5 000 ans). Il convient de noter toutefois que ce réajuste-
ment qui est a présent pratiquement achevé peut étre considéré comme quasi instantané a
I’échelle des temps géologiques.

Ce temps de réponse du systeme est a relier au caractere visqueux de la couche asthénosphé-
rique située sous la lithosphere et, dans le cas présent, il a méme permis d’évaluer la viscosité
asthénosphérique par rapport a celle des autres enveloppes qui I’encadrent.

Remarque : Le modele suivant lequel la lithosphere peut fléchir sous le poids de la
glace est étayé par les données recueillies en Antarctique. Sous la glace qui le recouvre,
le continent antarctique est suffisamment enfoncé pour que le rebord du plateau conti-
nental qui ’entoure soit situé a plus de 500 metres de profondeur, la ou les autres
bordures continentales ne sont pas plus profondes que 200 metres.
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Figure 3.8 Réajustement isostatique en Scandinavie.

(a) soulevement du bouclier scandinave depuis les derniers 6 000 ans; (b) schémas interprétatifs de la situation
isostatique régionale au cours de cette évolution temporelle.
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b) Surrection des chaines de montagnes

Durant leur stade de jeunesse, les chalnes de montagnes présentent en général des anomalies
isostatiques négatives ; il semble que leur formation s’accompagne d’un épaississement
profond en matériaux moins denses (idée d’une racine crustale) plus important que celui qui
permettrait simplement d’équilibrer leur relief.

Ce déséquilibre initial vraisemblablement lié a la dynamique de la collision (entrainement en
profondeur) est responsable d’un mouvement vertical de remontée qui participe a 1’orogenese
et souvent méme 1’entretient ou la prolonge alors que les causes géodynamiques de formation
de la chaine s’affaiblissent ou méme viennent a cesser. L’altitude d’une chaine de montagnes
peut ainsi continuer d’augmenter alors que la cause méme de sa formation (la convergence
lithosphérique) est devenue trés peu marquée ou a disparu.

Cependant, hormis ces quelques situations, il est important de considérer que les causes de
perturbation et les réactions isostatiques induites se réalisent approximativement aux mémes
vitesses. C’est le cas de mouvements verticaux ayant pour origine un réajustement thermique
ou un processus tectonique associ€ a la mobilité horizontale de la lithosphere qui se réalisent
pratiquement « a 1’équilibre isostatique ». Nous allons envisager maintenant quelques exem-
ples de telles situations.

o) Pénéplénation des chaines de montagnes

Lorsque les processus géodynamiques qui concourent a leur formation ont cessé, les chaines de
montagnes continuent de subir 1’érosion de leurs reliefs ; le déblaiement progressif des maté-
riaux portés a I’affleurement s’accompagne alors d’un mouvement de soulévement qui entre-
tient I’impact de 1’érosion sur la structure lithosphérique (ou crustale pour simplifier) et conduit
progressivement a la résorption de la racine. Ainsi, I’érosion des reliefs est-elle achevée
lorsqu’une épaisseur équivalente a celle cumulée de ces reliefs et de leurs racines (figure 3.9) a
été déblayée. Cette dynamique contribue, conjointement aux déformations que subissent géné-
ralement les roches des orogenes, a porter a 1’affleurement des roches plutoniques et métamor-
phiques qui constituaient leurs racines durant leur stade de jeunesse. C’est le cas par exemple
de la plupart des roches anciennes (age supérieur a 250 Ma) affleurant actuellement dans le
Massif Central et le Massif Armoricain, qui représentent des portions de racines crustales de
ces anciennes chaines varisques.

Ceci est cependant une vision simplifiée des processus de pénéplénation ; de nombreuses
observations montrent que le démantelement des chaines de montagnes intégre souvent des
processus tectoniques extensifs de fin d’orogenese (exhumation tectonique) autorisant a la fois
une pénéplénation plus rapide et un élargissement de 1’édifice résiduel.

d) Thermosubsidence des planchers océaniques

On appelle subsidence I’enfoncement autonome du socle d’un bassin sédimentaire, continental
ou océanique, indépendamment de 1’accumulation sédimentaire dont il est I’objet et qui ajoute
bien slir une contribution a cette dynamique verticale.

Lorsqu’elle s’éloigne de la dorsale, la lithosphere océanique qui y est créée se refroidit et voit
sa densité augmenter, principalement du fait de I’épaississement de son manteau supérieur au
détriment de 1’asthénosphere. Ceci anime une subsidence thermique de la lithosphere océa-
nique (figure 3.10) au regard de 1’asthénosphere qui explique, puisqu’elle n’est pas entierement
absorbée par le remplissage sédimentaire, 1’augmentation de profondeur du plancher océa-
nique des flancs de la dorsale aux plaines abyssales.

e) Subsidence des bassins épicontinentaux en contexte extensif

De nombreux bassins sédimentaires, a I’'image du Bassin de Paris, peuvent étre interprétés par
le jeu combiné d’un amincissement lithosphérique (subsidence tectonique) et d’un long rééqui-
librage thermique (subsidence thermique). L’ hypotheése d’une évolution satisfaisant a 1’équi-
libre archimédéen (c’est-a-dire a I’équilibre isostatique) permet d’estimer les parts respectives
de ces deux composantes de la subsidence totale.
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Diminution du relief au centre de la chaine : 2 km
Déblaiement de 12,8 km de roches au centre de la chaine
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Figure 3.9 Erosion et équilibre isostatique des chaines de montagnes ;
(a) situation a la fin de I'orogenese, (b) et (c) évolution de la structure lithosphérique
au cours de la pénéplénation.

A I'échelle de la chaine, le trait pontillé matérialise I'évolution de la profondeur des roches qui se retrouvent
actuellement a I'affleurement par suite d'un démantélement réalisé par « érosion a I'équilibre ».

Remarque : D’autres contextes géologiques sont aussi favorables a I’installation de

conditions subsidentes. Il en sera notamment question dans le chapitre 12 § 12.2.4 avec
le cas particulier des sillons molassiques.
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Figure 3.10 Evolution de la profondeur du socle magmatique du plancher océanique
en fonction de son age (éloignement a I'axe de la dorsale ou il s’est formé).
La courbe de thermosubsidence du plancher océanique établie a partir des mesures
réalisées au cours de campagnes sismiques et de forages peut étre lissée par deux
expressions mathématiques se complétant :

— pour des ages inférieurs a 100 Ma, P(t) = Po + 350 t'2, avec Po : profondeur de I'axe
de la dorsale émettrice du plancher (actuellement la profondeur moyenne est de
2 500 m) et t : 4ge du plancher en Ma;

— pour des ages supérieurs a 100 Ma, P(t) = 6 400 — 3 200 e~(t/62.8),

Concernant I'épaississement lithosphérique, principale cause de I'augmentation de
densité et donc de la thermosubsidence, elle suit approximativement une loi de type
e, =9,5.t"2 (avec t : age de la lithosphére océanique en Ma et e, I'épaisseur en km;
cette loi est applicable dés que t > 1 Ma).

3.1.4 Conclusion

Le géoide n’est pas un ellipsoide de révolution : il présente de nombreuses ondulations qui
témoignent d’une distribution radiale non homogene des matériaux a I’intérieur du globe. De
méme, il existe en un certain nombre d’endroits des déséquilibres isostatiques capables
d’entralner des mouvements verticaux de la lithosphere. Dans de nombreux cas, les perturba-
tions de 1’équilibre isostatique initial sont dues a des épaississements ou a des amincissements
lithosphériques indissociables d’une autre dynamique lithosphérique : sa mobilité horizontale.
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3.2 LA LITHOSPHERE, UNE MOSAIQUE D'UNITES CINEMATIQUES

La lithosphere est une enveloppe dynamique animée de mouvements permanents, verticaux
comme ceux que nous venons d’aborder, mais aussi horizontaux (encart 3.4).

Evolution des idées mobilistes Q
pour I'écorce terrestre au cours du xxe siecle

Les premiéres suggestions de mobilité horizontale pour décrire I"évolution de I'écorce
terrestre ont été avancées au cours de la premiére moitié du xvie siécle. Mais ce fut
incontestablement Wegener, en 1912, qui formalisa cette idée par le biais d'un modele
appelé « la dérive des continents ».

A cette époque, on considérait la surface de la Terre, |'écorce solide, comme constituée
d'un « SiAl » (couche superficielle riche en Silice et Alumine) fragmenté en divers blocs
(équivalents des continents actuels) dérivant tels des radeaux sur un « SiMa » (couche
profonde riche en Silice et Magnésie, rigide et constitutive des fonds océaniques pour sa
partie la plus superficielle, fondue plus en profondeur) du fait principalement de la
rotation de la Terre.

Les chaines de montagnes y étaient présentées comme des « effets de proue » au front
des continents en mouvement, les arcs insulaires comme des « effets de poupe » ; ces
mouvements provoquaient des remous dans le « SiMa » induisant des remontées de
magmas et le volcanisme.

Dans sa théorie, Wegener se fondait sur divers arguments, topographiques, paléontolo-
giques et climatiques (figure 3.11). Cependant, les forces qu’il proposait pour animer
cette « dérive des continents » étaient trés insuffisantes, qualitativement et quantitati-
vement. Certains géophysiciens utilisérent cette faiblesse pour tout rejeter.

ENCART 3.4

@ contour des blocs continentaux déplacement des blocs continentaux
actuels au Carboniféere depuis le Carbonifére jusqu'a I'actuel

- = = = position actuelle de I' « équateur carbonifére » C formations houilléres d'age carboniféere

* positions actuelles des « pdles carboniféres » G empreintes glaciaires d'age carbonifére

Figure 3.11 Reconstitution du monde a la fin de I'ére paléozoique (-250 Ma)
selon le modele de Wegener.
Les continents actuels (dessinés avec un trait fin) étaient regroupés en un bloc unique - la Pangée (contour
matérialisé par un trait épais) — entouré d’un « super-océan » — la Panthalassa.
Ce modele a été élaboré par Wegener a partir de divers constats comme la complémentarité des cotes des
continents, la distribution géographique des principales régions houilleres d’age carbonifere (C) et les prin-
cipales provinces ayant conservé des empreintes de glaciation (G) de ce méme age.
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Il fallut attendre ensuite 1962 pour que Hess reprenne cette idée mobiliste, cette fois-ci
pour la crolte océanique avec l'idée d’'accrétion a I'axe des dorsales, juste avant que
Dietz propose de l'appliquer a la lithosphére. Cette époque est alors marquée par
I’émergence d'un nouveau concept : « la tectonique des plaques lithosphériques » dont
la premiere formulation fut publiée en 1968 par divers scientifiques dont Le Pichon.
Plusieurs versions de ce modele vont ensuite se succéder, améliorant peu a peu leurs
propriétés explicatives, jusqu’aux modeles actuels proposés par DeMets entre 1991
et 1994, les modeles NUVEL-1. Depuis cette période, « la tectonique des plaques » s’est
imposée comme une réalité que plus personne aujourd’hui n‘envisagerait de contester.

3.2.1 Déplacements horizontaux a la surface du globe

Ce que vous avez vu au lycée

e Le relief de la Terre, la distribution géographique des volcans et des séismes, les con-
tours des bordures continentales sont des signatures de la tectonique des plaques.
Différentes données géologiques (ages des sédiments des fonds océaniques, aligne-
ment des volcans de points chauds, anomalies magnétiques) permettent de recons-
truire les directions et les vitesses des mouvements des plaques ainsi que leurs
variations pour les 180 derniers millions d’années de I'histoire de la Terre. Ainsi, les
plaques présentent entre elles plusieurs types de mouvements relatifs : divergence
au niveau des dorsales océaniques ou elles se forment, convergence dans les zones
de subduction et de collision ou elles disparaissent, coulissage le long des failles
transformantes.

e Les directions et vitesses de ces mouvements sont mesurables sur des échelles de
temps de quelques années par les techniques de positionnement par satellites (GPS :
Global Positioning System). Le modele de la cinématique globale des plaques, fondé
et construit sur des observations géologiques et géophysiques, est validé et affiné
par ces mesures pratiquement instantanées.

Bien que la mobilité horizontale de la lithosphere ait été argumentée et évaluée a partir d’obser-
vations géophysiques et sédimentologiques sur des échelles de temps du million d’année (on
parle dans ce cas de cinématique finie), il est aussi possible de la caractériser a partir de mesures
de positionnement réalisées a intervalles de temps plus courts et plus ou moins réguliers (mesures
géodésiques) ; ceci permet de définir une cinématique instantanée a la surface du globe.

a) Mesure directe des déplacements relatifs de la lithosphere
Actuellement, les systemes les plus utilisés reposent sur 1’exploitation de satellites. Nous en
évoquerons deux, le systeme GPS (encart 3.5) et le systeéme frangais DORIS.

Mesures géodésiques et détermination
d’une vitesse de déplacement relatif

Le systéeme GPS (pour Global Positioning System) est constitué d’'un réseau de 24 satellites
géoréférencés dont on connait exactement la position par rapport a des stations de
référence au sol. Des balises fixes ou mobiles sont déployées tous les 4 a 5 ans en des
endroits référencés a la surface de la lithospheére et |'évolution de leurs positionnements
déterminés par rapport aux satellites du réseau GPS (figure 3.12) permet d’'obtenir des
informations sur la cinématique instantanée de la lithosphere, et plus particulierement
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Figure 3.12 Déplacements (exprimés en centimetres) des stations de I'ile de Paques
et de Santiago du Chili entre 1994 et 2004.

Les données proposées permettent de déterminer la vitesse moyenne de déplacement de chaque station
entre 1994 et 2004. Pour I'ile de Paques, le déplacement en longitude sur 10 ans est de 67 cm vers I'est,
soit 6,7 cm/an ; le déplacement en latitude est de 8 cm vers le sud, soit 0,8 cm/an. Pour Santiago, le dépla-
cement en longitude sur 10 ans est de 20 cm vers I'est, soit 2 cm/an ; le déplacement en latitude est de

15 c¢m vers le nord, soit 1,5 cm/an. Ces deux stations se rapprochent donc suivant une convergence a forte
composante est-ouest a une vitesse proche de 5,2 cm.an-'.
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sur les mouvements relatifs que les différentes stations peuvent présenter entre elles. La
résolution de ce systeme est de |'ordre du centimétre par an ou moins.

Pour réaliser une mesure GPS, pas moins de quatre satellites sont nécessaires. Trois
d’entre eux permettent de réaliser ce qui est appelé une triangulation et ainsi de posi-
tionner le « point balise » en longitude et en latitude ; le quatriéeme satellite permet
alors de déterminer son altitude.

Analogue au systeme GPS, le systtme DORIS est constitué d’un réseau de balises au sol initia-
lement congues pour mesurer et corriger les trajectoires d’un certain nombre de satellites
(encart 3.2) ; celles-ci ayant été vérifiées, ce réseau est utilisé depuis pour mesurer I’évolution
de la position des balises par rapport aux satellites. En réitérant ces mesures en deux points a
intervalles réguliers, on en déduit leur déplacement relatif éventuel.

L’ordre de grandeur des mouvements relatifs susceptibles d’exister entre deux secteurs lithos-
phériques voisins et mesurés par ces méthodes évolue du centimetre par an a la vingtaine de
centimetres par an.

b) Comparaison aux données indirectes

Les mouvements de la lithosphere sont aussi étudiés par le biais des traces géologiques qui leur
sont associées et qui ont été enregistrées par la lithosphere au cours du temps. Leur étude livre
donc des informations sur une cinématique passée qui peut ou non avoir changé au cours du
temps. On parle alors de cinématique finie.

» Apport des études paléomagnétiques
L’étude du paléomagnétisme océanique a permis d’étoffer I’argumentaire favorable au concept
de mobilité horizontale de la lithosphere (encarts 3.6 et 3.7).

Le magnétisme terrestre Q

L'existence d'un champ magnétique terrestre peut étre mise en évidence en utilisant
une aguille aimantée : celle-ci s'oriente suivant une direction bien définie et I'’ensemble
des mesures permet de proposer |'idée selon laquelle ce champ serait comparable a
celui d'un dipéle magnétique (figure 3.13). L'existence de ce champ est essentielle pour
la vie sur Terre car elle engendre notamment une sorte de bouclier protecteur (magné-
tosphere) face aux radiations ionisantes émanant du Soleil et de I'espace.

La caractérisation du champ magnétique en un point repose sur |'évaluation de sa décli-
naison (angle entre la composante horizontale du champ et le Nord géographique), de
son inclinaison (angle entre la composante horizontale du champ et la direction du
champ total, seulement dépendante de la latitude du point), et de son intensité
(exprimée en nT — nanotesla — encore notée v).

Remarque : En France métropolitaine et simplement a titre d'exemple, les valeurs
moyennes du champ magnétique sont de 46 000 nT pour son intensité, respectivement
de 6° et 64° pour sa déclinaison et son inclinaison).

Un certain nombre de roches disposent de la capacité a « fossiliser » le champ magné-
tique contemporain de leur formation. Les minéraux ferromagnésiens qu’elles peuvent
contenir acquiérent sous |'effet du champ magnétique environnant dit « inducteur »,
une aimantation propre (orientation paralléle et de méme sens des dipdles magnéti-
ques engendrés par les mouvements ou « spins » des électrons célibataires d'atomes
comme le fer) et la conservent en mémoire ; il s'agit d'une propriété de rémanence
(mémoire) de ces minéraux. Le champ magnétique peut avoir été enregistré de deux
maniéres distinctes suivant le type de roches :

¢ les roches magmatiques |'enregistrent au cours de leur refroidissement ; lorsque la
température des minéraux déja cristallisés s'abaisse en dessous du point de Curie
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axe de rotation de la Terre
sur elle-méme ,

UTE Pn = pbéle N magnétique
Ps = pole S magnétique

Nord
géographique

COM'OOSa}yfg D aiguille aimantée
y 018 ~

) B : vecteur 20/ .

... champ magnétique T(

verticale

Figure 3.13 Représentation simplifiée du champ
magnétique terrestre actuel (a) et détermination
géométrique de ses principales composantes (b).

(température propre a chaque minéral et comprise entre 500 et 700 °C), ces minéraux
ferromagnétiques (hématite -Fe,03—, magnétite —-Fe;0,~ et surtout titanomagnétite
—Fe,TiO,4-) fixent le champ magnétique du moment en intensité, en déclinaison et en
inclinaison (sous cette température, les dipdles magnétiques s'alignent tous dans le sens
du champ inducteur présent, |'agitation thermique étant devenue trop faible pour les
maintenir dispersés). Dans ce cas, il faut bien comprendre que ce ne sont pas les cristaux
qui s'orientent, le matériau étant solidifié depuis un temps certain ;

¢ les roches sédimentaires |'enregistrent lorsque leurs sédiments constitutifs contien-
nent des particules ferromagnétites détritiques issues de I'érosion de roches magmati-
ques en contenant au préalable. Ces particules ayant acquis un magnétisme au moment
de leur refroidissement s'orientent cette fois-ci au cours de leur chute sur le fond océa-
nique telles de petites aiguilles aimantées sous I'action du champ magnétique contem-
porain de leur dépét.

Le paléomagnétisme consiste a retrouver les caractéristiques du champ magnétique
terrestre au cours des temps via I'étude de la « mémoire » de ces roches.

L'analyse de coulées volcaniques récentes (dans le Massif Central par Brunhes, au Japon
par Matuyama, etc.) a permis de mettre en évidence des aimantations sensiblement de
méme orientation que I'aimantation actuelle, soit de méme sens, soit de sens inverse :
ces dernieres montrent qu’a certaines époques des inversions du champ magnétique
ont dd se produire. La globalisation de ces études et I'apport du magnétisme détritique
tiré de roches sédimentaires plus anciennes ont permis d'établir un calendrier paléoma-
gnétique (figure 3.14) indiquant la succession des inversions du champ magnétique
terrestre au cours du temps.
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Figure 3.14 Echelle des inversions magnétiques sur les 4,5 derniers Ma.
Les époques normales (périodes durant lesquelles le sens du champ magnétique a été iden-
tique a l'actuel) y sont représentées en noir, les époques inverses en blanc. Chaque époque
est entrecoupée de périodes de renversement du champ de plus courte durée appelées
événements. La succession des périodes et des événements est totalement apériodique, ce
qui signifie que les inversions se produisent de maniere aléatoire au cours du temps.

Des mesures du champ magnétique ont été effectuées en surface des océans en utilisant des
magnétometres embarqués a bord d’avions ou tractés par des navires océanographiques. Ces
mesures ont permis de détecter des anomalies magnétiques : a certains endroits, le champ
magnétique mesuré differe du champ magnétique estimé a la latitude magnétique considérée.
Ces écarts ou anomalies, d’amplitudes inférieures ou égales a 1 % du champ total le plus
souvent (en moyenne voisines de 100 nT), ont été interprétés par Morley, Vine et Matthews
(1963) comme résultant de 1’ajout ou du retrait au magnétisme actuel d’un magnétisme
« fossile » issu des roches magmatiques du plancher océanique. Leur distribution symétrique
par rapport a I’axe des dorsales et leur parfaite correspondance avec la succession des périodes
et événements du calendrier paléomagnétique sont a I’origine de I’hypothese de I’expansion
des fonds océaniques (Sea floor spreading) qui reprend 1’idée de Hess (1962) d’une dynamique
en « tapis roulant » des fonds océaniques et 1’étaye largement.

La distribution des anomalies magnétiques dans les domaines océaniques est souvent
complexe a interpréter du fait des nombreuses fractures qui les décalent horizontalement les
unes des autres ; c’est seulement en se rapprochant des dorsales que les anomalies présentent
des distributions plus régulieres et paralleles a la dorsale ; I’analyse des profils magnétiques
(encart 3.7) établis de part et d’autre de I’axe des dorsales montre qu’ils sont semblables a ceux
que I’on peut construire a partir du modele de Vine et Matthews (figure 3.15), ce qui permet
d’imposer au final cette idée.
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Du profil magnétique transverse a la dorsale

N S ; ) . .
m a I’évaluation d’une vitesse de divergence
ke
5 L'étude d'un profil magnétique transverse a une dorsale (figure 3.15) suppose d’iden-
= tifier tout d’abord les différentes anomalies, positives et négatives, par rapport a la
w valeur théorique du champ actuel avant que de les corréler aux inversions successives
répertoriées dans le calendrier paléomagnétique. Ce travail permet de dater les diffé-
rentes anomalies enregistrées a une certaine distance de part et d’autre de I'axe de la
dorsale : on en déduit alors une vitesse moyenne de divergence des fonds océaniques
par rapport a cet axe.
Dans le cas présent, on a ajouté le profil théorique qui aurait pu étre observé compte
tenu de I'étalement des différentes périodes paléomagnétiques de part et d’autre de la
dorsale : cela a pour intérét de montrer sur cet exemple que le profil théorique est tres
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Figure 3.15 Profil magnétique de part et d'autre de la dorsale Sud-Pacifique
et comparaison au modele théorique calculé a partir de I'hypothése de Vine et Matthews.

L'échelle des inversions magnétiques a été replacée sous les profils de facon a rendre compte de la
parfaite correspondance entre distribution spatiale des anomalies et distribution temporelle des
périodes et événements magnétiques dans le secteur. L'étendue en km du profil est précisée de
maniere a permettre un calcul de la vitesse d’expansion. Sur cet exemple et pour les trois derniers
millions d’années, on peut évaluer une vitesse moyenne d’expansion totale voisine de 8,6 cm.an-".
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semblable au profil observé, ce qui valide I'hypothése de Vine et Matthews. Dans la
pratique, il n'est pas nécessaire de construire un tel profil théorique pour déduire du
profil observé une vitesse de divergence.

Remarque : 1l se peut que les profils magnétiques ne soient pas symétriques par rapport
a la dorsale ; dans ces cas, les accrétions ne sont pas symétriques et il est alors important
d’évaluer le taux d’expansion de chaque flanc pour compléter la valeur du taux gobal
d’expansion.

Les dorsales sont donc des lieux d’expansion des fonds océaniques de part et d’autre desquels
divergent les portions lithosphériques nouvellement formées a leur axe. L’évaluation de
vitesses de divergence peut étre menée en corrélant la distribution spatiale des anomalies de
part et d’autre de leur axe a I’échelle des inversions magnétiques, corrélation rendue possible
par le caractere apériodique de ces dernieres.

» Apport de 1’étude des sédiments reposant sur le socle océanique

L’étude des premiers dépots sédimentaires recouvrant les fonds océaniques a été menée dans le
cadre de programmes de forages océaniques profonds. Leurs ages ont été €tablis entre autres a
partir de I’étude des microfossiles et confirmés dans quelques cas par datation radiochronolo-
gique des basaltes sous-jacents ; des cartes telles celles des figures TP4.4a et b et TP6.10,
cahier couleur pp. 22, 23 et 28 rassemblent ces données de facon synthétique. Les résultats
confirment en tout point ceux obtenus par le paléomagnétisme et les précisent dans le cas de
longues périodes sans inversion magnétique (Crétacé supérieur par exemple).

» Bilan

Les études océaniques ont donc permis :

» d’établir la divergence des fonds océaniques de part et d’autre de I’axe des dorsales ;

* de proposer des vitesses moyennes de divergence établies sur I’exploitation des anomalies
magnétiques au cours des trois derniers millions d’années. Ce sont ces vitesses qui, asso-
ciées a d’autres données, permettent 1’élaboration d’un modele de « cinématique finie »
pour la lithosphere.

Il existe une forte cohérence entre les données de la cinématique finie et celles de la cinéma-
tique instantanée ; ces deux approches participent donc de manieére complémentaire a la carac-
térisation des mouvements horizontaux de la lithosphere. Elles montrent que les mouvements
actuels sont pour I’essentiel comparables a ceux qui ont animé la lithosphere au cours des trois
derniers millions d’années et relévent donc d’un processus continu.

¢ La cinématique comme identifiant des frontieres de plaques

L’étude de la répartition des séismes a permis, bien avant que des mesures directes de mouve-
ment n’aient été réalisables, de proposer un découpage de la lithosphére en unités cinémati-
ques appelées plaques. Les études précédentes valident cette démarche et montrent qu’il
n’existe pas un mouvement d’ensemble de la lithosphere mais plutdt des mouvements. On
définit, a I’échelle de la lithosphere, des unités cinématiques séparées les unes des autres par
des frontieres cinématiques coincidant avec le tracé des secteurs les plus sismiques et regrou-
pant de proche en proche les points animés par un méme mouvement a la surface du globe : ces
ensembles de points constituent des plaques lithosphériques. Deux points appartenant a une
méme plaque ne présentent pas en théorie de mouvement relatif significatif et durable 1’un par
rapport a I’autre.

Les frontieres de plaques séparent donc deux portions voisines de lithosphére présentant entre
elles un mouvement relatif significatif et durable. En fonction de ce mouvement relatif et de la
nature des deux portions de lithospheres en présence, on distingue différents schémas géodyna-
miques que nous préciserons ultérieurement (tableau 3.1).
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Voir chapitre 2,
§2.1.2c

Voir chapitre 10
§10.3

TABLEAU 3.1 DIFFERENTS TYPES DE CONTEXTES GEODYNAMIQUES
EN FONCTION DU MOUVEMENT RELATIF DES PLAQUES ET DE LEUR NATURE.

Mouvement relatif

Domaine océanique

Domaine continental

Divergence

Accrétion
(dorsales océaniques ; exemple :
dorsale Est-Pacifique)

Rifting
(fossés d’effondrement ; exemple :
rift Est-Africain)

Convergence

Subduction intra-
océanique
(a I'aplomb de cer-
tains arcs insulaires
intraocéaniques ;
exemple : subduc-
tion des Mariannes)

Subduction océan - continent
(a I'aplomb de certaines bordu-
res continentales — marges acti-

ves —, et de certains arcs
insulaires continentaux ;
exemples : bordure Ouest Sud-

Américaine, et Est-Japonaise)

Collision
(entre deux marges
continentales
imbriquées ;
exemples : Hima-
laya, Alpes)

Obduction
(au-dessus de certaines marges
continentales ou d'arcs insulaires
continentaux ; exemple : marge
Est-Arabique)

Coulissage Coulissage transformant
(le long des failles transformantes

océaniques ; exemple : faille Vema

Coulissage continental
(le long de couloirs de décrochement
intracontinentaux ; exemple : faille

dans I'Atlantique) du Levant)

3.2.2 Plaques : unités cinématiques de la lithosphere

a) Structure des plaques

Suivant la nature de la croiite qui participe a la lithosphere, on distingue des plaques purement
océaniques (Pacifique, Nazca, Cocos, Philippines), des plaques mixtes avec passage latéral de
la crofite océanique a la crofite continentale (Afrique, Eurasie, Amérique du Sud, Amérique du
Nord, Antarctique), plus rarement des plaques continentales (plaques anatolienne et iranienne
définies dans certains modeéles).

» Limites verticales

La limite inférieure des plaques est matérialisée sismologiquement par le sommet de la LVZ.
Ce niveau est fluctuant aussi bien sous une portion continentale de plaque (€paississement
fréquent dans les chaines de montagnes notamment les plus anciennes et amincissement carac-
téristique dans les secteurs de rifting) que sous une portion océanique depuis I’axe de la dorsale
caractérisée par une épaisseur minimale de quelques kilomeétres jusqu’aux marges ol son
épaisseur est alors la plus importante (de 1’ordre de 100 km en général).

» Limites horizontales

Elles sont avant tout matérialisées par des secteurs en bandes étroites qui concentrent I’essen-
tiel de ’activité géologique affectant la lithosphere ; elles correspondent aux zones les plus
déformées, le long desquelles les activités sismique surtout et volcanique ensuite se distri-
buent trés majoritairement.

Au cours du temps, les différents modeles qui se sont succédés ont pris en compte un nombre
croissant de plaques. Alors que Le Pichon proposait en 1968 un modele constitué de 6 plaques
principales, la famille de modeles actuellement les plus utilisés, NUVEL-1 (DeMets, 1990 et
1994), repose sur 11 plaques principales et 5 plus petites (figure 3.16).

» Rhéologie et déformabilité des plaques

Le comportement mécanique de la lithosphere sera abordé dans le chapitre 10 ; on admettra
comme premiere approximation que les plaques sont indéformables ou, pour étre plus précis,
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Figure 3.16 Découpage de la lithosphére en 16 plaques suivant le modele NUVEL-1.

Les vitesses des plaques ont été figurées par des fleches doubles pour les mouvements de divergence,
par des fleches simples épaisses pour les mouvements de convergence (figurées sur I'unité chevau-
chante), par des demi-fleches pour les mouvements de coulissement. Le nom des plaques principales
est indiqué en majuscules, celui des plaques plus petites en minuscules.

Les traits en pointillés indiquent les frontiéres entre des plagues souvent réunies en une seule dans
certains modéles simplifiés.

que les déformations internes aux plaques sont négligeables au regard de ce qui se passe a

leurs frontiéres.

Elles seront aussi considérées comme rigides, notamment par rapport a 1’asthénosphere sous-
jacente : cette conception est essentielle pour expliquer la transmission des contraintes sur de
grandes distances a partir des frontieres de plaques. Ceci signifie qu’a 1’échelle globale 1’état
de contraintes dans une plaque est le plus souvent cohérent avec son régime cinématique : il est
principalement imposé par les mouvements horizontaux aux frontieres. Cependant, a plus
petite échelle, de multiples facteurs peuvent perturber cette relation simple et, de ce fait, rendre
plus délicate I’interprétation des déformations en termes de reconstitution de la cinématique

passée des plaques.

A I’échelle locale ou régionale (sur des distances maximales de I’ordre du millier de kilome-
tres), les mouvements des plaques peuvent étre décrits comme des translations planes a la
surface de I’asthénosphere. Cette simplification permet alors de reconstituer plus facilement les

rapports entre plusieurs plaques voisines.
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A plus grande échelle cependant, il devient impératif de prendre en compte la forme sphérique
de la Terre a la surface de laquelle toute droite devient un arc de cercle, et tout mouvement
« horizontal » devient une rotation. La géométrie eulérienne remplace alors la géométrie eucli-
dienne dans la description du mouvement des plaques.

Chaque plaque est donc animée d’un mouvement de rotation (figure 3.17) autour d’un axe
eulérien passant par le centre de la Terre et percant sa surface en deux points diamétralement
opposés ; I'un d’entre eux choisi arbitrairement est appelé pole de rotation.

axe de rotation de la Terre
pole géographique sur elle-méme

les directions des transformantes pole eulérien de rotation de A/B

sont paralleles aux petits cercles et
perpendiculaires aux grands cercles

it€sse de rotation
angulaire

petit cercle
(« parallele eulérien »)

grand cercle
(« méridien eulérien »)

équateur eulérien

la vitesse des mouvements relatifs
(ici la divergence) croit depuis les poles
vers I'équateur eulérien ou elle est maximale
(V1 <v2<v3)
frontiéres en convergence
(subduction océanique, obduction ou collision)
—A—A— Les triangles sont placés sur la plaque chevauchante
et leur pointe est tournée du cété
de la plaque chevauchante.
Figure 3.17 Mouvement en géométrie
sphérique de deux plaques et diversité frontiéres en divergence
des déplacements induits a leurs frontiéres. (accrétion océanique, rifting)
La longueur des fleches est proportionnelle
a la vitesse du mouvement relatif.

L'utilisation du tracé des failles transformantes

et la prise en compte des vitesses de déplace-

ment relatif évaluées aux frontiéres des plaques

permettent de déterminer le pdle de rotation et P
la vitesse angulaire caractéristiques du mouve- T—
ment relatif eulérien de deux plaques.

frontiéres en coulissage
(faille transformante, décrochement continental)
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La détermination d’un pole et d’une vitesse angulaire de rotation ® suffisent, en considérant {

la plaque comme rigide, pour déterminer la trajectoire et la vitesse linéaire de déplacement
de tout point de cette plaque par rapport a une autre plaque voisine. Cette vitesse est tangente
au petit cercle passant par le point en question et sa norme est déduite de la relation
V = @.R.sin(A), R étant le rayon de la Terre et A la distance angulaire entre le point considéré
et son pdle de rotation. La vitesse V est nulle lorsque le point se situe au podle de rotation et
maximale lorsque le point se trouve sur I’équateur eulérien.

L’identification du mouvement relatif de rotation de deux plaques consiste donc a déterminer
ce couple de parametres, pdle de rotation et vitesse angulaire exprimée en radian/Ma ou en
mm/an) ; ce point est abordé dans I’encart 3.8.

Détermination du péle eulérien et des vecteurs vitesse
décrivant le mouvement relatif de deux plaques

Concernant la détermination du pole de la rotation relative d'une plaque A par rapport
a une autre plaque B, plusieurs approches sont possibles.

Le principe commun a toutes ces approches est qu’en chaque point d'une plaque A ou
I'on connait la direction du vecteur vitesse V caractérisant son déplacement par rapport
a la plaque B, il est possible de tracer la perpendiculaire a V : celle-ci est une droite qui,
sur la sphére terrestre, devient un grand cercle (de rayon terrestre) analogue a un méri-
dien (méridien eulérien dans ce cas). Si plusieurs vecteurs vitesses ont été déterminés le
long de la frontiere A-B, les grands cercles qui leur sont perpendiculaires s’intersectent
théoriquement en deux points uniques dont I'un peut étre choisi comme poéle de rota-
tion de A par rapport a B. Plus concretement, I'intersection de ces grands cercles est
souvent une « région » dont la surface diminue au fur et a mesure que le géologue
intégre un nombre plus important de données.

Au niveau des dorsales, la direction locale du mouvement des deux plaques divergentes
est donnée par la direction des failles transformantes océaniques. Le pble de rotation se
trouve a l'intersection des grands cercles perpendiculaires (figure 3.17) aux petits cercles
passant par les différents segments transformants aux limites des deux plaques.

En dehors de ces secteurs privilégiés, la direction du mouvement relatif de deux plaques
peut étre déduite de I'étude des mécanismes au foyer des séismes (encart 3.9) ayant
lieu le long de leur frontiére commune ; les vecteurs glissements sont théoriquement
tangents a des petits cercles admettant tous un péle commun que I'on peut déterminer
par la méme méthode que précédemment. Cette détermination est généralement
moins fiable que la précédente si bien que les péles de rotation se trouvent positionnés
avec plus d'incertitude.

Des données semblables a celles des vecteurs glissement déduits des mécanismes aux
foyers des séismes peuvent aussi étre exploitées : il s’agit des vecteurs déplacement
déduits des données géodésiques.

Concernant la détermination de la vitesse angulaire de rotation o (A/B), elle peut étre
réalisée a partir des vitesses linéaires V en inversant la relation exprimant V en fonction
de ® (o =V/R.sin A) ; ces calculs ne seront cependant pas abordés ici. Le long des dorsales,
les vitesses « V » peuvent étre déduites d'études géodésiques (cinématique instantanée)
ou paléomagnétiques sur les trois derniers millions d’années (cinématique finie). Partout
ailleurs, c'est-a-dire le long de coulissages continentaux ou dans les secteurs de conver-
gence, seules les données géodésiques sont exploitables.

En définitive, si une plaque présente parmi ses frontieres des secteurs de dorsale, cela permet
d’affiner ses caractéristiques cinématiques a partir de la confrontation des données des cinéma-
tiques finie et instantanée ; sinon seules les données de la cinématique instantanée sont utilisa-
bles. Ceci conduit a donner un poids plus important aux mouvements des plaques disposant de
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Mécanismes au foyer et détermination du mouvement
relatif de deux compartiments vecteur glissement

La plupart des foyers sismiques sont situés en profondeur le long de failles qui n’attei-
gnent que trés rarement la surface, et le long desquelles, méme dans ce dernier cas, il
est difficile de déterminer le sens du glissement a partir d'observations directes. Cette
détermination est pourtant essentielle pour tenter d’accéder aux directions des mouve-
ments responsables de cette déformation, lesquels peuvent étre considérés comme
représentatifs du mouvement relatif global des plaques en présence.

L'étude des ondes sismiques qui parviennent aux différentes stations du réseau sismolo-
gique mondial permet de modéliser ce qui ne se voit pas, a savoir le mécanisme cinéma-
tique au foyer de chaque séisme.

Pour cela, les sismologues s'intéressent a la direction des mouvements du sol a I'arrivée
des ondes P (figure 3.18a et b) et tout particuliérement au premier mouvement : dans
certains cas, le sol commence par se soulever donc par s'éloigner de la source sismique
(la station est « poussée » vers |'extérieur par I'arrivée d'une premiére onde en compres-
sion d’ou un tracé caractéristique du premier pic des ondes P sur le sismogramme) ; dans
d'autres cas, le premier mouvement du sol correspond a un affaissement soit un rappro-
chement de la source sismique profonde lors de |'arrivée de la premiére onde (la station
recoit en premier lieu une onde de dilatation, ce qui se traduit sur le sismogramme par
une premiere trace inverse a celle du cas précédent).

En utilisant une sphére virtuelle de petite dimension et centrée sur le foyer sismique, la
sphére focale, de maniere a s'affranchir du caractére curviligne donc non linéaire des
rais sismiques, on reporte sur celle-ci la nature du premier mouvement observé dans les
différentes stations sismiques du réseau mondial (conventionnellement noté + ou repré-
senté en noir pour la compression, noté — ou figuré en blanc pour la dilatation). Il appa-
rait alors que la sphéere construite pour chaque séisme est constituée de 4 secteurs, deux
en compression et deux en dilatation, séparés par deux plans ou plans nodaux, perpen-
diculaires entre eux et s'intersectant au foyer du séisme. Parmi ces deux plans, un seul
représente le plan de la faille ; il y a donc une indétermination de 90° qui peut étre levée
par la prise en compte de données complémentaires (distribution des foyers selon un
plan dit de Wadati-Benioff dans une zone de subduction, relief de faille conforme au
niveau d'une dorsale, etc.) ou par |'analyse des répliques du séisme qui livrent souvent
des informations supplémentaires.

L'usage d'objets 3D que sont les sphéres focales n’étant pas des plus aisés, on a coutume
d’utiliser une projection particuliére, celle de I'hnémisphére inférieur dans le plan hori-
zontal ou équatorial de la sphere (figure 3.18c). Pour vous familiariser avec ce type de
projection stéréographique, les trois grands types de failles et la représentation de leurs
mécanismes au foyer ainsi que les vecteurs glissement correspondants sont illustrés sur
la figure 3.18d. Lorsque les quartiers noirs tapissent la périphérie de la projection, ils
reflétent une situation de distension horizontale au foyer donc de faille normale ; si ce
sont les quartiers blancs qui tapissent la périphérie de la projection, il s'agit d'une situa-
tion de compression horizontale au foyer donc de faille inverse. Lorsqu’il y a
4 quadrants symétriques, on est en présence d’'une faille décrochante.

Cette projection en plan permet de plus d’accéder au mouvement car le déplacement se fait
du secteur en pression P (premier mouvement en dilatation) vers le secteur en tension T
(premier mouvement en compression), et en fin de compte aux vecteurs « glissement ».
Pour les failles normales et inverses, leur direction est orthogonale a la droite qui rejoint les
deux extrémités des arcs de cercle et leur sens (convergence ou divergence) est déterminé
d’apres l'identification du déplacement entre les quadrants pris deux par deux. Dans le cas
d’une faille décrochante, il faut néanmoins pouvoir lever I'indétermination de 90°.

Dans la pratique cependant, les représentations des mécanismes au foyer révelent que
les mouvements réels sont souvent des « compositions » a partir des situations idéalisées
de la figure 3.18d (failles strictement normale, inverse ou décrochante) a savoir des asso-
ciations de jeux décrochants et inverses (figure 3.18e) ou de jeux décrochant et normal.
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Figure 3.18 Les mécanismes au
foyer des séismes : construction
et exploitation.
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Mécanisme au foyer | Représentation conventionnelle
correspondante et

vecteurs glissements

O,

Faille normale

Une représentation
d’'un mécanisme au foyer

pa pf
Faille inverse
f
7 ’ :
l T Son interprétation :
un mouvement inverse
Faille décrochante pa et décrochant senestre

(d) (e)

Figure 3.18 (suite) Les mécanismes au foyer des séismes : construction et exploitation.

(a) Rapport entre les mouvements au foyer et les premiers mouvements au sol aux
différentes stations dans le cas d’une faille inverse.

(b) Détail de la sphére focale selon un plan vertical passant par le foyer.

(c) Représentation conventionnelle des quadrants de la sphére focale.

(d) Les trois grands types de mécanismes au foyer et les représentations convention-
nelles en plan horizontal des hémispheéres focaux correspondants. pa : plan auxiliaire,
pf : plan de faille.

(e) Représentation conventionnelle d’'un mécanisme au foyer quelconque et interpré-
tation : dans le cas présent, le mécanisme au foyer déterminé se rapproche plutot
d’'un mécanisme dominant de rapprochement N-NO/S-SE avec une légére composante
décrochante senestre le long de la faille active.

portions océaniques avec dorsale(s) dans la construction des modeles globaux. C’est ainsi que,
dans les modeles cinématiques actuels, les mouvements des grandes plaques présentant des
dorsales servent a contraindre le mouvement de celles qui n’en présentent aucune (telle la
plaque Philippines délimitée tout autour par des frontieres de subduction).

¢) Modeles « NUVEL-1 »

Ces modeles de cinématique finie s’appuient sur les interprétations de données paléomagnétiques
portant sur les trois derniers millions d’années, sur I’utilisation des vecteurs « glissement »
déduits des mécanismes au foyer des séismes, et sur I’exploitation géométrique de failles trans-
formantes. Ils sont fondés sur un découpage lithosphérique en 16 plaques (figure 3.16). Ces
modeles sont bien sir perfectibles ; cependant, 1a multiplicité du nombre de plaques augmente
peu I’adéquation du modele a la réalité au regard de la complexité calculatoire qu’elle intro-
duit. Actuellement, les modeles NUVEL-1 et NUVEL-1A sont déja tres satisfaisants puisque,
sur dix ans, 95 % des données de cinématique instantanée collectées sont en totale cohérence
avec les projections cinématiques qu’ils fournissent.

Remarque : L application du concept de plaque indéformable présente toujours des
limites. Ainsi tout rifting amorce un découpage d’une plaque en au moins deux
nouvelles unités cinématiques ; c’est le cas en Afrique le long du rift Est-Africain
(figure 3.16). A I’opposé, deux plaques voisines peuvent parfois ne plus en faire qu’une
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seule par le biais d’un collage induit par exemple au cours d’un blocage de convergence. L
Enfin, il peut arriver qu’une plaque soit I’objet de déformations majeures en dehors de

ses frontieres : c’est par exemple le cas de la plaque eurasiatique dans son secteur
oriental ou, suite a la collision avec 1’Inde, de grands cisaillements y canalisent 1’extru-

sion de blocs lithosphériques vers la frontiere orientale de la plaque.

Il existe enfin une autre fagcon de décrire le mouvement de plaques lithosphériques, celle qui
exploite comme repere le référentiel des volcans actifs de « points chauds » en considérant
celui-ci comme fixe, du moins pour la période récente ; on parle alors de mouvements absolus
(figure 3.19) ou de cinématique absolue. Il est bien sir possible de retrouver, en confrontant
les mouvements absolus respectifs de deux plaques voisines, le mouvement relatif qu’elles
présentent 1’une par rapport a I’autre le long d’une frontiere commune ; il existe une cohérence
globale entre le modele de cinématique absolue et les modeles NUVEL-1 de cinématique finie.

volcan actif Atei . i
volcans éteints vitesse de déplacement

de la lithosphére

lithosphere ——

asthénosphere +—

(a) >

évolution au cours du temps

(b)

Plaques :

Car : Caraibes
Vitesse : Ar : Arabie
—> =10 cm/an Ph : Philippines

Figure 3.19 Mouvements des plaques lithosphériques dans le repére des points chauds.

(a) Schémas des traces laissées par I'activité volcanique d’'un point chaud a la surface de la lithosphére (en bleu)
au cours du mouvement horizontal de celle-ci. Cette activité est nourrie par la formation de magma en liaison
avec la remontée d'un panache mantellique chaud d'origine profonde au sein de I'asthénosphére (en gris).

(b) Modele des déplacements absolus des plaques lithosphériques.
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encart 10.1

ENCART 3.10

Remarque : Cette idée de cinématique absolue vient du fait qu’en premiere approxima-
tion on considere les points chauds comme relativement fixes par rapport a I’ampleur
des mouvements des plaques lithosphériques. Cette hypothese, satisfaisante pour les
trois derniers millions d’années, permet donc d’élaborer un modele cinématique compa-
rable au modele de cinématique finie fondé sur les mouvements relatifs des plaques
durant cette méme période. Au dela, sur des intervalles de temps beaucoup plus longs, il
serait peut-étre vain de vouloir considérer les points chauds comme absolument fixes.

3.2.3 Grands phénomenes géodynamiques
aux limites des plaques lithosphériques

Nous présenterons dans ce paragraphe les principales caractéristiques des processus géodyna-
miques existant aux limites des plaques. Cependant, ceux qui font I’objet de développements
complémentaires dans le cadre d’exercices ou de travaux pratiques seront abordés plus
succinctement ici ; de méme, la collision continentale donnant lieu a un chapitre particulier
avec I’étude de la chaine alpine sera ici simplement définie et localisée sans plus de précision.

a) Divergence lithosphérique
Ce que vous avez vu au lycée

e La morphologie, la présence de séismes et les failles normales qui structurent les dor-
sales océaniques attestent de mouvements de divergence.

e En s'éloignant de la dorsale, la lithosphere océanique se refroidit, s’hydrate et
s'épaissit.

¢ Les marges passives des continents sont structurées par des failles normales et sont
le siege d'une sédimentation importante. Elles ont enregistré |'histoire précoce de
la rupture continentale et de I'océanisation. L'activité des failles normales, héri-
tage de rifts continentaux, témoigne de I'amincissement de la lithosphere et de sa
subsidence.

» Rifting continental

Les rifts sont des dépressions topographiques allongées, limitées par des failles dont le
fonctionnement principal est normal (régime tectonique extensif), et par des reliefs modérés
(dénivel€s inférieurs ou égaux a 1 000 metres le plus souvent).

Les principaux exemples pouvant illustrer de telles structures sont : le rift Est-Africain (depuis
le triangle des Afars au nord jusqu’au Zimbabwe au sud), le rift Ouest-Européen (courant depuis
I’embouchure du Rhin au nord jusqu’au golfe du Lion au sud — carte de Molsheim, cahier
couleur p. 17), le fossé du lac Baikal (entre Mongolie et Sibérie), ou encore celui du Rio Grande
(entre les Etats-Unis et le Mexique).

Le cas du rift Est-Africain est présenté succintement dans 1’encart 3.10.

Le rift Est-Africain : Q
un exemple de contexte de divergence continentale

Le rift Est-Africain s'étend sur 3 000 km du nord au sud et est large de 50 a 150 km ; il
s'organise en une succession de couloirs affaissés ou grabens, bordés de nombreuses
failles normales, et décalés les uns des autres par de nombreux accidents décrochants.
La plupart de ces failles sont sismiquement actives et la majorité des foyers des séismes
sont localisés a moins de 20 km de profondeur, dans la crolte continentale supérieure
cassante.

Une analyse des mécanismes aux foyers des séismes (figure 3.20a) livre I'idée d’'une exten-
sion qui est en moyenne de direction est-ouest.
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Figure 3.20

(a) Carte structurale simplifiée
du rift Est-Africain: position
des principales failles normales
et des épicentres des séismes
dont les mécanismes au foyer
sont représentés ;
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Cette dynamique semble étre en place depuis déja 25 Ma, comme en témoigne le remplis-
sage sédimentaire qui accompagne la subsidence du coeur du fossé.

Plusieurs signatures géophysiques accompagnent ce portrait tectono-sédimentaire du
fossé :

* une signature gravimétrique : une vaste anomalie de Bouguer négative est a mettre en
rapport avec I'amincissement que subit la lithosphére régionalement (remplacement du
manteau lithosphérique dense par de I'asthénosphére moins dense). Au centre du fossé,
cette anomalie est plus faible, ce qui peut étre mis en rapport avec une remontée de
matériaux plus denses jusque dans les secteurs les plus amincis de la croGte continentale ;
e une signature thermique : le flux thermique élevé (puissance de chaleur libérée par
unité de surface) est en moyenne de 100 mW.m-2 dans le fossé alors que la moyenne
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continentale s'établit plutot au voisinage de 50 a 70 mW.m2. Ceci doit aussi &tre mis en
rapport avec la remontée de |'asthénosphére responsable d’une élévation du gradient
géothermique dans cette région.

Dans le cas présent, divers arguments tels que I'analyse géométrique des blocs crustaux
« basculés » le long des plans de failles normales ou I'étude du remplissage sédimentaire
observé conduisent a proposer pour cette région un schéma d’extension de la lithos-
phére dont I'ampleur cumulée au cours des 25 derniers millions d'années serait de
30 km. En faisant I’'hypothése de régularité du processus géodynamique, ceci conduit a
une vitesse de divergence de 1,2 mm/an ; c’est relativement peu (5 a 10 fois moins que
les vitesses de divergence déduites des données géodésiques), mais cela pourrait trés
bien s’expliquer par une évolution irréguliére de la divergence, des périodes de diver-
gence plus soutenue alternant avec des périodes de moindre mobilité.

Le modele d’extension proposé pour le rift est-africain (figure 3.20b) dit « de rifting actif »
n’est pas généralisable a tous les rifts ; seule I’analyse des déformations et 1’étude de la chro-
nologie des événements tectoniques et volcaniques permettent d’arbitrer parmi plusieurs
modeles d’amincissement lithosphérique dont nous ne présentons ici que les rudiments.
Deux modeles (figure 3.21) sont actuellement envisagés pour rendre compte de la dynamique
d’amincissement :
* celui du rifting actif dans lequel I’extension découle de la réponse de la lithosphere consécu-
tivement a son échauffement basal, et qui a donc pour point de départ un phénomene ther-
mique, telle une remontée d’asthénosphere. Ce modele suppose une chronologie bien

précise des événements soulignée sur la figure 3.21a ;

3. bombement régional

RIFT

4. effondrement central

NS N

crolte continentale

L
failles listriques

Moho > 2.Y amincissement

manteau lithosphérique

(a) 1. remontée d’asthénosphere
B RIFT o
4. soulévement ’4. soulevement
des bords du rift 3. effondrement central des bords du rift

A \ v ¥ A
DR SN
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roUte continentale

. Yamincissement

1. étiremhent
lithosphdrique

1. éfirement
lithogphérique
manteau lithosphérique,

(b) 3’. remontée d’asthénosphére

Figure 3.21 Deux mécanismes d'initiation du rifting. (a) rifting actif et (b) rifting passif.
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 celui du rifting passif dans lequel I’extension est issue d’un étirement aux limites latérales du t

systéme et a donc pour point de départ un phénomene tectonique accompagné en second lieu
d’une remontée asthénosphérique (voir la chronologie correspondante sur la figure 3.21b).

Les rifts peuvent ensuite évoluer de plusieurs facons :

* certains passent graduellement a un processus d’océanisation par maintien de la diver-
gence ; les bordures du rift sont alors intégrées aux deux futures marges passives de 1’océan
naissant ;

» d’autres voient leur évolution contrariée par I’arrét de la divergence : ils persistent alors sous
forme de dépressions tandis que leurs failles bordieres peuvent &tre amenées a rejouer dans
le cadre des contraintes actuelles qui s’y appliquent. C’est ainsi que les failles qui délimitent
le fossé rhénan rejouent actuellement en décrochements plus qu’en failles normales.

» Accrétion océanique

La divergence de part et d’autre des dorsales océaniques a été mise en évidence a partir de
I’interprétation des données paléomagnétiques en termes d’ages des planchers océaniques, puis
confirmée par les mesures géodésiques. Suivant les vitesses d’expansion des fonds océaniques,
on distingue plusieurs types de dorsales (tableau 3.2).

TABLEAU 3.2 CLASSIFICATION DES DORSALES SUIVANT LEUR TAUX D'EXPANSION.

Taux d’expansion

Exemples de dorsales
totale en cm/an P

Type de dorsale

Ultra-lente a lente 08a5 Sud-Ouest indienne, mer Rouge, atlantique

Intermédiaire 5a9 Sud-Est indienne, Pacifique Sud-Antarctique

Rapide a ultra-rapide 9 aplusde 12,5 Nazca et Pacifique central entre les Galapagos
et I'lle de Paques

Pour simplifier, nous limiterons cet exposé a deux cas d’accrétion, le type Pacifique ou
«rapide », et le type Atlantique ou « lent ». Cependant, toutes les situations intermédiaires
existent le long des 70 000 km de dorsales qui jalonnent la surface lithosphérique.
L’accrétion de type Pacifique : elle correspond au fonctionnement d’une dorsale « rapide »
(figure 3.22). Cette dorsale constitue une zone de vastes reliefs, a pente faible, qui dominent les
plaines abyssales ; ses sommets se trouvent a une profondeur moyenne de 2 500 metres et sa
largeur a la base est de 1’ordre de 2 000 km.

La région axiale montre une forme en déme de 5 a 15 km de large qui peut étre entaillée d’un
fossé peu marqué (50 a 250 m de profondeur pour 1 a 2 km de largeur). L’activité tectonique
s’observe surtout sur quelques kilometres de part et d’autre de cette zone volcaniquement
active, le long de grabens latéraux, puis cesse au-dela.

Cette dorsale est divisée longitudinalement en segments :

* tout d’abord, au premier degré, en larges segments délimités par des failles transformantes :
ces dernieres permettent une accommodation cinématique des vitesses linéaires entre les diffé-
rents segments de dorsale et les décalent parfois de quelques centaines de kilometres.

* un second niveau de segmentation s’ajoute au précédent et découpe les portions de dorsale
comprises entre deux transformantes en une suite de segments d’accrétion larges de 2 a
30 km et longs de 50 a 250 km, qui présentent la particularité de se « recouvrir » a leurs
extrémités (OSC ou overlopping spreading center).

La dorsale Pacifique présente également une signature géophysique. Quant aux aspects relatifs

au magmatisme dont elle est 1’objet (production de magma, refroidissement et formation de
roches magmatiques), ils sont abordés dans le chapitre 4 consacré au magmatisme.
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La dorsale Pacifique, comme toutes les dorsales, est enfin caractérisée par une importante libé- {

ration de chaleur en provenance de la profondeur, et ce selon deux modalités, I’une conductrice
par simple refroidissement de la surface du jeune plancher océanique au contact de 1’eau de
mer, I’autre convectrice via une intense activité hydrothermale qui la refroidit bien plus effi-
cacement encore dans tout son volume.

Au final la dorsale peut étre assimilée a un atelier de fabrication de lithosphére océanique,
ainsi qu’a un radiateur par lequel la Terre réalise une part importante de ses transferts ther-
miques.

De nombreuses variantes existent cependant par rapport au cas de la dorsale « Pacifique ».

Le cas de la dorsale « Atlantique » (figure 3.23), plus lente, illustre quelques éléments de
cette diversité. Son profil transversal est plus rugueux avec une large vallée axiale encore
appelée rift médian, de 10 a 20 km de large et présentant de chaque c6té de nombreux gradins
de 1 a 2 km de hauteur ; son extension latérale est moindre (de I’ordre de 1 000 km contre
2 000 km pour une dorsale rapide). Sa segmentation est surtout caractérisée par des failles
transformantes plus nombreuses et beaucoup plus spectaculaires par la longueur de leur
trace et par leur dénivelé. Enfin, les segments élémentaires d’accrétion se caractérisent avant
tout par une crofite tres fine (donc peu d’accrétion magmatique) et un fossé assez large a leurs
extrémités, tandis que leur centre est occupé par une dépression topographiquement plus
étroite, a crolite plus épaisse, avec davantage de productivité magmatique.

Remarques :

* La lithosphere apparait plus épaisse a I’axe des dorsales lentes qu’a 1’axe des dorsales
rapides (figure 3.22) car, les remontées convectives étant moins vigoureuses, le refroi-
dissement du manteau qui se rapproche de la surface est plus important si bien que
I’isotherme 1 300 °C est situé plus profondément.

* Si des chambres magmatiques ont aussi €té mises en €vidence sous cette dorsale,
comme en 2006 au sud des Acores a I’aplomb du volcan Lucky Strike, leur existence
semble plus aléatoire. Rappelons enfin qu’il existe des secteurs, en dehors des centres
des segments d’accrétion, au niveau desquels I’absence d’injection de magma et la
divergence conduisent a la mise a nu du manteau dont I’éventuelle altération hydrother-
male en serpentinites engendre une crofite « sismique » et non pétrologique.

Quel que soit le type de dorsale, I’accrétion s’accompagne de 1’éloignement progressif des
bordures continentales passives. Du rifting initial, il ne persiste plus bien souvent que des struc-
tures bordant la lithosphére océanique en expansion et intégrées aux marges passives, les
blocs basculés.

4 Figure 3.22 Principales caractéristiques de la dorsale Pacifique
(exemple de dorsale rapide).

(a) Carte de I'axe de la dorsale, position des principales failles transformantes et positionnement de
deux segments d’accrétion consécutifs le long de la dorsale.

(b) Coupe synthétique montrant les divers éléments structuraux et lithologiques typiques de cette
dorsale. Les trajectoires représentées dans le manteau asthénosphérique schématisent les mouve-
ments convectifs du manteau a I'aplomb de la dorsale. La lithosphére, peu épaisse dans le secteur de
la dorsale, semble étre constituée seulement de la croGte ; ceci est dU a la puissance de la remontée
convective qui maintient I'isotherme 1300 °C juste sous la croUte et ne permet |'apparition d'un
manteau lithosphérique que plus latéralement par refroidissement du manteau asthénosphérique.

(c) Schéma de détail a I’axe de la dorsale : enchainement des événements cinématique, tectonique et
magmatique dans I'hypothese d’'une expansion passive (ce serait la traction exercée par les frontiéres
en subduction des deux plaques en présence qui serait la cause principale de la divergence et non la
simple remontée asthénosphérique).
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Figure 3.23 Principales caractéristiques de la dorsale Atlantique
(exemple de dorsale lente).

(a) Carte de I'axe de la dorsale dans I’Atlantique central et position des principales failles transformantes
(Oceanographer et Hayes).

(b) Morphologie d'un segment d’accrétion.

(c) Coupe synthétique montrant les divers éléments structuraux et lithologiques typiques de cette dorsale.
Les trajectoires représentées dans le manteau schématisent les mouvements convectifs a I'aplomb de la
dorsale. L'essentiel de la lithosphere formée a partir de ce type de dorsale est constitué par le sommet du
manteau convectif qui s'y refroidit, I'injection de magmas au sein de la croGte n'étant que sporadique.
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b) Coulissement horizontal

» Coulissement océanique et zones transformantes océaniques

Les failles transformantes océaniques apparaissent comme de grandes discontinuités qui
segmentent les dorsales. Elles se composent a chaque fois d’un secteur actif central bordé de
deux secteurs latéraux inactifs car asismiques. L’activité sismique se manifeste uniquement
dans I’intervalle séparant les deux axes de dorsale et les mécanismes au foyer des séismes indi-
quent presque toujours des déplacements en coulissement pur.
L’importance des failles transformantes océaniques est multiple : d’une part, elles matérialisent
bien souvent I’aspect discontinu de la déchirure continentale qui a donné naissance a I’Océan ;
d’autre part, ce sont des acteurs majeurs de la cinématique sphérique des plaques : en s’éloi-
gnant du pdle de rotation de deux plaques séparées par une dorsale, la vitesse linéaire d’expan-
sion augmente jusqu’a I’équateur eulérien et les différents segments rigides d’accrétion qui se
succedent longitudinalement ne sont donc pas animés des mémes vitesses linéaires d’expan-
sion (figure 3.24). Les failles transformantes apparaissent alors comme des zones d’accommo-
dation cinématique.
Les failles transformantes océaniques présentent également des intéréts scientifiques :
* ce sont des objets dont les traces permettent d’identifier les pdles de rotation des deux
plaques qu’elles contribuent a séparer (encart 3.8) ;

mécanisme au foyer portion sismiquement active axe de la dorsale
de la zone de fracture : . .
I mécanisme au foyer
zone frontiére entre les plaques 1 et 2

—

coulissage senestr ALPERI L U

axe de la dorgale s AAQUE 2

e 7

/

/ g escarpement

en bordure
de la zone de fracture

zone de fracture

s mouvement lithosphérique |:|PLAQUE1 lithosphére |:| asthénosphere

océanique
[ ]rLAque2

Figure 3.24 Schéma d'organisation d’une faille transformante océanique.

Les planchers océaniques situés face a face, de part et d'autre de la partie active de la zone de
fracture, ont a peu preés partout des profondeurs différentes : chacun d’entre eux s'est formé a
I'axe d'un segment qui avait son altitude propre (par rapport au segment voisin), et a ensuite
subi une subsidence thermique en fonction de son éloignement a I’axe (§ 3.1.3d et figure 3.10).
Il existe donc souvent des escarpements du plancher océanique le long de ces fractures ; ce sont
d‘ailleurs ces reliefs qui permettent d'observer des coupes naturelles du plancher océanique.
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* ce sont souvent des secteurs qui présentent une topographie contrastée perpendiculairement

Voir chapitre 2, aux directions des fractures : ceci en fait de formidables lieux d’étude et d’échantillonnage des

§23.2 roches de la lithosphere océanique pour peu qu’il soit possible de s’y engouffrer a I’aide de
submersibles ; c’est le cas par exemple le long de la faille Vema dont nous avons déja parlé.

» Coulissage continental et « failles transformantes »

Certains sites continentaux de coulissage correspondent en fait a des failles transformantes ; tel
est le cas de la faille de San Andreas, qui traverse la Californie et relie deux portions de
dorsales consécutives, I'une au Nord entre les plaques Juan de Fuca et Pacifique, I’autre plus au
Sud entre la méme plaque Pacifique et la plaque Cocos.

Le secteur de la faille du Levant séparant les plaques Arabie et Afrique entre la mer Rouge et le
bloc continental Nord-Anatolien constitue un autre exemple représentatif de ce type de fron-
tiere de plaques (encart 3.11).

ENCART 3.11

Figure 3.25 Schéma struc-
tural simplifié de la faille
du Levant et évolution du
style des déformations le
long de la faille en fonc-
tion de I'obliquité existant
entre sa direction et les
contraintes engendrées par
le mouvement relatif des
deux plaques qu'elle sépare.

La faille du Levant : Q

un exemple de faille transformante intracontinentale

Entre la mer Rouge et le secteur anatolien (figure 3.25), la plaque Arabique est animée
d'un mouvement de rotation antihoraire par rapport a la plaque africaine, le pole de
rotation se situant au niveau de la cote lybienne ; le long de I'accident du Levant, ce
mouvement global se traduit en coulissement senestre. Cependant la trace trés peu
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réguliere de la frontiere en coulissage avec de nombreuses failles en relais conduit a
I"'expression de formes locales de mouvement dérivées du coulissage global : ce sont des
mouvements locaux de convergence oblique a certains endroits, de divergence oblique
a d'autres, associés a des régimes de contraintes respectifs de transpression et de trans-
tension. Les premiers donnent naissance a des déformations de type plis (et failles
inverses) observées par exemple dans les « Monts » du Liban, les seconds sont favorables
a la formation de failles normales délimitant de petits secteurs en effondrement appelés
bassins en « pull-apart » tel celui du lac de Tibériade.

¢) Convergence

Ce que vous avez vu au lycée

e La convergence se traduit par la disparition de lithosphere océanique
dans le manteau, ou subduction. La lithosphére océanique s’enfonce sous la marge
active d’une plague comprenant une crolte continentale ou une crolte océanique.

e Les caractéristiques principales des zones de subduction sont : la présence de reliefs
particuliers (positifs et négatifs), la présence possible d'un prisme d’'accrétion, une
activité magmatique et une déformation lithosphérique importantes, une réparti-
tion particuliere des flux de chaleur.

e La distribution géométrique des séismes matérialise le plongement d’une portion
rigide de lithosphere a I'intérieur du manteau plus chaud et ductile.

e L'évolution de la lithosphére océanique qui s'éloigne de la dorsale s'accompagne
d’'une augmentation de sa densité, jusqu’a dépasser la densité de I'asthénosphére :
cette différence de densité est I'un des principaux moteurs de la subduction.

» Subduction océanique

La convergence de deux plaques océaniques, ou d’une plaque océanique et d’une plaque conti-
nentale, est le plus souvent caractérisée par I’enfouissement de 1’'une des deux plaques, celle de
nature océanique, au sein du manteau. Ce processus géodynamique est appelé subduction ; il
s’accompagne souvent de la formation de reliefs positifs et négatifs importants ainsi que
d’activités sismique et magmatique.

Sur les 55 000 kilometres de frontieres répertoriées en subduction océanique active, 44 000 km
(80 %) se situent autour du vaste domaine pacifique. En pondérant les subductions par les taux
de convergence qu’on y mesure, ce sont pres des 2/3 de la surface océanique produite sur Terre
le long des dorsales qui disparaissent dans les subductions péripacifiques. Les caractéristiques
générales de la subduction peuvent étre présentées a 1’aide d’un exemple : nous choisirons le
cas de la subduction de la plaque Nazca sous le continent Sud-Américain (encart 3.12).

Il existe de nombreuses variantes par rapport a la situation péruvienne et chilienne. Pour aller a
I’essentiel, nous retiendrons les points suivants.

Variations liées a la nature des plaques

A coté du schéma de subduction liminaire (en bordure d’un continent comme dans le cas

andin), il existe également des subductions en bordure d’arcs insulaires (figure 3.27) :

* des subductions sous des arcs insulaires a substratums continentaux (les Philippines sous
I’Eurasie dans le secteur de 1’arc philippin, le Pacifique sous le Japon) ;

* des subductions sous des arcs insulaires installés sur des lithospheres océaniques chevau-
chantes (le Pacifique sous les Philippines dans le secteur des fosses des Mariannes et des
Bonins, I’ Atlantique sous les Caraibes dans le secteur des Petites Antilles).

Au total, 80 % des cas de subduction sont des subductions de lithospheres océaniques sous des

lithospheres continentales, tandis que les 20 % restants correspondent a la convergence de deux

plaques océaniques.

-
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Variations dans la géométrie et dans ’activité tectonique au front de la subduction
Concernant la géométrie de la subduction, il existe des angles de plongement pour le panneau
lithosphérique subduit tres fluctuants ; ce pendage est ainsi tres élevé dans 1’Ouest-Pacifique
tandis qu’il est le plus souvent relativement faible dans 1’Est-Pacifique. Des variations du plon-
gement de la plaque subduite peuvent méme étre décrites le long d’un méme front de subduc-
tion (30° au Nord du Chili et 15° de part et d’autre, au Pérou et dans le centre du Chili), ou
parfois en fonction de la profondeur a I’aplomb d’un méme domaine.

Remarque : Selon certains auteurs, ces variations dans la géométrie des panneaux
subduits pourraient étre mises en rapport avec des mouvements globaux de I’asthénos-
phere par rapport a la lithosphére. Ces mouvements déduits de I’interprétation des varia-
tions des vitesses de propagation des ondes sismiques entre 150 et 250 km de
profondeur (encart 3.17, figure 3.32) semblent globalement orientés d’ouest en est.
Dans ce cadre, le fort plongement des subductions de I’Ouest-Pacifique serait facilité
par le retrait vers 1’est du manteau sous-jacent qui diminuerait sa capacité de portance
des panneaux subduits, tandis qu’a I’est le plus faible plongement des subductions
andines serait peut-étre dii a la plus forte incidence de la circulation mantellique sous les
panneaux subduits, I’afflux mantellique leur offrant alors une portance accrue.

Concernant I’activité tectonique de la plaque chevauchante, deux situations peuvent étre distin-

guées pour simplifier :

* Quand le pendage du panneau subduit est supérieur a 50° au-dela de 150 km de profon-
deur, un régime tectonique extensif affecte généralement le front de la plaque
chevauchante ; ceci se matérialise par :

— de nombreuses failles normales actives ;

— des glissements de terrains en contrebas vers le bassin d’avant-arc ou plus encore en direc-
tion de la fosse ; dans ce dernier cas, ces afflux de matériaux s’accumulent sur la plaque
plongeante avant d’étre avalés par la subduction le long d’un « chenal de subduction ». Il
en est probablement de méme pour certaines unités situées en base de lithosphere chevau-
chante qui accompagnent les matériaux précédents en subduction. On parle pour
I’ensemble de ces processus d’érosion tectonique de la « marge ». Ce processus ne doit
pas étre considéré comme négligeable a 1’échelle globale: il est évalué entre 3 et
5km3.an-! de matériaux « érodés » pour toutes les subductions de ce type, chiffre a
comparer aux 9 km3.an"! estimés pour 1’érosion qui se déroule a la surface des continents.

Remarque : Au Japon, on estime que ce ne sont pas moins de 60 km de largeur de
bordure de I’arc insulaire qui ont été engloutis en pres de 20 Ma.

* Quand le pendage du panneau subduit est inférieur a 50° et surtout lorsqu’il est inférieur
2 30°, un régime tectonique compressif affecte la bordure de I’unité lithosphérique chevau-
chante. Ceci peut se matérialiser, outre la présence de failles inverses et de plis affectant les
roches sédimentaires du front de plaque chevauchante, par la mise en place d’un prisme
d’accrétion (figure 3.27b). Il s’agit d’un corps sédimentaire portant sur son dos le bassin
d’avant-arc, nourri a sa base par le sous-charriage de masses sédimentaires déposées sur le
plancher océanique et décollées de leur substratum du fait du fort couplage mécanique
engendré entre les deux intervenants lithosphériques dans ce type de subduction.

Au gré des apports, le prisme s’élargit et bascule. Cela se traduit par le relevement des discon-
tinuités de sous-charriage (chevauchements) les plus anciennes et situées le plus en arriere du
front actif, de sorte qu’il est parfois possible d’y voir une sorte d’éventail structural. Son
volume peut étre trés conséquent et, dans certains cas, amener son sommet a émerger (exemple
du prisme de la Barbade au front de la subduction des Petites Antilles).

Remarque : Du fait du fort couplage mécanique, il se pourrait également qu’a certains
endroits, le plongement de la lithosphere océanique arrache des matériaux a la base de
I’unité chevauchante et qu’elle les évacue ensuite vers le manteau : il y aurait donc aussi
possibilité d’érosion tectonique dans ce cas.
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La subduction de la plaque Nazca Q
sous la plaque sud-américaine au niveau du Pérou :
un exemple de marge active

Les caractéristiques morphostructurales de la subduction sont rappelées sur la figure 3.26 ;
il s’agit du bombement « élastique » de la lithosphére océanique en avant de la fosse
(ici exprimé ce qui n'est pas le cas de toute subduction), de la fosse elle-méme, et du
bassin d’avant-arc situé entre le continent émergé et la fosse. Plus a l'intérieur des
terres, la cordilliére représente une chaine de montagnes dont les altitudes peuvent
atteindre 7 000 m dans les Andes. Des signatures géophysiques, tectoniques et pétro-
graphiques accompagnent la subduction.

¢ Des signatures géophysiques
- Une signature sismique : il s'agit de la distribution des foyers des séismes qui
s'étalent le long d'un plan incliné situé dans le prolongement de la fosse. Ce plan
(de Wadati-Benioff) matérialise les déformations cassantes que subissent les roches
engagées dans la subduction ou celles situées juste au-dessus, dans la plaque
chevauchante.
Les séismes dont les foyers sont les moins profonds (< 100 km) sont le plus souvent
extensifs par suite du cintrage de la plaque océanique a I'aplomb de la fosse et de
I'étirement consécutif de son extrados, tandis que ceux localisés en bordure de
I'unité chevauchante sont trés hétérogenes quant a leurs mécanismes.
Plus en profondeur, au-dela de 500 km et jusqu’a 700 km, tous les séismes s’averent
compressifs et semblent traduire la résistance qu‘oppose le manteau supérieur a
I’enfouissement de la plaque.

- Une signature thermique : deux anomalies thermiques se succédent latéralement ;
I'une, négative, a I'aplomb de la fosse, s'explique par I’enfouissement d’une portion
de lithosphére froide qui remplace localement le manteau plus chaud que I'on pour-
rait trouver ; la seconde, positive, est a rapprocher des injections magmatiques (arc
volcanique) qui affectent I'unité chevauchante.

- Une signature gravimétrique : la fosse est un secteur présentant une anomalie
gravimétrique a l'air libre trés négative tandis qu’une légére anomalie positive
caractérise la cordillére ; dans le cas de la fosse, cette anomalie peut étre reliée a
I'existence de ce relief négatif donc du déficit de masse occasionné. Le secteur
montagneux présente quant a lui une anomalie positive soulignant aussi un désé-
quilibre isostatique : les reliefs devraient partiellement s'effondrer, et ils ne sont
maintenus en place que grace a une convergence suffisamment vigoureuse pour
apporter a I'édifice les arcs-boutants nécessaires.

- Une signature tectonique : le contexte de convergence s’exprime assez bien dans
la chaine : plis, failles inverses caractérisent I'aspect tectonique des cordilléres occi-
dentales et orientales, et témoignent du contexte convergent. En revanche, les
décrochements et les failles normales ne sont pas rares, respectivement en péri-
phérie de I'édifice (avant-arc) et en plein coeur telles les grandes failles qui bordent
I’Altiplano péruvo-bolivien.

¢ Une signature pétrographique

Des roches magmatiques caractéristiques signent ce contexte du temps de son activité
telles des andésites et des rhyolites émises par quelques grands appareils présents un
peu partout dans la cordillére occidentale, du nord au sud des Andes.

Plus ancien, un cortége plutonique granodioritique accompagne les termes volcaniques
cités précédemment ; dans ce secteur des Andes, il affleure dans la cordillere cétiere
disposée parallélement a la cordillére occidentale, avec des roches d’ages compris entre
32 et 80 Ma qui attestent de I'ancienneté du schéma géodynamique en place dans cette
région. Les caractéristiques de ces roches et les processus permettant leur formation
sont abordés dans le chapitre 5.

’1\
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Voir TP10 § 10.1.1a

Voir chapitre 5,
§5.2.1

CHAPITRE ‘ ‘

Figure 3.26 Subduction le long d’une marge continentale active : exemple de la

convergence de la plaque Nazca sous la plaque Amérique du Sud au sud du Pérou.
(a) Localisation
(b) Coupe schématique de la structure des Andes centrales suivant le transect A-B indiqué en (a) :
au cours de leur enfouissement sous la plaque sud-américaine, les roches de la lithosphere
subduite subissent des transformations : il s'agit de réactions du métamorphisme qui conduisent
a la formation de schistes bleus et d'éclogites a partir des protolites océaniques plus ou moins
hydratés par I’hydrothermalisme. La transformation des schistes bleus en éclogites s’accompagne
de la libération d’eau susceptible d’humidifier le manteau présent au-dessus de I'unité subduite ;
I'hydratation de ce manteau chaud provoque alors sa fusion partielle et la production de magmas
susceptibles de remonter au cceur de I'unité chevauchante.
(c) Variations du flux thermique dans les Andes centrales suivant la coupe A-B.

(d) Variations de I'anomalie gravimétrique a I'air libre dans les Andes centrales suivant la coupe A-B.

Variantes magmatiques
Elles ne seront pas développées ici car elles ont été évoquées dans le chapitre 5 (§ 5.2.1).

La conception des subductions a évolué ces derniéres années et certains caracteéres qui permet-
taient auparavant de les distinguer ont été quelque peu remis en cause :

* pendage du panneau subduit et dge de la lithosphere : on pensait auparavant que les forts
pendages étaient liés au plongement de vieilles portions de lithosphere et que les faibles
pendages correspondaient au plongement de jeunes lithospheres ; des contre-exemples démon-
trent que ce n’est pas si simple. Dans la subduction des fles Sandwichs, la plaque plongeante est
agée de seulement 40 Ma et pourtant son inclinaison est subverticale tandis que, dans la subduc-
tion des Kouriles, la plaque est bien plus 4gée et son pendage ne dépasse pas 50°;

* subduction « spontanée » — subduction « forcée » : ce que nous avons présenté en termes
de variantes compressives ou extensives était auparavant présenté en termes « forcée »/
« spontanée ». Les spécialistes pensent maintenant que la plupart des subductions dérivent
d’un processus qui force initialement la plongée consécutivement a un remaniement ciné-
matique. De méme, des lors que le panneau subduit atteint une certaine longueur et plonge
suffisamment dans le manteau, les transformations minérales subies par les roches au cours
de leur enfouissement (métamorphisme) conduisent a une augmentation de leur densité et
donc a la création des conditions favorables a la subduction indépendamment de son
pendage. Ceci est responsable d’une force de traction exercée sur toute la plaque océanique
par les panneaux plongeants suffisamment développés (figure 3.34), du moins jusqu’a la
discontinuité des 670 km.

Remarque : De nombreuses subductions montrent, d’apres les données de la tomogra-
phie sismique, un blocage partiel vers 670 km de profondeur ; un tel blocage des
plaques provient en fait de la transition minéralogique olivine type « spinelle »-perovs-
kite, endothermique qui se fait avec retard dans la plaque et diminue localement le
contraste de densité donc freine quelque peu sa progression, a la différence de la transi-
tion vers 400 km qui elle est exothermique donc se produit plus tdt dans la plaque et
entretient la traction.

Conclusion sur la subduction océanique

Au final, la subduction est un processus géodynamique de toute premiere importance pour le
fonctionnement global de la « machine Terre ».

1. Elle a pour origine des contraintes cinématiques plus ou moins tributaires de contrastes densi-
taires. Les subductions seraient des moyens de faire disparaitre de la lithosphere en certains
endroits lorsque des blocages cinématiques interviennent en d’autres sites plus ou moins €loignés

-
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ENCART 3.13

et permettraient ainsi de concilier I’expansion océanique et I’invariance de la surface terrestre ! Si
la subduction implique une lithosphere dgée donc dense, cela facilite le déroulement du
processus ; dans le cas contraire, cela ne semble pas étre en mesure de I’empécher.

2. Les plaques les plus rapides dans le modele cinématique absolu sont toutes des plaques dispo-
sant d’une frontiere océanique en subduction étendue : les panneaux plongeants constituent a
I’évidence des éléments moteurs majeurs pour la dynamique lithosphérique (figure 3.34).

3. La subduction contribue au turnover de la croite continentale : 1’érosion tectonique soit
frontale et superficielle (cas de faibles couplages mécaniques), soit sous la marge ou I’arc
volcanique et donc plus profonde (cas de forts couplages mécaniques) semble en mesure de
recycler du matériel crustal continental en direction du manteau. A 1’opposé, le magmatisme
associé a la subduction injecte des magmas d’origine mantellique a la croiite continentale ou
fait évoluer peu a peu vers un facies minéralogique et chimique plus continental le socle océa-
nique chevauchant dans une subduction océan/océan.

4. La subduction prend toute sa place dans le fonctionnement énergétique de la Terre. Elle ramene
en profondeur « I’écume » de la dynamique mantellique que représente la lithosphere océanique.
De cette fagon, elle intervient de maniere privilégiée dans une multitude d’échanges de matiére
entre ’enveloppe lithosphérique superficielle et I’enveloppe mantellique plus profonde.

11 existe cependant d’autres formes de convergence auxquelles nous consacrons les deux points
suivants.

» Obduction

L’obduction procede d’une convergence lithosphérique au cours de laquelle une portion de
lithosphere océanique est amenée a passer au-dessus d’une marge continentale et a s’y échouer.
Ces portions de lithosphere océanique ainsi conduites a recouvrir un substratum continental
sont appelées ophiolites (du grec ophis = serpent et lithos = pierre).

Les régions du monde susceptibles d’illustrer une telle structure lithosphérique sont rares car,
la plupart du temps, 1’obduction semble &tre une simple étape dans un processus de conver-
gence continentale qui en bouleverse ensuite la signature propre en 1’intégrant de maniere
disloquée dans les édifices de collision continentale. L’ophiolite omanaise (encart 3.13) est
probablement parmi I’une des plus belles et la plus a méme d’illustrer ce que peut représenter
ce type de convergence.

Remarque : En Nouvelle-Calédonie, des ophiolites affleurent également sur de larges
surfaces mais sont largement altérées ; ces roches océaniques initialement riches en
nickel et en chrome ont permis, par les tris géochimiques qu’elles ont subis au gré de
I’hydrothermalisme sous-marin et de leur altération a 1’air libre, de constituer des gites
miniers exploitables.

L'ophiolite omanaise : cliché d’une obduction préservée Q

En Oman, un morceau de lithosphére océanique recouvre la marge continentale arabique
sur une largeur d'au plus 100 km et une longueur de quelque 600 km (figure 3.28) ; cette
ophiolite semble liée a la fermeture d'un bassin océanique de dimensions modestes en
plusieurs étapes :

1. Au Crétacé, une portion de lithosphére océanique en aurait chevauché une autre en
plein Océan, poussant a I'avant des écailles constituées de la couverture sédimentaire
océanique ainsi rabotée.

2. L'unité chevauchée se serait désolidarisée elle-méme de sa marge et serait venue a
son tour chevaucher le continent arabique : c’est I'obduction et la mise en place de la
série ophiolitique.
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53°E 57°E 61°E L
1 SO Nappe ophiolitique : NE

écailles  Jithosphére océanique obduite
sédimentaires
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=

Golfe
Persique

PLAQUE EURASIE Mer d'Oman

Cro(te de la marge arabique

front de la subduction
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Plaque Argbie

24°N 1 Manteau lithosphérique

convergence (') 50 100 km

Arabie/Eurasie (b)
Figure 3.28 Obduction d'une lithosphere océanique
sur une marge continentale.

El nappe ophiqlitique. _ Exemple de la nappe de Semail (Oman) avec schéma structural
(a) [ écailles sédimentaires de 'Hawasina (a) et coupe représentant les relations entre les unités lithos-
~¢_ chevauchement phériques sur la marge arabique (b).

3. Alors que I'obduction s’est rapidement bloquée, la convergence qui s’est poursuivie a
été alors accomodée par la subduction du Makran (Sud Iran) encore actuelle.
Cette ophiolite offre un formidable lieu d’observation et d'étude de la lithosphere océa-
nique en permettant notamment de fouler sans effort le Moho, d'échantillonner des
roches mantelliques habituellement situées a plus de 10 kilometres de profondeur, ou
bien encore d'observer les structures interprétées comme d’‘anciennes chambres
Voir chapitre 12 magmatiques. Enfin, les lithosphéres obduites sont des marqueurs trés recherchés dans
§ 12.3.1 la reconstitution de la géodynamique passée, car de formidables témoins de planchers
océaniques aujourd’hui disparus ou en voie de I'étre.

» Collision continentale

Ce que vous avez vu au lycée

¢ La collision résulte de la convergence de deux lithospheres continentales. Elle fait suite
en général a une subduction et conduit a la formation d’une chaine de montagnes.

e Dans les Alpes franco-italiennes affleurent des roches qui contiennent des témoins
minéralogiques des conditions de pression et température d’une subduction. Il s’agit
d'éléments d'une ancienne lithosphére océanique subduite et ramenée en surface
(ophiolites). Dans les Alpes franco-italiennes affleurent des témoins de marges passi-
ves (sédiments, blocs basculés) et de crolte océanique non subduite (ophiolites).

e Les marges passives sont déformées et témoignent de la collision continentale. La
convergence est ici absorbée par la déformation des marges qui se raccourcissent et
s'épaississent, conduisant a la formation d’une chaine de montagnes. Les consé-
quences les plus visibles du raccourcissement et de I’épaississement de la croGte con-
tinentale sont :

— une topographie particuliere (des reliefs élevés associés a une racine crustale) ;
—des plis, des failles et des charriages.

C’est le dernier mode de convergence qui procede d’un phénomene géodynamique de tres
grande ampleur, I’affrontement de deux marges continentales lorsque les domaines océani-
ques qui s’étalaient entre elles ont été résorbés.
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Voir chapitre 12
et TP8 et 9

3.3

Comme les zones de subduction, les zones de collision sont des secteurs sismiquement actifs,
de large étendue, cependant que les foyers des séismes n’y sont pas profonds donc toujours
localisés dans 1’épaisseur de la crolite. Le magmatisme y est beaucoup plus discret et limité
pour I’essentiel a du plutonisme. La traduction morphologique la plus évidente de la collision
est la formation de chaines de montagnes.

La collision sera étudiée en détail avec I’exemple de la formation des Alpes franco-italiennes.
Certes, des épisodes de collision entre des arcs insulaires et une bordure continentale peuvent
étre identifiés dans le cortege des chaines péripacifiques (Rocheuses et secteur colombien des
Andes notamment), mais ce sont les chaines téthysiennes qui représentent le mieux la conver-
gence.

La dynamique de la lithosphére s’ exprime par des mouvements horizontaux et des mouvements
verticaux que le champ de gravité et la rotation de la Terre ne peuvent a eux seuls expliquer.
Comment les mouvements lithosphériques s’integrent-ils au fonctionnement de la machine
thermique que constitue la Terre et quelle place ont-ils dans la libération superficielle de son
énergie interne ?

DYNAMIQUE MANTELLIQUE ET CHALEUR INTERNE DE LA TERRE

Ce que vous avez vu au lycée

e Le flux de chaleur en surface est la manifestation principale de la libération de
I’énergie interne de la Terre. La chaleur interne a pour origine essentielle la désinté-
gration de certains isotopes radioactifs.

e La fabrication de la lithosphere océanique, la subduction et les mouvements des pla-
ques lithosphériques sont les manifestations d’une convection thermique a I'état
solide du manteau (transport de chaleur par mouvement de matiére). Les dorsales
océaniques traduisent des courants montants chauds de matériel du manteau. Les
plaques en subduction traduisent des courants descendants froids.

e Les points chauds marquent également la remontée ponctuelle vers la lithosphére
de matériel en provenance du manteau profond.

L’activité sismique et le volcanisme sont parmi les manifestations les plus expressives témoi-
gnant de la libération a la surface de la Terre d’une énergie interne. Ce ne sont pourtant pas les
formes les plus importantes de libération d’énergie a la surface du globe ; elles représentent a
elles deux approximativement une puissance équivalente 2 1 TW (térawatt soit 1012 W) pendant
que les roches de la lithosphere réalisent souvent de fagon tres discrete un transfert thermique
beaucoup plus conséquent au final, puisque la puissance du flux thermique global qui les
traverse est estimée a pres de 43 TW.

3.3.1 Les flux thermiques a la surface de la lithosphere et ses variations

L’idée d’une libération superficielle d’énergie interne sous forme de chaleur est étayée par de

nombreuses observations en sus du volcanisme comme :

* le rejet d’eaux chaudes a prés de 300 °C par de nombreuses sources hydrothermales au
voisinage des dorsales ; ce phénomene, méme s’il demeure caché le plus souvent a nos yeux
(exception faite des geysers en Islande), est quantitativement bien plus important que les
nombreuses émissions thermales en domaine continental (geysers 2 Yellowstone aux Etats-
Unis, sources d’eaux chaudes a pres de 80 °C a Chaudes-Aigues dans le Massif Central...) ;

* l’augmentation de température qui accompagne la descente dans un puits de mine (au cours
du cheminement dans les puits des mines de potasse en Alsace, la température augmente de
pres de 4 °C pour 100 m de dénivelé).
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Cette ressource renouvelable est susceptible d’étre valorisée dans le cadre du développementL

durable : il s’agit de la géothermie profonde (usine géothermique de Fresnes en région pari-
sienne par exemple et projet européen de Soultz en Alsace).

a) Expression du flux géothermique
Le transfert thermique qui conduit a la libération de chaleur en surface de la lithosphere
correspond presque partout a un processus diffusif qualifié également de conduction, ce qui
nous permet d’utiliser une loi liant le flux thermique superficiel au gradient géothermique ;
c’est la loi de Fourier :

® =-K.(dT/dz)
Le flux géothermique ® s’exprime en W.m2 et le coefficient de proportionnalité K ou conducti-
vité thermique du matériau (ici les roches) en W.m~1. K-1 ; dT/dz est le gradient géothermique
local en K.m~! ; le signe (-) traduit le fait que 1’énergie est perdue par le systéme.
Le gradient peut étre mesuré a la faveur de forages ou au sein de mines désaffectées, tandis que
K est évalué expérimentalement sur les échantillons rocheux prélevés sur le site de mesure du
gradient.

Remarque : Pour un granite et pour la moyenne des roches de la crofite continentale, K
est évalué a 2,5W.mL.K-! ce qui traduit leur caractere de « mauvais conducteur
thermique » au regard de matériaux comme le cuivre et le fer dont les conductivités sont
de 380 et 73 W.m~!.K-! respectivement.

b) Mesure et distribution du flux géothermique

En domaine océanique, compte tenu de la faible variabilité pétrographique de la crofite, la
mesure du gradient géothermique sur les 10 premiers metres de la couverture sédimentaire suffit
en général pour évaluer correctement le flux. En domaine continental, le gradient est générale-
ment évalué sur des profondeurs plus importantes (forages profonds, anciennes mines) pour
minimiser les fluctuations liées a la grande variabilité des roches crustales les plus superficielles
et s’affranchir des effets du flux solaire.

Toutes les données collectées sont rassemblées sur une carte globale du flux thermique (figure TP4.6,
cahier couleur p. 24). Il ressort de son observation le fait d’une distribution hétérogene du flux
géothermique sur Terre, et notamment dans les océans. Ceux-ci évacuent pres de 75 % de
I’énergie interne du globe, mais cette libération d’énergie tend a se focaliser au voisinage des
dorsales alors qu’en s’en éloignant le plancher océanique plus ancien est traversé par des flux
moindres et minimaux d’ailleurs dans les secteurs des fosses océaniques (figures 3.26 et 3.29).
D’autre part, sur les 31,5 TW libérés en surface des lithospheres océaniques, on évalue a 10 TW
la puissance évacuée par I’ensemble des circulations hydrothermales existant pres des axes des
dorsales océaniques.

En résumé, la principale forme de libération d’énergie interne a la surface de la lithosphére
correspond a un transfert thermique de type conduction, en grande partie réalisé au fond des
océans. Au total, la puissance interne libérée a la surface de la lithosphére est approximative-
ment de 43-44 TW. Quelle est son origine ?

3.3.2 Origines de la chaleur du globe

a) Radioactivité naturelle des roches

Les minéraux des roches sont formés de divers €léments chimiques. Parmi ces éléments, certains
disposent d’isotopes instables (souvent en raison d’un large excédent de neutrons par rapport
aux protons) radioactifs : ils se désintegrent au cours du temps et se transforment en noyaux
différents. Ces désintégrations s’accompagnent d’une diminution des énergies de masse de ces
éléments par libération de chaleur qui contribue a la chaleur interne de la Terre.

Cependant, quelques isotopes seulement sont responsables de la majeure partie de la libération
de chaleur associée a la radioactivité : ce sont deux isotopes d’uranium (233U et 235U), le
thorium (232Th) ainsi que le potassium (“°K) ; tous ont un comportement d’éléments alcalins.
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Figure 3.29 Flux de chaleur au travers des fonds océaniques pacifiques.

Aussi, du fait de leurs différences de composition, les roches et donc les différentes enveloppes
internes de la Terre ne contribuent pas de maniere équivalente a la libération de chaleur par
radioactivité. Le potentiel le plus fort en termes de libération d’énergie par radioactivité revient
aux granites (riches en éléments alcalins) ; leur potentiel énergétique est 150 fois plus élevé que
celui des péridotites et 30 fois plus élevé que celui des basaltes océaniques. Toutefois, en tenant
compte du volume total des différentes enveloppes, il ressort que le manteau a une puissance
totale de libération d’énergie par radioactivité d’environ 20 TW, auxquels on doit ajouter environ
6 TW de puissance pour la croiite continentale. Les puissances libérées par les crolites océani-
ques et par le noyau peuvent étre négligées, pour les premieres du fait de leur faible volume
cumulé, pour le second du fait de sa tres faible teneur en éléments radiogéniques.

b) Chaleur interne initiale et chaleur interne de différenciation
D’autres processus contribuent a la libération de chaleur par la Terre. Ce sont :

* la libération de 1’énergie primordiale d’accrétion du globe par suite du refroidissement des
matériaux terrestres profonds qui se poursuit encore actuellement du fait de la tres faible
conductivité thermique des roches : c’est la chaleur initiale (encore appelée primordiale) ;

* des changements d’état, telle la cristallisation du noyau solide aux dépens du noyau liquide ;
dans ce dernier cas, a la puissance libérée au cours du changement d’état s’ajoute celle due a
la diminution d’énergie gravitationnelle du fait de la contraction des matériaux dans la
graine : c’est la chaleur dite de différenciation.

En résumé, les différents processus fournissant la chaleur interne de la Terre (tableau 3.3), tels
qu’on les imagine, ont des puissances dont la résultante est approximativement égale a la puissance
globale libérée en surface. La Terre apparait donc comme un systeme stationnaire qui libere en
surface une quantité de chaleur semblable a celle qu’elle a recue et qu’elle produit en profondeur.
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TABLEAU 3.3 SOURCES DE CHALEUR DANS LA TERRE ET CONTRIBUTION A LA PUISSANCE TOTALE LIBEREE EN SURFACE. |

Source de chaleur Puissance (TW)
Radioactivité du manteau actuel et des croUtes 26
Radioactivité du noyau 0ai1
Chaleur initiale 12,3
Chaleur de différenciation 4,7
Total 43 a44

3.3.3 Modes de transfert de la chaleur au travers de la Terre

Une couche de matiere chauffée a sa base et refroidie a son sommet est le siege d’échanges
d’énergie par transfert thermique. Deux types de transfert thermique sont possibles dans ce type
de situation, la conduction et ’advection associée a une convection des matériaux.

a) Premiere forme de transfert thermique : la conduction

En conduction, le transfert thermique se réalise de proche en proche par échange d’énergie ciné-
tique de particules voisines dont les vitesses d’agitation sont différentes et ce sans mouvement
global (macroscopique) de la matiere qui le subit.

La conduction est un transfert de type diffusif et concerne tout d’abord la lithosphere. Flux et
gradient sont alors liés par la conductivité thermique du matériau (application de la loi de
Fourier, § 3.3.1a). Ce mode de transfert thermique n’est cependant pas envisageable pour
I’ensemble du globe (encart 3.14). Il doit donc exister un autre moyen, plus efficace, pour
assurer des transferts thermiques au sein du manteau sous-lithosphérique.

Pourquoi I'hypothése d'un manteau globalement conductif
n’est-elle pas satisfaisante au regard de nos connaissances ?

La puissance émanant du manteau, lithosphére continentale exclue, ainsi que du noyau,
et transmise a la lithosphére peut étre évaluée a 13 mW.m2 tandis que, pour la pérido-
tite, on estime la valeur de la conductivité K a 2,5 W.m~1.K-".

Ceci conduit a évaluer un gradient géothermique dans le manteau voisin de 5,2 K.km-'.
Partant d'une base de lithosphére a 150 km de profondeur et a 1 300 °C, cela projette-
rait une température de 11 700 °C a 2 150 km de profondeur. Cette hypothése conduc-
tive n’est donc pas satisfaisante car, a cette température et malgré la pression qui regne
a de telles profondeurs, la péridotite serait entierement fondue : cela remettrait en
cause le modele structural du chapitre 2 établi sur des données sismologiques et propo-
sant un état solide dans tout le manteau.

La conduction n’est cependant pas réservée a la lithosphere ; c’est une modalité de transfert ther-
mique que 1’on retrouve également a forte profondeur entre couches non miscibles, dans la
couche D”’et peut-étre dans la zone de transition entre manteau supérieur et manteau inférieur,
deux entités difficilement miscibles en raison de leurs différences de viscosité voire de densité.
b) Seconde forme de transfert thermique : I'advection associée a la convection des matériaux
La convection correspond pour sa part a la mise en mouvement macroscopique de la matiere : le
matériau échauffé a sa base et devenu plus léger monte le long de colonnes. Au cours de ce
déplacement, le matériau réalise peu de transfert d’énergie en raison de la vitesse d’ascension
toujours largement supérieure a la vitesse de diffusion latérale de la chaleur. Arrivé au sommet,
le matériau s’étale et réalise I’essentiel du transfert d’énergie par conduction vers 1’entité qui le
surmonte ; refroidi et devenu plus lourd, le matériau redescend alors. Ces divers mouvements
constituent des cellules de convection.
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Bien sfir, dans un tel schéma, le sommet de la couche convective ne regoit pas partout la méme
quantité de chaleur des niveaux plus profonds et il peut étre intéressant de revenir alors sur les
fortes disparités du flux de chaleur en surface de la lithosphere océanique (figure 3.29). Ces
dernieres permettent de formuler des a présent 1I’hypothese de I’existence de systemes convectifs
dans le manteau profond (encart 3.15).

Flux de chaleur a la surface du plancher océanique
et hypothése convective pour le manteau

La lithosphere océanique dispose d'une conductivité thermique relativement homogene
sur toute sa largeur ; on peut supposer qu’elle ne produit pas de chaleur et ne libére en
surface que ce qu’elle recoit a sa base définie approximativement par l'isotherme
1 300 °C. Les disparités de flux de surface peuvent ainsi étre interprétées en termes de
conduction comme le reflet de fortes variations latérales du gradient thermique donc
de profondeur de I'isotherme 1 300 °C soit d’épaisseur de la lithosphére.

En supposant une libération de chaleur relativement homogene dans tout le manteau,
un apport homogeéne a sa base de chaleur du noyau et une conductivité constante pour
toute la péridotite, on peut conclure au transfert thermique latéralement inhomogene
au sommet de l'asthénospheére : cela tend a réfuter un schéma conductif pour le
manteau et a privilégier un modele convectif.

La convection est donc, avant toute chose, un mouvement de matiere initi€ par un contraste de
densité ici d’origine thermique. Certains auteurs distinguent la convection (transfert de matiere)
des transferts thermiques qu’elle réalise entre la base et le sommet de la couche convective (et
réversiblement) et qu’ils nomment I’advection : cette distinction sera reprise plus tard au
moment de modéliser les transferts thermiques depuis les profondeurs de la Terre jusqu’a sa
surface (figure 3.33).

Mais le manteau entierement solide est-il susceptible de convecter ? Les conditions propices a
I’établissement d’un régime convectif au travers d’une couche thermique sont présentées dans
I’encart 3.16.

Conditions nécessaires a l'instauration q
d’un régime convectif dans une couche thermique

Pour que la convection démarre et s’installe dans un milieu limité par une surface ther-
mique supérieure froide et une surface thermique inférieure chaude (figure 3.30), il
faut notamment que le matériau qui dispose d’'un avantage densitaire pour entamer
une ascension ne le perde pas au cours d’échanges de chaleur avec son environnement.
Il faut par ailleurs que la poussée d’'Archimede qui I'anime soit capable de vaincre les
forces de frottement qui le freinent donc que son volume soit conséquent. Le nombre
de Rayleigh est un quotient qui permet d’estimer la part respective des paramétres
favorables (au numérateur) et défavorables (au dénominateur) de la convection :

Ra=(g.o.p.e3.AT)/(x.n),

avec g l'intensité de la pesanteur, « le coefficient de dilatation thermique, p la masse
volumique du matériau, e la taille du volume qui convecte, AT I’écart de température au
travers de la couche thermique, « (kappa) la diffusivité thermique et n (éta) la viscosité
dynamique du matériau.

Pour que la convection s’enclenche dans un matériau, le nombre de Rayleigh doit étre
supérieur a 2 000. Il apparait des lors qu’un objet de grand volume (e) et de faible diffu-
sivité thermique (k) a plus de chance de convecter qu’un objet de petit volume et de
forte diffusivité thermique ; c’est le cas pour le manteau péridotitique.
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La convection peut enfin se réaliser de maniere laminaire ou turbulente ; un nombre
permet d’'évaluer la tendance d'un systéme convectif a adopter plutét I'un ou plutét
I"autre régime, c’est le nombre de Reynolds que I'on peut exprimer par son ordre de gran-
deur en puissance de 10, soit 107; lorsque n est négatif, cela correspond plutét a des
mouvements laminaires ; pour n > 1 les mouvements sont davantage turbulents.
Libération de chaleur
To U A A A A A SURFACE « FROIDE »
pente|du géotherme A
adiabatique
Grad(ad) . .
la convection amorcée
est donc viable
I'ascension peut
se poursuivre
le volume dV conserve une
température supérieure a
. celle de son environnement,
sa température s’est abaissée de dT(A) =dz.Grad T donc son avantage densitaire
et devient égale a cellede son environnement ’
il perd son avantage densitaire et se bloque sa temperatu're
pente du évdlution s’est abaissée
géotherme de VB de dT(B) = dz.Grad(ad)
géologique
Grad T / remontée initiale du volume V
la convection d’une hauteur dz
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profondeur + + 4 + *
Réception de chaleur
Cas A : Faible volume Cas B : Grand volume
et (ou) diffusivité thermique et (ou) diffusivité thermique

élevée, Ra <2000 faible, Ra > 2000

Figure 3.30 Gradient thermique et déclenchement de la convection
dans un milieu homogéne chauffé a sa base et refroidi a son sommet.

Lorsqu’un volume situé a la base de la couche étudiée entame une remontée suffisamment rapide d'une
hauteur h pour ne pas échanger de chaleur, il subit alors une décompression adiabatique qui abaisse sa tempé-
rature de dT = gradT,q.h, gradT,4 correspondant au gradient adiabatique du matériau.

Dans le cas A, si le volume qui remonte est cependant trés petit, et(ou) si le matériau dispose d'une diffusivité
élevée, la détente ne se fait pas en conditions adiabatiques, et le volume considéré acquiert rapidement la tempé-
rature de son encaissant : il a perdu tout avantage densitaire et s'immobilise; la convection n’est pas viable.

Dans le cas B, si le volume est suffisamment important et(ou) si la diffusivité thermique est faible, la détente peut
étre considérée comme quasi adiabatique et la baisse de température du volume en mouvement est moins
importante que la baisse de température dans |'encaissant : le volume conserve donc une température supé-
rieure a celle de son environnement et I'avantage densitaire lui permet de poursuivre son ascension.

L’évaluation du nombre de Rayleigh pour le manteau sous-lithosphérique conduit a des valeurs
de I’ordre de 107 a 108, ¢’est-a-dire trés supérieures a 2 000 : la péridotite mantellique peut donc
convecter. De plus, la trés forte valeur du nombre de Rayleigh (trés supérieur également a 109)
caractérise plutot une convection au cours de laquelle tres peu de diffusion thermique accom-
pagne les mouvements verticaux de sorte qu’ils peuvent étre pleinement considérés comme
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profondeur

quasi adiabatiques (quasiment sans transfert thermique vers I’encaissant). Cela correspond pour
la péridotite & un gradient adiabatique de 0,3 K.km~1. Par ailleurs, le nombre de Reynolds n est
de -9, ce qui caractérise nettement des mouvements laminaires.

Remarque : Pour le noyau externe liquide que 1’on considere aussi comme convectif et
dont les mouvements sont a ’origine du champ magnétique terrestre, le nombre de
Reynolds n est évalué a 3, caractérisant ainsi une convection turbulente.

La valeur du gradient adiabatique est suffisamment faible pour résoudre le probléme soulevé
précédemment (encart 3.14 — température de 1 900 °C et non plus 11 700 °C a 2 150 km de
profondeur) et pour ne pas remettre en cause le caractere solide de la péridotite mantellique.

Le comportement convectif du manteau supérieur et inférieur est donc assimilable a celui d’un
liquide a I’échelle des temps géologiques : ceci doit nous rappeler les modeles isostatiques
présentés précédemment qui s’appuient sur I’hypothese d’un équilibre de type hydrostatique
entre un solide (la lithosphere) et un « fluide » (I’asthénosphere).

Cependant le manteau differe d’une couche thermique simple (chauffée a sa base et refroidie a
son sommet) ; il présente certes une surface sommitale émettrice d’énergie en direction de la
lithosphere et une surface basale réceptrice d’énergie du noyau méme si c’est en faible quantité
mais surtout il libere une importante quantité d’énergie dans tout son volume (pres de 50 % de
I’énergie totale dissipée par la Terre et ce malgré la faible concentration d’éléments radioactifs).
Dans ce cas, le nombre de Rayleigh s’exprime sous une forme légerement différente qui tient
compte de ce chauffage interne ; nous n’en préciserons rien sauf les calculs montrant que le
manteau peut d’autant mieux convecter.

Dans ce cas également, les mouvements les plus actifs sont les descentes de matériaux refroidis
en surface par la diffusion d’énergie (large surface et fort contraste thermique) tandis que les
courants ascendants actifs, ¢’est-a-dire créés par échauffement basal, sont peu nombreux du fait
de la faiblesse de la chaleur du noyau a diffuser et de la surface d’échange réduite ; a part quel-
ques remontées actives alimentant certains points chauds, la plupart des ascendances sont consi-
dérées comme passives car elles semblent plutdt compenser les descentes qui provoquent en
retour ces ascendances (figure 3.31).

Libération de chaleur vers la lithosphere

o T>To A A A A o A

pente du
géotherme =
Grad T
.3 - 0.5 °C/km

Remontée passive
compensant la divergence

Descente active Descente active

CHAUFFAGE INTERNE
PREPONDERANT

\ Remontée active

Remontée passive
compensant les descentes

sous forme diapirique
A A A A

Faible réception de chaleur en provenance du noyau

Figure 3.31 Convection dans un milieu présentant un échauffement interne prépondérant.
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Au final, il existe deux grandes modalités organisant les transferts thermiques dans les enve- t_
loppes solides de la Terre : des transferts diffusifs, par conduction, et des transferts advectifs
associés a des mouvements convectifs. Comment peut-on repérer voire modéliser les courants de
convection dans le manteau ?

o) Repérage des courants de convection dans le manteau

Il est possible d’accéder indirectement a la structure thermique du manteau via les données de
la tomographie sismique qui permettent d’élaborer des modeles convectifs pour le manteau
(encart 3.17).

Remarque : La modélisation analogique ou numérique est une autre approche qui permet
de mieux comprendre certaines images de tomographie sismique.

La tomographie sismique de la Terre : un scanner permettant
de repérer les cellules de convection du « manteau » K

La tomographie sismique peut étre assimilée a un scanner pour la Terre.

En disposant de nombreuses données sismiques, il est possible de calculer la vitesse de
propagation de I'onde sismique P (mais aussi S) pour chaque endroit du globe situé a une
profondeur donnée. On peut alors comparer cette valeur locale Vp (ou Vg) a celle
présentée par le modéle sismologique a symétrie sphérique de la Terre (PREM) soit Vpgrew-
Les écarts relatifs entre ces valeurs soit AVp = (Vp — Vpgem)-100/iprem appelés anomalies
sont exprimés en pourcentage. Ces anomalies (quelques % tout au plus) sont rassem-
blées et représentées sous forme d'images telles les figures TP2.7 et TP4.12, et interpré-
tées en termes de variations de la température par rapport a celles qui caractériseraient
le secteur étudié dans le modele sphérique de Terre :

e les zones plus lentes sont interprétées comme étant plus chaudes donc moins denses et
par conséquent ascendantes dans une enveloppe convective ;

e les zones plus rapides sont interprétées comme plus froides et plus denses donc
descendantes dans une enveloppe convective.

Les images de tomographie sismique permettent seulement de localiser des mouve-
ments de remontée ou de descente dans le manteau. Elles ne permettent pas, a priori,
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orientation du grand axe frontiere de plaques
des cristaux d'olivine

Figure 3.32 Orientation des cristaux d’olivine a 200 km de profondeur ;
cette orientation est censée refléter la direction (mais pas le sens) du fluage
horizontal du manteau a cette profondeur.
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Voir TP4,
figure TP4.12

Voir chapitre 2,
§2.4.3b

Voir « MORB »
chapitre 5, § 5.1

Voir « OIB »
chapitre 5, § 5.3

de dessiner entiérement des boucles convectives en complétant les mouvements verti-
caux par des mouvements horizontaux car nombre de secteurs ne présentent pas de
contrastes thermiques suffisamment marqués pour étre décelables par cette technique.
Cependant, il existe une variante a la tomographie décrite : elle s’intéresse aux anoma-
lies de vitesse des ondes P dans les différentes directions de I'espace a une méme profon-
deur. Les faibles écarts qui sont ainsi évalués a chaque endroit, pour les différentes
directions du plan horizontal, sont interprétés en termes de variations de I'orientation
des grands axes des cristaux d'olivine dans le manteau, les ondes se propageant plus
rapidement selon la direction du grand axe du cristal que dans la direction du plus petit.
Dans un secteur du manteau, des anomalies positives de vitesse selon une certaine direc-
tion sont attribuées a des orientations paralléles de tous les grands axes des cristaux
d’olivine ainsi disposés par leur mouvement a |'état solide dans cette méme direction.
Dans ce type d'étude seulement, les fluages horizontaux du manteau peuvent étre
modélisés (figure 3.32). lls se corrélent globalement aux mouvements des plaques dans
ce cas.

Les images de tomographie sismique permettent de modéliser la structure convective du manteau.
Leur exploitation montre que :

sous les dorsales, 1’asthénosphere présente des vitesses de propagation des ondes sismiques
ralenties par rapport a celles prévues dans le modele PREM ; ceci laisse supposer que, a
I’aplomb de ces dorsales, 1’asthénosphere est localement plus chaude que la normale et
animée de mouvements ascendants ;

dans le prolongement des plans de Wadati-Benioff, le manteau présente des vitesses de propa-
gation des ondes sismiques accélérées par rapport a celles prévues dans le modele PREM ;
ceci traduit le fait que le manteau y est localement plus froid que la normale et signe donc le
prolongement de la subduction en profondeur au coeur du manteau.

Remarque : Sous les dorsales, sauf en des endroits tres particuliers, comme I’Islande qui
coincide également avec un point chaud, les anomalies de vitesse détectées par tomogra-
phie sismique demeurent assez superficielles (de I’ordre de —200 a =300 km) et sont rare-
ment ancrées dans le manteau inférieur. En revanche, dans le prolongement des zones de
subduction, tous les cas de figure existent ; sous certaines, les anomalies de vitesse s’ arré-
tent au voisinage de 670 km de profondeur donc a la limite manteau supérieur - manteau
inférieur, alors que sous d’autres elles se prolongent jusqu’a la base du manteau.

Concernant la stratification éventuelle du manteau convectif suggérée par les discontinuités
sismiques et pétrographiques, le probleme est maintenant de savoir si le manteau se comporte
comme une seule couche convective ou en deux couches superposées séparées par une couche
diffusive intermédiaire (figure 3.33) voire en un modele intermédiaire.

(a) Le schéma a 2 couches superposées est intéressant pour rendre compte des données
suivantes :

les transitions minéralogiques du manteau vers 670 km de profondeur s’accompagnent d’un
changement de viscosité qui peut étre per¢u comme un €ventuel obstacle au mélange du
manteau supérieur avec le manteau inférieur ;

I’étude des magmas émis aux dorsales et par les volcans de points chauds suggere 1’existence de
différences dans la géochimie des péridotites fertiles donc des réservoirs différents (sommet de
I’asthénosphere pour les MORB, manteau inférieur pour un certain nombre d’OIB) ;

Iactivité sismique ne transgresse pas la profondeur limite de 670 km comme si les panneaux
lithosphériques subduits dans le manteau ne pouvaient prolonger leur chute plus en profondeur.

Ces arguments sont plus ou moins réfutés par des modélisations analogiques et numériques qui
montrent que la prise en compte d’une transition minéralogique endothermique (saut de densité
retardé) dans le manteau vers 670 km de profondeur n’empéche pas une convection en une seule
couche, bien au contraire, et surtout par les données de la tomographie sismique.
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Figure 3.33 Deux modeéles convectifs pour le manteau terrestre
et transferts de chaleur interne associés : convection a deux couches (a) et a une couche (b).
Dans les deux modeles proposés, le transfert vertical de chaleur entre la base du manteau et la lithos-
phére se réalise principalement par advection accompagnant les mouvements convectifs ascendants.
Dans le cas du modéle a deux étages convectifs, la conduction opére entre les deux étages convectifs
puis entre I'étage convectif supérieur et la lithosphére. Dans le cas d’une convection a une couche, la
conduction n‘opére qu’entre le sommet de la couche convective et la lithosphére.

(b) 1l existe donc des arguments plutot favorables a I’existence d’une circulation convective
en 1 couche : les données de la tomographie sismique révelent de plus en plus que certaines
subductions se prolongent jusqu’a 2 500 km de profondeur ou plus tout en conservant leur
contraste thermique avec 1’encaissant a toute profondeur ; les panneaux plongeants sont néan-
moins souvent freinés vers 670 km vu le changement trés net d’inclinaison voire 1’épaississe-
ment. Quant a la disparition des séismes au-dela de 670 km, elle peut s’interpréter comme le
franchissement d’un seuil thermique supprimant toute possibilité de rupture.

Au final, la conception actuelle est plutot celle d’un schéma convectif hybride fondée sur la
possibilité en fonction des endroits et du moment de fonctionner plutdt en une couche ou plutdt
en deux. La convection en une couche parait pratiquement de regle partout ou il y a subduction
notable, cantonnant alors la convection a deux couches aux régions adjacentes.

Ce régime serait par ailleurs intermittent car il semble actuellement impossible d’imaginer la
convection mantellique sous forme de mouvements réguliers. Les modélisations analogiques et
numériques incitent a penser que le dispositif & 2 couches est susceptible de générer un état
mécanique instable au niveau de la discontinuité de 670 km en raison des contrastes thermiques
qui s’y créeraient. Il se produirait en effet une évolution opposée entre un manteau supérieur
bien convecté donc a refroidissement efficace, et un manteau inférieur isolé par la couche limite
conductrice donc évacuant assez mal sa chaleur ce qui I’amenerait a se réchauffer. L’alourdisse-
ment de la base du manteau supérieur et le réchauffement conjugué du toit du manteau inférieur
déstabiliseraient alors la couche limite jusqu’a provoquer sa rupture au cours d’épisodes
« catastrophiques » d’avalanches de matériaux froids du manteau supérieur dans le manteau
inférieur. Cette intrusion serait source de courants en retour de matiere chaude dans le manteau
supérieur qui effaceraient alors le fort contraste thermique a 670 km, permettant un retour au
régime a 2 étages, 1’avalanche cessant par ailleurs suite a la rupture du panneau plongeant.
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Les choses ne sont donc pas tranchées et il est important d’intégrer en permanence de nouvelles

données afin de remettre en cause ou d’affiner notre vision actuelle.

Au final, la tectonique des plaques ne peut pas étre dissociée de 1’animation convective du

manteau :

* Les subductions qui acquierent toujours leur autonomie gravitaire (force de traction de la
plaque) des lors qu’elles disposent d’un panneau subduit suffisamment développé sont asso-
ciées a des mouvements de descente du manteau qui se prolongent d’ailleurs souvent dans le
manteau inférieur alors que 1’objet « lithosphérique » est devenu asismique ;

* Les dorsales sont des lieux dont la divergence est entretenue au moins en partie par la thermo-
subsidence qui conduit la jeune lithosphere océanique, qui se refroidit et s’alourdit, a glisser
de part et d’autre du dome asthénosphérique (le terme de « poussée a la dorsale » semble
maladroit au regard des contraintes extensives dont la jeune lithosphere est I'objet a ce
niveau). Les remontées convectives qui ont lieu a I’aplomb des dorsales sont a 1’origine de la
formation des magmas qui contribuent a I’accrétion océanique ;

 Entre leurs frontieres, les plaques pourraient enfin étre entrainées par les frottements visqueux
du manteau asthénosphérique au contact de la base de la lithosphere (il y aurait couplage
mécanique dans ce cas).

Ce couplage partiel entre dynamique profonde et dynamique lithosphérique est illustré par la
figure 3.34.

La mise en place d’un modeéle décrivant le fonctionnement de la machine thermique que cons-
titue la Terre ne serait pas compléte sans proposer, aux cotés des diverses modalités qui contri-
buent a la libération superficielle de sa chaleur interne, une structure thermique pour le globe.
C’est a ce dernier objectif que le paragraphe suivant est consacré.

3.3.4 Ftablissement du géotherme

Le géotherme est le profil de température a I’intérieur du globe terrestre (figure 3.35), ¢’est-a-
dire la fagon suivant laquelle la température évolue avec la profondeur. C’est avant tout un
modele car :

* le gradient géothermique conductif calculé en sub-surface n’est pas une constante extrapolable
en profondeur en raison des différences de production d’énergie des crofites et du manteau
lithosphérique d’une part, du caractére convectif du manteau non lithosphérique d’autre part ;

* lamesure de la température a I’intérieur du globe est a priori impossible au-dela des profondeurs
atteintes par les forages les plus profonds (ceux-ci n’excédant pas la douzaine de kilometres).

Il complete le modele PREM a symétrie sphérique proposé pour la Terre au terme du chapitre 2 car
son élaboration fait abstraction de toutes les variations latérales susceptibles d’exister en fonction
des contextes géodynamiques et peut étre menée en exploitant plusieurs catégories de données.
Ce sont tout d’abord des mesures de température pres de la surface qui permettent de proposer
un gradient géothermique proche de 30 °C par kilometre d’enfoncement ; ceci permet de tracer
la pente a I’origine du géotherme.

Figure 3.34 La machine thermique Terre : tectonique des plaques et couplage »
avec la dynamique convective du manteau.

Dans ce schéma, les lithosphéres océaniques disposent de forces propres susceptibles de les mettre en
mouvement : ce sont des forces gravitaires ou forces de volume liées a I'augmentation de densité de la
lithosphere de part et d'autre des dorsales et au poids du panneau subduit, forces non compensées par
la poussée d'Archiméde exercée par I'asthénosphére. Ces forces sont notées respectivement Fyq et F,.
La mobilité horizontale des dorsales peut étre facilitée ou freinée par les frottements visqueux entre la
base de la lithosphere et I'asthénosphére convective qui constituent la force de couplage (Fco). Le
mouvement de subduction en revanche est toujours géné par la résistance (Fge) qu’opere le milieu
asthénosphérique visqueux a la pénétration de la lithosphére et par la résistance a la flexion ainsi que
les frottements entre les deux plaques qui s'affrontent (F.¢). Les mouvements convectifs du noyau
externe ne sont pas figurés.
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Voir chapitre 10,
figure 10.30

Ce sont ensuite des données indirectes tirées de I’exploitation des modeles structuraux, minéra-
logiques et chimiques €laborés pour la Terre ; certaines de ces données constituent ainsi des
points d’ancrage (tableau 3.4) du géotherme.

* La température a la base de la lithosphere : elle est proche de 1 600 K (environ 1 300 "C)

pour une épaisseur de lithosphere estimée a 100 km et correspond au changement de compor-

tement mécanique de la péridotite qui de solide plastique devient solide fluante.

Les expériences de minéralogie menées sur les matériaux péridotitiques (olivine, pyroxénes

pour I’essentiel) permettent de proposer des températures auxquelles ces minéraux subissent

des transitions de phase capables de rendre compte des sauts de vitesse constatés vers 400 et
vers 670 km de profondeur pour le manteau :

— le premier saut situé vers 400 km de profondeur peut étre interprété comme une transition
olivine a structure de nésosilicate - olivine a structure de spinelle qui, a cette profondeur (a
la pression équivalente), exige une température proche de 1 750 K ;

— le second saut majeur, situé vers 670 km de profondeur et interprété comme la transition
olivine a structure de spinelle - perovskite, suppose quant a lui une température proche de
1900 K £ 100 K aux profondeurs ou il se réalise.

De méme pour le noyau, la température de changement d’état (solide-liquide) pour I’alliage
de fer-nickel retenu est évaluée approximativement a 5 000 K = 1 000 K.

La prise en compte des couches convectives de la Terre : en cas de convection d’un maté-
riau péridotitique a faible diffusivité thermique, le gradient géothermique minimum est
obligatoirement le gradient adiabatique pour le matériel considéré soit 0,3 *C.km~! ; des
estimations plus précises tenant compte des données sismiques fournissent une fourchette
entre 0,3 °C.kmet 0,5 °C.km-1. De méme, pour le noyau externe, le gradient adiabatique
est de I'ordre de 0,5 °C.km-!. C’est ainsi que I’on peut tracer, pour le manteau, le
géotherme par extrapolation aux plus faibles et aux plus fortes profondeurs des valeurs aux
différents points d’ancrage.

Pour le noyau, on extrapole aux plus faibles profondeurs (sans aller au-dela de 2 900 km de
profondeur toutefois), la valeur obtenue a 5 150 km. Au dela, dans la graine solide qui se
comporte comme une couche conductrice, le gradient thermique est beaucoup plus faible que
dans les couches conductrices supérieures car le fer est un tres bon conducteur et les sources de
chaleur se raréfient a tres grande profondeur.

TABLEAU 3.4 PRINCIPAUX POINTS D'ANCRAGE ET TEMPERATURES LE LONG DU GEOTHERME.

Profondeur ) , . Température
(km) Nature de I'ancrage Type d’extrapolation R

100 Limite lithosphere -asthénosphére - 1600 + 50

400 Transition olivine - olivine a structure - 1750 + 50

de spinelle
670 Transition olivine a structure - 1900 + 100
de spinelle - perovskite

2700 - A partir de I'ancrage 2500 a 3 000

a 670 km, en utilisant
le gradient adiabatique
pour la péridotite

2900 - A partir de I'ancrage 3500 a 4800

a 5150 km, en utilisant

le gradient adiabatique
pour I'alliage Fe-Ni

5150 Température de changement d’'état - 4800 + 1 000
d’un alliage Fe-Ni, aux pressions
envisagées
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Remarque : L’imprécision sur les valeurs estimées de la température augmente avec la
profondeur a I'intérieur de la Terre. Ceci est dii aux incertitudes relatives a 1’estimation
des températures aux différents points d’ancrage, et également aux incertitudes relatives
a I’organisation convective du manteau ; pour ce dernier point, alors qu’un modele en une
couche convective permet d’adopter un gradient adiabatique uniforme dans tout le
manteau, un modele en deux couches suppose une couche d’échanges diffusifs vers
670 km de profondeur et diminue du méme coup le gradient thermique au sein de la
couche thermique diffusive que constitue la couche D ».

L'essentiel Mots-clés
L’analyse de la surface de la Terre révele des aspects multiples de sa forme et de e Accrétion océanique
sa dynamique : sa topographie au travers des reliefs continentaux et océaniques, * Advection o
la carte des ages de sa surface rocheuse, sa surface océane « statique » ou géoide, * Altimétrie satellitaire

e Anomalie a I'air libre

e Anomalie de Bouguer

e Anomalie magnétique

e Chaleur de différenciation

la carte du flux géothermique a sa surface, la carte des mouvements affectant la
lithosphere... sont autant de « visages » de sa surface qui illustrent tous I’idée de
planete dynamique.

Les mouvements des plaques, fragments rigides lithosphériques évoluant a la o @relleur el

surface de 1’asthénosphere plus ductile, sont des conséquences liées a une libé- e Chaleur interne

ration d’énergie interne sous forme de chaleur par mouvements de convection e Cinématique absolue
qui animent I’ensemble du manteau a 1’état solide et transferent ainsi la chaleur e Cinématique finie
primitive et produite en profondeur vers la surface. Les mouvements relatifs e Cinématique instantanée
des plaques (divergence, convergence, coulissage) sont a 1’origine de contextes * Collision

e Conduction

géodynamiques tres diversifiés a leurs frontieres ; cependant, chaque catégorie 3
e Convection

de frontieres présente des signatures topographique, pétrographique, sismotec- e
tonique et gravimétrique caractéristiques de sorte que le géologue peut tenter e Corrections gravimétriques
de reconstituer la géodynamique lithosphérique actuelle et ancienne (le décou- « Coulissage

page de la lithosphere en plaques et leurs mouvements ont changé au cours du e Divergence

temps) en utilisant certaines d’entre elles (les signatures pétrographique et e Dorsale

tectonique surtout). * Faille transformante
Les mouvements horizontaux des plaques lithosphériques sont aussi a 1’origine * Frontiere de plaques
de modifications locales verticales de la structure lithosphérique (amincisse- * Géodesie

ment, épaississement) susceptibles de modifier 1’équilibre isostatique auquel est : ggo;ﬂe

soumise cette enveloppe en raison du comportement de « liquide » de 1’asthénos- . G?ao dieirg Ziaba (e
phere au long terme : les mouvements verticaux de la lithosphere ainsi engendrés e Gradient conductif
(subsidence, orogénese) permettent un retour a de nouveaux équilibres. Cepen- « Gradient géothermique
dant, cette dynamique verticale peut aussi avoir d’autres causes, plus externes e Gravité

celles-ci, telles des surcharges ou des décharges sédimentaires ou glaciaires. e Isostasie

La dynamique interne de la Terre est complexe et tout juste peut-on élaborer des e Isotope

modeles simplificateurs reflétant notre conception de son fonctionnement a * Mécanisme au foyer
I’heure actuelle. Ces modeles évolueront, changeront sans que cela ne doive * Pesanteur

nous perturber : 1’essentiel reste toujours dans la distinction a faire entre modeles : IE:)aig;Jihau d

et données et dans le respect prioritaire apporté a ces dernieres. « Pole eulérien de rotation
Mais la dynamique de la Terre, ce sont aussi le magmatisme, les déformations e Obduction

des roches, la formation des chalnes de montagnes, ou bien encore I’altération,
I’érosion et la dynamique sédimentaire : tous ces processus qui tirent leur
énergie de I'intérieur de la Terre ou du Soleil participent au remodelage perma-
nent de la surface terrestre et seront abordés dans les chapitres suivants.

Ondulations du géoide
Radioactivité naturelle
Rift

Rifting
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Attention

Ne confondez pas les anomalies du géoide et les anomalies gravimétriques
(§ 3.1.1b).

Les mouvements verticaux de la lithosphere ne sont pas tous dus a des retards
a I’équilibre isostatique ; un certain nombre d’entre eux releéve notamment a
des déséquilibres thermiques qui se résorbent suffisamment lentement pour
que I’on puisse admettre que 1’équilibre archimédéen est toujours satisfait.
L’accrétion n’est pas toujours symétrique de part et d’autre d’une méme
dorsale et le taux d’expansion varie également le long de la dorsale ; I’expan-
sion est d’autant plus faible que I’on s’intéresse a des secteurs situés pres des
poles de rotation relative des deux plaques, et elle est d’autant plus élevée que
I’on se rapproche de 1’équateur eulérien propre au mouvement relatif des deux
plaques.

Convergence et compression ne sont pas synonymes : I’un traduit le mouve-
ment relatif de deux plaques — convergence —, I’autre 1’état de contraintes au
sein de ces plaques. Ainsi, suivant le type de convergence et la structure
lithosphérique locale, il est tout a fait possible de trouver des secteurs a
contraintes extensives dans des zones de convergence (flexion d’extrados de
la plaque océanique au front de sa subduction, Altiplano bolivien).

L’énergie interne du globe n’augmente pas par libération de chaleur interne en
provenance des €léments radioactifs : d’une part, celle-ci correspond a une
énergie initialement contenue dans les éléments radiogéniques, d’autre part le
globe libere en surface une chaleur supérieure a celle qu’il produit en profon-
deur via ces €léments. La différence représente d’ailleurs la libération d’une
part de la chaleur initiale accumulée au moment de la formation de la Terre et
a priori non totalement évacuée a ce jour.

CHAPITRE ‘ ‘

-

Mots-clés (suite)

e Subduction
e Subsidence
e Tectonique des plaques
e Tomographie sismique
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4.1

4.2

4.3

Différentes expressions
du magmatisme

Fusion partielle

d'une roche mére:
exemple de la péridotite
mantellique

Extraction et ascension
des magmas

CHAPITRE C.l.

Introduction

La Terre est une planete active. Une des manifestations les plus expressives de
cette activité, le volcanisme, consiste en 1I’émission de laves, de gaz et de projec-
tions plus ou moins importantes a la surface de la lithosphere, lesquelles témoi-
gnent de la remontée vers la surface de magmas formés en profondeur.
Cependant ceux-ci peuvent tres bien interrompre plus ou moins précocement leur
remontée et s’immobiliser en profondeur pour y subir un refroidissement plus
progressif : ces magmas alimentent alors un autre processus magmatique nommé
plutonisme.
Nous rappellerons dans un premier volet les caractéristiques de ces deux grandes
modalités du magmatisme.
Un bref retour vers le chapitre 2 consacré a la structure interne du globe terrestre nous
permet de poser un premier probleéme. Mis a part le noyau externe, l'intérieur du
globe est constitué de matériaux solides. L'obtention d’un magma qui ne peut
provenir du noyau pour des raisons de composition non compatible avec la chimie des
laves en surface suppose donc un processus de fusion au sein des enveloppes solides.
* Quels sont les lieux et les matériaux sources de magmas en profondeur ?
e Comment envisager leur fusion alors qu’il s’agit de mélanges de minéraux et
non de corps purs ?
L’étude des laves (compositions chimiques, températures d’émission, enclaves
éventuelles) et les travaux de laboratoire (analyse de la fusion de divers matériaux
sources) permettent d’apporter des éléments de réponses a ces questions et de modé-
liser des processus inaccessibles a 1’observation directe, la fusion et I’obtention des
magmas primaires, puis leur cristallisation ultérieure.
Nous exposerons les principaux faits pouvant expliquer la production de magmas
primaires par fusion partielle de matériaux sources ainsi que les modalités suivant
lesquelles des magmas secondaires peuvent se former a partir d’'un méme magma
primaire. Ces différents problemes seront abordés dans le second et le troisieme
volets de ce chapitre en faisant appel aux données de terrain ainsi qu’aux données
de la pétrologie expérimentale menée au laboratoire.

4.1 DIFFERENTES EXPRESSIONS DU MAGMATISME

411

Volcanisme

a) Remontées magmatiques jusqu’en surface

Lactivité volcanique se matérialise par 1I’émission de laves plus ou moins visqueuses, de gaz et
de projections ; suivant la nature des matériaux émis et la fluidité des magmas, on distingue
trois grandes catégories de dynamismes volcaniques :

* des volcanismes effusifs avec prédominance de laves émises a 1’aplomb de fissures (par
exemple les émissions des plateaux basaltiques du Cézallier), ou a plus grande échelle les
grands plateaux basaltiques continentaux (trapps du Deccan en Inde) ou sous-marins
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(Ottong Java), ou bien encore a partir d’appareils plus individualisés (par exemple les volcans t_

Kilauea et Mauna Loa a Hawar) ;

* des volcanismes extrusifs avec émissions de laves tres visqueuses donnant sur place des
massifs en « ddome » (par exemple le dome du Sarcouy dans la chaine des Puys) ou des
« aiguilles » (par exemple I’aiguille initiale de la Montagne Pelée), accompagnés le plus
souvent de projections massives de cendres et de gaz en altitude ;

* des volcanismes mixtes (par exemple le Stromboli) associant coulées de laves assez fluides
et projections qui, par leur accumulation, peuvent &tre a I’origine de 1’édification d’appareils
volcaniques (cones volcaniques).

L’étude des laves arrivant en surface montre qu’un magma peut étre considéré comme un bain
silicaté (phase liquide) qui présente a son arrivée en surface une phase solide plus ou moins
importante, formée de microlites et de phénocristaux en proportions variables, ainsi qu’une
phase gazeuse de teneur elle aussi variable.

La teneur en silice SiO, des magmas est le plus fréquemment comprise entre 45 % (magma
pauvre en silice) et 65 % (magma riche en silice), teneur a laquelle sa viscosité est souvent
corrélée : les magmas les plus pauvres en silice sont le plus souvent les plus fluides.

b) Sites géographiques et productivités hétérogenes
Ce que vous avez vu au lycée

e Les dorsales océaniques sont le siege d'une production importante de magma basal-
tique : de I'ordre de 20 km3 par an.

e Le magmatisme lié aux points chauds s’exprime par des éruptions massives de laves
basaltiques (plateaux océaniques, trapps, alignements insulaires).

Pour aller a I’essentiel, la figure 4.1 expose ces deux propriétés.
Le cumul de 3,7 4 4 km? de productivité volcanique annuelle représente un équivalent de 10 Gt
de matériaux émis par an dont 10 % seulement a la surface des continents.

Remarque : Par comparaison, on estime qu’une masse d’a peu pres 13,4 Gt de maté-
riaux solides érodés est chaque année dirigée par les différents agents de transport des
continents vers les océans pour y nourrir le processus sédimentaire.

o) Impacts sur I'environnement

Le volcanisme a des impacts directs et constitue le plus souvent un risque majeur pour

I’Homme et ses activités, ce qui justifie 1’établissement de cartes de risques et la mise en place

de réseaux de surveillance sur les appareils volcaniques les plus dangereux.

Le volcanisme a également des répercussions sur notre environnement :

* en recouvrant les sols de ses coulées et projections ;

* en modifiant le cours du réseau hydrographique qu’il empreinte dans ses épisodes effusifs ;

* en projetant parfois dans I’atmosphere des quantités de gaz et surtout de cendres pouvant
perturber plus ou moins fortement le climat.

Remarque : C’est ainsi que, pour illustrer ce dernier point, lors de I’éruption du volcan
Pinatubo aux Philippines en 1991, la teneur en dioxyde de soufre a ét€ multipli€e par un
facteur 1 000 a I’aplomb de 1’éruption et I’opacité de 1’atmosphere d’un facteur au
moins égal a 100. Trois ans plus tard, en 1994, I’opacité de I’atmosphere était encore
plus de 10 fois supérieure a la normale jusqu’a des latitudes de 60° du simple fait de la
dispersion des poussieres de cette éruption !

Cependant, I’effet sur le climat n’est pas toujours aisé a appréhender : 1’opacité accrue
de I’atmosphere liée aux cendres projetées a tendance a abaisser le flux solaire au sol,
donc la température moyenne, tandis que les aérosols €émis (CO, notamment) exercent
quant a eux un effet positif sur I’effet de serre.
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Voir « I'hydrother-
malisme océanique »
chapitre 2, § 2.3.2b

Voir chapitre 3,
§3.2.3cet
chapitre 5, § 5.2.1

Voir chapitre11,
§11.1.2b

CHAPITRE ‘ ‘

41.2 Plutonisme

a) Dynamique masquée

Lactivité plutonique est par nature non apparente. Elle peut cependant étre détectée par des

manifestations indirectes comme des phénomenes hydrothermaux ou bien grice a des

méthodes d’investigations géophysiques, ou a posteriori suite a 1’érosion.

A la différence des roches volcaniques le plus souvent jeunes et dont on peut parfois observer

la formation a partir des laves émises en surface, les roches plutoniques arrivent a 1’affleure-

ment souvent longtemps apres leur formation, ce qui explique le fait que la plupart soient dgées

(age supérieur a 10 millions d’années).
Remarque : On ne considérera pas les péridotites mantelliques comme des roches pluto-
niques par le seul fait qu’elles sont également entierement cristallisées car cela nous
amenerait alors a classer dans une méme catégorie la source principale des magmas et
certains des produits de leur refroidissement. Il est ainsi courant de voir des classifica-
tions de roches comprenant quatre catégories : les roches sédimentaires, les roches méta-
morphiques, les roches magmatiques et les péridotites. Cependant, en raisonnant a
I’échelle de I’histoire de la Terre, la péridotite mantellique peut étre percue comme le
fruit d’un refroidissement primordial du manteau primitif qui, initialement liquide lors de
la phase d’accrétion et de différenciation gravitaire, est a présent a 1’état solide.

b) Sites géographiques et productivites

tout aussi hétérogenes que pour le volcanisme
Les sites du plutonisme (figure 4.1) sont les mémes que ceux du volcanisme en y ajoutant
cependant les chaines de collision. Le cumul de 22 a 30 km?® de productivité plutonique
annuelle représente une masse de 80 Gt de matériaux injectés dans la lithosphere.
Bien que plus discret, le plutonisme représente donc la forme la plus importante en volume du
magmatisme ; ceci est confirmé cartographiquement par I’importance des surfaces cumulées
des terrains plutoniques en regard de celles des affleurements volcaniques (rabat de couverture
n° 3, carte de France 1/1M).
Comme leurs analogues volcaniques, les roches plutoniques présentent une grande variabilité
minéralogique et donc chimique.

41.3 Quelques conséquences du magmatisme sur I'évolution de la lithosphere

a) Hydrothermalisme

Tres développé en domaine océanique, il est aussi fréquent dans les environnements magmati-

ques continentaux (geysers).

Dans I’océan toutefois, ce processus est essentiel car :

* il est notamment responsable de la faible teneur en Mg des eaux océaniques, celui-ci étant
piégé dans la croite océanique ;

e il fait entrer de I’eau dans la minéralogie anhydre de la lithosphere océanique produite a I’axe
des dorsales, ce qui est ensuite essentiel lors de son éventuelle évolution en subduction ;

* il participe de fagon trés importante au refroidissement de la lithosphere océanique au voisi-
nage de I’axe des dorsales qui est, rappelons-le, le lieu majeur de dissipation en chaleur de
I’énergie interne du globe.

b) Thermo-métamorphisme

Nous ne ferons que signaler ce point, celui-ci relevant plus de 1’aspect local que d’une
approche globale, qui demeure celle selon laquelle le magmatisme est ici abordé.

Il s’agit des transformations que I’injection de magma provoque dans la crofite du fait des
contrastes thermiques éventuellement forts. Les roches crustales ainsi réchauffées peuvent voir
un certain nombre de leurs minéraux constitutifs déstabilisés et entrer alors dans une dyna-
mique de rééquilibrage vis-a-vis de ces nouvelles conditions, ces transformations ayant lieu a
I’état solide.
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o) Turnover des lithospheres

L’implication du magmatisme dans le turnover ou le renouvellement de la lithosphere océa-
nique est bien sir essentielle : I’accrétion des fonds océaniques aux dorsales est de nature
magmatique (figure 4.2).

Cependant, le magmatisme est aussi essentiel dans 1’injection de matériaux d’origine mantel-
lique au sein de la lithosphere continentale alors que celle-ci est par ailleurs 1’objet d’érosion
redistribuant vers 1’Océan la plupart de ses produits. C’est donc une fagon pour les domaines
continentaux de demeurer au moins stables en volume ; c’est aussi par le magmatisme qu’il est
possible d’envisager qu’une premiere crofite continentale ait été extraite massivement entre
-3,5 et—1,5 Ga d’un manteau primitif et s’en soit progressivement différenciée (par des teneurs
plus €élevées en silice, alumine et alcalins, lui conférant notamment sa plus faible densité).

MAGMATISME MAGMATISME MAGMATISME
DE DORSALE DE POINTS CHAUD DE SUBDUCTION
Erosion roches volcaniques

roches plutoniques

o 8% Transport crolte
=9 .
35 \ Sédimentation contlnep LD
O @ \ A il N N
8 Y A . | A AJ
o N 35
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@
5 ! p
c o !/ 125
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5 retour des roches magmatiques retour de sédiments §
ﬁ de la croGte océanique I .S
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MANTELLIQUE VERS LE MANTEAU

VERS LES CROUTES

Figure 4.2 Implications du magmatisme dans le turnover lithosphérique.
L'échelle horizontale n’est pas précisée mais est différente de I'échelle verticale.

Conclusion

Le magmatisme, divers dans ses expressions, affecte la lithosphere en des sites bien particuliers
situés pour la plupart aux frontieres des plaques lithosphériques, exception faite du magma-
tisme de « point chaud », ponctuel et de distribution apparente plus aléatoire.

L’injection magmatique dans la lithosphere demeure cependant bien faible quantitativement :
le magmatisme semble relever d’un processus plutot exceptionnel, ce qui motive 1’étude des
conditions qui en déterminent la réalisation.

Nous allons maintenant nous intéresser aux mécanismes de création, d’extraction, et d’évolu-
tion des magmas susceptibles de rendre compte de leur distribution a la surface du globe et de
leur diversité chimique.
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4.2

Voir chapitre 2,
§243

ENCART 4.1

CHAPITRE ‘ ‘

FUSION PARTIELLE D'UNE ROCHE MERE :
EXEMPLE DE LA PERIDOTITE MANTELLIQUE

Ce que vous avez vu au lycée

e Les magmas basaltiques des dorsales océaniques sont issus de la fusion partielle
des péridotites du manteau induite par décompression. La fusion partielle leur
donne une composition chimique différente de celle de la roche source.

4.21 Arguments pour faire de la péridotite une roche mere de magmas

Des arguments pétrographiques peuvent tout d’abord étre présentés :

 certaines roches volcaniques contiennent des enclaves péridotitiques. La remontée de ces
fragments suppose que le magma ait au moins traversé une partie de 1’enveloppe
mantellique ; or, le magma ne pouvant provenir du noyau, cela démontre qu’il a donc été

extrait de la péridotite mantellique (encart 4.1) ;

* il est possible d’observer sur les affleurements des semelles péridotitiques de certaines
ophiolites, par exemple en Oman, de multiples petites taches claires dans le fond sombre des
péridotites ; ces taches ont des compositions proches de celles d’un mélange de plagioclases
et de clinopyroxenes. Elles sont interprétées (§ 4.2.1c) comme des traces de fusion tres loca-
lisée dans ces péridotites ; certaines sont méme reliées entre elles par des filons qui ont

probablement permis d’en drainer partiellement le contenu.

Les péridotites du manteau supérieur Q

On parle souvent de péridotite mantellique alors qu'il en existe différents types, suscep-
tibles d'étre échantillonnées sur les fonds océaniques, en enclaves dans des basaltes ou
dans des cortéges ophiolitiques ; ceci a déja été précisé. Cependant, a I'image des transi-
tions minéralogiques de phase déja évoquées pour les péridots et les pyroxenes en fonc-
tion de I'évolution de la pression, il existe des transitions analogues pour les minéraux
alumineux : a faible pression, I'alumine est plutét exprimée sous forme de feldspaths
plagioclases tandis qu’a pression plus élevée les feldspaths disparaissent au profit de
spinelles, qui évoluent a leur tour a des pressions encore plus élevées pour produire des
grenats. Ceci est exprimé dans le diagramme de la figure 4.3.

La forme des limites séparant les différents domaines de stabilité de ces phases minéra-
logiques montre que la pression, donc la profondeur, est le principal parametre déter-
minant la minéralogie alumineuse des péridotites dans le manteau comme elle est plus
profondément aussi le principal paramétre qui détermine les transitions minéralogiques
des ferro-magnésiens.

Des arguments géophysiques et géochimiques peuvent aussi étre invoqués :

* la tomographie sismique suggere 1’existence, a 1’aplomb des dorsales, de zones s’étendant
entre 10 et 75 km de profondeur ou la vitesse de propagation des ondes P est atténuée (zones
moins denses que I’on peut assimiler a des secteurs plus chauds) et surtout celle des ondes S,
ceci pouvant alors étre interprété comme I’indice de matériaux moins propices au cisaille-
ment donc moins visqueux. De telles signatures peuvent étre obtenues au laboratoire avec

des solides subissant des processus de fusion commencante ;

* le matériau source doit étre plus pauvre en silice que les magmas émis en surface car les
études expérimentales (§ 4.2.1c) montrent que la fusion partielle d’une roche silicatée
fournit toujours une phase liquide enrichie en silice ; c’est bien le cas ici (48 a 50 % de silice
pour les basaltes contre 43-45 % pour les péridotites. L’absence de lave péridotitique

repousse par ailleurs 1’idée d’une possibilité de fusion totale.

|
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Chapitre 4 ¢ Processus fondamentaux du magmatisme

Ces divers arguments permettent de formuler 1’hypothese suivant laquelle, pour prendre en
exemple le cas des dorsales, le matériau source serait apparenté a une lherzolite a grenat ou a
spinelle (§ 2.4.3) et se situerait vers 75 km de profondeur. Si I’on tient compte par ailleurs du
fait que les semelles des complexes ophiolitiques de type Oman présentent a coté de séries
crustales océaniques bien développées de nombreux termes a harzburgite, roche correspondant
a une lherzolite appauvrie en plagioclases et en clinopyroxenes, on peut compléter I’hypothese
précédente en proposant la relation suivante pour la production des liquides basaltiques :

Lherzolite — Liquide basaltique + Harzburgite (Résidu réfractaire)

4.2.2 Conditions de fusion partielle de la péridotite

La fusion partielle de la péridotite (encart 4.2), inaccessible a 1’observation directe, a été étudiée
dans les laboratoires de pétrologie expérimentale. On y a déterminé notamment en fonction des
conditions de pression, de température et de teneur en eau, 1’état de cette péridotite.

Les courbes de solidus et de liquidus (figure 4.3) correspondent respectivement aux conditions
(P,T) de début de fusion partielle et de fusion totale.

0 500 1000 1500 2000 température °C
0 < 1 L. 1 L >
. SOLIDE ===s* A} \ \ SOLIDE LIQUIDE
Iherzomse, 5 . K3 ™ +
== lagioclase i \ \| LIQUIDE
therzey; * T
Olite & sp géotherme de I'axe
50 — . de la dorsale
herzojjte 8 gr
— 25
100 = géotherme de point chaud
océanique
150 —
=50 taux
de fusion
P
-
200 \ oc
T\ @
&\ \
o
—75
i ) Figure 4.3 Conditions de fusion partielle de la péridotite.
profondeur pression Sur ce diagramme, les variations minéralogiques de la phase alumineuse de la péridotite en

en km v en kbar fonction des conditions de pression et de température ont été reportées conformément a ce
qui a été présenté dans le chapitre 2 (figure 2.12) et rappelé chapitre 4 dans I'encart 4.1.
Les géothermes moyens a I'aplomb des continents et a I'aplomb des océans y sont tracés a
partir de I'extrapolation des mesures de surface pour toute la lithosphere puis en adoptant
les démarches déja évoquées (chapitre 3 § 3.3.4) pour des profondeurs plus importantes.
Pour la dorsale, il a été tenu compte d’'une remontée convective jusqu’a 15 kilometres de
profondeur a son aplomb, ce qui prolonge I'utilisation du gradient adiabatique jusqu’a
cette profondeur et accentue le gradient thermique intralithosphérique. Pour le point
chaud océanique, une remontée convective jusqu’a la base de la lithosphere a été prise en
compte pour proposer le géotherme figuré.
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CHAPITRE ‘ ‘

L’observation d’un tel diagramme montre que :

* pour une péridotite anhydre, la température minimale de fusion partielle est obtenue autour

de 1 150 °C a la pression atmosphérique, c’est-a-dire dans les conditions de surface, et elle
augmente avec la profondeur. Pour cette méme péridotite, les conditions qui prévalent en tempé-
rature sous les domaines océaniques et continentaux (géothermes moyens) ne permettent pas a
la péridotite de subir des fusions partielles (pas d’intersection du géotherme et du solidus) ; son
état général en profondeur est donc solide. La possibilité pour une telle péridotite de recouper
son solidus releve donc de contextes géodynamiques tout a fait exceptionnels.
Ainsi les conditions susceptibles de provoquer une fusion partielle d’une péridotite anhydre
relevent soit d’un schéma de décompression quasi adiabatique du manteau comme celui
que I’on peut envisager a I’aplomb d’une dorsale, soit d’un schéma de réchauffement quasi
isobare, qui correspond quant a lui plutot aux conditions régnant dans I’asthénosphere sous-
jacente a un point chaud, lorsque remonte sous celle-ci un panache mantellique plus chaud
d’origine profonde ;

* pour une péridotite hydratée, il est beaucoup plus facile d’envisager la fusion partielle en
profondeur, en domaine océanique comme en domaine continental, et ceci des que la profondeur
dépasse les 30 km sous les océans et les 80 km sous les continents. En d’autres termes, des lors
que le manteau supérieur ou asthénosphérique est I’objet d’un apport d’eau dans ces domaines
et au-dela de ces profondeurs minimales, il est envisageable de I’'imaginer fertile en magma.

Remarque : On peut tirer de ce graphique un dernier élément quant a la chimie du
manteau ; le fait qu’il soit globalement solide (sauf dans les quelques sites ou du magma-
tisme existe) montre que, en premiere approximation, cette enveloppe est relativement peu
hydratée, notamment dans I’asthénosphere ou I’hydratation engendrerait alors un état
partiellement fondu. Cependant, n’oublions pas que ce caractere quantitatif, rapporté au
volume de cette enveloppe, ne peut nous permettre d’affirmer qu’elle ne contient que peu
ou pas d’eau (en masse) !

4.2.3 Fusion incongruente de la péridotite

Les expériences de fusion engagées au laboratoire ont permis de matérialiser le comportement
de systemes polyminéraux lors de la fusion (encart 4.3).

La péridotite mantellique que I’on peut imaginer vers 100 km de profondeur, par exemple a
I’aplomb d’une dorsale, est assez bien modélisée par un systeme ternaire intégrant les trois
minéraux cardinaux de sa composition : olivine (forstérite), clinopyroxene (diopside), et grenat
(pyrope) (encart 4.2).

Comment placer ou lire une composition
sur un diagramme ternaire ?

Soit le diagramme ternaire représenté sur la figure 4.4. Chacun des c6tés du triangle
correspond a un axe gradué exprimant en % la composition de la roche en un des deux
constituants cardinaux portés aux deux extrémités de ce coté.

Comment placer dans ce diagramme un mélange L constitué de 18 % de clinopyroxene,
de 22 % de grenat pyrope et de 60 % d’olivine forstérite ?

Pour chacun des constituants du mélange, son pourcentage dans la roche est représenté
par la droite passant par I'axe gradué lui correspondant au point valeur de ce pourcen-
tage et parallele au c6té du triangle opposé au sommet qui lui est dédié.

Dans le cas de la lecture d'une composition, il suffit de tracer a partir d'un point placé
dans le diagramme, les trois droites paralleles aux c6tés du triangle passant en ce point
pour lire ensuite le long des cotés gradués les pourcentages de chacun des constituants
dont la somme doit toujours étre égale a 100 %.

On peut aussi utiliser ce genre de représentation pour y placer des mélanges associant
plus de trois composés ; il est alors nécessaire de recalculer les pourcentages caractéri-
sant les trois poles retenus en considérant leur somme égale a 100 % et en faisant
abstraction des autres constituants.
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FORSTERITE Figure 4.4 Diagramme de phase
(olivine) ternaire forstérite (Fo) — diopside (Di)
2075°C — pyrope (Py) a la pression de 40 kbars.

B 1790 °C

DIOPSIDE

T T T T T T T T T 1 (CIinopyroxéne)
10 20 30 40 50 60 70 80 90 100%
% massique de diopside

Cette étude du mélange ternaire (encart 4.3 page suivante) montre les points suivants :

* Un systéme polyminéral ne se comporte pas comme un corps pur et présente une température
de fusion débutante inférieure a celles de ses minéraux constitutifs envisagés séparément.

* Le premier liquide obtenu a toujours la méme composition, dite composition eutectique (E),
différente de celle du mélange solide initial ; c’est pour cette derniére raison que la fusion est
dite incongruente et parce qu’elle ne se déroule pas intégralement a température constante.

* Pour le cas présenté ici, cette composition eutectique est faite d’une dominante équilibrée en
clinopyroxeéne et en grenat, accompagnée d’une tres faible proportion d’olivine : c’est une
chimie tout a fait équivalente a celle d’un liquide basaltique.

Remarque : Les péridotites contiennent cependant une quatrieme phase minéralogique
constituée d’orthopyroxene. Sa prise en compte dans la fusion enrichit davantage 1’eutec-
tique en silice sans toutefois remettre en cause la nature basaltique du liquide produit.

* La composition eutectique est indépendante de la minéralogie initiale de la péridotite : le
liquide obtenu par fusion partielle demeure basaltique quelles que soient les éventuelles
variations de proportion des minéraux ; seul le volume d’eutectique formé differe.

Appliquée au contexte péridotitique du manteau, cela nous montre qu’une péridotite délivre,
lors de sa fusion partielle, des liquides de composition non péridotitique mais basaltique.
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Voir TP4 § TP4.3
et exercice 15

ENCART 4.3

CHAPITRE ‘

Evolution d’'un mélange ternaire au cours de sa fusion isobare q

Deux évolutions d’'un mélange ternaire au cours de sa fusion isobare peuvent étre résu-
mées dans un diagramme ternaire (figure 4.4).

La composition lherzolitique initiale est matérialisée par le point LH. Lorsque la tempé-
rature augmente, la fusion partielle de la Iherzolite débute a 1 670 °C avec I'apparition
d'un premier liquide de composition eutectique en E ; cette composition, équilibrée en
diopside (47 %) et en pyrope (47 %), est pauvre en forstérite (6 %). Elle correspond a la
chimie d'un liquide basaltique (47 % de silice).

Si, au cours de la fusion, le liquide formé s’extrait du mélange, on parle alors de fusion
fractionnée ; la composition de la péridotite résiduelle évolue de fagon complémentaire
par rapport au liquide de composition eutectique produit et passe ainsi par les composi-
tions transitoires Ry, R,, etc. jusqu’a la composition binaire Rn acquise lorsque le dernier
clinopyroxéne (minéral limitant ici) integre le liquide. Le liquide obtenu est toujours de
composition eutectique et le mélange solide résiduel (résidu réfractaire) n’est plus que
binaire (Fo — Py), de nature harzburgitique.

Tant que la fusion s’opére a I'eutectique, la température du systeme demeure a 1 670 °C.
Elle peut ensuite augmenter jusqu’a 1 770 °C, température a laquelle le solide binaire
résiduel entame une nouvelle phase de fusion avec production d'un liquide de composi-
tion eutectique B ; la composition de ce nouveau liquide n'évolue pas tant que la phase
pyrope n‘a pas entierement disparu. Au dela, la température peut de nouveau
augmenter au fur et a mesure que la seule phase résiduelle (forstérite) fond. Cepen-
dant, ces deux dernieres étapes (évolution binaire et évolution de la seule forstérite)
sont sans grand intérét car elles correspondent a des taux de fusion bien souvent supé-
rieurs a ceux qui semblent responsables de la production des magmas actuels.
Remarques :

¢ Si, au cours de la fusion, le liquide reste en équilibre au contact de la phase solide rési-
duelle, on parle de fusion a I'équilibre. Le liquide qui est resté de nature eutectique
jusqu’a disparition compléete de la phase la plus limitante (ici le diopside), voit ensuite sa
température augmenter et sa composition évoluer progressivement pour se rapprocher
de celle de la lherzolite initiale lorsque la fusion se rapproche d'une fusion totale.
Cependant, de la méme fagon que pour la fusion fractionnée, cette évolution tardive ne
présente qu’un intérét tres limité dans la mesure ou elle nécessite des taux de fusion
souvent supérieurs a ceux évalués actuellement.

¢ Vue sous l'angle de la pétrofabrique, la fusion partielle du mélange débute essentielle-
ment aux endroits ol les minéraux cardinaux du systéme sont en contact, c’est-a-dire aux
endroits les plus favorables a I'obtention de gouttelettes de composition eutectique.

Comment expliquer qu’au cours de la fusion partielle certains minéraux fondent plus facile-
ment que d’autres ? Une des explications est la différence d’affinité de leurs éléments constitu-
tifs entre le réseau cristallin (phase solide) et la phase liquide.

Ainsi, les éléments présentant les plus grands rayons ioniques (alcalins comme K, Na, Rb)
s’integrent mal dans le réseau solide silicaté ; ils sont appelés pour cela éléments incompati-
bles ou éléments hygromagmaphiles car ils ont tendance a passer et a demeurer tres facile-
ment dans la phase liquide. Ceci explique que ce soient les minéraux qui les contiennent méme
a I’état de traces (les clinopyroxenes et les grenats) qui fondent en premier et contribuent le
plus a la production du liquide eutectique.

Du coup, ce tri géochimique lors de la fusion partielle permet d’utiliser ces éléments comme
des marqueurs du taux de fusion. Leur concentration dans les magmas produits est inversement
proportionnelle au taux de la fusion partielle qui les a délivrés.

Compte tenu du comportement de ces éléments incompatibles, il est possible d’évaluer le taux de
fusion partielle qu’une péridotite a dii subir pour produire un magma basaltique a partir de leur
taux de présence dans le basalte et dans la péridotite susceptible d’avoir subi cette fusion partielle.

’1\

b

111



112

Chapitre 4 ¢ Processus fondamentaux du magmatisme

Voir chapitre 5,
tableau 5.1

4.3

Les calculs réalisés a partir de multiples basaltes échantillonnés en surface du globe fournissent
des résultats variés mais généralement inférieurs a 25 %.

Des taux élevés de fusion (de 15 a 25 %) ne peuvent étre envisagés ni sous forte pression
(équivalente de forte profondeur, au-dela de 80 km), ni pour des péridotites peu hydratées. Ils
sont cependant proposés pour expliquer la formation des basaltes océaniques émis aux
dorsales : ceci est cohérent avec un modele de décompression adiabatique dans lequel la fusion
est associée a une remontée jusqu’a des profondeurs de 25 km du manteau asthénosphérique.
En revanche des taux faibles de fusion (inférieurs a 5 %) sont plut6t indicateurs de fusion plus
profonde, au-dela de 50 a 70 km. On les rencontre en particulier au niveau des rifts continentaux
et des points chauds (basaltes du volcanisme quaternaire du Massif Central encart 4.6).

Pour des péridotites hydratées, des fusions profondes (entre 50 et 150 km de profondeur) sont
envisageables avec des taux de fusion probablement intermédiaires et une bonne mobilisation
des €éléments incompatibles que favorise la présence d’eau (fluide).

Si la fusion partielle des péridotites produit dans tous les cas (aux taux que I’on est actuelle-

ment en mesure d’évaluer) des magmas basaltiques, des différences entre les taux de fusion

peuvent expliquer les différences que présentent de nombreux basaltes relativement a leur

teneur en éléments alcalins et en silice :

 certains basaltes (par exemple ceux évoqués précédemment dans le Massif Central) sont tres
pauvres en silice (proche de 45 %) et relativement riches en alcalins, on parle de basaltes alca-
lins et on relie ces caractéristiques a de faibles taux de fusion (inférieurs ou proches de 5 %) ;

» d’autres basaltes (par exemple ceux des dorsales oc€aniques) sont plus riches en silice (proche
de 49 %) et relativement plus pauvres en alcalins, on parle de basaltes tholéiitiques et on relie
ces caractéristiques a des taux de fusion plus €levés (proches ou supérieurs a 15 %).

Un magma produit au ceceur du manteau solide dans des circonstances exceptionnelles autori-
sant sa fusion partielle se présente a ce moment de son histoire comme un ensemble de goutte-
lettes non forcément connectées les unes aux autres et avec une densité inférieure a celle de
leur encaissant.

Comment ce liquide peut-il ensuite se rassembler et entamer une ascension susceptible de le
conduire jusqu’en surface ?

Comment évolue sa chimie initiale au cours de cette remontée ?

EXTRACTION ET ASCENSION DES MAGMAS

Si I’ascension des magmas se termine parfois de fagon spectaculaire par le biais d’activités
éruptives grandioses, les différentes étapes de cette remontée quant a elles ne peuvent étre
observées directement. Le géologue est donc contraint de se faire une idée de ces étapes a partir
de données indirectes : observations de magmas figés dans divers encaissants et pouvant
représenter des stades immobilisés de cette remontée, études de systemes expérimentaux
simplifiés, modélisations. Ceci conduit a constater que les magmas peuvent évoluer sensible-
ment au plan minéralogique et géochimique au cours de leur rapprochement vers la surface.

4.3.1 Remontée densitaire facilitée par la fracturation lithosphérique

Le magma se forme de facon treés ponctuelle, par fusion discrete produisant des gouttelettes
dispersées ; il semble que, des lors que par fusion des cavités se soient constituées et aient
permis a la péridotite de disposer d’une certaine perméabilité (le seuil de 1 % semble le
minimum nécessaire), ces gouttelettes puissent se rassembler.

La densité du magma est proche de 2,8 et est donc inférieure a celle de 1’asthénosphere voisine,
de I’ordre de 3,3 ; il existe donc une instabilité gravitaire (force d’ Archimede) qui tend a faire
remonter le magma par rapport a son encaissant péridotitique solide (encart 4.4).

Lorsque la pression magmatique est suffisante pour vaincre la résistance de la péridotite solide
sus-jacente, celle-ci se fracture (figure 4.5) ; en toute rigueur, si la fracture progresse verticale-
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ment, la hauteur de la colonne liquide augmente et la surpression aussi : le phénomene devrait
s’accélérer et déboucher sur une éruption cataclysmique ! Cependant, la résistance des roches
est complexe et les frictions du magma sur son encaissant sont a méme de géner suffisamment
sa remontée pour que des pauses puissent &tre envisagées au sein de cavités appelées cham-
bres magmatiques.

A cette fracturation de « pression magmatique » précédente, peut s’ajouter une fracturation
tectonique de la lithosphere (figure 4.5), dans ses portions cassantes bien siir. Les contextes
extensifs globaux (zone de divergence) ou locaux (fréquents également dans les zones de
convergence) facilitent alors eux aussi la remontée des magmas.

5. Remontée fissurale sommitale

et volcanisme

Crolite 4. Approvisonnement
d'une chambre magmatique

LITHOSPHERE
3. Fracturation tectonique
de la lithosphére océanique
Manteau 2. Fracturation et injection magmatique
lithospérique hydraulique

de I'encaissant

>

seuil au dela duquel P>R :

1
I'encaissant se fracture 1
1
1
R 1
résistance 1
mécanique !
de I'encaissant :
ASTHENOSPHERE p | pression de
poussée du
1. Fissuration magma
de I'encaissant +
poursuite de

... .dainage A0 N L. lafusion

N

\ '
// encaissant solide

= résidu réfractaire
de la fusion partielle

Zone de fusion
partielle

gouttelettes
de magma

Figure 4.5 Fracturations et remontée magmatique.

Le schéma proposé se rapporte au cas de la dorsale : la fusion partielle débute a partir de 75 km
de profondeur dans le manteau ascendant situé a I'aplomb de la dorsale. Une premiere phase de
fissuration (1) permet de connecter les gouttelettes magmatiques ; lorsque les filons magmati-
ques sont suffisamment étendus, ils peuvent provoquer la fracturation hydraulique (2) de
I’encaissant. Des contraintes extensives facilitent la fracturation tectonique (3) de la lithosphére
océanique et I'injection du magma dans une chambre magmatique et jusqu’en surface.
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ENCART 4.4

ENCART 4.5

Pression magmatique
et fracturation hydraulique de I'encaissant

Pour mieux comprendre la notion de pression hydraulique exercée au sommet d'une
colonne magmatique sur I'encaissant solide qui la surmonte, on peut comparer la
situation de deux colonnes mantelliques de méme hauteur, I'une entiérement solide
(PManteau = 3,2.103 kg.m3) et 'autre présentant a sa base une hauteur h de magma
(Pmagma = 2,8.10% kg.m=3). Si ces deux colonnes respectent un schéma isostatique, la plus
légére devrait remonter par rapport a la plus lourde ; il n’en est rien dans le manteau
puisqu’il n"est pas découpé en colonnes indépendantes.
Nous pouvons imaginer que la pression de poussée magmatique qui s'applique sur le
manteau qui la surmonte est équivalente a celle que I'on devrait appliquer depuis le
haut de ce manteau pour éviter sa remontée.
Cette pression est identique a celle exercée par le poids d’'une masse placée au sommet
de la colonne et équilibrant la différence de masse liée a la présence de magma a la
place du manteau solide sur une hauteur h a la base de cette méme colonne.
Si I’on considére des colonnes dont la section est I'unité de surface soit 1 m?, la pression
est équivalente au poids soit :
P = h.(Pmanteau = pmagma)'g

soit avec g = 10 et les valeurs retenues concernant les densités :

P =h.0,4.103. 0 donc P = 4.103. h en Pascal (avec h exprimé en métres)
Pour une colonne de magma de 10 km de hauteur, on peut ainsi évaluer a 400 bars la
pression hydraulique qu’elle exerce a son sommet sur I’encaissant solide mantellique ;
c'est alors bien supérieur au seuil de rupture de la péridotite.

4.3.2 Cristallisation et éventuellement différenciation des magmas

Ce que vous avez vu au lycée

e Le refroidissement plus ou moins rapide des magmas conduit a des roches de textu-
res différentes (basaltes/gabbros).

a) Cristallisation et pétrofabrique

Au cours de leur remontée, les magmas subissent une décroissance thermique qui autorise
I’apparition de cristaux. Cette cristallisation est a ’origine de la pétrofabrique que I’on peut
étudier a I’ceil nu ou en microscopie (Voir TP1). En fonction de la vitesse de refroidissement et
de la charge en fluide d’un magma, plusieurs cas de figure peuvent étre envisagés (encart 4.5)
depuis des pétrofabriques vitreuses jusqu’aux pétrofabriques holocristallines porphyroides
(voire pegmatitiques) soit toute une gamme d’organisations structurales des roches issues du
refroidissement des magmas. Ces pétrofabriques permettent a posteriori de formuler des hypo-
théses quant aux conditions de remontée, de refroidissement et donc de cristallisation des
magmas a partir desquels elles se sont structurées.

Conditions de refroidissement des magmas Q
et mise en place des pétrofabriques magmatiques

Lorsqu’un magma refroidit, la formation des cristaux se déroule en deux grandes étapes,
la nucléation et la croissance cristalline dont les proportions respectives dépendent de la
vitesse de refroidissement.

La nucléation correspond tout d'abord a la formation des germes cristallins (figure 4.6a).
C'est la phase au cours de laquelle les éléments chimiques se condensent pour produire
les motifs cristallins élémentaires servant ensuite de base a une croissance cristalline. Elle
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peu de germes formés, potentiel de croissance important
donc pétrofabrique grenue

Figure 4.6 Refroidissement et formation
des cristaux : (a) nucléation cristalline,
(b) croissance cristalline.

nécessite un certain degré de surfusion : en effet, les germes n’apparaissent pas dés la
température du liquidus qui permettrait en théorie I'apparition des premiers cristaux,
mais exigent une température optimale bien inférieure pour que leur taux de formation
devienne maximal ; I'intervalle de surfusion est enfin variable d'un minéral a I'autre.

La croissance cristalline correspond ensuite a la croissance des germes cristallins
(figure 4.6b). Elle se réalise par ajout de matiére autour de germes préexistants et
présente elle aussi un intervalle de surfusion, généralement moins étendu que le
premier. Sa température de vitesse optimale est généralement supérieure a celle de
I'optimum thermique de nucléation.

Ainsi, suivant la vitesse a laquelle s'abaisse la température d’'un bain silicaté qui cristal-
lise, on peut rendre compte de diverses pétrofabriques :

— lorsque le refroidissement est rapide : le liquide pénétre dans I'intervalle de surfusion
mais son temps de résidence a chaque température est bref. Le bain se retrouve rapide-

-
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ment a I'optimimum de nucléation, température a laquelle de trés nombreux germes
apparaissent mais le temps qu'il passe prés de I'optimum de croissance cristalline est
trop court pour que les nombreux germes qui se sont alors formés puissent croitre large-
ment. Les pétrofabriques qui en découlent sont donc faites de petits cristaux nombreux :
pétrofabriques microgrenues a microlitiques ;

— lorsque le refroidissement est plus lent, le liquide qui entre dans I'intervalle de surfu-
sion pour la nucléation présente un temps de résidence a chaque température suffisant
pour profiter de I'optimum de croissance cristalline avant d’atteindre la température
optimale de nucléation. Peu de germes se forment mais leur croissance est importante
et mobilise la matiére avant que celle-ci n"atteigne des conditions de température qui
privilégieraient sa participation a bien plus de germes. Les pétrofabriques qui en décou-
lent sont alors faites de cristaux moins nombreux mais plus grands : ce sont les pétrofa-
briques grenues.

A I'extréme, des conditions de refroidissement trés rapides ne permettent pas la nucléa-
tion et encore moins la croissance ; elles conduisent a la formation de verre.

Un refroidissement trop lent n’est pas non plus propice a une cristallisation, tout du moins
au début car, ce processus étant exothermique, I'apparition des premiers cristaux libére-
rait suffisamment de chaleur pour ramener le liquide a leur température de fusion.

b) Cristallisation ordonnée, cristallisation fractionnée et différenciation magmatique

» Des problemes posés par I’étude des roches observées dans des provinces magmatiques

La recherche des conditions d’évolution chimique des magmas au cours de leur refroidisse-
ment peut &tre motivée par la volonté de comprendre la diversité pétrographique exposée dans
de nombreuses provinces magmatiques (encart 4.6).

Une association magmatique récente : Q
les roches volcaniques de la chaine des Puys

La chaine des Puys dans le Massif Central, dont les éruptions se sont produites durant le
Quaternaire jusqu’a une période assez récente (quelques milliers d’années), est un
exemple de province magmatique dans laquelle il est possible d’observer une grande
diversité d'appareils volcaniques, de coulées et de projections. Elle s'est édifiée sur le
horst cristallin du plateau des Domes (vers 900 m d’altitude) séparé de la Limagne sédi-
mentaire a |'est (altitude moyenne 350 m) par un réseau de failles normales de direction
Voir TP12 § 12.2.5 méridienne. Elle est la derniére manifestation d’une longue histoire volcanique ayant
affecté le Massif Central depuis le début de I'ere tertiaire et constitue I’ensemble volca-
nique le plus jeune de France métropolitaine.

Parallelement a la diversité des types éruptifs illustrés, une gamme diversifiée de roches
volcaniques y est aussi observable. La carte géologique simplifiée (figure 4.7) permet
d'identifier :

e des basaltes qui couvrent les surfaces les plus importantes et constituent les roches les
plus agées (-30 000 ans a -13 000 ans), mis a part ceux des Puys de la Vache et de
Lassolas nettement plus récents (-7 000 ans BP). Ce sont des roches sombres, compactes
de forte densité (2,9 a 3,1) contenant des phénocristaux de clinopyroxéne (augite) et
d’olivines noyés dans une matrice microlitique et vitreuse ;

e des trachytes, souvent plus jeunes (-13 000 ans a -8 000 ans) constituent la masse des
dbémes présents en nombre restreint (Puy de Déme, Sarcoui) ; plus clairs que les précé-
dents et d’aspect généralement crayeux, leur densité est aussi plus faible (2,45 a 2,75).
On y reconnait a I'ceil nu des phénocristaux de feldspaths et de nombreuses paillettes de
mica noir, plus rarement des aiguilles sombres d’amphiboles ; I'examen microscopique
révele la présence d'une matrice microlitique et vitreuse ;

e d'autres roches aux caractéristiques intermédiaires que nous évoquerons simplement
sans plus de détails, des mugéarites et des benmoréites dont les caractéristiques sortent
du cadre de notre programme d’étude.

ENCART 4.6
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Figure 4.7

Catre simplifiée de la chaine des Puys.
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Voir chapitre 5,
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Toutes les roches de cette province forment, compte tenu de leur proximité géogra-
phique et de leur grande proximité d'age, une association magmatique.

Le tableau 4.1 présente les analyses d'un certain nombre des roches échantillonnées dans
cette province.

TABLEAU 4.1 ANALYSES CHIMIQUES DE QUELQUES ROCHES VOLCANIQUES DE LA CHAINE DES PUYS.

Roches de la chaine des Puys
Basalte du Puy | Hawaiite du Puy Mugéarite Benmoréite |Trachyte du Puy
de la Nugére de Lemptégy | du Puy de Pariou de Volvic de Dome

(1) (2) (3) ) (5)
SiO, 45,51 48,18 53,21 57,1 69,35
TiO, 2,49 2,34 1,49 1,12 0,39
Al,O3 15,53 15,94 17,60 17,89 15,55
= Fe,03 2,79 4,59 11,75 6,83 2,38

o | FeO 8,60 6,38 - - -
% MnO 0,18 0,21 0,2 0,19 0,18
S | Mgo 6,47 5,62 2,48 1,94 0,36
g CaO 10,31 9,41 5,89 4,53 1,25
e Na,O 3,56 3,84 5,00 542 5,60
K,0 1,88 2,02 2,71 3,4 4,88
P,05 0,70 0,60 0,31 0,55 0,09
Total 98,02 99,13 100,64 98,97 100,03

Les différents gisements des roches présentées dans ce tableau ont été reportés sur la figure 4.7.

Deux grandes hypothéses peuvent alors étre proposées pour rendre compte de la diver-
sité pétrographique et chimique constatée :

¢ |a formation de nombreux magmas par de multiples processus de fusion partielle
affectant le manteau a I'aplomb de ce secteur durant l'intervalle de temps considéré
(quelques dizaines de milliers d’années tout au plus pour I'épisode quaternaire) ;

¢ la formation d’'un magma primaire par fusion partielle du manteau et la possibilité
pour celui-ci de donner naissance par différenciation au cours de son refroidissement a
plusieurs magmas « secondaires ».

Les données de la pétrologie expérimentale, et notamment I'étude de I"évolution
chimique potentielle des magmas au cours de leur refroidissement et de leur cristallisa-
tion, s'averent alors précieuses quant a la capacité de privilégier pour cette association
magmatique une des deux hypothéses.

» Des données déduites de 1’observation de lames minces

et de la pétrologie expérimentale
L’examen de certaines pétrofabriques magmatiques montre qu’elles peuvent livrer des infor-
mations allant au-dela de la « simple » vitesse de refroidissement. Un examen attentif des
minéraux cristallisés révele fréquemment 1’existence entre eux d’un ordre de cristallisation ;
ceci peut étre mis en évidence par des figures d’inclusions, ou par le caractere automorphe a
sub-automorphe des minéraux a cristallisation précoce par rapport au caractere xénomorphe
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des cristaux tardifs. Cependant ces caractéristiques magmatiques apparaissent au cours de la
remontée des magmas, a des profondeurs qui échappent a toute observation directe.
Comme il ne nous est pas possible d’accéder aux chambres magmatiques et aux différents
conduits dans lesquels s’opere la cristallisation des magmas, il convient, pour en comprendre les
mécanismes, de recourir a des études pétrologiques expérimentales s’intéressant a 1’évolution
minéralogique de mélanges artificiels. Nous n’en présenterons qu’un nombre limité permettant :
* méthodologiquement, d’en comprendre le mode de représentation des résultats sous forme
de diagrammes de phase ;
 scientifiquement, d’en dégager les enseignements concernant 1’étude de la cristallisation des
magmas.
L’analyse du systeme binaire Quartz-Albite (encart 4.7) permet de nous familiariser avec la
lecture d’un diagramme binaire dans des conditions de refroidissement, et d’illustrer les effets
que peuvent entrainer des conditions différentes de cristallisation (systeme fermé ou systeme
ouvert) sur les compositions du liquide au cours de son refroidissement et du solide produit.
On retiendra de cet exemple que le refroidissement d’un liquide de composition intermé-
diaire entre les deux podles du systeme binaire étudié, en systéme fermé, produit dans un
premier temps des cristaux d’un des deux constituants et un liquide dont la chimie se
rapproche de plus en plus de la composition du second ; dans un second temps, le refroidis-
sement s’arréte lorsque le liquide de composition eutectique produit les deux formes miné-
rales solides dans des proportions telles que I’ensemble du solide a exactement la méme
composition que le liquide initial.
En revanche si, en systéme ouvert, les premiers cristaux formés sont peu a peu séparés du
liquide résiduel, par exemple par dépot gravitaire dans la chambre, ou en se plaquant contre
les surfaces froides d’un conduit tout en laissant le liquide résiduel migrer un peu plus haut,
alors il est envisageable d’obtenir des liquides qui évoluent le long de leur liquidus vers

Le systéme binaire Quartz - Albite Q

Le quartz et I'albite sont deux tectosilicates qui cohabitent fréquemment dans les rhyo-
lites ou les granites.

Si I'on suit le refroidissement d'un liquide de composition Lo (figure 4.8a), issu de la
fusion de 70 % de quartz et de 30 % d’albite, il refroidit jusqu’a la température T, a
laquelle il recoupe son liquidus : les premiers cristaux de quartz se forment alors. La
température peut continuer de diminuer tandis que le liquide décrit le liquidus et
continue de produire des cristaux de quartz jusqu'a la température Tg (745 °Q).
L'ensemble du liquide se solidifie produisant un mélange solide constitué de 60 %
d’'albite et de 40 % de quartz, composition eutectique. Ces cristaux s'ajoutent aux cris-
tallisations plus précoces de quartz, de sorte que la composition solide finale est
conforme a la composition M initiale.

Cette évolution au cours de laquelle les cristaux précoces sont en équilibre avec le
liquide résiduel et sont donc a méme d’interagir avec lui constitue une cristallisation
dite « a I"équilibre ».

Si, au contraire, les cristaux précoces sont soustraits du liquide résiduel, on parle alors de
cristallisation fractionnée : dans ce cas, entre T, et Tg, du quartz se forme tandis que le
liquide s’enrichit progressivement en composition albitique de sorte que, parvenu a
745°, les derniers cristaux qui apparaissent forment un solide de composition eutectique,
composition différente de celle du mélange solide initial (60 % albite et 40 % quartz).
La figure 4.8b illustre quant a elle I'évolution de la température au cours de cette expé-
rience de refroidissement ; de fagon tout a fait semblable a ce qui a été dit dans le sens
de la fusion (encart 4.3), la température demeure temporairement bloquée lorsque le
liquide atteint la composition eutectique : ceci vient du fait qu’a ce moment la tempéra-
ture ne peut évoluer tant que la phase liquide n’a pas totalement disparu.
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Chapitre 4 ¢ Processus fondamentaux du magmatisme

QUARTZ ALBITE
LIQUIDE Lo
To A (70 % quartz + 30 % albite) A
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T1+ . . -
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1
1
T. : —845°
2 cristaux formés a Tp : Point 845°C
: eutectique
' E
Te L - 745 °C
) . ) . . Solidus
cristaux précoces cristaux tardifs formes a Tg
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a
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Composition du solide obtenu
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) . . . composé de 70 % de quartz
2 . . solide ~~ et de 30 % d'albite
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- * avec 70 % de quartz et 30 % d'albite

(b) : temps

R Cristallisation de quartz + évolution de compositions cristallisation du liquide résiduel * « .

. du liquide résiduel le long de la courbe du liquidus © de composition eutectique : .

. Le refroidissement est ralenti pas la libération . formation de 40 % de cristaux de d'albite *

- de chaleur associée a la cristallisation. . et de 60 % de cristaux de quartz .

Figure 4.8 Evolution d’un liquide dans le systéme binaire quartz - albite au cours de son refroidissement.

(a) Evolution de la composition d'un liquide au cours de son refroidissement et évolution de la composition cristalline.
(b) Evolution concomitante de la température du mélange liquide - solide.

120



© Dunod - La photocopie non autorisée est un délit.

ENCART 4.8

CHAPITRE ‘

I’eutectique et dont la cristallisation produit au final un solide de composition eutectique,
différente de celle du liquide initial. Ce processus porte le nom de cristallisation fractionnée
et permet a un liquide magmatique primaire d’évoluer vers des compositions chimiques diffé-
rentes de sa composition initiale : on parle alors de différenciation magmatique.

De facon analogue, les feldspaths plagioclases (encart 4.8) constituent une famille minéralo-
gique dont la cristallisation permet :

* aléquilibre, de produire des premiers cristaux plus riches en calcium mais qui, réagissant
a chaque instant avec le liquide résiduel, finissent par refléter la seule composition du liquide
initial ;

* en systeme de fractionnement, de produire des premiers cristaux plus riches en
calcium, suivis de minéraux de plus en plus riches en sodium au fur et 2 mesure que le
liquide résiduel évolue sur son liquidus. Dans ce dernier cas, la composition minéralogique
est hétérogene, mais le mélange de tous les cristaux produits conserve bien siir la chimie
du liquide initial.

Des systemes plus complexes (encart 4.9) peuvent aussi apporter des informations essentielles ;
c’est le cas du systeme forstérite - cristobalite (forme de la silice a la pression atmosphé-
rique). On y observe la possibilité pour un liquide au cours de son refroidissement :

* de voir cristalliser certaines especes (olivine de type forstérite) avant d’autres (pyro-
xene) ; ceci avait été suggéré par 1’observation de lames minces dans lesquelles des clinopy-
roxeénes peuvent inclure en marge ou en totalité des olivines préformées ;

* de permettre ’apparition de minéraux relativement plus riches en silice (matérialisés ici
par la cristobalite et I’enstatite) a partir du refroidissement d’un magma plutét ferroma-
gnésien et pauvre en silice grace au fractionnement des minéraux les plus précoces.

Le systéme binaire
des plagioclases calco-sodiques

Les feldspaths plagioclases (tectosilicates) constituent une série minéralogique présen-
tant une infinité de composition entre deux podles, un poéle sodique — albite — et un péle
calcique — anorthite.

La lecture des diagrammes binaires (figure 4.9) traduisant le comportement lors de la cris-
tallisation d’'un mélange calco-sodique permet de dégager les informations suivantes :

¢ |e liquide de composition L, constitué a 70 % d’anorthite et a 30 % d’albite, refroidit
jusqu’a la température T, a laquelle il recoupe son liquidus : les premiers cristaux se
forment alors et leur composition est celle qui est en équilibre avec le liquide a cette
température, décrite par la courbe du solidus ; ces premiers cristaux sont toujours plus
calciques que le liquide L, ;

e si, au cours de son refroidissement, les cristaux formés précocement gardent une possi-
bilité d'échanges par diffusion avec le liquide résiduel (figure 4.9a), ceux-ci vont a
chaque étape du refroidissement évoluer dans leur composition de sorte que leur
chimie s'adapte a tout moment a celle du liquide évoluant le long du liquidus. Au final,
la derniere goutte liquide disparait lorsque les cristaux formés ont acquis la chimie du
liquide initial ;

¢ si, en revanche au cours du refroidissement, les premiers cristaux formés ne s’équili-
brent pas avec le liquide résiduel (figure 4.9b), celui-ci se refroidit en parcourant son
liquidus et produit a chaque étape des cristaux de plus en plus riches en albite. Au final,
la derniére goutte de liquide produit un cristal beaucoup plus sodique que le liquide
initial mais le mélange hétérogene de tous les cristaux produits a la composition L.
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ALBITE LIQUIDE Lo ANORTHITE
(30 % albite + 70 % anorthite)
) A
T | 1550 °C
_ . sdus -
1 Liquidy premiers cristaux formés, T
T, cristaux en équilibre avec | T
le liquide résiduel a la température T2 2
T — cristallisation de la derniere goutte de liqui \ | T
3
ajustement de
la composition
des cristaux précoces
obtention de cristaux dans |<i ?I?S <tj_'une
° idus de composition An 70 cristallisation
1120 °C_ soli a l'équilibre
\
An10 An30 An50 An70 An90

| I T T T I T T T % d"ANORTHITE
o 10 20 30 4 5 6 70 80 9 10
%100 9 8 70 60 50 40 30 20 10 0

d’ALBITE ‘Albite Oligoclase Andésine Labrador Bytownite Anorthitle
Nom des formes intérmédiaires o .
@ de feldspath plagioclase en fonction Composﬂ!on d.u sc.)llde: o,t,’ten,lf
T T BT en cas de cristallisation a I'équilibre
ALBITE LIQUIDE Lo ANORTHITE
A (30 % albite + 70 % anorthite) y
T 4
T /_1 550 °C
- . idus -
! Liquid! premiers cristaux formé T
T, - cristaux formés a partir du T,

liquide residuel a la température To

Cristallisation de la derniére
goutte de liquide

M plus fortement calciques que
1 120°C_ Solidus 1 la composition du liquide initial
/I

premiers cristaux formés ,

]
derniers cristaux formés: .
plus fortement sodiques que .
la composition du liquide initial :

1

1

1

1

1

1

1

1

An10 An30/ An50 An70 YAn90 V
T T T I ] T T T % d'ANORTHITE

0 10 20 30 40 50 60 70 80 20 10
% |->100 90 80 70 60 50 40 30 20 10 0
d'ALBITE  Albite Oligoclase Andésine Labrador : Bytownite Anorth\tie

1
| : ]

d Nforc] destgorlme.s 'Ttermed:{a‘ref Compositions des cristaux obtenus
€ feldspalh plaglociase en fonction en cas de cristallisation fractionnée

de leur teneur en anorthite

(b)

moyenne des compositions
des cristaux obtenus

Figure 4.9 Evolution d’un liquide dans le systéme binaire des plagioclases calco-sodiques
au cours de son refroidissement : (a) cristallisation a I'équilibre, (b) cristallisation fractionnée.
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Le systéme binaire forstérite - cristobalite
et la notion de série réactionnelle

La lecture du diagramme de phase de ce systeme (figure 4.10) peut paraitre plus
complexe que celle des systémes préalablement présentés ; ceci provient de I'existence
d'un point réactionnel situé a 1 557 °C (a la pression atmosphérique) et qui caractérise la
possibilité que présentent les minéraux de forstérite formés précocement de réagir avec
la silice du liquide résiduel pour permettre I'apparition d’enstatite suivant la réaction :
Mg,SiO, (forstérite) + SiO, (silice) - Mg,Si, O (enstatite = orthopyroxéne)
Le liquide de composition L, (proche d'une chimie basaltique) obtenu par fusion
compléte d'un mélange de 70 % de forstérite et de 30 % de quartz, refroidit jusqu’a
la température T, a laquelle il recoupe son liquidus : les premiers cristaux de forstérite
se forment alors. La température peut continuer de diminuer avec cristallisation de
forstérite jusqu’a la température Ty ou les olivines cristallisées précocement réagissent
avec le liquide résiduel enrichi relativement en silice pour former des olivines et des
orthopyroxeénes.
Si en revanche, au cours du refroidissement, les premiers cristaux formés ne sont pas en
mesure de réagir avec le liquide résiduel a la température Tg, le liquide poursuit son
refroidissement en produisant tout d’abord des cristaux d’orthopyroxéne puis, parvenu
a l'eutectique (E), un mélange de cristaux constitué d’orthopyroxéne et de cristobalite
(forme équivalente a la pression atmosphérique au quartz). Au final, il y a donc cristalli-
sation successive d’olivine, d’orthopyroxéne puis de cristobalite.

cristaux précoces
formésa T >Tg
(Forstérite a 100 %)

Point

péritectique R / Solidus | T.=1557°C

<

Point
eutectique E

1543 °C| Solidus

cristaux tardifs formés a TEE
(Quartz a 40 %, Enstatite a 60 %)E :

mélange des cristaux précoces et tardifs
dans le cas d'un cristallisation a I'équilibre

CRISTOBALLITE

S - ENSTATITE ...--- 7 FORSTERITE

_____

(une forme cristalline de la silice) LA 1

Différentes catégories cristallines obtenues Composition du solide obtenu
en cas de cristallisation a I'équilibre en cas de cristallisation a I'équilibre

Figure 4.10 Evolutions d’'un liquide dans le systéme binaire silice - forstérite

au cours de son refroidissement a la pression atmosphérique.
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Chapitre 4 ¢ Processus fondamentaux du magmatisme

Toutes ces études expérimentales débouchent sur les ordres de cristallisation des minéraux sili-
catés formalisés par Bowen des 1922 sous forme de deux séries évolutives, ou séries réaction-
nelles appelées «séries de Bowen » (figure 4.11) :

* la série discontinue des ferromagnésiens ;

* la série continue des plagioclases.

Température élevée Température élevée

Température de cristallisation des minéraux

Température de cristallisation des minéraux

Teneur en silice

\ \

Température basse Température basse

Figure 4.11 Les séries de Bowen.

La suite discontinue des ferromagnésiens est fondée sur une succession de minéraux qui
apparaissent progressivement au cours du refroidissement et ont des structures cristallines
différentes. Ainsi, les péridots apparaissent les premiers suivis des pyroxenes (figure 4.10). Si
le liquide restant est suffisamment riche en SiO,, K,O, Na,O et CaO, ceux-ci pourront a leur
tour réagir avec le liquide et produire des amphiboles puis de la biotite.

La suite continue des plagioclases est fondée sur le fait que tous les plagioclases partagent une
méme structure cristalline et qu’ils peuvent donc se rééquilibrer a tout moment avec le liquide
sans pour autant changer de structure. Les plagioclases qui apparaissent les premiers sont plutdt
calciques et le refroidissement fait apparaitre des formes de plus en plus sodiques (figure 4.9).
Ces suites matérialisent enfin la possibilité pour un liquide de donner successivement ces
différentes formes minérales au cours de son refroidissement, notamment lorsque les miné-
raux précoces soustraits ne réagissent plus avec la phase liquide résiduelle ; la cristallisation
est dite fractionnée.

Attention cependant : ces regles de cristallisation sont a pondérer avec certaines réalités comme la
chimie initiale du magma ; un magma suffisamment pauvre en silice ne permettra pas 1’apparition
de quartz et méme la transformation péridots en pyroxenes pourra étre alors incomplete.

De méme certains minéraux ne peuvent apparaitre ensemble au cours de la cristallisation d’un
méme magma, comme par exemple le quartz et une forme tres substituée de tectosilicates, les
feldspathoides ; cependant ces minéraux particuliers sortent du cadre du programme visé par
cet ouvrage et cette propri€té ne sera pas plus explicitée.
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¢ Différenciation magmatique et série magmatique

L’idée qui découle des processus de cristallisation fractionnée est la possibilité pour un magma
primaire de se différencier chimiquement au cours de son refroidissement. Ceci permet alors
d’introduire la notion de série magmatique : une série se dégage lorsque des roches magmati-
ques dont les gisements présentent une unité de lieu et une unité de temps (différences d’age
n’excédant pas I’ordre du million d’années tout au plus) partagent une communauté de carac-
teres minéralogiques et surtout géochimiques susceptibles de refléter quelques étapes d’une
différenciation a partir d’un méme magma primaire (encart 4.10).

L'association magmatique de la chaine des Puys :
une série magmatique

C'est le cas des roches volcaniques de la chaine des Puys présentées dans I'encart 4.6 et
le tableau 4.6. Les compositions minéralogiques et chimiques montrent nettement un
enrichissement en silice et en éléments alcalins des magmas émis dans cette province au
cours du temps. Il est donc possible d’envisager que les différentes roches volcaniques
mises en place dans cette province entre —25 000 ans et -8 000 ans correspondent aux
produits d'évolution d'un méme magma primaire de nature basaltique au coeur d'une
chambre magmatique crustale : les roches de cette association sont donc cogénétiques
et forment ce que I'on appelle une série magmatique.

Suivant cette interprétation, un magma primaire s'est formé par fusion partielle du
manteau en profondeur puis est remonté au travers de la lithosphére amincie en se
rassemblant au cceur d'une chambre magmatique crustale : les basaltes témoignent
alors de la remontée précoce de magmas primaires jusqu'en surface tandis que les
trachytes représentent les produits associés aux vidanges plus tardives de la chambre
magmatique dans laquelle la cristallisation fractionnée, et peut-étre d'autres processus
(contamination), ont pu autoriser une différenciation chimique des magmas primaires.
La figure 4.15 résume ce scénario et permet de remettre en place, a partir de cet
exemple, les différents processus fondamentaux du magmatisme.

Remarque : Les compositions chimiques des roches étudiées sont reportées ensuite dans
le diagramme de la figure 4.12, ce qui permet de considérer cette série magmatique
comme alcaline et de I'associer a I'interprétation globale proposée pour le magmatisme
centralien du Tertiaire et du Quaternaire, a savoir d’'un magmatisme associé a une dyna-
mique de point chaud, ou de rifting continental.

En fait chaque contexte géodynamique actuel présente une association magmatique caractéris-
tique pouvant étre interprétée, comme dans le cas de la chaine des Puys, comme une série
magmatique (tableau 4.2). La présentation plus détaillée de ces associations, leur interprétation
en termes de séries, et leur intégration aux grands contextes géodynamiques lithosphériques
font I’objet du chapitre 5.

TABLEAU 4.2 SERIES MAGMATIQUES ET CONTEXTES GEODYNAMIQUES.

Série magmatique Contexte géodynamique Exemples
ALCALINE Magmatisme intraplaque Océanique : point chaud Tristan
Alcalins >3 % océanique et continental surtout da Cunha (Atlantique Sud)
Continental : rift est-africain
CALCO-ALCALINE Magmatisme de marge active Arc des petites Antilles,
Alcalins = Chaux Andes
THOLEIITIQUE Magmatisme de dorsale surtout Dorsale atlantique et Islande
Alcalins <3 % mais variantes de type front d'arc Dorsale pacifique

insulaire (tholéiites d'arc) et dans
des cas de magmatisme intrapla-

que océanique (points chauds)

|
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Chapitre 4 ¢ Processus fondamentaux du magmatisme

Quelques grands principes qui régissent la différenciation des magmas parallelement a leur

cristallisation peuvent donc étre mis en valeur :

C’est ce qu’exprime le diagramme de la figure 4.12 sur lequel ont été figurées les trois grandes

les éléments incompatibles (les alcalins et dans une moindre mesure le calcium) tendent a
demeurer dans la phase magmatique le plus longtemps possible, contrairement aux €léments
compatibles comme les ferro-magnésiens ;
les minéraux ferro-magnésiens cristallisent en premier et sont les plus pauvres en silice : il
en résulte la plupart du temps un enrichissement relatif de la phase magmatique restante en
silice.

séries abordées dans cet ouvrage.

Cependant d’autres représentations peuvent étre proposées pour décrire ces séries ; afin de ne
pas trop développer cet aspect formel, nous nous limiterons ici a la représentation de ces séries

Teneur en alcalins 4(5)
(% en Na, O + K, 0)

A
8_
1
4 (1)
basaltes
alcalins
basaltes
24 calco-alcalins
| 1 | | - -
40 50 60 7 Teneur en silice

(% en SiO,)

4K (n) : place des roches de la chaine des Puys dont les compositions figurent dans le tableau 4.2.

Figure 4.12 Représentation des séries magmatiques
dans un diagramme alcalins (Na,O + K,0) - silice (SiO,).

Alors que les termes primaires de ces séries sont toujours des basaltes, les petites différences
de composition chimique qui les caractérisent au départ sont a la base de leur évolution
divergente illustrée par la série alcaline d'une part dont la différenciation procéde surtout
d'un enrichissement magmatique en alcalins lorsque la teneur initiale en silice est trop
faible, et les séries calco-alcaline et tholéiitique initialement plus riches en silice et dont les
différenciations procédent d'un enrichissement marqué en silice.

Les compositions chimiques des roches de la chaine des Puys (tableau 4.1) ont été replacées
sur le diagramme : elles représentent les termes d’une série alcaline.

dans un diagramme AFM (« alcalins — fer — magnésium », figure 4.13).



© Dunod - La photocopie non autorisée est un délit.

Voir chapitre 5
§5.2.1c

CHAPITRE ‘ ‘

Figure 4.13 Représentations F L
des séries magmatiques dans % [FeO + Fe;0,]
Q Domaine des basaltes

un diagramme AFM. pole ferreux

Andés'\te

pole 100 % 0 pole
alcalin -~ A\ M magnésien
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4.3.3 Hybridation et contamination : une autre facon d’évoluer

chimiquement pour un magma au cours de son ascension

a) Hybridation entre magmas

En théorie, lorsque deux magmas sont tres différents (chimie, viscosité, densité, température,

teneur en eau), ils ne sont pas miscibles. Cependant, certains magmas ont des caracteres

hybrides. Ceci peut provenir soit :

e d’une réalimentation de la chambre magmatique contenant un magma en cours de diffé-
renciation (mélange d’un magma primaire et d’un magma plus évolué mais provenant du
méme matériau source) ;

* d’un mélange de magmas granitiques, I’'un différencié de source mantellique, I’autre
d’anatexie crustale (situation assez fréquente dans les zones de subduction).

b) Contamination magmatique
De méme, lorsque des magmas mantelliques de type basaltique stagnent suffisamment long-
temps dans la crofite continentale, des probabilités de contamination se font jour, et ceci
d’autant plus que le temps de séjour est élevé et que le contraste chimique est important entre le
magma et son encaissant crustal. Ceci est encore une fois fréquent dans les zones de subduction
surtout quand 1’unité supérieure est de nature continentale donc possede une température de
fusion bien plus faible (700-800 °C) que la température du magma basaltique (1 100 -1 200 °C).

Dans ces cas, des échanges peuvent avoir lieu entre eux :

* le fer et le magnésium du magma, éléments compatibles, ont alors tendance a se fixer dans
I’encaissant en raison de leur affinité pour la phase solide ;

* le potassium, riche dans ’encaissant a quant a lui le cheminement inverse puisqu’il est
incompatible et contribue a I’augmentation d’alcalinité du magma lors de son séjour et de
son transit intracrustal.
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D’autres processus peuvent aussi étre rapprochés de ceux-ci :

* la métasomatose, qui procede d’échanges d’éléments véhiculés par des fluides, notam-
ment quand 1’eau entre en jeu dans les processus magmatiques ;

* la digestion : par exemple, la cristallisation des minéraux dans une chambre magmatique
crustale peut, par la chaleur ainsi libérée (chaleur de changement d’état), provoquer la
fusion partielle de I’encaissant crustal qui se trouve alors digéré in situ.

Ces différents aspects résumés sur la figure 4.14 seront illustrés dans le cadre du magmatisme

associé aux zones de subduction.

Voir chapitre 5
§5.2.1c

@emontée de magmas plus ou moins différenciés)

avec l'encaissant d'encaissant

SECONDAIRES +
,

( Fe-Mg)| CHAMBRE MAGMATIQUE |

[ Echanges d'éléments ] [ Digestion de portions ]

MAGMA PRIMAIRE

Figure 4.14 Les diverses * (Approvisionnement)
formes de contamination e
CROUTE CONTINENTALE | °n magma primaire

magmatique.

L'essentiel

Les péridotites anhydres du manteau situées immédiatement sous la lithosphere
semblent les plus a méme de produire des magmas primaires basaltiques par
fusion partielle ; celle-ci peut étre déclenchée soit par décompression adiabatique,
soit par échauffement isobare, soit par hydratation des péridotites en question. Les
magmas produits étant moins denses que leur encaissant tendent a s’injecter dans
la lithosphere voire a rejoindre la surface et ce d’autant plus facilement qu’ils sont
produits en contexte distensif (a la verticale de 1’axe des dorsales).

Au cours de leur ascension et de leur cristallisation, les magmas primaires peuvent
subir, notamment lorsqu’ils séjournent dans des chambres magmatiques, des
évolutions susceptibles de fournir pour chacun d’eux toute une gamme de magmas

Mots-clés

Basalte

Cristallisation fractionnée
Contamination
Différenciation magma-
tique

Eléments incompatibles
Eutectique

Fracturation hydraulique
Fusion partielle
Harzburgite

secondaires ; magmas primaires et magmas secondaires associés forment alors Hybridation
différentes séries magmatiques qui permettent d’interpréter la diversité des laves ngqwdl:_s
émises ou des roches observées a 1’affleurement sans remettre en cause 1’idée kﬂerzo =
d’une composition basaltique pour tous les magmas primaires. Ces différents agma

. 2D - i N Série réactionnelle
processus fondamentaux du magmatisme sont réunis sur la figure de synthese. . Solidus

Il y a cependant basalte et basalte... si bien qu’entre les différents contextes
géodynamiques de petites nuances existent quant a la qualit€ du magma primaire
et quant aux conditions de son évolution qui font qu’a chacun d’entre eux est
corrélée une série particuliere. Ce sont ces relations, entre magmatisme et
contexte géodynamiques, qui font 1’objet du chapitre 5.
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Attention

* Ne confondez pas fusion partielle et cristallisation fractionnée ; dans le
premier cas, il s’agit d’envisager les caracteres quantitatifs et qualitatifs du
liquide produit a partir de phases solides en début de fusion ; dans le second
cas, c’est I'inverse puisqu’on s’intéresse aux propriétés des cristaux formés a
partir d’un liquide.

* Distinguez bien les deux types de péridotites, la lherzolite ou péridotite fertile
dont la fusion partielle est source de magma basaltique, et la harzburgite qui
correspond au résidu réfractaire de cette fusion.

* Ne confondez pas détente quasi adiabatique et évolution isotherme ; 1”asthé-
nosphere située sous les dorsales subit une détente quasi adiabatique a
I’origine de sa fusion partielle : au cours de sa remontée, elle n’échange quasi-
ment pas de chaleur avec son encaissant, cependant que sa température
diminue quand méme suite a la décompression (gradient de 0,3 °C/km).
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Figure de synthése Les processus fondamentaux du magmatisme.
Les épaisseurs respectives de la croGte et du manteau lithospérique n’ont pas été respectées sur ce schéma.
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CHAPITRE 5

Introduction

5.1 Magmatisme associé L’étude de la distribution des processus magmatiques (chapitre 4, figure 4.1)

a la divergence

lithosphérique

montre qu’ils ne sont pas localisés de fagon aléatoire ; 1’essentiel du magmatisme
se concentre aux limites des plaques ; cependant, il existe également des sites

5.2 Magmatisme associé magmatiques qui affectent la lithosphere au coeur méme des plaques : ce sont les

a la convergence

lithosphérique

points chauds.
Le premier objectif de ce chapitre est avant tout d’établir les caractéristiques

5.3 Magmatisme intraplaque magmatiques de chaque contexte géodynamique ; il convient donc de s’intéresser

des points chauds

avant toute chose aux matériaux que le géologue peut échantillonner dans chacun

d’entre eux.

*  Quels sont les produits magmatiques (roches, laves, gaz) rencontrés dans chaque
contexte géodynamique (dorsale, rift continental, zone de subduction, chaine
de collision, et point chaud) ?

Le second objectif du chapitre vise a intégrer le magmatisme au concept de

Voir chapitre 3, « machine thermique » que constitue la Terre et qui a été présenté au terme du

5.1

Voir « les roches
magmatiques »
chapitre 2, § 2.3.2
et TP1

Voir « les dorsales »,
chapitre 3, § 3.2.3
et TP4

figure 3.34 chapitre 3.

* Quels arguments géophysiques et géochimiques (dégagés de 1’étude pétrogra-
phique et minéralogique) permettent d’identifier les roches sources des
magmas primaires et quelles sont les conditions qui, dans chaque contexte,
permettent la fusion partielle ?

¢ Comment, a partir des quelques magmas primaires ainsi formés, leur diffé-
renciation éventuelle peut expliquer la formation de magmas secondaires et
rendre compte de la diversité pétrographique de ces secteurs ? En quoi cette
diversité est-elle un marqueur du contexte géodynamique ?

MAGMATISME ASSOCIE A LA DIVERGENCE LITHOSPHERIQUE

La divergence lithosphérique est envisagée ici sous deux aspects globaux : le cas des dorsales
et celui du rifting continental.

5.1.1 Magmatisme des dorsales océaniques

a) Pétrographie magmatique océanique

Les roches magmatiques de la crofite océanique et les dorsales ont été présentées précédem-
ment et décrites également en travaux pratiques.

Pour simplifier, si, dans I’océan Pacifique, la structure de la crofite est en général classique avec
la superposition magmatique « basaltes en pillows, filons doléritiques, gabbros isotropes
puis gabbros lités », elle est souvent beaucoup plus aléatoire dans 1’océan Atlantique (pas de
superposition aussi nette des termes magmatiques mais une association spatiale hétérogene)
tout en conservant néanmoins son caractere pétrographique basaltique.

Remarque : Les dolérites sont des roches de méme composition que les basaltes et les
gabbros océaniques, dont la pétrofabrique holocristalline microgrenue évolue cepen-
dant depuis les bordures filoniennes (grains de 50 pm) jusqu’au cceur (grains de 1 mm).



CHAPITRE ‘ ‘

Ces basaltes, des tholéiites océaniques, sont encore appelés MORB (pour Mid-Ocean Ridge L_
Basalt). Malgré la diversité qui les caractérise, les MORB présentent une pétrofabrique le plus
souvent microlithique avec un verre d’autant plus fréquent que ’on se situe en périphérie du
pillow par exemple (témoin d’un refroidissement trés rapide) ; les phénocristaux peu déve-
loppés mais identifiables sont constitués d’olivines, de plagioclases surtout calciques avec
dans ces deux cas des cristaux sub-automorphes et fréquemment zonés (plagioclases a coeur
plus calcique et périphérie plus sodique, olivine a cceur plus magnésien et périphérie plus
ferreuse), ainsi que de rares clinopyroxenes plutot calciques (de type augite) et souvent xéno-
morphes. L’analyse de la pétrofabrique montre que ces minéraux ont cristallisé dans 1’ordre de
I’énumération précédente.

D’un point de vue géochimique, les MORB sont caractérisés par une teneur en SiO, comprise
le plus souvent entre 49 et 52 %, mais surtout par une tres faible teneur en potassium (K,O
< 0,5 %) et de facon plus générale en éléments incompatibles.

Remarque : Bien que présents en quantité plus importante que les basaltes, les gabbros
de la crofite océanique ne témoignent pas de différences notables dans leur composi-
tion chimique globale (tableau 5.1, groupe MORB Pacifique) ; cela justifie I’approxi-
mation proposée précédemment concernant une composition globalement basaltique
pour cette crofite.

TABLEAU 5.1 COMPOSITIONS CHIMIQUES DE DIVERSES ROCHES MAGMATIQUES REPRESENTATIVES DE CONTEXTES GEODYNAMIQUES VARIES.

Série SERIE

magmatique SERIE THOLEIITIQUE ALCALINE SERIE CALCO-ALCALINE SERIE ALCALINE
. Dorsale Rit _Gregory O NG VE Volcan Taiohae,
Localisation Est-Pacifique Islande (Rift Est- des Hautes Cascades, Marquises
a africain) Oregon (USA) q
g w Q (] Q ] (] 3 (]
8 2| £ | 2= | = £ | 2| 8 (28| % £ | 2| % g,
s cEx | 2 S S ° o S 'S £ |s8F| @ o TS @ £
o g0 O (4 © = o} = ® © 0= = = © =) &
[~ nES (U] m © - = m © = mY < = m © S =
£ = =
SiO, 49,20 49,00| 47,07| 62,39 72,40| 47,93| 63,65| 51,70 60,40| 73,00 4560| 53,170| 63,80
TiO, 1,84 1,82 1,66 0,83 0,18 2,11 0,94 1,20 0,90 0,30 3,16 1,88 0,65
Al,O4 15,74 15,78 14,86 14,24 11,50 15,01 14,12 17,50 17,50 14,20 15,30 17,57 18,00

FeO 10,92| 10,92| 10,87 7,98 1,84 11,95 8,04 9,50 6,40 2,40 12,20 8,12 3,08
MnO 0,20 0,18 0,17 019 0,06 0,20 0,27 0,20 0,10 0,10 0,17 0,20 0,06
MgO 6,73 6,97 8,52 0,70 0,11 6,94 0,04 6,20 2,80 0,50 7,13 2,77 0,47
Cao 10,07 | 10,11| 11,47 3,92 0,92 12,05 1,31 9,00 6,20 1,70 9,03 5,20 1,53
Na,0 2,91 2,87 2,24 4,64 4,50 2,69 6,34 3,70 4,30 4,40 2,83 5,39 6,15

Oxydes

K50 0,5 0,43 0,20 2,70 3,60 0,80 5,22 0,80 1,20 4,60 1,70 2,90 5,44
P,05 0,35 0,36 0,18 0,25 0,03 0,32 0,07 0,30 0,20 1,60 0,56 0,86 0,20
H,O 1,38 1,34 - - - - - - - 0,20 2,16 1,92 1,1
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La caractérisation de ces basaltes conduit a rechercher les sources potentielles de magma
tholéiitique et a déterminer leurs conditions de fusion a [’aplomb des dorsales.

b) Roches a l'origine du magma tholéiitique
L’origine mantellique des magmas tholéiitiques est certaine, les péridotites étant les seules
roches fertiles situées a I’aplomb des dorsales et susceptibles de produire des liquides basaltiques
Voir chapitre 4,  Par fusion partielle ; la signature en isotopes radiogéniques des basaltes océaniques le confirme
§423 etleur grande homogénéité (encart 5.1) t€moigne donc d’une relative uniformit€ de la source des
magmas soit des péridotites du sommet de 1’asthénosphere.
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ENCART 5.1

Des isotopes pour identifier I'origine des magmas Q

L'isotope &Sr du strontium et I'isotope '*3Nd du néodyme dérivent de la désintégration
radioactive d’isotopes parents, le rubidium 8Rb et le samarium 147Sm respectivement. A
cause de leurs affinités chimiques différentes, les éléments parents Rb et Sm se sont
partagés différemment lors de I'extraction a partir du manteau du matériel des croGites
continentales par magmatisme, entre -2,5 Ga et -1 GA environ. Le rubidium, trés incom-
patible, a rejoint préférentiellement la croGte continentale et le samarium (compatible)
est demeuré davantage dans le manteau. Leurs éléments fils, le strontium 87 et le
néodyme 143, sont donc depuis produits en quantités différentes dans la crotte conti-
nentale et dans le manteau, ce que reflétent les qualités isotopiques exprimées par les
rapports entre la concentration de I'isotope radiogénique et celle de I'isotope stable
correspondant (87Sr/86Sr et 143Nd/'44Nd pour les deux exemples considérés).

Les tholéiites des dorsales (MORB) présentent toutes des rapports isotopiques plus
élevés pour le néodyme (figure 5.16) et plus faibles pour le strontium que ceux de la
« Terre globale » : elles sont donc extraites d’une partie du manteau dans laquelle le
néodyme 143 a été plus produit en raison d'une plus grande abondance en Sm, et le
strontium 87 moins produit par suite d’'une moindre présence de Rb. On admet généra-
lement que cette partie du manteau, appauvrie par I'extraction des matériaux continen-
taux, correspond au manteau supérieur, celui situé au-dessus de 670 km de profondeur,
ce qui concorde par ailleurs avec I'alimentation « superficielle» des dorsales déduite de
la tomographie sismique.

143NC| I144Nd

0,5133

0,5131 =

valeur moyenne
pour la Terre

0,5129 =

0,5127 =1 valeur moyenne

pour la Terre
0,5125 =
05123 = : SEDIMENTS OCEANIQUES
0,5121 =
87 86
[ T 7 T T 7 T T Sr/sr
0,702 0,704 0,706 0,708 0,710

Figure 5.1 Composition isotopique Sr— Nd des matériaux de la crolte océanique.

Les MORB correspondent aux basaltes produits aux dorsales, les OIB aux basaltes des
fles associées aux « points chauds ». Les sédiments ont quant a eux une signature
isotopique qui est le reflet des matériaux des zones émergées qui en constituent la
source essentielle, de nature continentale en général.

A I'opposé, les sédiments océaniques détritiques reflétent, par leurs rapports isotopi-
ques faibles pour le néodyme et élevés pour le strontium, la géochimie globalement
enrichie en incompatibles de la croGte continentale dont ils sont majoritairement issus.
Les magmas des OIB (basaltes des fles océaniques de type « point chaud ») semblent
quant a eux extraits de péridotites dont les rapports isotopiques sont plus hétérogénes
et plus proches globalement de ceux de « Terre globale », a savoir des péridotites non
systématiquement appauvries provenant trés vraisemblablement de la zone de transi-
tion (de —400 a —670 km) et du manteau plus profond (inférieur).

Les données géochimiques permettent d’aller encore un peu plus loin dans l'interpréta-
tion ; en effet, par le biais des subductions et du retour méme modeste de matériaux
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lithosphériques enrichis en éléments incompatibles (les sédiments détritiques issus des
continents) qu’elles opérent dans le manteau et des interactions ayant eu lieu entre le
manteau inférieur et les niveaux qui le recouvrent directement, on pense que seule la
partie haute du manteau asthénosphérique aurait été massivement appauvrie ; plus en
profondeur et jusqu’a 670 km, la partie inférieure de I'asthénosphére pourrait ressem-
bler a une sorte de « gateau marbré » dans lequel cohabiteraient des secteurs appauvris
et des secteurs non appauvris voire enrichis, et cela en raison de la difficulté a mélanger
des matériaux tres visqueux. Quant au manteau inférieur, il serait plus massivement de
type non appauvri.

Il existe cependant une relative diversité parmi les MORB si I'on se réfere aux spectres en
éléments traces (encart 5.2) a I’origine de la distinction entre MORB-N et MORB-E (encart 5.3).
Initialement considérés comme représentatifs des magmas émis respectivement a 1’axe des
dorsales lentes et des dorsales rapides, ces types basaltiques sont actuellement plutdt inter-
prétés comme les résultantes d’interactions entre panaches mantelliques profonds et ascen-
dances mantelliques plus superficielles.

Les éléments traces
en quelques lignes et en diagramme

Ce sont des éléments dont les concentrations dans les matériaux étudiés sont faibles, de
I'ordre du ppm (partie par million, soit 1/108) ou du ppb (partie par billion, synonyme de
milliard, soit 1/109), et qui se trouvent donc largement minoritaires dans les structures
minérales.

On distingue deux grands types d'éléments traces suivant leur comportement dans les
processus de fusion :

e les éléments compatibles (avec les phases solides) tels Ni, Co, Cr, V, Sc... souvent
présents dans les péridots et les pyroxenes de par leur forte affinité pour ces solides liée
a leur capacité a se substituer a Mg et Fe ;

e les éléments incompatibles qui tendent a se concentrer dans les liquides dont les
magmas (on les dit alors hygromagmaphiles) ; ce sont des alcalins (K, Rb, Cs), des terres
rares légéres (lanthanides : La, Ce, Pr, Nd), des actinides (Th, U, Zr), certains métaux de
transition (Zr), et des alcalino-terreux (Sr, Ba). Leur incompatibilité est liée soit a des
rayons atomiques trop élevés pour intégrer facilement les sites disponibles dans les
minéraux (cas de K, Rb, Cs, Ba), soit a des charges trop importantes (les terres rares sont
le plus souvent tétravalentes) qui attirent des anions et rendent I'ensemble trop gros
encore. Les terres rares ont des rayons ioniques qui diminuent depuis le lanthane (La)
jusqu’a I'ytterbium (Yb), ce qui leur confére une incompatibilité décroissante.

La teneur de roches en éléments traces peut étre représentée sous forme de
diagrammes multi-élémentaires (figure 5.2). Les valeurs portées en ordonnées corres-
pondent aux abondances normalisées, c’est-a-dire au rapport de la teneur en un
élément dans la roche a la teneur dans un matériau de référence, le manteau primitif
dans le cas de la figure 5.2. Dans ce genre de représentation, les éléments sont distri-
bués de gauche a droite sur I’axe des abscisses par incompatibilité décroissante.

Alors que, pour les terres rares lourdes (Dy a Lu), les concentrations dans les MORB sont de
I'ordre de 8 a 10 fois celles du manteau primitif, les abondances normalisées pour les terres
rares légeéres (La a Nd), les éléments les plus incompatibles des MORB-N, chutent vers 1 a 2.
Pour les MORB-E, on ne note pas d'appauvrissement notable, tout juste une légere
baisse pour les éléments les plus incompatibles; on remarque également que leur
diagramme suit, avec des abondances moindres cependant, les fluctuations de celui des
basaltes de point chaud (OIB).

Ces données permettent ensuite de proposer des interprétations quant aux sources de
magma ; elles sont présentées dans I’'encart 5.3.

’1\
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Voir chapitre 3,
§3.3.3b

ENCART 5.3

A Rapport _ Ieneur de I'élément dans I'échantillon

normalisé¢ ~ Teneur de I'élément dans le matériau
de référence

Ly.

100
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Figure 5.2 Diagramme multi-élémentaire de basaltes de la croGte océanique.

La référence utilisée est le manteau primitif dont les caractéristiques sont, pour ces
éléments, trés proches de celles des chondrites ou de roches magmatiques archéennes (les
komatiites) provenant de la fusion massive du manteau en raison d’un flux géothermique
trés supérieur a I'actuel a cette époque (taux de fusion moyen compris entre 60 et 70 %, a
des températures voisines de 1 600 °C pour le sommet de I'asthénosphere).

MORB-N et MORB-E q

Le diagramme de la figure 5.2 illustre I'existence d’une relative diversité parmi les MORB.
Initialement, les MORB-N (N pour normal) ont été considérés comme des MORB de
dorsale lente (de type atlantique) et les MORB-E (E pour enrichi) comme des MORB de
dorsale rapide (de type pacifique).

Les MORB-N a spectre « appauvri » en éléments incompatibles semblent indiquer une
extraction depuis un manteau déja appauvri en ces éléments car rappelons qu'ils ont
tendance a passer les premiers dans la phase magmatique ; donc s’il n’y a pas la moindre
trace d’enrichissement, c'est que la source elle-méme est particulierement appauvrie. Le
sommet de |'asthénosphére, que I'on considére habituellement comme le manteau
appauvri en ces éléments, pourrait donc constituer le réservoir dont sont extraits les
liquides tholéiitiques a I'origine de ces MORB.

Les MORB-E a spectre « enrichi » (ou plutot « non appauvri » devrait-on dire) évoquent
la possibilité que le réservoir asthénosphérique d’extraction des liquides magmatiques
soit non appauvri voire enrichi secondairement en ces éléments suite a des remontées
de manteau inférieur en son sein. Ces remontées évoquées au chapitre 3 a propos du
passage d'un systéme de convection a deux étages a un systeme de convection tempo-
raire a un étage apporteraient en plus de la chaleur des éléments incompatibles habi-
tuellement peu présents au sommet de I'asthénosphere.

Cette distinction géochimique des MORB fondée sur le type de source magmatique
parait confortée dans I’Atlantique N ou il existe des variations longitudinales du type de
MORB ; plutot de type N a la latitude de 30 °N, les basaltes deviennent progressivement
de type E en se rapprochant de I'lslande (60 °N) qui combine au statut de dorsale celui
de point chaud. Une interprétation possible réside dans les interactions pouvant exister
entre le sommet de I'asthénosphére, source des MORB-N, et des panaches d’origine plus
profonde, de la base de I'asthénosphére si I'on se référe aux données récentes de tomo-
graphie sismique dans ce secteur, qui alimenteraient ainsi en éléments incompatibles le
toit de I'asthénosphére initialement appauvri en ces éléments. Ceci est d'ailleurs cohé-
rent avec le fait que les MORB-E se trouvent surtout dans les secteurs riches en points
chauds qui coincident avec le sommet de ces panaches d’origine profonde.
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Pour résumer (figure 5.3), les MORB-N a spectre appauvri seraient issus de magmas produits a
partir de péridotites elles-mémes appauvries du sommet de 1’asthénosphere dans des secteurs
relativement €loignés de remontées actives a ancrage profond, alors que les MORB-E pour-
raient quant a eux refléter la formation de magmas dans des secteurs du sommet de 1’asthénos-
phere alimentés en péridotites d’origine plus profonde (de la base de I’asthénosphere voire du
manteau inférieur).

production d'un magma production d'un magma
primaire de type MORB-E primaire de type MORB-N
0 4 crolte
g iespnere T océaniaue
~ i NG manteau
- ‘1‘ _— ocealmque PP _._0_ :P ~~~~ lithosphérique
e <100 km
o asthénospheére
d'éiéments Pas d'apports d'éléments

incompatibles incompatibles vers le

sommet de I'asthénosphére

manteau
inférieur

(a) (b)

Y {} ﬂ apports d'éléments incompatibles . a.".;\ zone de
< = depuis des zones moins appauvries Y. _ _ _ v fusion partielle
que le sommet de l'asthénosphére

4-\ r* mouvements convectifs du manteau

Figure 5.3 Diversité des sources potentielles de magmas basaltiques émis aux dorsales.
Alors que la source des MORB-N peut étre le sommet de I'asthénosphére appauvri (c),
les MORB-E peuvent provenir quant a eux de la fusion partielle du sommet de I'asthé-
nosphere injecté de remontées mantelliques profondes (a), ou issues de la zone tran-
sitionnelle située vers 670 km de profondeur (b).

Ce probleme d’origine des magmas tendant a étre résolu, les conditions de la fusion partielle
peuvent étre abordées ; on se placera dans un premier temps dans le contexte d’une dorsale
rapide, de type Pacifique, aux latitudes subéquatoriales, puis on évoquera quelques variantes.

¢) Conditions de fusion partielle et d’ascension des magmas

Dans le cas des dorsales, les anomalies gravimétriques et les données de tomographie sismique
Voir TP4§ 4.3 suggerent I’existence de remontées asthénosphériques convectives et 1I’absence de participation

du manteau lithosphérique. Le matériel péridotitique qui suit une telle évolution dispose donc
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Voir chapitre 4,
figure 4.4

Voir chapitre 4,
encart 4.5

Voir TP4

d’un gradient quasi adiabatique jusqu’a une profondeur bien plus faible que la profondeur
moyenne de la base des lithospheres océaniques : la péridotite peut de ce fait, au cours de cette
remontée, recouper son solidus et entamer un processus de fusion partielle.

Cette fusion semble débuter vers 80 kilometres de profondeur et se prolonger sur une hauteur
de 50 a 60 kilometres.

Pour le cas retenu d’une dorsale rapide de type Pacifique, le taux de fusion partielle peut avoisiner
les 15 a 20 %, produire un magma tholéiitique et appauvrir suffisamment la péridotite pour
qu’apparaisse un résidu réfractaire souvent privé de ses clinopyroxenes, appelé harzburgite.
Les gouttelettes formées dans le manteau asthénosphérique ascendant sont drainées par des
petits filons et constituent progressivement une colonne de magma plus légere que I’encaissant.
La fracturation de type hydraulique (par surpression de la colonne magmatique « légere » sur
son encaissant solide) est alors susceptible de permettre sa remontée dans le manteau ascendant
jusque sous la crofte.

Remarque : Au cours de sa remontée, le magma pourrait déstabiliser des orthopy-
roxenes de 1’encaissant harzburgitique qui le rejoindraient alors ; localement, cette
extraction tardive priverait la péridotite résiduelle de ses pyroxenes et la transformerait
en dunite. Ces interactions tardives permettraient ainsi d’expliquer la présence de
dunites dans la semelle harzburgitique de 1’ophiolite omanaise.

d) Evolution intracrustale du liquide tholéiitique

et formation des roches magmatiques du plancher océanique
Des que le magma remonte, il rencontre de nouvelles conditions (P,T) qui I’ameénent a un
certain moment a développer les conditions thermodynamiques de la cristallisation. Ainsi,
lorsqu’il s’accumule sous la crofite, c’est un bain silicaté contenant déja des germes cristallins
plus ou moins nombreux (figure 5.4).
Il peut ensuite poursuivre sa remontée dans la crofite a la faveur des contraintes extensives
qu’elle subit. Des données sismologiques attestent dans un certain nombre de cas de I’exis-
tence d’une chambre aux formes trés aplaties (« toile de tente ») occupée par une bouillie
cristalline et dont seule la partie sommitale peut étre considérée comme formée d’un véritable
liquide magmatique.
Dans cette chambre, des mouvements de convection pourraient animer cette bouillie et amener
de petits volumes le long des parois sommitales et latérales ou ils y subiraient un refroidisse-
ment plus conséquent en raison d’un fort contraste thermique, produisant les gabbros
isotropes. Un peu plus bas, le gradient thermique plus faible pourrait permettre a des lentilles
visqueuses d’étre plaquées le long des parois et aux cristaux d’olivines, de pyroxenes et de
plagioclases qui s’y forment de subir un tri densitaire. Ces lentilles, en se juxtaposant par sous-
placage, participeraient a la production des gabbros lités.
Au sommet et a la base de cette chambre, d’autres processus se développent :

* des émissions sommitales, au gré des fractures extensives dont le toit de la chambre peut
étre I’objet, assurent I’arrivée en surface des laves tholéiitiques qui se figent au contact de
I’eau sous forme de pillows (oreillers) et de tubes, ainsi que le colmatage des filons
d’alimentation par ces mémes liquides dont les conditions de refroidissement moins
brutales engendrent des dolérites ;

e des intrusions « sub-horizontales » ou en oblique, interprétées comme des injections de
bouillie cristalline lors de réalimentations de la chambre, auraient lieu a la base produisant
aussi en se refroidissant des gabbros lités.

Concernant une éventuelle différenciation magmatique, les données connues relatives au plan-
cher océanique pacifique ou aux ophiolites de paléodorsales rapides type Oman ne permettent
pas de I’envisager de facon significative dans les chambres magmatiques de ce genre de
dorsale. Les basaltes issus de I’émission et du refroidissement du magma sommital de la
chambre présentent le plus souvent une composition tres similaire (tableau 5.1) a celle des
gabbros formés a partir du refroidissement de la bouillie cristalline séjournant plus en profon-
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Chapitre 5 ¢ Magmatisme et contextes géodynamiques

Voir « ophiolites
alpines »,
chapitre 12 et
conclusion du TP4

Voir chapitre 12,
dans le cadre de
I'interprétation des
ophiolites alpines

deur dans cette méme chambre. On remarque tout au plus que les basaltes possedent des
olivines magnésiennes (les premieres a cristalliser) souvent incluses dans des cristaux plus
tardifs et plus ferreux comme les clinopyroxenes, le tout englobé dans une mésostase elle aussi
ferreuse (ferro-basalte) : cela constitue un début de différenciation avec cristallisation précoce
des minéraux les plus magnésiens et formation d’un liquide résiduel plus ferreux s’accumulant
au sommet de la chambre. Lorsqu’il s’en échappe, il emmene avec lui quelques minéraux
précoces instables au contact de ce liquide plus différencié : I’ensemble arrive vite en surface et
produit les basaltes observés.

Ces considérations ameénent a I’idée de chambres magmatiques dans lesquelles la différencia-
tion chimique reste limitée en raison de la fréquence des réalimentations en magma primaire.

Remarque : Bien sir, il s’agit ici d’un modele, avec toutes les limites que cela suppose

quant a sa capacité a étre représentatif du fonctionnement des chambres magmatiques,
compte tenu notamment de leur probable diversité le long des dorsales.

e) Variantes en fonction du type de dorsale

Des variantes existent autour du schéma précédent de type océanisation rapide. Retenons le cas
de la dorsale Atlantique (océan a accrétion lente — figure 5.5) : la fusion partielle y est consi-
dérée comme plus faible en terme de volume magmatique produit, ce qui est a mettre en paral-
lele avec une divergence moins rapide. L’idée d’une moindre production magmatique suggere
donc un moindre appauvrissement du manteau fertile, hypothése cohérente avec un manteau
résiduel qui demeure, 1a ol on le connait comme dans les ophiolites de type LOT (Lherzolitic
Ophiolitic Type), Iherzolitique.

Entre deux phases d’approvisionnement magmatique, la lithosphere reste soumise a une acti-
vité extensive qui la découpe, 1’amincit et permet éventuellement la dénudation tectonique du
manteau lithosphérique par défaut de productivité magmatique suffisante. Ce point est essentiel
car une dorsale est avant tout une frontiere de plaques ; elle n’est pas toujours le siege d’une
activité magmatique et des péridotites peuvent étre intégrées de facon plus ou moins impor-
tante a la partie supérieure du plancher océanique.

C’est aussi un argument qui montre que le magmatisme n’est pas le moteur des plaques.

L’ approvisionnement épisodique de la crolite en magma permet de rendre compte de 1’aspect
tres discontinu du volcanisme de surface (a 1’origine des basaltes en coussins) ainsi que de la
distribution de masses gabbroiques disjointes issues du refroidissement in situ de ces venues
magmatiques. Les poches magmatiques crustales peuvent aussi, lorsqu’elles sont plus volumi-
neuses et qu’elles subissent un refroidissement plus étalé dans le temps, étre I’objet de quel-
ques différenciations chimiques faisant apparaitre des roches un peu plus différenciées de la
série tholéiitique. Ceci est bien observable en Islande (tableau 5.1), mais I’interprétation est
rendue complexe par la présence en ce lieu d’un point chaud qui se superpose a la signature
typique de dorsale.

Ceci a aussi été mis en évidence dans des ophiolites rapportées a ce type d’océanisation avec
des roches plutoniques différenciées pouvant aller jusqu’a des plagiogranites (granites particu-
lierement riches en feldspaths plagioclase et sans orthose) ; cependant, aucune coupe naturelle
du plancher atlantique n’a permis de vérifier ce point.

Pour résumer cette partie, les principales caractéristiques de ce magmatisme de divergence sont
rassemblées dans le tableau 5.2.

Conclusion

Le magmatisme des dorsales est essentiel dans la géodynamique terrestre. Il participe aux cotés
de la subduction au recyclage permanent de la lithosphere océanique. Ce flux de maticre est
aussi une formidable machine a dissiper de I’énergie.

Sous I’angle historique, ce magmatisme caractéristique est ce qui permet, quand on en retrouve
des traces échouées sur les continents sous forme d’ophiolites, d’imaginer quelques éléments
de la géodynamique passée du globe terrestre.
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Figure 5.5 Schéma synthétique de I'activité magmatique a I'axe d'une dorsale lente de type « Atlantique ».

(a) Remontée convective du manteau et fusion partielle a I'aplomb d'une dorsale lente.
(b) Injection de corps magmatiques dans la croGte et dénudation tectonique du manteau par le jeu de I'étirement.
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Chapitre 5 ¢ Magmatisme et contextes géodynamiques

Voir chapitre 3,
figure 3.20, § 3.2.3a

Voir TP12 § 12.2.5

TABLEAU 5.2 PRINCIPALES CARACTERISTIQUES DU MAGMATISME DES DORSALES OCEANIQUES
ET COMPARAISON AUX OPHIOLITES.

Magmatisme
des dorsales
rapides

Caractéristiques Magmatisme des dorsales lentes

Productivité Faible et discontinue

magmatique

Importante
et continue

Mais aussi
parfois

De fagon Quelquefois Plus souvent

assez homogéne

Pas de véritable
crolte ; tout
juste une frange
superficielle de
péridotite alté-
rée par hydro-
thermalisme

Quelques basal-
tes épars recou-
vrant des amas de
gabbros plus ou
moins disloqués ;
peu de filons

Superposition de :
basaltes en pillow,
filons doléritiques,
gabbros,
gabbros lités.

Roches crustales

Roches mantelliques de harzburgite lherzolite

la lithosphére

Minéralogie dominante Clinopyroxénes, feldspaths plagioclases, péridots plus rares
exprimée dans les

roches crustales

Isotopes Rapport élevé pour le néodyme. Rapport faible pour le Strontium
Pas d’appauvrisse- Appauvrissement important en éléments
Géochimie Eléments | Menten e_Iements incompatibles de gros diamétre : MORB-N
S |ncomp.at|b‘les de
gros diametre :
MORB-E

Fusion partielle Décompression adiabatique

Ophiolite harzburgi- Ophiolite lherzolitique (LOT) ; exemple = Alpes
tique (HOT) ;

exemple = Oman

Analogie ophiolitique

5.1.2 Magmatisme de rifting continental

Les rifts continentaux présentent fréquemment une signature magmatique. Deux positionne-
ments sont envisageables pour le magmatisme au cours du rifting (figure 5.6) :

le magmatisme peut étre exprimé précocement au cours du rifting ; c’est le cas du schéma
«rifting actif ». Une remontée mantellique crée un dome lithosphérique dans lequel
s’installe une activité magmatique. C’est ce que 1’on peut observer actuellement au Nord du
Rift est-africain ;

il peut étre plus tardif dans le cadre d’un « rifting passif » : ’extension amincit alors la
lithosphere provoquant la remontée asthénosphérique au cours de laquelle le magmatisme
prend place. C’est le schéma que 1’on peut envisager dans le cas du Rift ouest-européen au
début du Tertiaire.

Les roches magmatiques, et notamment les basaltes, présentent une forte hétérogénéité :
e il s’agit en général de basaltes alcalins témoignant d’un faible taux de fusion (inférieur a

5 %) donc d’une fusion asthénosphérique profonde (- 50 a — 70 km), ce qui rend compte
de leur faible teneur en SiO, (SiO, < 48 %) et de leur teneur élevée en alcalins (Na,O
+ K,0) proche de 3 a 4 % (tableau 5.1).
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Chapitre 5 ¢ Magmatisme et contextes géodynamiques

Voir « spilites
alpines », chapitre 12,
§12.3.2b

5.2

Voir chapitre 3,
§3.2.3c

Remarque : On parle également de spilites pour évoquer certains basaltes alcalins asso-
ciés au contexte de rifting et souvent enrichis en sodium (albitisation des plagioclases)
suite peut-étre a des échanges avec 1’eau de mer au cours de leur mise en place. Ces
roches peuvent ainsi servir de marqueurs de divergence continentale lorsqu’on les
rencontre dans d’autres contextes comme par exemple dans des chaines de montagnes.

* mais ce sont parfois des basaltes tholéiitiques témoignant de fusion moins profonde avec
des taux plus €levés ; ce dernier cas s’observe lors d’une évolution vers un stade d’océani-
sation.

A c6té de ces basaltes, les roches plus riches en silice et en alcalins comme des trachytes
(tableau 5.1, groupe « Rift est-africain ») ne sont pas rares. Les différents magmas primaires
dont les basaltes sont issus sont capables de donner naissance, par évolution dans des chambres
magmatiques crustales (dont 1’existence est géophysiquement établie), a des processus de
différenciation plus ou moins poussés par le biais de la cristallisation fractionnée. C’est aussi
au cours de tels séjours crustaux que ces magmas peuvent subir une contamination par
I’encaissant ce qui augmente leur potentiel de différenciation géochimique et minéralogique.
En synthése, les séries associées a ce contexte sont donc la série alcaline et, dans une moindre
mesure, la série tholéiitique a un stade plus avancé mais le contexte crustal continental tend a
ajouter aux possibles différenciations par cristallisation fractionnée un potentiel de contamina-
tion assez étendu (cas des Monts Dores et du volcan cantalien vraisemblablement).

MAGMATISME ASSOCIE A LA CONVERGENCE LITHOSPHERIQUE

Nous aborderons tout d’abord le magmatisme associ€ a la subduction en ne considérant que les
grandes lignes caractérisant la subduction d’une marge continentale active, puis nous envisage-
rons le magmatisme associé a la collision lors de la formation des chaines de montagnes.

5.2.1 Magmatisme associé a la subduction

a) Roches volcaniques et roches plutoniques

Dans le cas général d’une subduction de marge continentale, par exemple de type andin, les
roches magmatiques les plus emblématiques présentes a la surface sont des andésites, des
rhyolites accompagnées de roches aux caractéristiques intermédiaires, les dacites.

Le volcanisme des zones de subduction est parmi les plus expressifs, souvent fortement
explosif avec des projections induites par la forte teneur en gaz du magma.

A d’autres endroits (Cordillere occidentale dans les Andes), des roches plutoniques peuvent
déja avoir été portées a I’affleurement, caractérisant aussi ce contexte géodynamique lorsqu’il
est établi depuis une longue durée ; ce sont notamment des granodiorites.

D’un point de vue minéralogique, I’andésite qui est un peu la roche emblématique de ce contexte
montre la présence de pyroxenes (orthopyroxénes surtout + clinopyroxénes), de plagioclases
plus ou moins zonés présentant une composition équilibrée entre pdle sodique et pdle calcique
(plagioclase de type andésine a indice d’anorthite An30-50), d’amphiboles et de biotite.

Les rhyolites ont une composition dans laquelle le quartz est exprimé a coté de feldspaths
plutdt alcalins (des plagioclases sodiques, du feldspath potassique) ; amphiboles et micas
constituent a leur coté les seuls représentants du pdle ferromagnésien.

L analyse chimique de ces roches volcaniques révele une chimie suffisamment riche en SiO, et
en alcalins pour permettre les apparitions au moins théoriques du quartz et des feldspaths sodi-
ques et potassiques dans le cadre de processus de cristallisation fractionnée, méme quand ceux-
ci ne sont pas exprimés (on recrée par le calcul une séquence de cristallisation fractionnée théo-
rique qui suggere que, si la cristallisation avait été totale dans le cas par exemple des dacites, du
quartz aurait pu se former). Ces données sont corroborées par I’étude de granodiorites plus
anciennes qui présentent elles aussi les mémes caractéristiques.
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b) Origine des magmas {

Il ressort de la description minéralogique des roches deux grandes idées :

* la présence de minéraux hydroxylés tels les amphiboles et les micas indique la richesse en
eau du magma ;

* I’abondance des minéraux ferromagnésiens (biotite, amphiboles, pyroxenes) signe quant a
elle I’origine mantellique du magma.

Ces interprétations sont confortées par d’autres arguments comme des signatures en éléments
traces ou en certains isotopes [37Sr/36Sr] des basaltes calco-alcalins qui les rapprochent de la
chimie des MORB ; ceci amene a penser que les magmas ayant produit ces roches partagent
avec les MORB une source commune, le sommet de I’asthénosphere voire ici la base
mantellique de la lithosphere chevauchante. L’ implication de 1’eau dans leur fusion expli-
querait au moins en partie leur teneur relativement importante en éléments les plus mobiles et
les plus incompatibles (figure 5.7).

Rapport _ Jeneur de 'élément dans I'échantillon

100 4 normalisé Teneur de I'élément dans le matériau
de référence

basalte calco-alcalin
(Chili)

Matériau de référence : MORB-N

0,1

Sr K Rb Ba Th Ta Nb Ce P Zr Hf Sm Ti Y Yb Sc Cr Ni

Figure 5.7 Diagramme d'abondance normalisé en éléments traces

des magmas des zones de subduction.
Les éléments les moins mobiles et les moins incompatibles (a droite du diagramme),
avec des valeurs de normalisation proches de 1, indiquent un manteau source de
méme qualité chimique que celui qui fournit les MORB. Les valeurs de normalisation
plus élevées pour les éléments les plus mobiles et les plus incompatibles, de 10 a 100,
peuvent étre expliquées au moins en partie par I'implication de fluides dans le proces-
sus de fusion partielle, ce qui augmente |'effet de tri géochimique pour ces éléments,
et par la différenciation magmatique en sus pour les andésites.

¢) Fusion intégrée a la subduction

Un processus de fusion intégré au contexte géodynamique peut étre proposé (figure 5.8) :

* la croiite océanique plongeante subit, a partir de certaines pressions surtout (au-dela de
10-15 kbar soit 30-50 km), une déshydratation ; des fluides (eau surtout) s’en échappent et
hydratent le coin de manteau chevauchant ;

* ce coin de manteau serait lui-mé&me entrainé localement en profondeur par la lithosphere
plongeante ; cette péridotite peu a peu hydratée sans pour autant se réchauffer énormé-
ment entame sa fusion partielle dés que son hydratation est suffisante et ce malgré la
hausse de la pression.

143



Chapitre 5 ¢ Magmatisme et contextes géodynamiques

144

(@)

S CONVERGENCE
LITHOSPHERIQUE

MAGMATISME D'ORIGINE MANTELLIQUE

Teneur en alcalins
(% en Na0 + K,0)

8
6
4]
o
24 basaltes 22 -
| Icali Teneur en silice

calco-alcalins (% en SiO,)
0

40 50 60 70

fosse plutonisme
N granodioritique

0 L —

déshydratation

de la plaque plongeante,
métasomatose

des unités chevauchantes

volcanisme
calco-alcalin
diversifié

arc volcanique

100 —
S
= £ fusion partielle
2l= du manteau
ole
sle
s
200 — 0 0 50|O 1 OIOO 1 5|00 2 QOO température
~ SOLIDE.+~ °C
~. SOLIDE \ | |quiDE
50 *
n LIQUIDE
100
1504 3@
DU MANTEAU c
m -
200] | DELAPLAQUE \ EA\e) 2
CHEVAUCHANTE ‘)_'z% E)
o o\ <
<, ®
75 '&7)‘ ¢ ?}\ o)
25’0' sy <&
3.¥32
gevas
8 = s Q:,)
06 <
s

CHAMBRE

MAGMATIQUE

I:I sédiments
[] croate continentale
:I crolite océanique

:| manteau lithosphérique

I:l asthénospheére

volcanisme andésitique
ou rhyolitique

plutons granodioritiques

zone de fusion partielle
mantellique

péridotite hydratée avec
formation d'amphiboles

1
L]
<+

volcanisme ignimbritique

plutons anatectiques
granitiques

zéne d'anatexie crustale

foyer sismique




© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

(b)

(c)

CHAPITRE ‘ ‘

Remontées de magmas

mantelliques différenciés de Remontée de magmas

compositions andésitique a rhyolitique anatectiques a l'origine
Remontées de laves basaltiques a l'origine du volcanisme et de plutons granitiques et de
calco-alcalines du plutonisme granodioritique projections ignimbritiques

CROUTE f : — f Anatexie
CONTINENTALE Echanges d'éléments >3 0,720 )| crustale
avec l'encaissant

87sr 188sr > 0,720 / chaleu
MAGMAS /

Evolution d> SECONDAIRES [ 0 _
au cours du temps m [B7SrlssSr] > 0708 7 Digestion de portlons]
’ + d'encaissant
MAGMA PRIMAIRE Cristallisation 3
fractionnée
T CHAMBRE — T ) ﬂ.—i—
MAGMATIQUE
‘. - CROUTE CONTINENTALE
Approvisionnement
en magma primaire : 875r 1 %sr > 0,720

[¥7sr /86 Sr] = 0,703 - 0,704

péridotite hydratée

drainage des éléments incompatibles initialement pauvre i
d'origine sédimentaire et enrichie secondairement Remontée o
en éléments incompatibles de magmas primaires
w— calco-alcalins
& | sédiments subduits —
= H20 + éléments
< | crodte océanique incompatibles > I_.l
‘Y | magmatique \ <
) N\
w H,0
74
& | manteau ue £
& | lithospyérique LRI .".
2 "~.."selidl_Js___.
EL \ 4 hydraté
H,0
w fusion partielle des péridotites
5 lithosphérique et asthénosphérique
E initialement appauvries et
7} secondairement enrichies
g \ en éléments incompatibles
]
= H,0
7]
< %
%,
% \
2
/04,

Figure 5.8 Magmatisme et subduction.
(a) Schéma récapitulatif des étapes de I'activité magmatique associée a la subduction sous une marge
continentale active.
(b) Différents scénarios d'évolution crustale des magmas primaires calco-alcalins : les rapports isotopiques
des magmas ont été assimilés aux rapports isotopiques initiaux des roches échantillonnées en surface.
(c) Transfert de fluides depuis la croGte subduite et métasomatose du manteau sus-jacent.
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figures 4.14 et 4.15a
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Cette fusion contrdlée par hydratation semble se réaliser pour 1’essentiel entre 100 et 150 km

de profondeur : en effet, la distance qui sépare généralement les édifices volcaniques de la

fosse les place approximativement a une centaine de kilometres au-dessus du panneau plon-
geant, quelles que soient les variations d’inclinaison moyenne que ceux-ci présentent d’une
subduction a I’autre.

Le fait que les laves donc leurs magmas soient riches en éléments incompatibles peut s’expli-

quer par :

* un modele de métasomatose entre les unités océaniques subduites notamment leurs sédi-
ments et le manteau sus-jacent ; les fluides hydratent et alcalinisent le manteau : des amphi-
boles s’y forment ;

¢ le fait que les amphiboles préalablement formées et dont la chimie inteégre du calcium et des
éléments alcalins, participent au cours de leur entrainement en profondeur a la production
des magmas.

Remarque : Dans certains secteurs en subduction, il se peut que la plaque chevauchante
ne soit pas 1’objet de manifestations volcaniques ; tel est le cas de certaines régions
andines comme le domaine péruvien central ou nord-chilien. Dans ces secteurs, le
panneau plongeant tres peu incliné semble repousser devant lui le coin de manteau qui
s’intercale d’ordinaire entre cette portion plongeante et la crofite chevauchante :
I’absence du manteau ne permet plus alors sa fusion partielle et la livraison a la crofite
de magmas primaires calco-alcalins.

d) Différenciation magmatique et formation de magmas secondaires

Les roches volcaniques recueillies dans les zones de subduction typiques montrent une relative
diversité minéralogique et chimique (tableau 5.1, groupe « chaine des Hautes Cascades »).
Mais, replacées dans certains diagrammes, elles témoignent d’un « air de famille » probable et
d’une filiation possible si I’on prend en compte les quelques données expérimentales concernant
la différenciation des magmas. Ces modalités de différenciation sont présentées sur la figure 5.9.

143Nd I144Nd
0,5133 4 MORB

0,5131

0.51294 LAVES DE L'ARC DES PETITES ANTILLES

0,5127

0,5125— Valeurs moyennes pour la Terre

0,5123 : SEDIMENTS OCEANIQUES
: DE LA PLAQUE ATLANTIQUE
0,5121 4 : % o ) SUBDUITE
: S -9 0 87 86
: —> Sr/ Sr

T T T T T T T
0,700 0,710 0,720 0,730 0,740

Figure 5.9 Compositions isotopiques Nd - Sr des laves de |'arc insulaire des Petites Antilles,
des MORB, et des sédiments détritiques océaniques.

La signature isotopique des MORB illustre celle de I'asthénosphére, les sédiments
exprimant pour leur part celle des matériaux crustaux continentaux.
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Leurs minéraux cristallisent de facon échelonnée a différentes températures ; la cristallisation {

précoce de certains d’entre eux, les pyroxenes et les amphiboles surtout, permet, s’ils sont rapi-
dement séparés de la phase liquide résiduelle de facon a ne pouvoir réagir avec elle, de provo-
quer une différenciation chimique de celle-ci caractérisée par :

* une élévation de la teneur en alcalins, les premiers minéraux étant surtout ferromagnésiens ;

* une élévation de la teneur en silice, les minéraux ferro-magnésiens étant ceux qui immobi-
lisent précocement le moins de silice.

L’étude des éléments traces et des rapports isotopiques des roches de ces secteurs apporte des
informations complémentaires :

* les roches volcaniques de type andésites émises dans les subductions de type marge conti-
nentale ont souvent, pour le strontium, des rapports isotopiques initiaux [87Sr/80Sr], proches
de 0,707 — 0,708 : cela peut témoigner d’apports chimiques en alcalins de la crodite conti-
nentale (dont le rapport [37Sr/36Sr] est supérieur & 0,710) 2 un magma d’origine péridotitique
(le rapport des MORB est proche de 0,704) et cela suggere un enrichissement conjugué en
silice, abondante dans ce type de crofite ;

° au contraire, les roches volcaniques des subductions installées sous peu de crofite continen-
tale chevauchante ou sous crofite océanique uniquement (arcs volcaniques des subductions
océan - océan) sont essentiellement des basaltes calco-alcalins et il y a souvent moins de
laves différenciées. Leurs rapports isotopiques s’apparentent davantage a ceux des MORB.

Cependant, dans le cas de I’arc volcanique des Petites Antilles (encart 5.4), les études menées
sur les isotopes du Sr et du Nd plaident en faveur d’une possible contribution des sédiments
subduits a la chimie du magma par le biais de métasomatoses ; il en est de méme dans d’autres
secteurs pour lesquels les données relatives au béryllium (encart 5.4) attestent probablement
des mémes mécanismes.

Hydratation et métasomatose des péridotites
dans les zones de subduction

Les roches volcaniques affleurant dans I'arc insulaire des Petites Antilles présentent des
rapports isotopiques en Nd et Sr (figure 5.9) intermédiaires par rapport a ceux des
basaltes des dorsales et des sédiments océaniques reposant sur le plancher atlantique ou
accumulés au front de I'arc insulaire dans le prisme affleurant a la Barbade.

Ces données semblent favorables a un schéma dans lequel les sédiments subduits peuvent
influencer chimiquement les magmas primaires produits soit en participant eux-mémes a
la fusion, soit en cédant certains éléments (incompatibles) aux fluides qui les traversent
avant d’hydrater la péridotite et de provoquer sa fusion partielle (figure 5.8c¢).

Cette hypothése de contribution des sédiments subduits a une métasomatose de la zone
de fusion partielle est aussi corroborée par la présence d'autres marqueurs chimiques
propres aux sédiments océaniques dans certaines laves et roches volcaniques des Andes
ou de I'archipel des Aléoutiennes. Tel est le cas du béryllium (Be) formé dans la haute
atmosphere, et capable de s’incorporer facilement aux sédiments argileux océaniques ;
sa présence dans les laves de ces zones de subduction souligne la encore la contribution
probable des sédiments subduits a la métasomatose de la péridotite et aux caractéristi-
ques géochimiques des magmas primaires.

Ainsi il existe en amont des causes permettant d’envisager une certaine variabilité dans les
mécanismes conduisant a la production des magmas primaires. Il convient ensuite d’ajouter
a cette premiere variabilité les mécanismes classiques de la cristallisation fractionnée, et
surtout la possibilité pour les magmas évoluant dans une crodite continentale d’y interagir avec
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leur encaissant solide, voire avec d’autres magmas ; dans le premier cas, on parle plutot de
contamination et dans le second cas d’hybridation magmatique. D’autres données encore,
que nous n’aborderons pas ici, tendent & montrer que des échanges peuvent s’établir également
entre le magma et un encaissant crustal continental comme le passage de Fe, Mg vers 1’encais-
sant et le passage de K de I’encaissant vers le magma.

Au final, nous retiendrons que la diversité des processus de différenciation susceptibles
d’exister dans ce type de contexte peut rendre compte de la diversité pétrographique
observée a I’affleurement sans qu’il soit nécessaire d’imaginer la formation de multiples
magmas primaires.

e) A coté des magmas d'origine mantellique, des magmas d’anatexie crustale

Le magmatisme d’origine mantellique peut aussi avoir une autre conséquence sur la crofite
continentale traversée : son anatexie. Le terme d’anatexie est réservé a la fusion partielle des
matériaux de la crofite continentale. Ce phénomene n’est appréciable qu’en cas d’injection de
gros volumes de magmas mantelliques susceptibles d’apporter assez de chaleur pour faire
fondre des volumes conséquents de croiite continentale. En effet, au surcroit de chaleur lié a la
température initiale de ces magmas mantelliques (de I’ordre de 1 000 °C environ) et a leur
refroidissement dans un encaissant crustal moins chaud (température inférieure a 600 °C au
départ), s’ajoute la chaleur de la cristallisation (processus exothermique) des magmas calco-
alcalins. Comme la température de fusion du matériel crustal est de 1’ordre de 700-750 °C,
celui-ci fond partiellement et donne naissance 2 des magmas granitiques (rapport [87Sr/86Sr]
voisin ou supérieur a 0,710 dans ce cas ; qui demeurent en profondeur lorsqu’ils sont trop peu
hydratés, ou peuvent migrer en surface lorsqu’ils sont plus riches en eau ; ils y produisent alors
des nappes ignimbritiques.

Remarques

* Les ignimbrites correspondent a des dépdts de particules (fragments de roches pulvé-
risées, débris de verre rhyolitique) émises a 1’occasion d’un volcanisme particuliere-
ment explosif et qui, apres leur dépot a chaud (température supérieure a 500 °C),
peuvent sous I’effet de leur compaction et de I’expulsion des gaz se souder. Alors que
la plupart des produits des explosions volcaniques disparaissent plutdt rapidement par
érosion, les nappes ignimbritiques peuvent y résister remarquablement et jouer alors
un role de marqueurs paléovolcaniques quand les autres formations ont disparu.

e Lafigure 5.8 résume les principales caractéristiques magmatiques des zones de subduc-
tion. Bien sfr, un simple schéma ne saurait rendre compte de la diversité des associa-
tions magmatiques observées a 1’échelle globale pour ce genre de contexte. D’autres
roches magmatiques que celles évoquées ici sont également associées a la subduction,
impliquant des processus complémentaires concernant les mécanismes de la fusion et
les modalités de la différenciation. Cette vision plus exhaustive n’est pas abordée dans
le cadre de ce chapitre. C’est aussi pour cette raison que nous avons parlé précédem-
ment des séries calco-alcalines plutdt que de la série calco-alcaline.

5.2.2 Magmatisme d’anatexie crustale associé aux collisions

Les leucogranites fréquemment échantillonnés dans les chaines de collision se distinguent des
autres granites par leur teneur importante en muscovite et donc en alumine.

Ce caractere associé€ a leur rapport isotopique initial [87Sr/36Sr]  élevé permet de proposer une
origine anatectique a ces roches, c’est-a-dire une production de magma par fusion partielle
de la croiite continentale (figure 5.10).

Remarque : Comme dans le cas des péridotites, la fusion partielle des roches crustales
fournit tout d’abord un liquide eutectique de composition granitique, équilibré en quartz,
en albite et en orthose ; ceci explique que, a I’'image des basaltes, les granites d’anatexie
demeurent d’une constitution relativement homogene.
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Figure 5.10 Anatexies et évolution des chaines
de collision.

En (a), les conditions (P, T) d'anatexie crustale sont
schématisées. L'anatexie peut intervenir a différents
moments consécutifs a I'empilement des unités crus-
tales en convergence ; en (b), anatexie précoce liée a
la déshydratation de la croGte métamorphisée et a
I'humidification de la base chaude et préalablement
anhydre de |’écaille crustale sus-jacente; en (c),
anatexie liée au réchauffement des roches du fait de
leur fort potentiel de libération de chaleur par
radioactivité et de leur faible diffusivité thermique ;
en (d) anatexie liée a la remontée quasi adiabatique
des unités profondes du fait de I’érosion ou de la
phase de relaxation tardive (effondrement gravitaire
extensif) de I'édifice.

Dans chaque cas, les chemins pression-température
ont été figurés sur le diagramme (a) pour rendre
compte des conditions permettant I'anatexie.
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5.3

Voir chapitre 4,
figure 4.2

Voir chapitre 3,
figure 3.18

L’anatexie crustale peut intervenir a divers moments de I’évolution d’une chaine de colli-
sion (figure 5.10). Tout d’abord des processus anatectiques sont li€s a I’épaississement crustal ;
deux schémas peuvent étre envisagés :

* la superposition d’écailles crustales par sous-charriage place des semelles crustales froides

et hydratées au contact de parties supérieures chaudes et anhydres ; le réchauffement
graduel des premieres lors du métamorphisme conduit a leur déshydratation et 1’eau libérée
humidifie alors la semelle chaude de I’unité sus-jacente, permettant son anatexie en abais-
sant son solidus (figure 5.10b) ;
I’épaississement crustal conduit aussi a I’augmentation locale de la production de chaleur, la
crofite continentale constituant le réservoir le plus concentré en isotopes radioactifs ; en raison
de la mauvaise conductivité thermique des roches, cette chaleur est mal évacuée et provoque
localement une élévation de température capable d’engendrer ’anatexie (figure 5.10c).

L’anatexie peut également intervenir plus tardivement lors de la relaxation de la chaine : au

cours de I’effondrement en surface de 1’édifice, les unités profondes chaudes sont soumises a

une remontée et donc a une décompression facilitant leur fusion partielle, la décroissance

thermique étant relativement lente au regard de la baisse de pression (figure 5.10d).

Conclusion

Il existe donc un magmatisme caractéristique de chaque type de frontiere de plaques : il se
manifeste soit sous forme de séries lorsque les magmas primaires sont extraits du manteau et
subissent en profondeur une différention (série tholéiitique des dorsales, série alcaline des rifts,
série calco-alcaline des subductions), soit sous forme de magmatisme granitique dans le cadre
de la collision.

Cependant, le magmatisme est aussi présent en dehors des limites de plaques, c’est I’objet du
paragraphe suivant consacré aux points chauds.

MAGMATISME INTRAPLAQUE DES POINTS CHAUDS

Diversement distribués a la surface de la lithosphere, les points chauds correspondent le plus
souvent a des lieux de productivité magmatique non installés en limite de plaques ;
I’Islande fait cependant exception en combinant la situation particuliere de dorsale émergée et
de point chaud.

Nous avons déja évoqué ces sites particuliers qui expriment en surface quelques traits liés a la
dynamique profonde du manteau.

5.3.1 Roches magmatiques variées a I'affleurement

Les roches les plus fréquemment observées y sont des basaltes ; cependant il est relativement

fréquent d’observer plusieurs types de basaltes dans un méme contexte de point chaud avec :

* des basaltes alcalins, présentant des clinopyroxeénes mieux exprimés que dans les MORB,
notamment 1’augite, et des plagioclases ;

* des basaltes tholéiitiques, minéralogiquement assez voisins de ceux des dorsales si ce n’est
souvent leur plus grande proportion de phénocristaux.

Géochimiquement, ces OIB (Ocean Island Basalts) présentent en général une signature en

éléments traces proche de celle des MORB-E soit un enrichissement en éléments traces forte-

ment incompatibles (figure 5.2).

Remarque : Leur caractere « enrichi » est dii a la conjonction de deux facteurs : tout
d’abord le caractére « non appauvri » des péridotites dont les liquides qui les ont
produits sont extraits, en second lieu le faible taux de fusion partielle subie par ces
mémes péridotites.

Il existe aussi des roches magmatiques témoignant de probables processus de différenciation.
A la Réunion, par exemple au niveau du Piton des Neiges, des termes basaltiques sont
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surmontés a certains endroits de niveaux trachytiques qui leur sont donc postérieurs ; une diffé- t

renciation magmatique peut donc étre proposée pour interpréter cette association en termes de
série magmatique, ici alcaline. Ceci peut aussi étre illustré par la diversité chimique des roches
volcaniques présentes dans un méme appareil volcanique (tableau 5.1, groupe « Taiohae »).

5.3.2 Source mantellique trés profonde probable

Diverses données contraignent le modele de fusion partielle du manteau. Ce sont tout d’abord
les laves essentiellement basaltiques qui attestent de 1’origine mantellique. C’est ensuite leur
teneur en alcalins relativement élevée qui, d’apres les expériences de fusion partielle au labora-
toire, impose d’envisager la production mantellique de tels magmas sous des pressions de
1 500 a 3 000 MPa, c’est-a-dire a des profondeurs entre 50 et 100 kilometres, et surtout entre
75 et 100 kilometres. Il s’agit donc de fusions bien plus profondes que celles envisagées pour
les MORB et ce par le seul fait que la lithosphere qui bloque 1’ascendance mantellique est ici
beaucoup plus épaisse qu’a 1’axe d’une dorsale.

Les mesures des rapports isotopiques concernant le strontium et le néodyme (encart 5.1 et
figure 5.1) montrent une hétérogénéité sans commune mesure avec celle des magmas de type
MORSB extraits du sommet de I’asthénosphere. Ceci plaide pour une participation probable des
couches plus profondes du manteau, base du manteau supérieur et manteau inférieur, comme le
suggerent par ailleurs les données de tomographie sismique. C’est un argument fort pour consi-
dérer le manteau comme une structure hétérogéne de type « marbré » (encart 5.1).

5.3.3 Modele géodynamique aux composantes locales fortes

A la source d’un point chaud, on peut envisager un panache mantellique actif déclenché par
une instabilité gravitaire (contraste de densité lié a un échauffement plus ou moins étendu) au
niveau d’une zone de transition (frontiere manteau inférieur — noyau ou frontiere manteau infé-
rieur — manteau supérieur). Celui-ci remonte a 1’état solide soit dans I’asthénosphere seule, soit
dans I’ensemble du manteau convectif depuis la couche D (figure 5.11a). Les données de
tomographie sismique a I’aplomb des secteurs concernés permettent de contraindre localement
tel ou tel modele.

* Dans le cas du secteur central de I’océan Pacifique, ces données de tomographie sismique
permettent d’envisager I’existence d’un vaste panache montant depuis la couche D” et
susceptible de se ramifier en de multiples colonnes ascendantes voire d’en créer de
nouvelles lors de la traversée de la frontiere manteau inférieur - asthénosphere.

* Dans d’autres cas, comme en Islande, la tomographie sismique révele un ancrage du
panache a la limite manteau inférieur - base de I’asthénosphere (—670 km).

Cependant, au cours de cette remontée, le matériel profond peut toujours interagir avec les
niveaux plus superficiels, s’accroitre en volume et acquérir une signature géochimique plus
particuliere.

Parvenu a une profondeur estimée a 150 km, le matériel du panache subit une fusion partielle
avec un potentiel de production magmatique d’autant plus important qu’il se situe dans I’axe
du panache (figure 5.11b). C’est ce qui peut expliquer que les laves d’un édifice volcanique a
I’aplomb du panache ont souvent un caractere tholéiitique li€ a un taux de fusion €levé alors
que les laves de volcans plus périphériques sont plutdt alcalines suite a un plus faible taux de
fusion. Cette dualité tient également a la vigueur du panache : un panache peu actif ne peut
pénétrer profondément la base de la lithosphere d’ol un faible taux de fusion ; un panache tres
actif est en revanche capable de réchauffer notablement la base de la lithosphere donc d’en
réduire I’épaisseur (relevement de 1’isotherme 1 300 °C) ce qui I’améne a fondre plus pres de
la surface soit avec un taux plus élevé.

Enfin, au cours de leur remontée dans la lithosphere, les magmas peuvent étre I’objet de conta-
mination (surtout si la crofite est de nature continentale), mais aussi connaitre quelques étapes
de différenciation lors de séjours en chambres magmatiques.
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Figure 5.11 Schéma récapitulatif des étapes de I'activité magmatique de « point chaud ».

(a) Divers types de remontées mantelliques a I'aplomb des points chauds.
(b) Fusions partielles au sommet d'un panache mantellique et injection de magmas primaires
distincts suivant la position relative de la lithosphére par rapport au point chaud.
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L'essentiel

Le magmatisme est une des formes d’activité du globe terrestre ; il constitue
d’ailleurs un des moyens de dissipation de son énergie interne, modeste toutefois.
Fondés sur deux étapes de changement d’état, la fusion partielle qui permet la
production de magma et le refroidissement avec cristallisation partielle ou totale
a lorigine des roches magmatiques, le volcanisme et le plutonisme signent par
certaines spécificités les contextes géodynamiques auxquels ils s’integrent.
Alors que les magmas primaires produits a partir de la fusion partielle du
manteau ont tous des compositions basaltiques, ceux-ci disposent déja de légeres
spécificités que leur longue évolution, par cristallisation fractionnée, par conta-
mination ou par hybridation dans leur encaissant crustal d’accueil ne font
qu’amplifier le long de lignées de différenciation appelées séries magmatiques.
Trois grandes séries ont ét€ mises en relief dans le cadre de cette étude :

*la série tholéiitique associ€ée majoritairement aux contextes de divergence
lithosphérique, telle 1I’océanisation, débutante ou installée ; elle peut aussi se
retrouver dans les secteurs de points chauds ;

* la série calco-alcaline, caractéristique des zones de subduction en marge des
continents ou dans les zones d’affrontement océan-océan ;

* la série alcaline, typique du magmatisme « intraplaque » de point chaud et
€galement représentée dans les premiers stades du rifting continental.

A ces trois grandes séries s’ajoute le magmatisme d’anatexie crustale associé
aux contextes de collision.

Au final, méme si les roches sont parfois ressemblantes (cas des basaltes), la
géochimie des éléments traces et des isotopes précise le trait et affine les spécifi-
cités de chacune. Ceci est essentiel car la géologie peut alors utiliser ces roches
comme de véritables archives de I’histoire de la Terre et de sa géodynamique
passée : la géodynamique change, les roches persistent, pouvant ainsi t€moigner
des anciennes frontieres de plaques.

Le magmatisme est enfin un processus qui, au cours des temps géologiques et
par le biais des tris géochimiques qu’il opere, contribue a la différenciation
chimique et minéralogique des enveloppes terrestres, les crotites entre elles, les
crolites vis-a-vis du manteau, 1’asthénosphere vis-a-vis du manteau inférieur.
Cette différenciation fort longue succede a la différenciation initiale et rapide en
noyau et manteau primitif du matériel chondritique a I’origine de la Terre.

Attention

CHAPITRE ‘ ‘

Mots-clés

e Anatexie

e Andésite

e Basalte alcalin
Basalte tholéiitique
Contamination
Cristallisation
Cristallisation fractionnée
Différenciation magma-
tique

Elément incompatible
Elément trace

Fusion partielle
Harzburgite
Hybridation

Gabbro

Granite

Granodiorite
Leucogranite
Lherzolite
Métasomatose
Rhyolite

e Série alcaline

e Série calco-alcaline

e Série magmatique

e Série tholéiitique

e Trachyte

* Retenez bien que I’essentiel des remontées de matériel mantellique s’effectue a 1’état solide ; la fusion partielle ne

s’opere qu’a partir de moins de 100 km de la surface.

* Retenez également qu’une dorsale en fonctionnement n’est pas toujours le siege de magmatisme.

* Ne confondez pas I’association magmatique qui représente une donnée de terrain (a savoir les roches présentes en

un méme endroit et présentant une relative unité de temps quant a leur mise en place) et la série, notion interpré-
tative fondée sur I’existence de liens probables de filiation entre les laves et donc d’un magma source commun.
Toujours dans cet ordre d’idée, 1’étude du magmatisme repose avant tout sur 1’étude de roches, de laves, de
systemes minéralogiques expérimentaux, et non sur I’énoncé de dogmes concernant d’éventuelles séries dont la
nature reste avant tout a établir et ne peut constituer un point de départ naturaliste.

La correspondance contexte géodynamique - série magmatique ne s’inscrit pas dans 1’ordre absolu ; un certain
nombre de parametres locaux peuvent en effet contribuer a donner une signature tout a fait singuliere, voire
ambigué, a un contexte géodynamique.

Les raisonnements concernant les données chimiques, minéralogiques, et pétrographiques supposent avant tout
une bonne maitrise des formules chimiques des minéraux et une bonne connaissance de la minéralogie des roches.
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6.1

6.2

6.3

Un exemple d’altération
en domaine continental ;
cas d’'une roche-mére
granitique sous climat
tempéré

Altération et érosion

en domaine continental :
deux processus
géologiques a contréle
multifactoriel

Les formations
résiduelles : produits

de l'altération des roches
en domaine continental

CHAPITRE 6

Introduction

La surface des continents montre a 1’affleurement des roches diversifiées, sédimen-

taires (exogenes), métamorphiques et magmatiques (endogenes).

La plupart d’entre elles rencontrent, lors de leur mise a I’affleurement, des condi-

tions physico-chimiques (P, T, teneur en eau) différentes de celles qui ont prévalu

a leur formation ; devenues instables, elles s’altérent. Les produits de ces trans-

formations peuvent rester sur place et constituer des formations résiduelles ; le

plus souvent ils sont évacués vers d’autres lieux ou ils nourrissent le processus

sédimentaire (chapitre 7).

La pétrographie de la crofite continentale a été précisée dans le chapitre 2 (§ 2.3.1) ;

les granites sont ainsi les roches les plus représentatives de la partie crofite continen-

tale supérieure. Ceci justifie le premier volet de cette étude, consacré a leur évolution
en surface au contact de I’atmosphere, de I’hydrosphere et de la biosphere :

* Comment un granite évolue-t-il structuralement, minéralogiquement, et chimi-
quement, lorsqu’il affleure a la surface des continents dans des régions au
climat tempéré ?

Cependant toutes les roches affleurant a la surface des continents ne sont pas des

granites et les conditions climatiques fluctuent a la surface de la Terre de sorte

que nous élargirons le cadre de notre étude par la prise en compte de ces deux
variables :

* Comment ces variabilités, pétrographique et climatique, se traduisent-elles en
termes d’altération ?

A la surface des continents, les roches peuvent progressivement se recouvrir des

produits de leur altération superficielle qui constituent alors des formations rési-

duelles. Nous les évoquerons dans un troisieme volet :

* Quelles sont les principales formations résiduelles produites a partir de roches
silicatées ou carbonatées ?

* Quelle est leur importance a la surface du globe ?

6.1 UN EXEMPLE D’ALTERATION EN DOMAINE CONTINENTAL ;
CAS D'UNE ROCHE-MERE GRANITIQUE SOUS CLIMAT TEMPERE

Un granite est une roche qui se rencontre fréquemment a I’affleurement en milieu continental,
dans les massifs anciens comme au coeur des chaines de montagnes plus récentes.

D’origine endogene (plutonique), ses caractéristiques structurales et minéralogiques ont été
acquises a des pressions et a des températures bien supérieures a celles qui regnent a 1’affleure-
ment. Il s’y trouve donc dans une situation de déséquilibre thermodynamique plus ou moins
important et subit alors des transformations, un rééquilibrage, qui I’adaptent a ces nouvelles
conditions. Le terme de « roche-mere » est souvent utilisé pour nommer la roche saine et la
distinguer des différents stades de son altération.
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6.1.1 La désagrégation mécanique des roches : {
une action physique affectant la structure de la roche-mere

Si le granite parait étre une roche dure et résistante, le massif granitique est en fait vulnérable.
Fissuré par des diaclases qui se sont formées au cours de son refroidissement (diaclases thermi-
ques radiaires et concentriques), aussi bien qu’au cours de sa mise a I’affleurement par érosion
des roches sus-jacentes et réajustement isostatique ou par exhumation tectonique (diaclases de
décompression), il peut aussi étre traversé par des failles.

Failles et diaclases sont autant de discontinuités qui fragilisent le massif granitique (figure 6.1a).

diaclases

faille

(@) —

joints de grains

Figure 6.1 Principales discontinuités constitutives d'un granite sain a I'affleurement.

(a) discontinuités a I'échelle de I'affleurement granitique, (b) discontinuités a I’échelle de
la pétrofabrique. Qz = quartz ; M = muscovite ; B = biotite ; O = orthose ; P = plagioclase

Enfin, le granite présente une minéralogie hétérogene avec, entre les cristaux, des joints de
grains qui sont, a une échelle plus réduite, un autre €lément de fragilité (figure 6.1b et figure
TP1.16c) auquel on pourrait également ajouter les dislocations intracristallines et les clivages
parfaits des micas. Face a cette hétérogénéité constitutive du massif granitique, 1’action d’un
certain nombre de facteurs extrinseques concourt a la fragmentation de la roche-mere, a sa
désagrégation mécanique. Ce sont :

* les variations diurnes de température : la roche tend a se réchauffer le jour et a se refroidir
la nuit. Compte tenu de son hétérogénéité minéralogique, certains minéraux se dilatent plus
que d’autres ce qui est propice a leur déchaussement granulaire ; par exemple le coefficient
de dilatation thermique du quartz est deux fois plus élevé que celui de 1’orthose. Cette action
est appelée thermoclastie.
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* Dalternance gel-dégel : ’cau infiltrée dans les fissures de la roche se dilate en gelant et
concourt a 1’élargissement ainsi qu’a la propagation des fractures. Cet effet est appelé
cryoclastie ; les roches y sont d’autant plus sensibles que leur taux de fracturation, ou leur
perméabilité (porosité accessible a 1’eau), est élevée ; on qualifie de telles roches de gélives.

* la cristallisation des sels : en bord de mer, I’eau de mer ou des embruns pénetrent dans les
fissures puis s’évaporent en permettant la cristallisation de sels. Ces cristaux maintiennent
ainsi béantes les fissures et exercent une pression qui, par cumul, peut étre suffisante pour les
élargir ; on parle alors d’haloclastie.

e la fragmentation par les courants d’eau ou d’air : ces courants peuvent contenir des parti-
cules en suspension qui, par impact sur la roche, la fragilisent et facilitent sa fragmentation.

Ces différents processus, par élargissement des fissures préexistantes distribuées en réseaux
polygonaux et par néoformation, conduisent a la transformation progressive du massif grani-
tique en une association de boules résiduelles de roche-mere noyées de particules de granu-
lométrie hétérogene (fragments de roche, cristaux, fragments de cristaux) formant ’arene
(du latin arena = sable) associée. Il y a donc ameublissement de la structure initiale de la
roche-mere.

Bien sir, ces différentes actions sont susceptibles d’étre nuancées en fonction des conditions
locales : en haute montagne, la cryoclastie est le facteur essentiel qui débite la roche-mere en
blocs anguleux le long des discontinuités initiales ; a plus basse altitude, la désagrégation
granulaire est plus intense et la production d’aréne autour de boules plus fréquente (figure 6.2).

Granite recouvert

Gr'amte diaclasé, d'un manteau d'altération
fracturé en blocs anguleux et surmonté d'un sol

g
1a S = —
5m aréne granitique : £z

particules détritiques 3 |S

- granulométriquement g by

® et minéralogiquement | | 5 |o

| IEMES -\ | | hétérogenes v |3

. . o> |

| Ameublissement ] _ 3 (2

de la structure = boules de granite £ (8
superficielle \ | 3
Roche-mere

Figure 6.2 Aspects mécaniques de |'arénisation du granite.
Les blocs initiaux de roche-mére sont soumis a une désagrégation granulaire superficielle
qui conduit a la desquamation de fragments rocheux autour de boules résiduelles de roche-
mere non encore altérée. En périphérie, les fragments rocheux se désagregent plus fine-
ment encore.

Remarque : Dans un certain nombre de cas, il est probable que 1’altération en boules
d’un granite ait débuté en profondeur au cours du refroidissement du pluton du fait des
circulations hydrothermales induites par sa mise en place. Les fluides hydrothermaux
interagissent précocement avec le granite : ils accélerent son refroidissement et altérent
déja certains minéraux le long des fissures qui les canalisent.

L altération superficielle poursuit alors cette évolution précoce : I’eau en est toujours un
acteur fondamental mais a basse température cependant.

L’installation d’un couvert végétal dans la structure ameublie participe a la création d’un sol et
freine progressivement les actions de désagrégation mécanique de la roche-mere en la proté-
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geant de ces différents facteurs et ce au profit de I’altération chimique. En effet, en augmentant L

la surface de contact entre la phase aqueuse et les phases solides (minéraux de la roche-mere),
la désagrégation mécanique facilite I’altération chimique.

Remarque : 11 convient de ne pas confondre le sol et la roche-mere qui représente le
sous-sol. Le sol correspond a la pellicule superficielle meuble existant a la surface des
terres émergées et organisée a partir des produits d’altération des roches sous-jacentes
et des matieres organiques issues des étres vivants évoluant dedans et a sa surface.
L’étude des sols releve de la pédologie. La roche-mere est le matériau, le plus souvent
minéral, a partir duquel se forment les produits d’altération évoqués précédemment.
L’étude des caractéristiques des roches-meres releve de la géologie.

Les interdépendances entre sol et sous-sol ou roche-mere étant nombreuses, ces distri-
butions dans des champs disciplinaires distincts apparaissent cependant bien arbitraires.

6.1.2 Laltération chimique de la roche par I'eau a I'état liquide

La comparaison des compositions chimiques d’un granite sain et de son aréne d’une part
(tableau 6.1), de I’eau de pluie et de 1’eau récupérée dans un cours d’eau en région granitique
(tableau 6.2) montre que 1’eau de pluie, apres infiltration dans la zone arénisée du massif grani-
tique s’est enrichie en Ca, Mg?+, Nat, K* et HCO;5~; parallelement, la teneur de 1’aréne en
ces mémes cations est beaucoup plus faible que celle de la roche-mere granitique ; on peut
donc supposer que I’eau au contact des minéraux du granite participe a un tri géochimique
prélevant certains éléments de fagon privilégiée, et provoquant de fait une concentration rela-
tive des autres au sein de I’arene.

TABLEAU 6.1 ANALYSES CHIMIQUES COMPAREES D'UN GRANITE SAIN ET DE SON ARENE.

Masse (en g) de divers éléments dans 100 cm3

Si Al Fe Mg Ca Na K H o
Granite 85,0 21,0 5.2 1,8 2,9 7,5 10,6 0,3 125,6
Aréne 84,9 21,0 traces traces 0,1 0,8 5,2 1,2 126,9

TABLEAU 6.2 ANALYSES CHIMIQUES COMPAREES DE L'EAU DE PLUIE
ET DE L'EAU D'UNE RIVIERE EN REGION GRANITIQUE.

Concentrations en mg - L'

Na+ K+ Caz+ Mg?2+ HCO;- SO,2
Eau de pluie 1,9 0,3 1,4 0,3 traces 2,1
Eau de la Moselotte 7.1 1,9 59 0,8 21,3 5,1

La Moselotte est un affluent de la Moselle dont les sources sont situées a la base de poches arénisées ;
jusqu’a I'endroit ou I'eau a été prélevée pour analyse, elle n'a drainé que de formations granitiques
ou gneissiques (de méme composition minéralogique que les formations granitiques).

Les compositions minéralogiques et géochimiques établies a différents niveaux du profil
d’altération, lorsqu’elles sont estimées en pourcentages, ne traduisent que des variations rela-
tives des différents composés et ne rendent pas réellement compte des pertes et des gains subis
par la roche. Ceux-ci ne peuvent étre évalués qu’en ramenant ces proportions a un pourcentage
de celles caractérisant la roche-mere initiale.

C’est ce type de correction qu’introduit la représentation « isoquartz » (encart 6.1) de 1’évolu-
tion de ces pourcentages au travers d’un profil d’altération.
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Evolutions minéralogique et chimique dans un profil
d’altération : apport de la représentation « isoquartz »

Dans la pratique, on considere que la quantité de quartz, minéral peu altéré ou alté-
rable, est invariante tout au long du profil ; pour un niveau donné, les proportions des
différents minéraux sont alors recalculées en utilisant la méme péréquation que celle
permettant pour chaque niveau de rétablir la quantité de quartz a un niveau constant.
Ceci revient pour la proportion de chaque minéral a la multiplier par le rapport :

ENCART 6.1

Pourcentage de quartz observé dans la roche-mere
Pourcentage de quartz observé dans le niveau étudié

La figure 6.3 permet d'illustrer cette approche.
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Figure 6.3 Caractéristiques minéralogiques
et géochimiques d’'un profil d’altération granitique en climat tempéré.

D’un point de vue minéralogique, ces données nous montrent que les différents miné-
raux du granite ne présentent pas la méme altérabilité. La biotite et les feldspaths
plagioclases sont les plus touchés par l'altération tandis que les feldspaths de type
orthose sont moins vulnérables ; quant au quartz, sa stabilité est a la base de ce type de
représentation.

Parallelement a la destruction de certains minéraux, des argiles (phyllosilicates de
surface), des oxydes et des hydroxydes apparaissent dans la zone altérée ; ces néofor-
mations semblent donc associées a |'altération des minéraux silicatés.

L'étude de I"évolution géochimique permet d’identifier les éléments chimiques mis en
solution. Ce sont principalement les ions Na+* et Ca?* (provenant des plagioclases), K*
(provenant des feldspaths orthose et des micas), Fe2+ (provenant du mica noir, la
biotite). Si4+ et Al3* ne sont que faiblement entrainés, la silice apparaissant plus soluble.
Pour les oxydes de fer il semble juste y avoir un déplacement depuis la partie superfi-
cielle la plus altérée vers un horizon plus profond ou ils s'laccumulent.
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Les mécanismes de I’altération des minéraux silicatés reposent avant tout sur les affinités qui t

existent entre les divers cations installés dans leur structure cristalline et I’eau ; on parle
d’ailleurs d’altération par hydrolyse. La molécule d’eau se comporte en effet tel un dipdle

dont la force d’attraction vis-a-vis d’un ion détermine la solubilité de celui-ci (encart 6.2).

Solubilité des cations dans I’'eau : diagramme de Goldschmidt Q

En fonction de I'attraction qu’exercent les différents éléments chimiques sur les molé-
cules d'eau dipolaires, on distingue différents degrés de solubilité pour leurs formes
ionisées. Cette solubilité dépend du potentiel ionique de I'élément considéré, rapport
entre sa charge (z) et le rayon ionique (r). Le diagramme de Goldschmidt (figure 6.4)
permet de positionner les divers ions en fonction de leur charge (abscisse) et de leur
rayon (ordonnée) ; différents domaines peuvent y étre définis :
e [e domaine des cations solubles (z/r < 3): Le faible potentiel ionique de ces ions
(monovalents ou bivalents) est suffisant pour attirer les molécules d’eau autour d'eux
sans cependant étre capable de rompre les liaisons covalentes polaires des molécules
d’eau. Suivant le rayon de ces ions, on distingue :
1) des cations ayant un potentiel ionique compris entre 1 et 3, capables de retenir effi-
cacement des molécules d'eau a leur surface (qui constituent alors une sphere de
solvatation) : ce sont les cations les plus solubles dans I'eau (Na* ou Ca?*) ;
2) des cations ayant un potentiel ionique inférieur a 1 du fait de leur trés gros
diameétre ; incapables d'attirer suffisamment I'eau, ils ne batissent pas de sphere de
solvatation, et sont donc relativement moins solubles que les précédents (cas de K+).
¢ e domaine des hydroxydes peu solubles (3 < z/r < 10) : dans ce cas, le potentiel ionique
de ces ions est suffisant pour rompre une des deux liaisons covalentes au cceur de molé-
cules d’eau, permettant ainsi a ces ions de s’associer a des hydroxydes dans la formation
de complexes généralement peu solubles et donc propices aux précipitations.
e le domaine des oxyanions solu-

rayon (r) bles (z/r>10): dans ce dernier
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Voir chapitre 2,
§2.23

Voir chapitre 2,
tableau 2.2
et figure 2.7

Voir chapitre 3,
§ 13.1.3c

Les cations, hormis Si** et Al*+, interviennent dans I’organisation des assemblages alumino
silicatés en assurant leur électroneutralité, donc en les stabilisant. De ce fait, lorsque 1’eau inte-
ragit avec ces assemblages et, par échange avec ses protons, leur soustrait des cations solubles,
ces minéraux deviennent instables ; ils peuvent soit se transformer en d’autres minéraux
voisins plus stables lorsque les évacuations d’éléments ne sont que tres partielles, soit donner
naissance a des minéraux néoformés a partir des ions mis en solution quand la solubilisation,
plus conséquente, a totalement détruit 1’organisation silicatée initiale.

L altérabilité des minéraux silicatés dépend globalement :

* du degré de polymérisation des tétraedres : plus il est élevé, plus elle est faible ;

* du degré de substitution opéré au ceeur de leurs sites tétraédriques ;

 de la nature des cations qui stabilisent ces édifices.

Ainsi les tectosilicates sont, par leur structure en charpente a forte polymérisation, moins alté-
rables que les phyllosilicates qui présentent des plans d’attaque disposés régulierement, eux-
mémes moins altérables que les nésosilicates par exemple dont les tétraedres sont isolés. De
méme, chez les tectosilicates, le quartz composé de tétragdres ne contenant que du silicium est
une structure stable, moins altérable qu’un feldspath qui présente des tétracdres substitués par
Al3*; et toujours chez ces feldspaths, 1’orthose est moins altérable que 1’albite du fait de la
moindre affinité du potassium par rapport au sodium pour les dipdles d’eau.
Pour rendre compte du processus chimique (altération hydrolytique), il est possible de le forma-
liser a I’échelle minéralogique sous la forme d’un équilibre chimique (6.1) du type :

minéral originel + solution d’attaque = minéral néoformé + solution de lessivage  (16.1)
Si I’on considere par exemple le cas de I’orthose, dans des conditions d’hydrolyse (quantité
d’eau disponible, température moyenne) typiques du climat tempéré, son altération s’accom-
pagne d’une désalcalinisation partielle, d’une désilicification partielle et de 1’apparition
d’argiles de néoformation de type 2/1 (ou T-O-T) appelées illites (encart 6.3).
L’équilibre précédent (16.1) prend alors la forme suivante :

orthose  solution d’attaque illite
2,3 KAISi;05 + 8,4 Hy0 + 2 CO, = K ;Aly[Si;;Alj3]0,o(0OH),

+ 2 K* 4+ 2HCO5™ + 3,2 Si (OH),
solution de lessivage

(16.2)

Cet équilibre est obtenu en considérant I’aluminium comme élément invariant entre réactifs et
produits et en tenant compte du fait que 1’électroneutralité des produits est acquise par consom-
mation de CO, transformé en hydrogénocarbonate.

L argilisation de type 2/1 (ou plus exactement a rapport Si/Al > 1) est une caractéristique
fréquente en climat tempéré mais ne saurait étre représentative par une seule formule de toutes
les situations particulieres ; en fonction du taux relatif d’évacuation de la silice, les couches
octaédriques des phyllites argileuses peuvent trés bien accueillir davantage d’ions AI3* en subs-
titution de Si** et conduire aux formules paramétrées de type K, AL[Si4, Al,]0;,(OH), dans
I’équilibre chimique explicité ci-dessus.

Cet équilibre peut étre déplacé en faveur d’une hydrolyse plus poussée lorsque les conditions
d’évacuation des solutés se trouvent augmentées ; ceci est possible a solubilité constante en
augmentant le drainage (précipitations plus importantes, c’est-a-dire exces d’un réactif, ou
pente plus forte, c’est-a-dire départ facilité et donc déficit d’un produit), ou en augmentant la
solubilité de la silice par exemple lorsque la température des eaux interstitielles augmente.

De plus n’oublions pas I’effet cinétique de I’élévation de température ; ainsi la vitesse des réac-
tions d’hydrolyse double chaque fois que la température du milieu réactionnel s’éleve de 10 °C
environ (loi de Van t’Hoff).

Ces processus s’accompagnent aussi d’une transformation du dioxyde de carbone dissous en ions
hydrogénocarbonates ; la solubilité de ce dernier dans 1’eau étant supérieure a celle du dioxyde de
carbone, et celui-ci ayant une concentration dans I’eau en équilibre avec sa concentration dans
I’atmosphere, I’altération des minéraux silicatés apparait donc comme un moyen de piéger
du dioxyde de carbone atmosphérique.
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Voir chapitre 13,
§13.2.5

Voir chapitre 2,
tableau 2.2

ENCART 6.3

CHAPITRE ‘ ‘

Remarque : Cette interaction entre les processus d’altération et le cycle du carbone est {

essentielle. Alors que les activités humaines concourent actuellement a une augmenta-
tion conséquente de la teneur de I’atmosphere en CO,, I’altération des roches silicatées
a la surface des continents apparait comme un processus susceptible d’en faire dispa-
raitre. Cependant ces deux processus ne se réalisent pas aux mémes vitesses et sont loin
de pouvoir se compenser 1’un et I’autre a court terme.

Evacuations relatives de la silice q
et de I'alumine, et néoformation d’argiles

Mise a part la situation qui prédomine sous climat froid et qui confére a I'alumine une
solubilité supérieure a celle de la silice en raison d'un pH trés acide, dans les autres cas il
est possible de considérer qu’en premiere approximation I'alumine est peu soluble
(donc peu mobilisée) par rapport a la silice. L'altération des minéraux silicatés libére
dans la solution d’'attaque de I'alumine, de la silice et des cations. Pour reprendre le cas
de l'orthose, la plupart des cations potassiques solubles et une certaine quantité de
silice peuvent étre évacués dans la solution de lessivage ; I'alumine moins soluble, I'excé-
dent éventuel de silice et de cations se réassocient in situ et permettent la néoformation
d’argiles.

Alors que le rapport Si/Al est de 3 dans I'orthose, lorsque la solution de lessivage est
capable d’évacuer modérément la silice, les argiles néoformées présentent un rapport
Si/Al compris entre 1 et 2 ; c'est le cas des illites en climat tempéré. On parle alors de
bisiallitisation pour évoquer ces néoformations, le terme utilisé rendant compte de ce
rapport : deux fois plus de silice que d’alumine.

Si les conditions d’altération permettent d’'évacuer plus de silice, les argiles néoformées
pourront présenter des rapports Si/Al voisins de 1 : on parle alors de monosiallitisation.
A I'extréme, si la silice issue des minéraux déstabilisés peut étre entierement évacuée,
I'alumine précipite seule sous forme d’hydroxydes — AI(OH);- : on parle alors d’allitisa-
tion (rapport Si/Al nul).

Parallelement a I’altération de 1’orthose, les autres minéraux du granite subissent également
une altération (figure 6.7) :

* La biotite est tres vulnérable et d’ailleurs la premicre atteinte (elle est riche en cations solu-
bles notamment du Fe2*). Sa structure silicatée posseéde un grand rapport surface/volume et
de nombreux plans de clivage qui permettent a I’eau de pénétrer entre ses feuillets et de la
faire gonfler, ce qui contribue a déchausser la structure grenue de la roche. Le fer passe faci-
lement en solution et s’oxyde (précipitation d’hydroxydes et d’oxydes de fer) conférant une
teinte rouille au granite ainsi attaqué. La désalcalinisation et la désilicification sont accom-
pagnées ici de la formation d’une argile plutdt magnésienne (du fait de la richesse de la
biotite en Mg?*) telle la chlorite.

* Les feldspaths plagioclases riches en cations solubles sont aussi trés vulnérables, les
formes les plus calciques plus fragiles encore car plus substituées que les formes plus
sodiques ; ils conduisent a la production d’argiles de type illites comparables a celles issues
de I’altération de I’ orthose (le sodium remplace le potassium entre les feuillets).

* Alors que la biotite et les plagioclases ont été bien dégradés et que ’attaque de I’orthose a
déja débuté, la muscovite, surtout bien représentée dans les leucogranites et treés riche en
A3+, est chimiquement plus stable ; sa dégradation ne débute que dans des stades trés
avancés de ’altération du granite.

En bilan et a I’échelle du massif granitique (figure 6.5), la roche est altérée sur une épaisseur
pouvant aller de quelques metres a une dizaine de metres avec des boules plus saines de
granite. La formation altérée, I’arene granitique, a une composition chimique proche de celle
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Figure 6.5 Schéma bilan de I'altération granitique en climat tempéré.
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CHAPITRE ‘

du granite sain : la roche n’a subi qu’une désalcalinisation partielle et une désilicification
partielle ; celles-ci ont ét€ accompagnées d’une néoformation d’argiles de type 2/1 — bisialliti-
sation —, telles les illites. Ce type d’altération qui conduit a un état trés ameubli de la roche
mere (essentiellement du fait du gonflement des micas noirs qui en déchausse les grains) est
appelé arénisation.

N

A T’échelle de ce méme profil d’altération, le sommet montre des taux d’altération souvent
supérieurs a ceux de la base ol la roche-mere est quasiment indemne ; ceci s explique au moins
par deux causes :

* I’eau qui parvient en base de profil s’est chargée en silice et en cations dans les niveaux
supérieurs de sorte que son potentiel d’hydrolyse s’est atténué ;

* I’eau au cours de sa descente rencontre des niveaux moins ameublis, moins perméables, qui
ralentissent sa progression et I’intensité du drainage.

De méme que la présence d’un couvert végétal exerce des actions contrastées sur la désagrégation
mécanique, elle affecte I’altération chimique : I’eau qui traverse le sol avant d’atteindre la zone
d’altération s’y charge de dioxyde de carbone (teneur augmentée d’un facteur 3 a 5 par suite de la
respiration racinaire et microbienne) et de diverses sécrétions racinaires aux effets conjoints
acidifiants (exsorption de protons). Cette acidification d’origine biologique augmente le
potentiel d’attaque des eaux.

Au cours de I’altération du granite, une premiere évacuation de matiére a lieu de facon imper-
ceptible sous forme dissoute dans la solution de lessivage. Parmi les particules détritiques, héri-
tées ou néoformées, certaines (les plus fines) peuvent aussi étre mobilisées puis transportées
vers un milieu de dépdt ot elles sédimenteront.

Remarque : 11 y a une différence entre I’altération et I’érosion. Dans le cas du
granite, ’altération consiste avant tout en une transformation du matériau solide avec
ameublissement de sa structure ; une perte de matiere sous forme dissoute existe et
explique 25 % de perte en volume dans les horizons supérieurs. L’érosion par contre
consiste en une soustraction de matériaux figurés qui conduit avant tout a une diminu-
tion de volume de matériel solide ; indissociable du transport des particules, I’érosion
et le transport doivent aussi étre distingués par les niveaux d’énergie nécessaires aux
deux processus. L’érosion d’éléments figurés suppose de mobiliser des particules initia-
lement immobiles, c’est-a-dire de vaincre les forces de pesanteur, de cohésion, les frot-
tements entre €léments solides et les frottements visqueux avec le fluide porteur ; le
transport seul nécessite, pour des particules de méme dimension que celles érodées, une
énergie moindre, au minimum supérieure a celle permettant de vaincre les frottements
visqueux et la pesanteur pour ne pas retomber au sein de la tranche d’eau (figure 6.6).

Conformément au programme, nous ne développerons pas de maniere significative cette étape
qui précede la sédimentation. Cependant, afin d’établir une cohérence entre 1’étude de 1’altéra-
tion des roches en milieu continental et I’objet du chapitre suivant (Voir chapitre 7) consacré a
la sédimentation, il nous semble logique de I’évoquer rapidement (encart 6.4).

Conclusion

Le devenir d’un granite a 1’affleurement sous climat tempéré est donc essentiellement marqué
par son ameublissement et I’altération chimique modérée que subissent certains de ces miné-
raux constitutifs. Durant cette altération, un tri géochimique s’opere, permettant d’une part le
lessivage des constituants les plus solubles et d’autre part la néoformation de minéraux a partir
des constituants les moins mobilisés ; ces derniers se mélent aux minéraux hérités au sein de la
phase détritique meuble qui entoure et surmonte les blocs rocheux non-altérés.

Cette évolution est trés largement influencée par I’eau, sa température, sa teneur en CO,, et la
minéralogie granitique ; il est donc nécessaire d’élargir le cadre de notre étude par la prise en
compte des variabilités pétrographique et climatique.

’1\
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Voir barres urgo-
nienne et titho-
nique, chapitre 12 ;
fiche méthode 7.

ENCART 6.4

Erosion et transport de particules Q

Il existe divers agents mobilisateurs de particules solides.

Les forces de pesanteur sont capables de transporter des fragments rocheux deés lors

qu’ils sont situés le long d’une pente naturelle ; les éléments rocheux de grande taille

sont par leur masse les plus instables. On distingue habituellement :

e les éboulis formés de blocs tombés un a un et accumulés au méme endroit en pied de
falaise. Leur accumulation présente un granoclassement vertical et horizontal assez
médiocre, et une pente caractéristique du matériau, (par exemple 37° pour des frag-
ments granitiques). Ces éboulis peuvent aussi étre constitués d'autres matériaux,
calcaires par exemple comme aux pieds des grandes falaises alpines ou ils portent le
nom de « casses » ;

e les éboulements issus de I'écroulement en masse d'un pan de falaise. Non grano-
classés, leur pente est aussi plus faible que celle des éboulis de méme nature ;

e les glissements sont quant a eux des mouvements en masse de matériaux solides
gorgés d’eau qui se désolidarisent de leur substratum rocheux le long d’une pente
correspondant a une surface de banc rocheux a la rhéologie trés différente, ou bien
encore a un plan de faille.

Ces processus se développent le plus souvent en montagne ou le long de falaises
cotieres ; ils alimentent la prise en charge des éléments détritiques par I'eau des glaciers
ou des torrents en montagne, et par les courants littoraux en bord de mer.

Le vent est un agent d'érosion qui se manifeste surtout dans des régions dénudées
(déserts chauds ou froids) ; il demeure peu impliqué en milieu tempéré sauf peut-étre
dans les zones cotieres.

A l'état liquide (eaux de ruissellement, cours d'eau, eaux marines), a I'état solide
(glaciers de haute montagne), I'eau est le principal agent d’'érosion et de transport en
climat tempéré. Apres avoir ruisselé, les eaux de pluie se rassemblent et s'écoulent via
des chenaux vers des cours d’eau plus importants tels les torrents, les rivieres et les
fleuves ; au cours de cet écoulement, I'eau peut transporter une charge plus ou moins
importante de matériaux solides. La capacité de I'eau a éroder, a transporter ou encore
a laisser sédimenter sa charge détritique est régie par plusieurs variables dont les effets
ont été étudiés expérimentalement par Hjulstréom (figure 6.6).

On y retrouve d'abord I'effet de la vitesse du courant et la distinction que I'on avait
préalablement soulignée entre érosion et transport seul. Ce graphique traduit égale-
ment le comportement particulier des petites particules, les particules argileuses qui, se
plaquant facilement les unes contre les autres et développant ainsi des forces de cohé-
sion considérables, constituent des agrégats de plus grosse taille et nécessitent de ce fait
des vitesses plus élevées pour les éroder que si elles étaient demeurées indépendantes.
Ces travaux demeurent cependant dans le registre expérimental et le cheminement des
particules détritiques dans les chenaux fluviatiles est souvent polyphasé ; en fonction
des variations hydrodynamiques, un cours d’eau peut étre a certains moments érosif, a
d’autres simplement vecteur et enfin a d'autres déja propice au dépot de particules
d'une taille donnée. Un méme matériau est donc mobilisé plusieurs fois de suite avant
de parvenir jusqu’a son aire de dépot « définitive ».

Au cours du transport éventuel des particules, leur altération chimique se poursuit
tandis que les grains s’émoussent progressivement. L'essentiel de la charge détritique
des fleuves finit par étre livré au domaine marin de fagon réguliere ou au cours
d'épisodes de crues : elle y alimente la sédimentation détritique dont nous développe-
rons les aspects ultérieurement.

Parallélement a ce transport d'éléments figurés (a I'échelle mondiale, il représente prés
de 80 % de la matiere érodée sur les continents) depuis les zones d’altération continen-
tale vers les aires de sédimentation, les cours d’eau transportent une charge soluble (a
I’échelle mondiale prés de 20 % de la matiére érodée sur les continents) qui participe a
la fois a la qualité de I'eau de mer et a I'alimentation des processus de sédimentation
par précipitation chimique, biochimique ou encore biodétritique.
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Figure 6.6 Comportement des particules détritiques dans un courant d’eau

en fonction de leur dimension et de la vitesse de I'eau (d'aprés Hjulstrém).
Un grain de sable de 0,1 mm de diametre est érodé et transporté pour des vitesses supérieures
a 20 cm.s'; il est seulement transporté pour des vitesses comprises entre 2 et 20 cm.s™! et se
dépose lorsque la vitesse du courant est inférieure a 2 cm.s~'. Pour une méme vitesse, par exem-
ple 100 cm.s™', seules les particules argileuses agglomérées de taille supérieure a 0,005 mm
peuvent étre érodées ; par contre pour cette méme vitesse ce sont toutes les particules meubles
(argiles et sables) de taille inférieure a 10 mm qui peuvent étre érodées et transportées.

ALTERATION ET ERO§ION EN DOMAINE CONTINENTAL :
DEUX PROCESSUS GEOLOGIQUES A CONTROLE MULTIFACTORIEL

6.2.1 Linfluence de facteurs géologiques

Suivant la minéralogie de la roche-mere, deux grandes modalités d’altération peuvent €tre

distinguées :

* sur roches-meres silicatées (surtout métamorphiques et magmatiques), I’altération hydroly-
tique explicitée précédemment dans le cas du granite ; I’altérabilité des minéraux silicatés
peut étre étendue a une gamme plus large que celle du leucogranite comme présentée sur la
figure 6.7. Rappelons que I’altérabilité des minéraux silicatés dépend essentiellement de leur
structure et de la nature de leurs cations. Ainsi I’altérabilité d’un basalte peut étre appréciée en
invoquant sa minéralogie : il est potentiellement riche en minéraux ferro-magnésiens, cristal-
lisés a des températures tres différentes de celles qui régnent a la surface de la lithosphere,
constitués d’assemblages silicatés peu « polymérisés » et stabilisés par des cations bivalents
(FeZ*, Mg?*) particulierement solubles. Il en découle une altérabilité accrue pour le basalte par
rapport au granite dont les minéraux ont des structures plus polymérisées (phyllosilicates et
tectosilicates) avec des cations stabilisateurs eux aussi solubles (Ca?*, Nat, K*) ;
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Figure 6.7 Echelle d'altérabilité des principaux minéraux silicatés.

Remarque : 1 altérabilité des minéraux silicatés est aussi d’autant plus marquée que le
minéral est éloigné de sa température de cristallisation : I’ordre d’altérabilité des miné-
raux est donc semblable a leur ordre de cristallisation (séries de Bowen).

* sur roches-meres siliceuses, carbonatées, salines (surtout sédimentaires) : 1’altération par
dissolution. Il est possible d’illustrer cette autre modalité d’altération en s’intéressant au
comportement des roches calcaires. Leur évolution a I’affleurement est régie par I’équilibre
de dissolution du carbonate de calcium (6.3) :

CaCO; + H,0 + CO, = 2 HCO; + Ca%* (6.3)

La dissolution est une décomposition totale d’un minéral en ses ions constitutifs qui se

retrouvent alors en solution et ne participent a aucune néoformation sur place.

Alors que de I’eau distillée dissout dix fois plus de silice amorphe que de carbonate, 1’eau

chargée de dioxyde de carbone possede un comportement opposé et dissout au moins dix fois

plus les carbonates (de 1’ordre de 2 g/l a température ordinaire) que la silice amorphe ; ceci
explique la relative résistance des matériaux siliceux a 1’affleurement par rapport aux carbo-
nates au contact d’eau chargée de CO,, notamment apres avoir percolé au travers des sols.

C’est ainsi que ’altération des bancs de craie (carbonate de calcium) riche en silex (silice

amorphe) que I’on peut observer le long des falaises du pays de Caux fait disparaitre la craie

par dissolution et préserve les silex.

Comme pour le granite, certains parametres de la roche-mere, autres que sa nature chimique,

influencent son altérabilité ; ce sont par exemple la densité des discontinuités qui la traversent,

sa porosité et sa dureté. Pour reprendre 1’exemple précédent, la craie se révele tres gélive car
tendre et poreuse : ceci facilite son altération.
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6.2.2 Linfluence des facteurs climatiques t

L altération des roches revét des formes particulieres suivant les climats.

a) Climat froid

Sous haute latitude comme en haute altitude, le facteur essentiel de désagrégation méca-
nique est la cryoclastie. La décomposition chimique est tres limitée sauf lors des périodes
de réchauffement propices a la fonte de neige ; en effet le couvert neigeux bloque la diffusion
vers I’atmosphere du CO, produit par la respiration de la microflore du sol, d’ou la charge
importante de I’eau de fonte en CO, et sa plus grande agressivité vis-a-vis des roches (notam-
ment les roches carbonatées — voir § 6.3.2).

Les processus chimiques sont un peu plus importants lorsque les conditions climatiques
permettent la présence de 1’eau liquide, mé&me en région froide comme dans la zone boréale :
I’eau, a des températures proches de 5 °C, réagit différemment avec les minéraux silicatés
(acidolyse) en leur soustrayant surtout I’aluminium auquel elle offre de plus une solubilité
accrue, tandis que sa capacité de prise en charge pour la silice est nettement plus faible. L’alté-
ration « acidolytique » des silicates se fait donc avec évacuation de 1’alumine, c’est la chéluvia-
tion, et enrichissement relatif de la zone altérée, donc du sol en silice, processus appelé
podzolisation. Ce processus peut aussi exister en climat tempéré lorsque la roche-mere sili-
catée est composée quasi-exclusivement de quartz (cas des sables et gres de Fontainebleau).

b) Climat tempéré

La désagrégation mécanique est accompagnée d’une action chimique dont nous avons déja
abondamment parlé. Sur roche-mere granitique, les argiles néoformées (de type illites) colo-
rées par des oxydes de fer empatent 1’arene, laquelle entoure des boules plus résistantes de
granite. Parfois, la disparition du couvert végétal a permis a 1’érosion de déblayer I’aréne déga-
geant alors un amoncellement constitué de boules appelé chaos (figure 6.8).

Granite recouvert
d'un manteau d'altération

et surmonté d'un sol
Figure 6.8 Formation d'un chaos granitique.
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¢) Climat chaud et sec

La fragmentation est faible et surtout liée aux processus thermoclastiques nycthéméraux ; une
décomposition chimique active peut se réaliser seulement apres les pluies qui facilitent ensuite
une forte désagrégation granulaire. Les processus de dissolution sont bien siir limités par la
faible disponibilité en eau.

d) Climat chaud et humide

La désagrégation mécanique est faible au regard des processus d’altération chimique.
Celle des minéraux silicatés est extrémement active ; un exemple de profil d’altération d’un
granite sous ce type de climat est présenté dans ’encart 6.5.

Evolutions minéralogique et chimique dans un profil
d’altération granitique sous climat chaud et humide

Sous climat tropical humide, une roche-meére granitique peut étre recouverte d'un
manteau d’altération d'une a quelques dizaines de métres d'épaisseur au sein duquel
différents horizons se superposent (figure 6.9) :

e |es horizons les plus superficiels appartiennent au sol que nous n’étudierons pas ;

e a leur base, un horizon latéritique riche en hydroxydes de fer et d’aluminium fait tran-
sition avec le profil d’altération dont il constitue le niveau sommital ;

e sous cet horizon, différents niveaux s’échelonnent jusqu’a la roche-mére : de haut en
bas, ils sont de moins en moins altérés, plus pauvres en argiles néoformées, plus riches
en fragments rocheux. Aux argiles sommitales (kaolinites plus ou moins tachetées par
des oxydes de fer lessivés depuis les niveaux sus-jacents, fait suite une zone d'altéra-
tion dans laquelle la structure du granite est plus ou moins conservée ; I'altération des
minéraux constitutifs du granite y est beaucoup plus intense que dans un profil
d’arénisation sous climat tempéré :

ENCART 6.5

Couvert végétal

Sol

oxydes argiles
de fer néoformées

Cuirasse latéritique
riche en gibbsite - AI(OH),-
et en goethite - Fe(OH)S-

% de matiere
solubilisée
et exportée

Horizon argileux riche
en kaolinite et tacheté
par les oxydes de fer

quartz
(1t muscovite 1)

au sommet L plagioclases
0d LARAT A - N 0
Zone a aspect d'aréne N S |§ biotite
avec blocs de granite 12 AN R S g - REER) o TTPTTIPN 2 ’ %
non entiérement altérés 0 50 100 (isoquartz)
profondeur
Roche-mére ﬂ
(a) (b)

Figure 6.9 Altération d'un granite sous climat chaud et humide.

(a) profil d'altération, (b) évolution de la composition minéralogique (en représentation
« isoquartz ») dans I'horizon situé entre la roche-meére et la cuirasse latéritique.
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Le quartz reste inaltérable d'ou le choix de la représentation isoquartz ; la muscovite

apparait également comme tres stable.

La biotite et les feldspaths plagioclases sont totalement déstabilisés, trés prés de la
roche-mére pour la premiére tandis que les seconds ne disparaissent qu’au sommet du
secteur d’altération.

L'orthose est tres fortement déstabilisé puisqu’il n’en reste au sommet du secteur d'alté-
ration que 10 % de sa teneur dans la roche-mere.

Parallelement a ces évolutions, la quantité d'argiles néoformées est beaucoup plus
importante que sous climat tempéré; si a la base du secteur on note la présence
d’argiles de type illites, I'essentiel des néoformations argileuses consiste en production
de kaolinite ([SizO4,](OH),Al,) a laquelle se mélange vers le sommet de la gibbsite
(AI(OH);). Des oxydes de fer sont également formés.

Ce secteur est donc I'objet d’une évacuation importante d’éléments alcalins (désalcalini-
sation quasi-totale) et de silice (désilicification importante).

De facon générale et sous ce type de climat, les profils d’altération peuvent atteindre la
centaine de metres d’épaisseur. Les eaux infiltrées ont une température élevée (supérieure a
25 °C a 2 m de profondeur), sont plus acides qu’en climat tempéré (du fait de I’activité biolo-
gique du sol accrue) et de ce fait disposent de potentiels d’hydrolyse des silicates et de solubi-
lisation de la silice plus €levés (figure 6.10).

Les minéraux néoformés (argiles, oxydes et hydroxydes) dépendent du taux de lessivage. Ce
dernier autorise cependant des désalcalinisations le plus souvent totales :

lorsque celui-ci est modéré (précipitations inférieures a 1 500 mm/an), la désilicification
accompagnant la déstabilisation des minéraux altérés n’est pas complete : silice et alumine
participent a la néoformation d’argiles de type kaolinite [Si,O,y](OH),Al,(OH)y (argiles
de type T-O avec interfeuillet libre) ; on parle de monosiallitisation (rapport Si/Al =1,
encart 6.5) ou encore de kaolinisation.

* lorsque le lessivage est plus important encore (climat équatorial), la désilicification liée a la
destruction des minéraux altérés peut étre complete et parfois méme s’accompagner de la
disparition du plus ou moins totale du quartz: seuls persistent alors des hydroxydes
d’alumine comme la gibbsite (AI(OH);): on parle d’allitisation (rapport Si/Al =0) et
lorsque du fer accompagne I’alumine de ferallitisation ; ces altérations a 1’origine de la
formation de sols souvent riches en oxydes de fer qui leur conférent une teinte rouge (sols
rubéfiés) portent aussi le nom de latéritisation.

Remarques :

* Les différences discutées précédemment concernant 1’intensité du lessivage se
retrouvent aussi au sein d’'un méme profil d’altération comme celui présenté dans
I’encart 6.5. Vers le sommet la solution d’attaque a pu mener une hydrolyse totale
conduisant a la formation de 1’horizon latéritique ; les eaux qui traversent ensuite les
horizons inférieurs s’enrichissent progressivement en silice et en alcalins de sorte
que leur potentiel d’attaque diminue peu a peu : c’est ainsi qu’en s’enfongant vers la
base du profil d’altération on retrouve successivement des kaolinites puis des argiles
de type illites a la base.

* Les désilicifications évoquées précédemment ne doivent pas nous faire oublier qu’il
reste bien souvent du quartz dans les profils d’altération ; la désilicification concerne
en premier lieu 1’évacuation de la silice contenue initialement dans les minéraux
altérés. Cependant comme nous venons de le signaler, il se peut que les horizons les
plus altérés d’un profil sous climat équatorial ou tropical humide subissent une désta-
bilisation du quartz : dans ces horizons seulement, le terme de désilicification totale
est réellement justifié.
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Figure 6.10 Altération d'un granite sous climat chaud et humide : bilan minéralogique.
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Au final, I’épaisseur de la zone altérée et le type de minéraux néoformés varient en fonction de
la latitude qui conditionne le climat (précipitations, température de surface et des eaux d’infil-
tration) et 1’activité biologique des sols (qui influe elle-méme sur la charge en CO, des eaux
d’infiltrations). La figure 6.11 résume les principaux aspects des variations observées a 1’échelle

globale sur roche-mere granitique.
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Figure 6.11 Minéraux néoformés et épaisseur du manteau d'altération
en fonction de la latitude (d’apreés Pedro, 1975).

(unités arbitraires)

L'épaisseur du manteau d’altération a été figurée de maniére arbitraire. Dans les zones tempé-
rées et lorsqu’un couvert végétal le protége de I'érosion, le manteau d'altération peut attein-

dre quelques metres d'épaisseur ; c'est sous climat équatorial que cette épaisseur est maxim
en atteignant parfois plus de 100 m.

ale

Dans la plupart des cas, 1’altération s’accompagne d’une mise en solution d’un certain nombre
d’especes chimiques, évacuées par I’eau. De méme, les particules néoformées ou issues de la désa-
grégation de la roche-mere peuvent étre mobilisées par des agents d’érosion. Nous ne développe-
rons pas ce point mais mentionnerons juste quelques tendances essentielles dans I’encart 6.6.
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Erosion et transport des particules détritiques : Q
influence du climat

Suivant les climats, les agents prépondérants d’érosion et de transport ne sont pas les
mémes :

e en milieu humide, chaud ou tempéré soulignons I'importance du réseau fluviatile qui
charrie les fractions détritique et soluble vers les exutoires sédimentaires. Suivant la lati-
tude et l'altitude, les réseaux fluviatiles peuvent prolonger des systémes torrentiels, et
ces derniers prolonger eux-mémes des systémes glaciaires ;

¢ en milieu froid, notons I'importance de la glace sous deux grandes formes les glaciers
de montagnes, et les glaciers de plateaux ainsi que les inlandsis sur les surfaces conti-
nentales plus aplanies ;

e en milieu sec, I'importance du vent s'exerce sous deux formes : il peut emporter les
particules les plus fines laissant au sol la seule roche-mére dénudée (hamadas), ou les
blocs anguleux les plus grossiers (regs ou déserts de pierres) ; il peut aussi, lorsqu’il est
chargé de particules, attaquer par impact les roches qui se trouvent face a lui. C'est la
corrasion qui engendre une surface piquetée et mate caractéristique. Elle burine les
roches rencontrées et peut aller jusqu'a les sculpter comme le montrent certains
paysages sahariens.

ENCART 6.6

6.3 LES FORMATIONS RESIDUELLES : PRODUITS DE LALTERATION
DES ROCHES EN DOMAINE CONTINENTAL

Les différents processus qui interviennent dans 1’altération des roches, lorsqu’ils ne s’accom-
pagnent pas du déblaiement total de leurs produits, sont a I’origine de formations résiduelles
diversifiées directement a I’affleurement ou intégrées aux sols qui les dissimulent. Nous illus-
trerons 1’existence de ces formations résiduelles, encore appelées altérites, pour deux types de
roches seulement ; nous nous limiterons également aux formations les plus typées, toutes les
variantes ne pouvant pas étre évoquées dans le cadre de cet ouvrage.

6.3.1 Quelques formations résiduelles sur roche-mere silicatée

Suivant les climats et a titre d’exemples, différents types de formations résiduelles peuvent se

mettre en place sur roche-mere granitique :

 des podzols en climat froid, caractérisés par un enrichissement en silice qui est parfois suffi-
sant pour entrainer certaines précipitations amorphes et qui limite par ailleurs fortement le
potentiel de fertilité du sol ;

 des arenes en climat tempéré, ou éventuellement des chaos lorsque 1’érosion a déblayé les
éléments les plus fins en dégageant des boules de granite sain ;

+ des cuirasses latéritiques en milieux tropical et équatorial. A ’origine, une latérite est un
horizon du sol recouvrant la roche altérée ; si I’érosion déblaie les horizons plus superficiels,
elle dénude alors la latérite qui s’indure plus ou moins en cuirasse.

Pour chacune d’entre elles, ces formations sont associées a une dynamique d’altération

évoquée au cours de I’une des deux parties précédentes.

6.3.2 Quelques formations résiduelles sur roche-mere carbonatée

Sur roche-mere carbonatée, les processus de dissolution sont a I’origine de figures résiduelles

caractéristiques (figure 6.12), telles que :

* des lapiez, surfaces de banc disséquées de fagon plus ou moins tortueuse par 1’écoulement
des eaux a travers les diaclases ainsi €largies (désert de Platé au-dessus de Flaire — Haute-
Savoie) ;

e des karsts issus de la dissolution en profondeur par les eaux d’infiltration. IIs se caractéri-
sent par le creusement de cavités plus ou moins importantes (gouffres ou scialets en Vercors)
et la mise en place, pour les mieux constitués, d’un réseau hydrographique souterrain. En
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surface, les zones de dissolution peuvent avoir la forme de cuvettes dans lesquelles s’accu-
mulent des particules argileuses contenues initialement dans la roche-mere, aux cotés des
carbonates. Ces cuvettes sont des dolines et les argiles qui les comblent plus ou moins
forment les argiles de décalcification.

6.3.3 Intéréts géologiques et économiques des formations résiduelles

Les formations résiduelles se réveélent importantes a trois grands titres.
* Elles contribuent a certaines des propriétés du sol auquel elles sont éventuellement

intégrées ; c’est ainsi qu’un sol sur roche-mere granitique comporte toujours une fraction
sableuse importante issue de 1’aréne granitique produite.

Elles peuvent constituer ou contenir des ressources exploitables tels certains niveaux
argileux ; diverses valorisations des argiles, des oxydes et des hydroxydes existent depuis
I’exploitation de ceux-ci dans la fabrication de matériaux de construction ou dans la produc-
tion de teinture (pour les oxydes), jusqu’a I’exploitation de kaolin dans la fabrication de porce-
laine. Les latérites peuvent également étre exploitées pour leur richesse en gibbsite (Al(OH);),
a partir de laquelle il est possible de produire de 1’aluminium (bauxites de Provence).

Elles contribuent également a 1’écriture de I’Histoire de la Terre ; en effet leurs dépen-
dances vis-a-vis des conditions climatiques et des roches-meres en font de formidables
archives, pourvu que nous ayons suffisamment étudi€ les altérites actuelles pour interpréter
via I’actualisme celles que la surface des continents a conservées d’époques plus anciennes.
Le Massif Central présente de nombreux exemples de formations rubéfiées a caractere laté-
ritique d’age Eocene, en place ou remaniées et redistribuées alors sur son pourtour. Il s’agit
le plus souvent d’arénes rubéfiées et d’argiles ferrallitiques (kaolinites associées a des
oxydes de fer et d’aluminium) interprétées comme les produits d’une altération du socle
granito-gneissique sous un climat de type tropical. Toutes ces formations d’age Eocene sont
a I’origine du nom que I’on utilise régionalement pour les qualifier ou nommer la période
correspondant a leur mise en place : le Sidérolithique.

-
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L'essentiel

Lactivité de la Terre ne se cantonne pas a la dissipation de son énergie interne.
D’autres processus que le magmatisme ou le métamorphisme, qui sera abordé
ultérieurement dans 1’ouvrage (Voir chapitre 11), illustrent 1’existence d’une
dynamique externe surtout influencée par 1’énergie solaire et la gravité.

Portées a I’affleurement par le biais du volcanisme ou de la tectonique ou de
I’€érosion, les roches y rencontrent des conditions (P, T, teneur en eau) différentes
de celles qui ont prévalu a leur formation ; leur minéralogie étant alors plus ou
moins instable, elles s’alterent.

La désagrégation mécanique prédomine dans les régions présentant de forts
reliefs, un faible couvert végétal, et caractérisées par de grandes amplitudes ther-
miques. Laltération chimique peut entrainer, suivant la nature des roches qu’elle
affecte, une dissolution (roches carbonatées par exemple) ou une hydrolyse
(roches silicatées) de certains de leurs minéraux ; dans ce dernier cas, I’altération
s’accompagne de la production d’argiles dont la nature témoigne de I’intensité
de I’hydrolyse, elle-méme augmentant avec la température des eaux de drainage
et ’intensité de celui-ci.

Les étres vivants influent de multiples facons sur I’altération : ils accroissent la
désagrégation mécanique et interviennent sur la chimie des eaux de drainage en
les acidifiant notamment, ce qui renforce leur potentiel d’altération. Enfin, I’alté-
ration des roches est presque toujours accompagnée d’une consommation de
dioxyde de carbone et interfere donc avec le cycle du carbone (Voir chapitre 13).
Les produits de I’altération peuvent aussi étre mobilis€s, sous forme solide, par
des fluides en mouvement : on parle alors d’érosion. Dépendante de 1’hydrody-
namisme des eaux continentales, elle est donc conditionnée par 1’existence,
I’entretien et la vigueur des reliefs.

L altération et I’érosion se traduisent au final et le plus souvent par le transport de
particules détritiques, d’especes ioniques en solution et de débris organiques
depuis les aires continentales vers 1’exutoire naturel des réseaux fluviatiles, le
milieu marin. Chacune de ses lignées participe alors, directement ou indirecte-
ment, a la formation de sédiments.

Cependant, une partie des produits d’altération peut échapper a cette logique et
contribuer a la formation sur place de formations résiduelles ; compte-tenu de
I’influence du climat sur leur production, celles-ci sont a méme de constituer,
lorsqu’elles sont conservées au cours des temps géologiques, une mémoire des
conditions climatiques anciennes.

Attention

* Ne confondez pas les notions suivantes : altération et érosion, érosion et trans-
port seul.

* Ne confondez pas carboné et carbonaté, ou encore silice et quartz ; 1’altération
des feldspaths libere de la silice alors que dans le méme temps le quartz peut
résister et demeurer dans le profil d’altération : dans 1’absolu la désilicifica-
tion n’est donc jamais totale.

* Raisonnez toujours en termes d’équilibre chimique avec les équations caractéri-
sant I’altération hydrolytique des silicates ou bien les processus de dissolution et
de précipitation. Sachez les équilibrer ; a ce titre, il faut que vous soyez capable
de leur appliquer les raisonnements classiques utilisés en chimie quant aux
regles de déplacement d’équilibre et quant a I’évaluation du taux de présence
des différentes especes lorsque les constantes sont fournies.
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CHAPITRE

Introduction

L’altération des roches en domaine continental est a ’origine d’une lignée détri-
tique constituée de minéraux hérités et néoformés en proportions variables, et
d’une lignée ionique contenue dans les solutions de lessivage ou de dissolution.
Alors que la lignée ionique est quasi systématiquement évacuée vers 1’océan, la
lignée détritique qui 1’accompagne est fonction des capacités érosives sur le
domaine continental. Ces divers produits sont a I’origine du dépot des sédiments
dans les domaines océaniques au sens large (marges continentales, bassins et
dorsales) ; leur accumulation et des modifications physico-chimiques lors de leur
compaction les transforment ensuite peu a peu en roches sédimentaires.

Dans ce chapitre, nous montrerons comment la dynamique sédimentaire, une des

formes de la géodynamique externe, est étroitement dépendante de 1’énergie

solaire et de la gravité. Ceci nous conduit a I’énoncé des problemes suivants :

* Comment se distribuent les produits de la lignée détritique sur les fonds des
océans auxquels ils sont livrés ?

* Comment les ions en solutions peuvent-ils constituer des particules sédimen-
taires et comment celles-ci se distribuent-elles dans ces mémes domaines océa-
niques, aussi bien horizontalement que verticalement ?

* Que deviennent les matieres organiques qui accompagnent les produits miné-
raux dans les processus sédimentaires ? Quelles sont les conditions propices a
leur préservation, conditions préalables a leur transformation ultérieure en
roches sédimentaires carbonées ?

Nous nous limiterons ici a I’étude de la sédimentation se déroulant en domaine
océanique bordé par une marge continentale stable (figure 7.1).
Les sédiments qui se déposent au fond des océans ont plusieurs origines possibles :

* J’aplanissement des reliefs continentaux responsable d’un apport annuel de
plus de 17 milliards de tonnes (Gt) de matériaux dans les aires sédimentaires.
Ce matériel exogene, fruit de I’altération et de 1’érosion, se compose d’une
fraction solide de 13,4 Gt de particules détritiques, et de 3,6 Gt d’éléments
dissous ;

* la production minérale in situ de particules sédimentaires par I’activité biolo-
gique ou purement chimique a partir des éléments dissous en provenance des
continents ou émis par I’hydrothermalisme sous-marin ;

* la production organique, continentale et transportée jusqu’au domaine océa-
nique ou directement produite dans I’océan ;

* le volcanisme qui projette vers I’atmosphere des cendres dont la plus grande
partie finit par retomber dans les océans.
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ENCART 7.1

Figure 7.1 Organisation du domaine marin en différentes aires sédimentaires en contexte
de marge continentale stable ou passive, et approvisionnement du processus sédimentaire.
La fraction solide transportée par le réseau hydrographique constitue I'essentiel de la lignée détritique
livrée a I'océan ; celle-ci est aussi constituée de la retombée de particules véhiculées par I'atmosphere
(poussieres volcaniques, éoliennes, et d'origine cosmique). Les ions dissous livrés par le réseau hydrogra-
phique et I'hydrothermalisme sous-marin alimentent la lignée ionique a partir de laquelle les activités
biologiques ou des mécanismes purement chimiques peuvent produire des particules sédimentaires.

La pente du talus est trés exagérée ; généralement, elle demeure voisine de 5°.

DEVENIR DES PARTICULES DETRITIQUES

711 La gravité est le principal mécanisme de la sédimentation détritique

Dans un fluide, les particules sont soumises a deux actions : la gravité qui tend a provoquer leur
dépot, et I’énergie cinétique du fluide qui tend a favoriser leur transport.

Comme I’indique le diagramme de Hjulstrom (encart 7.1), le dépdt des particules détritiques
intervient lorsque 1’énergie de leur agent de transport diminue. C’est ainsi que la charge détri-
tique d’une riviere ou d’un fleuve fait I’objet d’un granoclassement horizontal et s’appauvrit
progressivement en éléments grossiers au fur et a mesure que I’hydrodynamisme du cours
d’eau décroit. Ceci se poursuit sur la marge en répartissant les livrées détritiques en provenance
du continent.

Hydrodynamisme et granulométrie : q
conditions de dépo6t de la charge détritique dans I'eau

Le dépot des particules détritiques transportées par I'eau dépend de leur taille et de la
vitesse du courant qui détermine I’énergie hydraulique du milieu (figure 7.2). Concer-
nant les grains détritiques dont la taille est supérieure a 0,05 mm, ils se déposent
graduellement des plus grossiers aux plus fins, au fur et a mesure que la vitesse du
courant diminue.

Le cas des particules les plus fines, qui correspondent essentiellement aux particules
argileuses, mérite cependant d’étre précisé ; en effet, dans la plupart des représenta-
tions du diagramme de Hjulstrém, elles semblent ne jamais disposer de conditions
propices a la sédimentation.

Il faut remarquer que ces représentations sont réalisées avec des échelles logarithmi-
ques puisque, en ordonnée du diagramme, la valeur la plus faible n’est pas nulle mais
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de 0,1 cm/sec. Une vitesse de courant nulle permet le dépot de telles particules ; cepen-
dant ce dépot est généralement lent au regard de celui des particules de plus grande
taille. Ceci est lié a la structure en feuillets des particules qui leur offre une grande

portance, et a leur charge é

lectrostatique (anionique) qui tend a éviter leur rapproche-

ment et favorise leur état de plus grande dispersion.

Un autre facteur pouvant favoriser le dépot des petites particules est la charge catio-
nique de l'eau; en effet, les particules argileuses électronégatives ont tendance a se
rassembler quand la teneur en cations dans le milieu est suffisante : ces derniers s’interca-
lent entre les particules argileuses qui se rassemblent alors pour former des agrégats de
plus grande dimension, ce qui favorise leur dépoét : on parle dans ce cas de floculation.
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Figure 7.2 Comportement des particules dans |'eau et capacité de sédimentation.

71.2 Dépéts fluvio-marins

On distingue deux types d’embouchures :
* les estuaires dans les mers a courants cotiers et courants de marées importants ;

* les deltas qui se développent

Les estuaires (tels ceux de la Seine, de la Loire ou de la Gironde le long de la cote atlantique)
sont I’objet d’un dépot vaseux important au contact des eaux salées qui provoquent la flocula-
tion des argiles en suspension. Les autres éléments détritiques sédimentent le plus souvent

dans des secteurs a plus faibles courants de marées.

plus en amont en raison de la faible énergie de ces fleuves.

Au contraire, dans les deltas (tel celui du Rhéne dans le golfe du Lion en Méditerranée) se
dépose la plus grande partie de la charge détritique des fleuves. Ils sont caractérisés par des
dépdts sableux et argileux dont la géométrie évolue depuis le haut de delta émergé vers le front

de delta immergé (encart 7.2).

=
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ENCART 7.2

charge
détritique

Géométrie des dépots sédimentaires détritiques dans un delta

On peut distinguer deux grands domaines dans I'organisation d'un delta depuis le conti-
nent vers I'océan (figure 7.3) :
¢ le haut du delta constitué d’une plaine inondable que traversent les chenaux anasto-
mosés du fleuve et ou I’hydrodynamisme dominant est celui de ce méme fleuve ;
e le front du delta totalement immergé, ou I'hydrodynamisme dominant est celui du
milieu marin.
En haut du delta, les particules détritiques les plus grossiéres s'accumulent ; ceci peut
s'expliquer du fait de I'élargissement de la section cumulée du chenal d’écoulement qui
conduit a une baisse d’hydrodynamisme. Ces dépots, discordants entre eux du fait de la
divagation des chenaux observés au gré des crues successives, sont a I'origine d’accumu-
lations présentant des stratifications entrecroisées caractéristiques.
Chaque séquence correspond au comblement d’un chenal creusé dans des dépots plus
anciens au cours d'une crue ; ce comblement présente un granoclassement vertical qui
rend compte d'une diminution progre<ns1:XMLFault xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat"><ns1:faultstring xmlns:ns1="http://cxf.apache.org/bindings/xformat">java.lang.OutOfMemoryError: Java heap space</ns1:faultstring></ns1:XMLFault>