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Fig. 1 - Situation de la région étudiée dans le Massif armoricain. 
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Dès 1827, PUILLON-BOBLAYE reconnaissait l'unité de la ré­

gion naturelle située au S de ReP~es et la définissait sous le terme 

de "Plateau de Bain". 

L'étude présentée dans ce mémoire est centrée sur cette 

région, tout en débordant un peu au Net à l'W sur le "Plateau de 

Rohan" et au S sur le "Plateau de Cornouailles", définis plus tard 

par Ch. BARROIS (1897). Mes observations couvrent approximativement 

un rectangle de 150 km de long sur 60 km de large, limité par le 

méridien de Ploermel à l'W et par celui de Segré à l'E. Vers le N 

mes recherches n'ont pas dépassé la ligne Rennes - Chateau-Gontier, 

tandis que vers le S, je me suis limité à une ligne Redon - Ang~rs 

(fig. 1). 

Cette partie du Domaine Centre Armoricain (fig. 2) que 

F. KERFORNE (1919) désignait sous les termes de "Région silurienne 

du Sud de Rennes 11 comprend un ensemble de terrains antécambriens et 

paléozoïques s'ordonnant en longues unités structurales approximati­

vement orientées E-W. La vallée de la Vilaine en fournit une coupe 

subméridienne restée classique en géologie armoricaine. 



~ Gron1tes hercyniens 11 à 8 l 

Synclmoux poléozo1Ques 

~ Socle cadom1en 1 Snovénen et granitoïdes) 

2 

Fig. 2 - Le domaine centre-armoricain. 

D'après J. Cogné (1974). 

Le choix d'un sujet de thèse dans une région aussi classique 

et finalement assez simple peut paraître, a priori, manquer d'origi­

nalité. De nombreux devanciers semblaient en effet avoir en grande 

partie épuisé le sujet, surtout du point de vue stratigraphique et 

à un moindre degré du point de vue structural. Cependant, et malgré 

l'absence d'exotisme, la Bretagne centrale possédait à mes yeux plu­

sieurs qualités intéressantes : , 

-Aucune analyse microtectonique "moderne" n'y avait encore été pra­

tiquée et la dernière synthèse détaillée remontait au début du 

siècle (KERFORNE 1919). 

- Elle permettait une étude structurale comparative des deux cycles 

orogéniques cadomien et hercynien dans un domaine peu métamorphi­

que où l'on espérerait pouvoir séparer nettement les effets de 

chacune des orogenèses. 

- Enfin et surtout, c'était par excellence le domaine des ardoises 

et de la schistosité comme en témoignait l'existence de nombreuses 

exploitations dont les célèbres ardoisières d'Angers. 
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Ces perspectives justifient les grandes divisions de ce 

mémoire. 

Ainsi, une première partie définit le cadre géologique 

régional et constitue un commentaire détaillé de la carte au 200 OOOe 

annexée au volume. Dans cette partie, on trouvera de nouveaux élé­

ments de réponse à certains problèmes régionaux tels que 

- le climat sédimentaire et la lithologie du Briovérien, 

- la chronologie des déformations dans le Briovérien, 

- la signification du Briovérien de Bretagne centrale dans le con-

texte de l'orogenèse cadomienne, 

-les rapports structuraux entre Briovérien et Paléozoïque et l'in­

fluence de la tectonique hercynienne sur le Briovérien, 

- la lithostratigraphie détaillée des formations paléozoïques, 

- la tectonique descriptive et la chronologie des déformations en-

registrées par les terrains paléozoïques. 

S'appuyant étroitement sur ce contexte régional, une 

deuxième partie développe un essai d'approche, par des méthodes 

plus quantitatives, des problèmes- de la déformation et du métamor­

phisme synsohisteux. On y aborde entre autre : 

- certains concepts de base de la mécanique des milieux continus, 

nécessaire à la compréhension de 1 1 évolution des idées sur la 

schistosité; 

- les propriétés géométriques liant le plissement et la schistosité 

régionale; 

- l'analyse typologique de la schistosité et sa zonéographie; 

- l'influence des caractères pétrographiques initiaux; 

- l'influence du facteur thermique et les relations avec le méta-

morphisme épizonal; 

- l'étude des mécanismes liés au développement de l'orientation 

préférentielle des minéraux dans les roches schisteuses : rotation, 

dissolution/ recristallisation orientée •.. 

les relations entre la déformation finie et la schistosité. 
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Ces problèmes ont été le plus souvent possible abordés à 

travers des méthodes faisant appel à la mesure : cristallinité des 

micas par diffractométrie X, photométrie, goniométrie de texture, 

"fabrique de forme" des grains détritiques, analyse de la déforma­

tion finie à l'aide de marqueurs anté-déformation ••. 

Enfin, dans une troisième partie, plus courte, on trou­

vera une discussion et un essai de synthèse de l- 1 ensemble des don­

nées. Cette démarche conduira à proposer un schéma du rôle respec­

tif des différents mécanismes et facteurs qui interviennent lors 

du développement de la schistosité. Pour conclure, la région étu­

diée sera replacée dans un modèle géodynamique du segment armori­

cain des Hercynides d'Europe moyenne. 

A mes yeux, la partie régionale et la partie thématique 

ont la même importance. Tout au long de ce travail, j'ai été un 

peu écartelé entre le désir de contribuer à une meilleure connais­

sance de la géologie armoricaine et celui de mieux comprendreJ.:es 

problèmes de la schistosité. J'ai le sentiment de n'avoir pas tou­

jours été au fond des choses dans un cas comme dans l'autre et de 

m'être dispersé. J'accepte d'avance cette critique et les autres 

aussi, mais l'essentiel pour un chercheur étant, comme chacun le 

sait, de se faire plaisir, je pense avoir assez bien réussi de ce 

côté. 



TIE 

Le cadre géologique 

régional. 
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L'évolution des idées sur la géologie de la Bretagne cen­

trale est très liée à celle des conceptions générales sur le Massif 

armoricain, tant du point de vue stratigraphique que du point de 

vue structural. Il n'est probablement pas utile de reprendre ici un 

historique complet et détaillé des travaux régionaux. On en trouvera 

l'essentiel au cours des différents chapitres qui suivent mais on , 
pourra aussi se reporter à A. PHILIPPOT (1950), à J. COGNE (1962) 

et à Cl. KLEIN (1975) si nécessaire. Notons simplement que très tôt 

les formations de Bretagne· centrale furent classées dans les "ter­

rains de transition" (PUILLON-BOBLAYE 1827, TOULMOUCHE 1835) mais 

qu'une distinction claire entre une série ancienne azoïque - le 

Briovérien de Ch. BARROIS (1895) - et une série paléozoïque plus 

récente et riche en fossiles, n'apparaîtra que plus tardivement. 

Quant aux grandes lignes structurales du Massif armori­

cain, ce n'est que depuis le début du siècle que sont apparus les 

schémas cohérents dont voici les plus marquants 

1) Le schéma de Ch. BARROIS ( •.• 1930) :basé sur l'absence de dis-

cordance entre le Briovérien et le Paléozoïque, il prône une é­

volution mono-orogénique du Massif armoricain. Farouchement hercy­

nienne, cette conception amène son auteur à considérer les deux 

directions dites "du Léon" (N 70) et "de Cornouaille" (N 120) comme 

contemporaines. A cette unique phase d'âge carbonifère, il associera 

l'ensemble des plissements, métamorphismes et granitisations du Mas­

sif armoricain. 

2) Le schéma de F. KERFORNE (1920, 1921, 1924) : cet auteur admet 

au contraire l'existence d'une discontinuité entre les terrains 

briovériens et le Paléozoïque qu'il interprettera,au début comme 

une discordance stratigraphique (1901) prouvant l'existence d'une 

orogenèse "algonkienne" en Bretagne (1910), puis comme un plan de 

chevauchement en introduisant dans le Massif armoricain la notion 

de tectonique tangentielle avec sa "Nappe de la Vilaine". D'autre 
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part, il considère la direction du Léon affectant le N de la Breta­

gne comme typiquement calédonienne, par comparaison avec les Iles 

britanniques, tandis que la direction sud-armoricaine lui semble 

typiquement hercynienne. La discordance cartographique du Culm sur 

le Paléozoïque inférieur est alors la conséquence non d'une phase 

hercynienne précoce (cf. phase bretonne de STILLE) mais celle d'un 

événement calédonien tardif. 

3) Le schéma de P. PRUVOST (1949, 1951, 1959) : Il traduit surtout 

l'évolution paléogéographique durant le Paléozoïque et reste 

dans la tradition de Ch. BARROIS. Bien que décrite à plusieurs re­

prises par R. DUFRESNOY (1838), F. KERFORNE (1901), P.R. GIOT {1944), 

Ed. BOLELLI (1944, 1951), J.J. CHAUVEL et A. PHILIPPOT (1957), cet 

auteur n'admettra qu'avec réticence (1959} la discordance du Paléo­

zoïque sur le Briovérien. Mais la puissante orogenèse antécambrienne 

(cadomienne) de Normandie n'aura pas pour autant son équivalent en 

Bretagne où n'interviendra seulement qu'un modeste et tardif écho, 

la "phase vendéenne". Par.ailleurs, il opposera une "fosse centrale" 

à deux cordillères nord et sud qui guideront l'évolution du Massif 

durant la sédimentation paléozoïque et pendant les deux principales 

étapes structurales hercyniennes : la "phase bretonne" et la phase 

de plissement fini-carbonifère (sudète) . 

4) Le schéma de J. COGNÉ (1957, 1959, 1962, 1965, 1971, 1974) :Il 

synthétise en quelque sorte les travaux de Ch. BARROIS et de 

P. PRUVOST et ceux des auteurs les plus récents ayant abordé les 

problèmes structuraux du Massif armoricain. Par opposition aux 

conceptions précédentes, cette synthèse donne toute son importance 

à l'histoire anté-paléozoique du Massif armoricain, en la faisant 

débuter par un socle pentévrien antérieur à 800 M.A., sur lequel se 

disposeront en discordance les séries briovériennes1 elles-mêmes 

recouvertes ensuite par le Paléozoïque .. Après l'histoire cadomienne, 

durant laquelle les terrains briovériens sont métamorphisés, indurés 
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et plissés suivant une direction E-W en deux étapes paroxysmales, 

J. COGNf admet la généralité de la discordance du Paléozoïque. L'his­

toire hercynienne commencera au Devono-Dinantien avec la "phase bre­

tonne" considérée ici plus comme un mouvement d'ensemble précoce des 

masses continentales que comme une véritable tectogenèse. Le véri­

table paroxysme hercynien est rapporté à une phase post-namurienne 

et anté-stéphanienne qui en Bretagne méridionale comprendrait deux 

étapes : 

-Formation de plis migmatitiques dans l'infrastructure induisant 

ceux de la couverture, 

- Resserrement des structures avec extrusion des granites tardi­

migmatiques et apparition des grands cisaillements longitudinaux, 

tels que la Zone broyée sud-armoricaine, accompagnés de la mise 

en place des feuillets de lobes leucogranitiques. 

Des réajustements mineurs pourront intervenir ensuite mais ils ne 

feront que réutiliser les anciennes structures. 

Quant aux effets de la tectogenèse et du métamorphisme 

hercynien sur les terrains briovériens, ils se traduisent essen­

tiellement dans le Domaine sud-armoricain par une "rétromorphose 

dynamique" tandis qu'en Bretagne centrale le "socle briovérien" in­

duré réagira en se fracturant. 

Au schéma mono-cyclique et hercynien de Ch.·BARROIS, 

l'auteur oppose ainsi un modèle polyorogénique où l'histoire anté­

cambrienne, elle-même complexe avec ses cycles pentévrien et cade­

mien, prend toute son importance vis à vis de l'histoire hercynienne. 

5) Vers de nouveaux modèles. Avec le développement des concepts 

physico-chimiques et des moyens d'analyse, puis avec l'intro­

duction de la tectonique des pl·aques 1 · beêi.\.lconp de notions relati­

ves à la dynamique lithosphérique ont évolué en peu d'années. Ces 
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nouvelles recherches développées au sein des équipes du Centre Ar­

moricain d'Etude Structurale des Socles de Rennes, conduisent à 

reconsidérer la géologie armoricaine avec des yeux différents. Il 

est encore trop tôt pour en faire le bilan, mais on peut citer 

déjà les travaux de géochronologie et de géochimie isotopique 

(VIDAL 1976), les études sur le socle submergé péri-armoricain 

(LEFORT 1975), celles sur la pétrologie et la géochimie des vol­

canites armoricaines (MAILLET 1977, AUVRAY à paraître) ou sur 

la géochimie des migmatites en relation avec la déformation (LE 

METOUR 1976, MARTIN 1977), les synthèses paléogéographiques 

(CHAUVEL 1968, BABIN et al. 1976), les approches quantitatives 

(BRUN 1975, LE THEOFF 1977, JEGOUZO à paraître) ou théoriques 

(COBBOLD 1976, 1977) de la déformation, et enfin les essais d'ap-

' plication de la tectonique globale (LEFORT 1975, COGNE 1977, 

AUDREN et LEFORT à paraître) • 

C'est dans ce nouveau cadre de recherche que s'inscri­

vent les données présentées dans ce mémoire. 
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La plus grande partie de la Bretagne centrale (fig. 2) est 

occupée par des terrains sédimentaires réputés azoiques 1 recouverts 

en discordance par du Paléozoïque daté et pour lesquels Ch. BARROIS 

(1895, 1899) avait introduit le terme de "Briovérien". Longtemps ob­

jet de débats passionnés, en particulier quant à son âge et à la dis­

cordance du Paléozoïque, ce système est maintenant considéré comme 
1 

l'un des stratotypes du Protérozoique supérieur (COGNE, 1962, 1972). 

Si l'âge antécambrien du Briovérien de Bretagne centrale 

et l'existence de la discordance du Paléozoïque semblent de nos 

jours généralement admis, de nombreuses questions se posent encore 

au sujet de ces terrains assez peu étudiés comparativement aux for­

mations primaires. Ainsi, l'inventaire lithologique détaillé est 

encore peu avancé et la stratigraphie interne de la série n'est 

guère évidente dans l'état actuel des connaissances. Le climat sé­

dimentaire lui-même et sa signification paléogéodynamique dans le 

contexte orogénique cadomien sont assez hypothétiques et peuvent 

encore être discutés. De la même façon, du point de vue structura.li 

peu d'informations précises ont été obtenues jusqu'à mainten~~t et 

des questions fondamentales restent posées : la structure est-elle 

polyphasée ou non ? Quel est le style et le niveau structural des 

déformations ? Quel a été le comportement mécanique du Briovérien 

pendant la tectogenèse hercynienne 2 ? Peut-on y mettre en évidence 

d'importantes phases de déformation d'âge hercynien ? 

Des traces de spong~a~res (PHILIPPOT, 1952), des pistes d' "Aré­
nocolites" (DE TROMELIN et LEBESCONTE, 1876) ainsi qu'une trace 
douteuse de "polypier" (MILON, 1928; BARROIS et PRUVOST, 1929; 
THO.RAL ET PELLETIER, 1948) ont été décrites en Bretagne centrale. 
Dans les phtanites du Briovérien nord-armoricain on a également 
signalé des restes de micro-organismes (BARROIS, 1892; CAYEUX 
1894; ROBLOT 1968). Cependant, ces découvertes restent très ex­
ceptionnelles et difficilement utilisables stratigraphiquement 
(DARBOUX 1973; DEUNFF 1975). 

2 Ce terme, peu précis, recouvre ici l'ensemble des déformations 
ayant pu affecter le Paléozoïque dès la fin du Dévonien et avant 
le Stéphanien. On admettra qu'en Bretagne centrale les déforma­
tions enregistrées par le Paléozoïque relèvent de cette orogenèse 
hercynienne. 
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C'est à l'ensemble de ces questions que je voudrais appor­

ter quelques éléments de réponses et tenter ensuite de replacer le 

Briovérien de Bretagne centrale dans le contexte du Protérozoique 

armoricain. 
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Fig. 3 - Courbes granulométriques de quelques affleuremeots de 
"poudingue de Gourin". 
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I - 1 LA LITHOLOGIE 

lI - 1 - 1 .j LES PRINCIPAUX FACIES LITHOLOGI~UES 1 

A côté des rares sédiments carbonatés, l'essentiel de la 

série sédimentaire du Briovérien de Bretagne centrale est constitué 

par des conglomérats, des grès et surtout des siltites. En première 

approximation, cette série comprend dans le secteur étudié 

- 50 % d'alternances décimétriques à métriques de siltites 

et grès, soit à grès dominant, soit à siltites dominant; 

- 15 % d'alternances siltites - grès - conglomérats; 

- 15 % de siltites avec ou sans laminés; 

- 10 % de conglomérats massifs; 

5 % de grès massifs; 

5 % de sédiments carbonatés. 

e Les conglomérats 

Connus dans la littérature sous le terme de "poudingues 

de Gourin", les conglomérats représentent le faciès le plus carac­

téristique de la série briovérienne. Leur composition reste très 

constante et permet de les distinguer des autres formations conglo­

mératiques de la région : 

- quartz blanc > 95 %; 

- phtanite et quartz noir < 5 %; 

- grès < 1 %. 

Plusieurs types peuvent être décrits en fonction de la 

taille des galets, qui sont toujours bien roulés, et de l'abon­

dance relative de la matrice. La taille des galets peut varier de 

2 à 100 mm. Dans un même lit ou dans un même banc le classement 

peut être assez bon (fig. 3), mais l'un des caractères remarquables 

La classification modale utilisée ici pour les roches sédimen­
taires est celle de GILBERI' (in WILLIAMS et col., 1975) reprise 

1 1 

par DOTT (1964) et adaptée par CR~u~L, CHAUVET et QUETE (1974, 
travaux inédits du C.A.E.S.S.; cf. Annexe n° 1 en fin du mémoire),. 
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Siltites a laminés 

Grès 

Sillîtes a laminés 

Grès 

Grès 

Siltites à bose contournée 

Grès et microconglomérots 

Rides d'interférences, ri li ~marks ... 

Grès et microconglomérots 

Grès 

Siltites contournées à petites lentilles de microconglomérot 
Microconglomérots 
Grès 

Siltites à laminés 
et rares niveaux 
grèseux centimètriques 

Grès 

Siltites 9rossières 
à lamines 

Alternances 
grés _ siltiles 

I 1 m. 

Fig. 4 - Séquence lithologique de la carrière de l'étang près de Néant­
sur- Yvel (P 14). 
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des poudingues de Gourin est la brutalité des variations granulomé­

triques d'un lit à l'autre. Ainsi dans un même affleurement, des 

microconglomérats à galets de taille inférieure à 5 mm, peuvent 

être associés à des conglomérats à galets pouvant dépasser 50 mm. 

Dans les faciès les plus courants, la matrice est peu 

abondante mais on peut trouver des faciès à galets centimétriques 

très disséminés, soit dans une matrice gréseuse (PPlO, P14) 1 , soit, 

plus souvent, dans une matrice silteuse (MAl, P69, P88, PP10, BB14) 

pouvant constituer plus de 80 % de la roche. 

Les niveaux conglomératiques dépassent rarement quelques 

mètres d'épaisseur (15 m semble être un maximum) et apparaissent 

souvent très brutalement dans les alternances gréso-silteuses (fig. 4). 

"D'autre part, ce ne sont pas des niveaux continus mais des lentil­

les dépassant rarement la centaine de mètres de long, sauf peut­

être vers le S dans la région de Carentoir. Parfois la taille de 

ces lentilles est de l'ordre du mètre (fig. 5). Enfin, il est clair 

que la série sédimentaire comprend de nombreuses récurrences de ces 

faciès à galets à différents niveaux et non pas une formation con­

glomératique unique qui se répeterait tectoniquement. 

Fig. 5 • Lentille métrique de conglomérat brî0vérien près de Guillac (P 76). 
Pd : poudingue; Sch : schistes. 

Pour la nomenclature et la situation des localités citées voir 
l'annexe n° II en fin du mémoire. 
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• Les Grès 

Ils forment rarement des niveaux massifs d'une puissance 

supérieure à 10 mètres mais se présentent généralement en alternan­

ces décimétriques à métriques avec les autres faciès. Le plus sou­

vent, ils apparaissent sur le terrain sous la forme de sédiments 

verdâtres légèrement feldspathiques et souvent riches en micas dé­

tritiques. En lame mince, le caractère bimodal de la texture est 

particulièrement net, ces roches comprenant toujours 

- une matrice abondante (15 à 30 % en moyenne) formée de petits 

grains quartzeux ou lithiques inférieurs à 30 u et surtout de 

fines paillettes phylliteuses (chlorite et micas blancs) . 

des éléments figurés : grains de quartz surtout, parfois d'ori­

gine volcanique (QUÊTÉ 1975), mais aussi grandes paillettes de 

muscovite et de biotite détritiques, grains de fledspath toujours 

présents mais généralement peu abondants, grains de microquartzi­

tes, de phtanites, de schistes ••• 

Le grain moyen varie entre 100 et 400 U mais peut tomber 

jusqu'à 60 ~ dans les faciès les plus fins qui confinent aux sil­

tites grossières. Les débris sont généralement assez mal classés 

mais on peut parfois observer dans certains bancs un net granoclas­

sement vertical. Il est à noter que le pourcentage de fragments li­

thiques augmente avec le grain moyen de la roche. Enfin, l'usure 

des grains est le plus souvent très rudimentaire. 

Dans'l'ensemble, ces grès du Briovérien de Bretagne cen­

trale proviennent de sédiments peu évolués présentant une double 

immaturité : 

- immaturité de texture soulignée par l'abondance de la matrice et 

qui traduit l'absence de triage granulométrique; 

immaturité de composition caractérisée par la présence de grains 

lithiques et de minéraux instables traduisant des conditions d'é­

rosion intense et de transport rapide. 
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Ainsi dans la nomenclature de GILBERT et DOTT, les faciès 

les plus courants seront classés dans les "wackes sublithiques" 

(grauwackes, greywackes ou graywackes des anciens auteurs), cer­

tains faciès plus évolués, d'aspect plus quartziteux sur le terrain, 

pouvant parfois appartenir aux "arénites sublithiques". 

• Les siZtites 

Très abondantes dans la série, elles apparaissent le plus 

souvent à l'affleurement sous la forme de schistes verdâtres parfois 

ardoisiers. Localement, ces schistes peuvent présenter un aspect 

corné qui tend à masquer la schistosité. Parfois des tâches chlori­

teuses et de petits cristaux néoformés de biotite viennent confir­

mer l'existence d'un métamorphisme thermique en liaison avec les 

granites tardi-cadomiens ou hercyniens jamais très éloignés. 

Quartz, micas blancs, chlorites constituent l'essentiel 

de ces roches dans des proportions relativement constantes (fig. 6) 

mais où le quartz et surtout les micas dominent. 

0 

Ch Ms 
10 20 30 40 50 60 

Fig. 6 • Composition minéralogique des siltites briovériennes. 
Q -== quartz ; Ch = chlorite ; Ms = micas blancs. 
Analyse semi-quantitative par diffraction X sur poudre. 



D'après Ch. Barrois er P. Pruvost (J929). [chelle 1 
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Fig. 7 - Les calcaires briovériens ("cambriens" dans la légende) et la structure du Briovérien et du Paléozoïque 
en Breragne centrale selon Ch. Barrois et P. Pruvost (1929). 
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Du point de vue granulométrique, les particules sont gé­

néralement inférieures à 20 ~ de sorte que la plupart de ces roches 

sont à classer dans les siltites fines. Cependant 1 il existe des 

cas pour lesquels le grain moyen peut dépasser 30 voir 50 ~, la ro­

che étant alors une siltite grossière avec une proportion de quartz 

d'au moins 40 %. 

Sur l'ensemble des observations, il est possible de dis­

tinguer trois types extrêmes de faciès silteux avec naturellement 

tous les termes de passage possibles : 

- des schistes silteux fins à laminés : c'est de loin le faciès le 

plus fréquent. Il s'agit de siltites fines à passées millimétri­

ques plus grossières (30 à 60 ~) , plus riches en grains de quartz 

et paillettes micacées, espacées régulièrement ou non et souli­

gnant la stratification. Ces passées parfois calcareuses peuvent 

constituer la base de microséquences granoclassées avec ou sans 

microfigures sédimentaires. Dans ce cas, le sommet de la microsé­

quence peut être une argilite contenant des traces de matière 

carbonée; 

- des schistes silteux fins homogènes : ce faciès est comparable 

au précédent, mais il est caractérisé par l'absence des laminés; 

des schistes silteux grossiers : ce sont des siltites grossiè­

res riches en grains de quartz de l'ordre de 40 à 60 ~ et en 

grosses paillettes de muscovite détritiques. Ce faciès peut être 

parfois laminitique. 

• Les sédiments carbonatés 

Bien connus sous le terme de ''calcaires de Saint-Thurial", 

ils sont assez rares à l'affleurement, mais la décalcification gé­

nérale des terrains armoricains masque probablement leur importance 

réelle. Les principaux gisements (fig. 7), comme ceux de Saint-Thurial, 

de Corps-Nuds, de Vern, d'k~anlis, de Domagné ••. , étaient signalés 

dès 1876 par G. DE TROMELIN et P. LEBESCONTE. Mais il faudra atten-

dre Ch. BARROIS (1895) pour trouver une véritable description pétro­

graphique des faciès qui sera complétée par Y. MILON (1928) et par 

Ch. BARROIS et P. PRUVOST (1929). 
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Sur le terrain, ces sédiments carbonatés peuvent être ob­

servés sous des faciès assez divers, soit dans des localités diffé­

rentes, soit étroitement associés dans une même localité : 

- Grès à ciment calcareux pouvant contenir jusqu'à 40 % de carbona­

tes comme à Saint-Thurial, à Corps-Nuds, à Vern, à Janzé .•. C'est 

probablement le faciès le plus fréquent et il apparaît sous la 

forme de petites intercallations, de 50 cm d'épaisseur au plus, 

dans les siltites. A Corps-Nuds, dans la carrière de Choisel, l'en­

semble des alternances calcarifères faisait 20 à 30 mètres de puis­

sance (BARROIS et PRUVOST 1929). 

Calcaires oolithiques toujours très riches en grains détritiques 

et généralement très recristallisés de sorte que les colites sont 

souvent fantomatiques (Saint-Thurial, Mordelles, Corps-Nuds) • 

• , Calcaires massifs ou feuilletés bleu-noirs, assez purs (80 % de 

caco 3 ) parfois magnésiens (jusqu'à 10 % de MgC03) comme à Saint­

Thurial. 

- Calcaires bréchiques comme à Saint-Thurial où ils sont disposés 

en lits dans la formation carbonatée •. Ce conglomérat comprend 

outre des galets bien roulés de quartz, de phtanite et de quartzi­

te, comme le poudingue de Gourin, des fragments plus anguleux 

intraclastiques de calcaire bleu, de calcaire oolithique ou feuil­

leté ••• Certains "galets" peuvent être très gros puisqu'on a pu 

y décrire des blocs pouvant atteindre une tonne (BARROIS et PRUVOST 

1929). 

La localité type de Saint-Thurial est actuellement très 

difficile à étudier, cependant on peut voir encore de bons affleure­

ments de grès calcareux dans le village de Choisel à Corps-Nuds ainsi 

qu'à Vern-sur-Seiche. Pour les autres faciès, et en particulier, les 

calcaires bréchiques, j'ai pu découvrir un nouveau gisement au S de 

Monterfil. Il s'agit de la carrière des Rochelles où l'on exploitait 

les grès de base du Paléozoïque, mais où deux lentilles calcaires, 

sortes de paléoreliefs, sont actuellement visibles au front de taille 

nord. 
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Les sédiments carbonatés classiquement connus semblent 

limités à une étroite région située immédiatement au S de Rennes. 

Les limites réelles dépassent probablement cette zone, puisque j'ai 

retrouvé des grès calcareux à Procaro, donc nettement plus au S, et 

puisqu'un gisement avait été autrefois signalé à La Guerche-de-Bre­

tagne. 

Je ne reviendrai pas ici en détail sur le problème de 

l'âge du calcaire de Saint-Thurial, objet d'anciens débats passion­

nés qui ont parfaitement été résumés et conclus par J. cOGNÉ {1962). 

Cependant, un doute subsiste peut-être encore sur sa véritable po­

sition stratigraphique, d'autant plus que les gisements connus les 

plus spectaculaires (Saint-Thurial, Les Rochelles) sont situés à 

proximité immédiate du contact Briovérien - Paléozoïque. Ces sédi­

ments carbonatés appartiennent-ils au système briovérien ou au sys­

tème paléozoïque ou encore à une série intermédiaire ? En réalité, 

certains gisements sont très éloignés du Paléozoïque et sont inter­

stratifiés dans les siltites à laminés banales, de la même façon 

que les poudingues de Gourin. Le problème pourrait éventuellement 

se poser encore pour certains faciès particuliers comme les calcai­

res bréchiques connus uniquement à Saint-Thurial et aux Rochelles, 

mais dans ces localités, ils sont associés aux autres faciès carbo­

natés et ne paraissent pas devoir en être séparés 1 • 

Dans l'état actuel des connaissances et compte tenu de 

ce que j'ai pu voir, il me parait difficile de prétendre que tous 

ces faciès carbonatés ne fassent pas partie intégrante de la série 

gréso-silteuse briovérienne. 

1 On peut en effet être tenté de distinguer les faciès appartenant 
indiscutablement au Briovérien (grès calcareux, type Corps-Nuds) 
des faciès de calcaires plus massifs ou bréchiques (type Saint­
Thurial) qui pourraient constituer des lambeaux d'une série in­
termédiaire (Cambrien inférieur ?) comprise entre le Briovérien 
et la formation rouge de base du Paléozoïque. 
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[r - 1 - 2.j LE CLIMAT SEDIMENTAIRE DE LA SERIE 

L'ensemble des observations lithologiques permet de se 

faire une idée des conditions de dépôt de la série : 

- L'abondance de sédiments arenacés immatures (wackes sublithiques) 

laisse supposer une érosion active, suivie d'un transport court 

et d'une sédimentation rapide sans tri granulométrique ni sélec­

tion minéralogique poussés. 

- Les alternances fréquentes de faciès, aussi bien à grande échelle 

(alternances métriques à décamétriques) qu'à petite échelle (la­

minés millimétriques) traduisent le caractère rythmique de la sé­

dimentation. Cette rythmicité peut s'expliquer soit par des mouve­

ments journaliers ou saisonniers, soit peut-être par des courants 

de turbidité. Ainsi, les laminés granoclassés évoqueront pour cer­

tains des turbidites distales mises en place par des courants de 

faible énergie et pour d'autres, des conditions de sédimentation 

très littorale, voire même intertidale. 

-L'instabilité des conditions de dépôt est également soulignée par 

les rapides changements granulométriques, par la fréquence des 

formations lenticulaires, les chenaux et les sédiments à strati­

fication contournée (fig. 4 et 8). 

- A côté des structures sédimentaires classiques assez fréquentes 

(figures de charge, pseudo-nodules, slumpings, grane-classements, 

stratifications obliques, rides, flute-casts ••• ) on observe des 

figures plus rares mais peut-être plus importantes évoquant des 

conditions d'émersion temporaire dans la zone intertidale : struc­

tures "linguiformes" (fig. 8) probablement liées à des écoulements 

boueux dans des chenaux de vasières (P71) '· rill-marks (fig. 4) 

érodant des rides de plage (P14) et enfin très rares fentes de 

dessication (JS). 

-L'apparition brutale et récurrente de galets bien roulés formant 

de petites lentilles métriques ou s'étalant en lentilles plus vas­

tes mais peu épaisses, peut faire penser à des épandages estuai­

riens sur une côte basse à sédimentation sable-vaseuse. Notons que 
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les figures d'émersion voisinent généralement avec les faciès 

conglomératiques. Les analyses morphoscopiques et granulométri~ 

ques des poudingues de Gourin ne sont pas en désaccord avec 

une telle interprétation comme l'ont déjà souligné A. PHILIPPOT 

et J.J. CHAUVEL (1957). Par ailleurs, l'usure et la sélection 

minéralogique des galets contrastent assez fortement avec l'im­

maturité générale de la sédimentation gréseuse. Celle-ci pour­

rait correspondre à des débacles temporaires rapides tandis que 

les galets auraient été triès et façonnés par les cours d'eau 

durant un transport continental beaucoup plus long. 

Grès verts massifs 

Sédiments contournés 
à microcongfomérats 

Structures linguiformes 

Fig. 8 M Exemple de séquence lithologique 
briovérienne dans la carrière de 
Leuléac (P 71). 

Grès 

Conglomérats 

1 m. I 
Siltites 

Fig. 9 - Exemple de séquence lithologique 
briovérienne à Painfaux près de 
Bois-de-la-Roche (P 165). 

En résumé, cet ensemble d'observations permet d'imagi­

ner une sédimentation épicontinentale rapide et instable, résul­

tat de la démolition d'une chaine peu éloignée, soumise à une 

érosion très intense. Des fleuves côtiers à régime variable éta­

lent des cailloutis dans les zones estuairiennes pouvant être 

temporairement émergées. Où était le continent ? Vers le N, là 

où l'on cannait le Briovérien le plus ancien? ou, au contraire, 

vers le S où la densité des conglomérats parait la plus forte ? 

Peut-on voir dans ces conglomérats un écho glaciaire comparable 

aux tillites de Granville (WEGMANN et col., 1950; GRAINDOR 1957) ? 
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Les faciès sont en fait très différents (GRAINDOR 1957) et l'exis­

tence de galets dispersés dans une matrice silteuse ne suffit peut­

être pas, car ils peuvent s'expliquer aussi bien dans un contexte 

estuairien que par un transport par des glaces flottantes. Il faut 

donc attendre des arguments plus convaincants, d'autant plus que 

les tillites normandes elles-mêmes ont pu être contestées (WINTERER 

1962). Par ailleurs, le caractère rythmique fréquent et l'existence 

de certaines figures sédimentaires permettent-ils de voir dans la 

série de Bretagne centrale une sédimentation synorogénique de type 
1 

flysch (COGNE 1962, 1972) comparable à la série normande de la 

Laize (DANGEARD et col., 1961) .? Effectivement, aussi bien dans 

la Baie de Douarnenez (DARBOUX 1973) qu'en Bretagne centrale, on 

retrouve certains caractères des flyschs, mais ceci ne suffit peut 

être pas pour reconnaître dans ces sédiments, des dépôts synoro­

géniques correspondant à la démolition des premières cordillères 
1 

cadomiennes (COGNE 1962). En fait, du point de vue faciès, on peut 

voir, dans cette sédimentation immature et rythmique, aussi faci­

lement une molasse tardi-tectonique, qu'un flysch synorogénique, 

du moins dans l'état actuel de l'analyse sédimentologique. Dans 

cette hypothèse, les faciès littoraux sont plus faciles à inter­

préter en terme de molasse qu'en terme de flysch puisque les tur­

bidites vraies sont plus généralement des formations d'eau plus 

profonde (BOUMA 1962). Mais actuellement, le meilleur argument en 

faveur de l'hypothèse de la molasse tardi- ou post-tectonique re­

pose à mon sens sur la nature des débris lithiques remaniés dans 

cette série briovérienne. En effet, de nombreux fragments provien­

nent de phtanites ou de schistes ayant une texture métamorphique 

(schistosité ou foliation) telle qu'il ne peut s'agir que de roches 

ayant déjà participé à un cycle orogénique. Ces roches sont connues 

dans le Briovérien moyen de Bretagne septentrionale et de Normandie 

et leur remaniement dans une série sédimentaire plus récente sup­

pose une érosion profonde du continent source et non le simple 

décapage d'une cordillère précoce. 
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Ir - 1 - 3.J PEUT-ON PROPOSER UNE STRATIGRAPHIE DU BRIOVERIEN DE 
BRETAGNE CENTRALE ? 

A la suite des travaux de Ch. BARROIS et P. PRUVOST 

(1899, 1929, 1931), repris dans la notice des cartes géologiques 

au 80 OOOe (fig. 10) et en particulier dans la 2ème édition de 

la feuille de Pontivy (PRUVOST 1959a), il est devenu classique 
, 

(COGNE 1962, 1972) de distinguer dans le Briovérien de ces ré-

gions : 

- un Briovérien supérieur 

- un Briovérien moyen 

Corte géologique ou 80 000 ème 
Feuille de PONTIVY (extrait) 
2 ème édition 1959 

Xb 0 

eç'j~}~i<:!l> 

E··········Y·•·' ··-~l~ .... . ... 
Xb ..... 

.... 
.... 

Dalles vertes de Néant et 
calcaire de Saint-Thurial. 
Sc. listes et poudingues de 
Gourin. 

xa = Phyllades, grauwackes et 
phtanites de Lw~alle et 
Saint-Là. 

Carre géologique au 80 000 ème 
Feuille de RENNES 
3ème 1966 

Fig. 10 - Répartition des ~étages" du Briovérien dans la région de Néant-sur- Yvel d'après les feuilles 
géologiques au 80 OOOe de Pontivy et de Rennes, 
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Pourtant, il conviendrait de bien examiner dans quelles 

conditions cette suite lithologique a pu être établie. Il faut se 

souvenir en particulier que Ch. BARROIS et P. PRUVOST admettaient 

à l'époque une concordance parfaite entre le Briovérien et le Pa­

léozoïque. Par ailleurs, dans ces terrains azoïques, l'établisse­

ment d'une stratigraphie est uniquement basé sur la cartographie 

des faciès qui n'est pas toujours très facile à réaliser en pays 

couvert. Enfin, n'ayant pas l'outil de la microtectonique, ils 

ignoraient tout de la possibilité d'une tectonique polyphasée dans 

le Briovérien. Dans ces conditions et surtout par déduction logi­

que des conséquences de la concordance Paléozoïque - Briovérien, 

ils ont cherché à cartographier des ensembles de faciès dont les 

contours devaient se mouler harmonieusement sur ceux du Paléozoï­

que (fig. 10). Dans la mesure où maintenant l'existence d'une dis­

cordance majeure entre Briovérien et Paléozoïque a été larqement 

démontrée (DUFRENOY 1838; KERFORNE 1901; BOLELLI 1944, 1951; 

CHAUVEL et PEÙLIPPOT,. 1957, 1960), la stratiqraphie établie par 

Ch. BARROIS et P. PRUVOST doit être repensée. Pour s'en convain­

cre, il suffit d'examiner les contours proposés sur les feuilles 

de Rennes et de Pontivy (fig. 10}. Une bande Xc entoure le Paléo­

zoïque, puis, "en-dessous", vient une bande de Xb, tandis qu'en­

fin le Xa apparaît dans le coeur des "anticlinaux". Les plis ainsi 

figurés sont un défi à la simple logique géométrique,sans compter 

la difficulté de savoir ce qui est au-dessous et au-dessus sans 

critères de polarité et avec des affleurements discontinus. Les 

raccords sont d'ailleurs difficiles d'une feuille à l'autre où 

l'on passe directement du Xa au Xb ou du Xb au xc. On trouve éga­

lement dans le Xa ou le Xc du poudingue de Gourin caractéristique, 

selon les auteurs, du Xb. Enfin, il faut signaler que Ch. BARROIS 

lui-même était très conscient de la fragilité de sa stratigraphie 

puisqu'il écrivait dans la légende de la feuille de Redon, au su­

jet de 1' "étage Xa'! .: 11Ils (schistes et grauwackes de Lamballe 

Xa) affleurent dans la zone centrale de la carte ... sans qu'il 

nous ait été possible de tracer leurs limites en raison de la res­

semblance lithologique avec les étages supérieurs (Xb et Xc)"; 
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et encore au sujet de l' "étage Xb" : "···(les schistes et pou­

dingues de Gourin) ne se distinguent guère par leur compositio-a 

du niveau sous-jacent (Xa)". On peut d'ailleurs s'étonner que 

P. PRUVOST ayant enfin admis la discordance du Paléozoïque (1959b), 

ait persévéré dans l'utilisation de l'ancienne stratigraphie 

sans la remettre en question (1959a, 1959b). 

Pour étayer ces remarques, signalons que tous les fa­

ciès lithologiques qui ont été décrits, peuvent co-exister dans 

un même affleurement. Ainsi, par exemple, dans la carrière de 

Leuléac (P71) on trouve des 11Dalles de Néant", des "Poudingues 

de Gourin" et des "grauwackes" (fig. 8), soit des faciès carac­

téristiques du Xa, du Xb et du Xc réunis sur quelques mètres. Il 

en est de même dans la carrière de l'étang (P14) située au s de 

Néant. (fig. 4). 

Enfin, dans toute cette région de Bretagne centrale, 

on n'a jamais décrit de phtanites interstratifiés même dans les 

formations réputées Xa. Par contre dans la plupart des faciès, 

on retrouve des fragments remaniés de phtanites sous forme de 

galets ou de grains provenant du démantèlement de formations plus 

anciennes mais inconnues en Bretagne centrale 1 • 

Ce qui précède m'amène à conclure que l'on doit actuel­

lement abandonner 1~ suite lithologique proposée par Ch. BARROIS 

et P. PRUVOST. A mon sens les différents faciès sédimentaires du 

Briovêrien de Bretagne centrale constituent une série unique, 

post-phtanitique, représentant un Briovérien récent, par opposi­

tion à un Briovérien plus ancien caractérisé par des niveaux de 

phtanites interstratifiés et dont des représentants authentiques 

affleurent en Bretagne septentrionale et en Normandie (série de 

Lamballe et série de la Lande des Vardes). Son climat géodynami.:­

que paraît être celui du démantèlement rapide ct•une chaîne plus 

ancienne. 

Seule la région de Plouguenast, ilot isolé à l'extrême N, cons­
titue, avec ses gneiss, ses amphibolites 1 ses micaschistes et 
ses granites, un domaine très différent et peut-être en partie 
plus ancien que le Briovérien sédimentaire dont il est unique­
ment question ici. 
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Il faut naturellement essayer d'introduire des divisions 

logiques dans ce "Briovérien supérieur". En fait le problème est 

à reprendre entièrement en utilisant simultanément une analyse sé­

dimentologique détaillée, une cartographie et une analyse tectoni­

que fines.,Cependant, il est possible, dès maintenant, de consta­

ter sur les cartes au 80 OOOe, l'existence de deux grands domaines 

géographiques séparés grossièrement par une ligne Gaël - Mordelles 

Domagné (fig. 7) : 

un domaine nord sans poudingue mais riche en alternances silto­

gréseuses et généralement cartographié Xa; 

- un domaine sud avec de nombreuses bandes de poudingue et quel­

ques lentilles calcaires, généralement cartographié Xa ou Xb ou 

Xc. 

r-iais, il n'y a actuellement aucune évidence quant aux 

relations géométriques pouvant exister entre les deux domaines. 

Trois possibilités compatibles avec l'apparente continuité de la 

série peuvent être défendues : 

le domaine à poudingue représente la partie supérieure de la 

série, 

le domaine à poudingue représente la partie inférieure de la 

série, 

- l'apparition des poudingues vers le S représente un passage 

latéral de faciès traduisant des conditions paléogéographiques 

différentes. 

Dans l'état actuel, la question reste posée, en même 

temps d'ailleurs que celle de l'épaisseur réelle de la série. 

Ir - 1 - 4.j L'AGE DU BRIOVERIEN EN BRETAGNE CENTRALE 

Cette question a déjà été largement débattue en parti­

culier à la suite de l'hypothèse cambrienne développée par Ch. 

BARROIS et P. PRUVOST (1931, 1959b). Cette hypothèse reposait 
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d'une part sur la prétendue absence de discordance entre le Brio­

vérien et Paléozoïque daté, et d'autre part sur l'assimilation 

du poudingue de Gourin au poudingue de Rocreux, base du Cambrien 

fossilifère en Normandie. Comme l'a parfaitement montré J. COGNÉ 

(1962), cette homologie entre Cambrien normand et Briovérien de 

Bretagne centrale n'est actuellement plus possible. A côté d'ar­

guments paléontologiques encore fragiles, bien que le microplanc­

ton décrit semble avoir toujours une facture antécambrienne 

(DEUNFF 1975)1 d'autres observations permettent une approche de 

l'âge du Briovérien post-phtanitique : 

1/ En Bretagne centrale, le Briovérien est toujours recou­

vert en discordance par le Paléozoïque. Celui-ci débute générale-

ment par une formation terrigène rouge (Formation de Pont-Réan), 

assez mal datée mais pouvant représenter le Tremadocien (KERFORNE 

1921; PRUVOST 1959b), immédiatement suivie par l'Arenigien fossi­

lifère (Grès armoricain). Ceci nous donne une limite supérieure 

indiscutable .. le Briovérien est anté-Ordovicien. Ce seul argu­

ment ne permet donc pas de repousser un âge camb~ien. 

2/ Le Briovérien de Normandie est recouvert en discordance 

par le Cambrien inférieur (BIGOT 1925; DORÉ 1969). Ceci peut 

constituer un argument décisif dans la mesure où on admet l'homo­

logie entre le Briovérien normand et le Briovérien de Bretagne 

centrale. A mon sens, il est difficile de contester cette homo­

logie, du moins en ce qui concerne par exemple la série de la 

Laize et les formations rythmiques de la série de Gourin, ou en­

core les faciès de la série de Saint-Pair et ceux de la baie de 

Douarnenez {DARBOUX 1973; DUPRET 1974). Il est de toutes manières 

beaucoup plus facile de comparer le Briovérien breton au Briové­

rien normand qu'au Cambrien normand. 

3/ Pour l'essentiel, l'âge radiométrique du pluton mancel­

lien est de 600 M.A. (JONIN et VIDAL 1974). Ces granites sont 

intrusifs dans un Briovérien contenant parfois des poudingues 
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type Gourin (régions des Coëvrons) donc tout à fait comparable au 

Briovérien de Bretagne centrale. Ceci permet de prévoir un âge 

antérieur à 600 M.A. pour la sédimentation briovérienne 1 • 

4/ La série post-phtanitique de la baie de Douarnenez, pro­

longation occidentale de la série de Gourin contient les traces 

d'un volcanisme spilitique interstratifié (DARBOUX 1973). L'âge 

radiométrique sur roche totale en Rb/Sr de la mise en place de 

ces coulées est 620 .:!:.. 20 M.A. (LEUTWEIN et col., 1969) • Cette der­

nière donnée pourrait correspondre à l'âge de la sédimentation du 

Briovérien post-phtanitique de Bretagne centrale 2 • 

En conclusion, tous ces arguments convergent ici vers 

un âge correspondant à la fin du Protérozoique supérieur. 

Les données radiométriques obtenues directement sur les schistes 
briovériens de Bretagne centrale, soit 451 M.A. (VIDAL et LE 
CORRE, inédit), ne peuvent guère s'interpréter en terme d'âge 
de la sédimentation. 

2 Un âge comparable de 618 + 12 M.A. également en Rb/Sr sur roche 
totale a été trouvé sur les spilites et tufs de Paimpol (AUVRAY 
et VIDAL, 1973; VIDAL 1976) formations considérées comme Briové­
rien supérieur (AUVRAY 1972, 1976). 
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I - 2 LA STRUCTURE 

Ir- 2 - 1.j HISTORIQUE DES IDEES SUR LA STRUCTURE DU BRIOVERIEN 
EN BRETAGNE CENTRALE. 

Du point de vue structural, cette série briovérienne 

a été peu étudiée dans le détail et les diverses théories sont 

finalement liées à l'idée que se faisait chaque auteur quant aux 

relations Briovérien - Paléozoïque. Ainsi pour Ch. BARROIS qui 

niait la discordance du Paléozoïque, toutes les déformations du 

Briovérien se rattachaient entièrement au cycle hercynien. Il 

était ainsi amené à figurer cartographiquement (1929) des plis 

orientés N 70 à N 90 (fig. 7) se moulant parfaitement sur ceux 

des terrains paléozoïques. Les théories de F. KERFORNE (1919) 

sur la "nappe paléozoïque de la Vilaine" et les idées de Y. MILON 

(1928) sur la généralité des contacts anormaux entre Briovérien 

et Paléozoïque, n'apportaient rien sur la structure propre de 

l'antécambrien qui restait mal connue. Avec P. PRUVOST, les cho­

ses évolueront un peu, mais il suivra pendant longtemps l'hypo­

thèse hercynienne de Ch. BARROIS pour admettre finalement (1959) 

la discordance du Paléozoïque en Bretagne centrale. Cependant, 

il ne fera de cette phase antérieure à la transgression arêni­

gienne,qu'un écho modeste et tardif (phase vendéenne inter 

Cambrien - Trémadocien) des plissements majeurs antécambriens 

de Normandie. 

Par la suite, les preuves p.récises s'étant accumulées 

(BOLELLI 1944, 1951; CHAUVEL et PHILIPPOT 1957, 1960} 1 l'impor­

tance et la généralité de la discordance du Paléozoïque étaient 

admises et les déformations antécambriennes dans le Briovérien 

de Bretagne allant de soi, elles devaient être rattachées au cy­

cle cadomien (COGNÉ 1962, 1972). 
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Dans l'état actuel des connaissances, mises à part de 

modestes réactivations hercyniennes - soit limitées à proximité 

du contact avec le Paléozoïque par "accordance tectonique" (KER­

FORNE 1919; MILON 1928) ou par discordance tectonisée (BOLELLI 

1951; CHAUVEL et PHILIPPOT, 1957), soit affectant l'ensemble de 

la série mais par simple resserrement des anciens plis cadomiens 

(KLEIN 1957) - le Briovérien de Bretagne centrale est générale­

ment considéré comme essentiellement monostructural avec une phase 

cadomienne de plissement isoclinal de direction approximative 
1 

E-W (COGNE 1962). 

ji - 2 - 2.1 LES DONNEES D'ENSE~~LE : EVIDENCE DU CARACTERE COM­
PLEXE DES DEFOru1ATIONS. 

La discontinuité des affleurements et l'absence de ni­

veaux repères facilement cartographiables rend difficile la mise 

en évidence des mégastructures. Il faut aussi reconnaître que 

jusqu'à nos jours, la cartographie détaillée du Briovérien a par­

ticulièrement été négligée. Cependant, la densité des données de 

terrain permet, dans de nombreux secteurs, une analyse microtec­

tonique assez détaillée. 

Pour ce travail, les structures suivantes sont facile­

ment utilisables : 

• La stratification (S ) : elle est généralement facile à obser-
o 

ver, même dans les faciès silteux les plus fins où elle est maté-

rialisée par les laminés millimétriques. Parfois, les micas détri­

tiques sont bien orientés suivant ce plan et peuvent alors simuler, 

dans les faciès les plus riches en minéraux phylliteux, une schis­

tosité initiale qui serait toujours parallèle à la stratification. 

Mais les grains de quartz détritiques ne sont pas aplatis comme 

dans les roches à schistosité de flux véritable et cette pseudo­

schistosité a essentiellement pour origine la sédimentation et 

la compaction. 
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e La schistosité (S ) : sur le terrain, il existe généralement 
e 

une seule schistosité évidente (S ) différente de la stratifica­
e 

tian. Cette schistosité oblique sur S peut cependant prendre en 
0 

lames minces des aspects variables suivant les localités. Il peut 

s'agir, soit d'une simple schistosité de fracture ou de crénula­

tion affectant S , soit d'une schistosité avec un début de re-
a 

cristallisation mais épargnant encore des microlithons, soit en-

fin d'une véritable schistosité de flux.Tous les termes de pas­

sage existent entre ces différents types et ces variations régio­

nales de l'intensité de la schistosité dans le Briovérien seront 

analysées et interprétées dans la suite de l'exposé. 

Parfois, lorsque la stratification a une orientation proche de 

celle de la schistosité régionale, c'est-à-dire un pendage fort 

et une direction voisine deN 95°, on observe une schistosité de 

type flux parallèle à S mais aucune autre schistosité oblique. 
0 

Ceci peut s'expliquer en admettant que l'orientation originelle 

des minéraux phylliteux parallèlement à S a été réutilisée et 
0 

exagérée pendant la· déformation, masquant ainsi l'apparition 

d'une nouvelle surface. 

e La Zinéation d'intersection schistosité-strati[ication_ (L8 /S ) 
o e 

Elle est généralement bien visible sur le terrain et peut être 

directement mesurée ou reconstruite à partir de s et S . o e 

eLa Zinéation d'étirement (L ) : parfois mesurable grâce aux ga~ 
e 

lets des conglomérats ou sur d'autres marqueurs, elle correspond 

dans le plan de schistosité à la direction du grand axe (X) de 

1' ellipsoide de déformation (LE THEOFF 1971 J • Elle est générale­

ment subhorizontale, grossièrement orientée E-W et peut être dis­

tincte de la linéation d'intersection qui a un plongement beau­

coup plus variable. 
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Fig. 11 - Stéréogramme général de la strati· 
fi cation (So) du Briovérien pour 1 'en­
semble de la région étudiée, Contours 
: 0, 5-1-3-4 % des mesures (250) dans 
le 1% de surface. 

Ces éléments structuraux analysés dans près de 300 lo­

calités avec une concentration plus importante des observations 

dans la région située entre le méridien de Rennes et celui de 

.Ploërmel permettent de dégager quelques idées d'ensemble 

- Le diagramme général pour la stratification (fig. 11) 1 montre 

une dispersion assez importante des mesures puisque presque 

toute la surface est couverte et que les concentrations maxi­

males dépassent à peine 4 % du total des mesures. Ceci laisse 

déjà supposer la possibilité d'interférences liées à plusieurs 

phases de plissement. Il est d'ailleurs difficile de trouver 

un cercle de zone idéal permettant de caractériser une direc­

tion de plissement sans ambiguité. Cependant les diagrammes 

partiels par secteur (fig. 12) montrent que la stratification 

s'organise suivant des cercles de zone grossièrement axés N 90 

le plus souvent, sauf dans la région de Néant - Ploërmel où 

l'orientation est proche deN 70. On notera enfin une plus 

grande concentration des pendages nord. 

Tous les diagrammes sont des projections équivalentes (réseau 
de Schmidt) de l'hémisphère inférieur. Les directions sont 
relatives au N géographique. 
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E 

Fig. 13 - Stéréogramme général de la schisto­
sité (Se) dans le Briovérien pour 1 'en;­
semble de la région étudiée. 

- Le diagramme général pour la schistosité S (fig. 13) présente, 
e 

au contraire, une bonne concentration des mesures avec un maxi-

mum de fréquence pour un plan grossièrement orienté E-W et plon­

geant fortement vers le N. On notera une disposition en éventail 

de la schistosité, liée à une réfraction variable suivant les 

propriétés rhéologiques des couches traversées. Comme pour S , 
0 

les plongements vers le N sont plus fréquents, laissant suppo-

ser un déversement des structures vers le S. La carte d'ensemble 

de S (fig. 14) et les diagrammes par secteurs (fig. 12) man-
e 

trent une direction assez régulière voisine de N 90-100 sauf 

dans les secteurs de Néant et de Guer où l'orientation est pro­

che de N 70. Dans les secteurs nord, le pendage de la schisto­

sité est le plus souvent proche de la verticale, tandis que 

dans le domaine méridional les pendages nord, de l'ordre de 40 

à 60°, sont fréquents. 
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-La linéation d'intersection L8 /S est en fait l'élément le 
o e 

plus significatif pour comprendre la structure du Briovérien. 

La carte (fig. 15) et le diagramme général (fig. 16) montrent 

clairement que la linéation se dispose en zone et peut avoir 

un plongement très variable de l'horizontale à la verticale. 

Plusieurs solutions paraissent a priori possibles telles que 

l'aplatissement inhomogène, le replissement ultérieur de la 

linéation ou encore l'existence de plis anté-schisteux •.. 

Ces quelques observations laissent déjà supposer que 

le modèle structural briovérien est probablement plus compliqué 

qu'il n'y parait à première vue. Aussi pour les compléter et les 

préciser, il convient d'examiner maintenant les données relati­

ves aux plis et d'essayer de résoudre le problème de la chrono­

logie des déformations. 

NG 

w 

s 

E 

Stéréogramme général de la linêa~ 
tion d'intersection (L 1 ) dans le 

So Se 
Briovérien pour l'ensemble de la ré­
gion étudiée. 
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!I- 2- 3.1 LES PHASES DE PLISSEMENT ET LEUR CHRONOLOGIE 

• La phase de plissement synsahis~eL~ 

Les plis d'échelle métrique à décamétrique ayant la 

schistosité se pour plan axial sont les plus facilement obser­

vables sur l'ensemble du territoire. Leur caractère principal 

est d'avoir un nlongement axial très variable (fig. 1 7) mais tou­

jours parallèle à la linéation d'intersection L8 /S . Du point 
o e 

de vue directionnel, la tendance générale pour ces plis synschis-

teux se situe vers N 90 à N 110 sauf pour les secteurs de Néant 

et de Guer déjà signalés au sujet de la schistosité, où la direc­

tion est proche de N 60. 

NG 
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o-
o<>- E 
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Fig. 17 - Les axes de plis synschisteux dans 
le Briovérien. 

Un autre caractère important est la variation du style 

des plis suivant les localités. Deux grands domaines peuvent être 

définis à ce sujet (fig. 18) : 
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N D Briovérien 

""'"~+ D Pa Jéozoique 

1!! !1 Granites de Guehenno 
IO~ft 

D Granite de 

symétriques 

Plis dissymétriques 
Zone des plis dissymétriques 

Fig. 18 - Carte de répartition du style des plis synschisteux. La flèche indique la direction et le sens 
du plongement des axe3. Le chiffre donne la pente de l'axe en degrés, Le symbole sur la 
flèche correspond à une section du pli en regardant toujours dans le sens de la pente. 

-Au N d'une ligne Ploërmel - Bain-de-Bretagne, les plis synschis­

teux sont peu accentués, symétriques et à plan axial subvertical. 

Citons pour exemples l'anticlinal de la carrière de Choisel (J7) 

près de Corps-Nuds (fig. 19) ou celui situé sur la rive ouest 

de la D766 (MG18) à 1 km au N de Mauron (fig. 20). Ces plis 

sont souvent faillés sur un flanc comme à Choisel. 

- Au S de cette ligne, les plis synschisteux sont généralement 

plus accusés, le plus souvent dissymétriques et nettement déver­

sés vers le S. Généralement le flanc normal plonge faiblement 

vers le N, tandis que le flanc inverse est subvertical. Pour 

exemples, citons les affleurements situés à 4 km au S de Ploër­

mel (P80) le ·long de la RN 166 (fig 21), ou encore ceux de la 

D 174 (P81) à 500 mau S de Guillac (fig. 22). Un bel exemple 

de dimension hectométrique est constitué par l'anticlinal de 

la boucle de l'Aff près de Guer (fig. 23). 
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Fig. 20 - Exemple de pli droit synschisteux 
dans le secteur nord : l'anticlinal 
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de la D766 au N de Mauron (MG 18). 
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Fig. 19 - Exemple de pli droit synschisteux 
dans le secteur nord : l'anticlinal 
'de la carrière de Choisel (J7) près 

E de Corps-Nuds - So : stratification; 

Se : schistosité; LSo/Se : linéation 
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d'intersection So/Se. 
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Fig. 21 - Exemple de pli synschisteux déversé 
dans le secteur sud près de Plo~rmel 
(P 80). 
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Fig. 22 - Exemple de pli synschisteux déversé 

w 

s 

w 

Fig. 23 - L • Anticlinal déversé de la boucle de 
l'Aff près de Guer : un bel exemple 
de structure synschisteuse hectométri­
que dans le secteur méridional, On 
notera 1 'orientation N 70 anormale 
caractéristique du secteur de Guer. 

E 

dans le secteur sud près de Guillac 
(P 81). 

NG 

E 

s 

La limite entre les deux domaines n'est pas rigoureuse et repré­

sente en fait une zone de passage entre les deux styles. La zone 

sud correspond naturellement à la région où la schistosité S est 
e 

systéma·tiquement déversée vers le S (fig. 24) . 
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Une première approche du problème de l'âge de cette 

phase synschisteuse peut être faite à partir de la comparaison 

entre la schistosité S du Briovérien et la schistosité des for-
e 

mations silteuses paléozoïques. Sur la carte structurale (fig. 14) 

on voit immédiatement que les directions de schistosité dans les 

deux systèmes sont très comparables et semblent passer à travers 

la discordance stratigraphique. Du point de vue statistique, la 

comparaison des stéréogrammes (fig. 24) de la région de Paimpont 

conduit à la même conclusion. Certains détails paraissent très 

significatifs : ainsi dans la région de Guer déjà signalée, la 

direction de schistosité dans le Briovérien est anormalement 

N 60-70, mais on constate la même anomalie dans le Paléozoïque 

situé immédiatement au s. Cette anomalie s'explique probablement 

par la présence au S de Guer du complexe volcanique cambro-ordo-, , 
vicien de Comblessac (QUETE 1975) qui, ayant joué le rôle d'un 

méga-objet anté-tectonique plus compétent, a provoqué une déflec­

tion de la schistosité aussi bien dans le Briovérien que dans le 

Paléozoïque. 

Fig. 24 - Stéréogrammes comparatifs de la schistosité dans le Briovérien (A) et dans le Paléozoïque (B) 
de la région de Paimpont. Contours : o. 5-5-10 % des mesures dans 1 % de surface. 
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De la même façon, on peut constater que la linéation 

d'étirement reste toujours subhorizontale dans les deux systèmes. 

Une différence existe cependant au sujet du pendage de 

la schistosité. On n'observe pas, dans le Paléozoïque, de sec­

teurs à schistosité systématiquement nord, comme dans le Briové-'_ 

rien. 

Je pense que ces simples données directionnelles per­

mettent déjà de poser le problème d'un éventuel âge hercynien 

pour la phase majeure synschisteuse du Briovérien. Mais elles ne 

sont pas suffisantes pour conclure avec sureté. En effet, les 

différences rhéologiques, les disharmonies fréquentes, les rejeux 

tardifs font qu'il n'est jamais possible de voir la schistosité 

passer de manière évidente à travers la surface de discordance, 

même sur les meilleurs affleurements. Il convient donc de trouver 

des arguments indirects. 

La zonéographie de la schistosité S constitue un élé-
e 

ment d'information complémentaire. Une carte (fig. 25) a été réa-

lisée à partir de l'analyse d'un nombre important de lames minces 

en reportant les types de schistosité suivant quatre classes 

- schistosi té de frae:turrF: eu de crénulation affectant s ; 
. 0 

- schistosité de fracture avec début de recristallisation orientée; 

- schistosité de flux respectant encore certains microlithons; 

- schistosité de flux typique. 

Ces données soulignent l'existence d'un gradient de la 

déformation du N vers le S, les schistosités les moins évoluées 

étant situées dans le secteur nord et les plus évoluées dans le 

secteur sud. On remarquera que cette zonéographie est cohérente 

vis à vis des données relatives aux plis et aux déversements déjà 

mis en évidence. Dans le Paléozoïque, j'ai pu observer également 
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Fig, 25 - Carte typologique de la schistosité Se du Briovérien. 1 = schistosité de fracture ou de crénu­
lation affectant So; 2 == schistosité de fracture avec début de recristallisation; 3 = schistosité 
de flux respectant encore certains microlithons; 4 = schistosité de flux pénétrative; 5 = cré­
nulation II affectant Se. 

un gradient de la schistosité, comparable à celui du Briovérien, 

ce qui conforte évidemment l'hypothèse d'une origine commune de 

la schistosité dans les deux systèmes. Quelques anomalies sont 

cependant à souligner, comme le faible développement de la schis­

tosité dans la région de Néant. Elle peut s'expliquer par une 

zone neutre correspondant à la méga-fermeture périsynclinale pa­

léozoïque constituée par la région de Paimpont. Il en est de même 

pour la petite zone située au S de Guer. Quelques anomalies posi­

tives locales où une forte schistosité de flux existe posent des 

problèmes. C'est le cas de la région de Maure-de-Bretagne et de 

celle de Saint Malo-de-Phily : petits dômes thermiques locaux ou 

surcontraintes locales probablement. De telles anomalies existent 

aussi dans le Paléozoïque. 
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Mais l'observation la plus significative me paraît con­

cerner la région située au S de Ploërmel où les zones de schisto­

sité se moulent sur les contours du massif de leucogranite hercy­

nien de Guehenno - La Villeder. Indépendamment du problème général 

de l'influence de la mise en place des granites sur l'apparition 

de la schistosité (cf. 2ème partie), je voudrais ne retenir ici 

que l'intérêt chronologique de l'observation : les dômes thermi­

ques liés aux granites sud-armoricains ayant favorisé la schis­

togenèse dans le Briovérien, celle-ci doit se rattacher au cycle 

hercynien et non au cycle cadomien. Notons que c'est également 

au voisinnage immédiat de ces granites que se développent des 

crénulations II, tant dans le Briovérien que dans le Paléozoïque. 

Pour compléter l'argumentation, il restait à examiner 

les renseignements fournis par les conglomérats de base de la 

série rouge paléozoïque. Ces conglomérats soulignent la trans­

gression et remanient des fragments de roches issues du Briové­

rien. Certains faciès presque .exclusivement constitués de galets 

silteux et d'une matrice gréso-silteuse ont été schistifiés au 

cours des déformations hercyniennes. Dans ces conditions, il 

était intéressant d'essayer de comparer'la schistosité dans les 

galets, dans la matrice et dans le Briovérien sous-jacent pour 

dater la schistosité du Briovérien par rapport à la transgres­

sion. 

Dans toutes les localités de la zone nord - comme par 

exemple ula pierre au diable" (J5) , Roveneuc (P29) , Marette (MF99) , 

Trégain (P72) •.. -on peut observer que les galets de siltites 

briovériennes présentent une microstratification, soulignée par 

les laminés et l'arrangement des micas détritiques, comparable 

à celle que l'on observe dans le Briovérien en place. Cette mi­

crostratification est déformée par une schistosité de fracture. 

ou de crénulation unique ayant la même orientation dans tous les 
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galets et qui ne peut donc avoir été acquise qu'après le dépôt. 

La matrice présente souvent une schistosité de même orientation 

mais généralement plus évoluée. Ceci peut s'expliquer par le 

contraste rhéologique entre des galets déjà indurés et une ma­

trice constituée de sédiments seulement compactés. Dans le Brio­

vérien en place sous-jacent, l'unique schistosité (S ) oblique 
e 

sur la stratification possède les mêmes caractères que celle ob-

servée dans les galets. Ainsi dans la zone nord, l'analyse des 

lames minces permet d'affirmer que la schistosité développée 

dans le Briovérien, dans les galets et dans la matrice des con­

glomérats de base du Paléozoïque a une même origine. Elle est 

apparue postérieurement à la transgression paléozoïque et doit 

être rattachée au cycle hercynien. 

Dans la zone sud, là où l'on observe une schistosité 

de flux dans le Briovérien, les choses peuvent être un peu plus 

compliquées. C'est le cas par exemple dans la région de Saint­

Just et de la carrière de Bézil-les-Bois {PP7) en particulier. 

Cette localité déjà décrite au sujet de la discordance (CBA~JEL 

et PHILIPPOT, 1960) permet d'observer le conglomérat pourpré pa­

léozoïque avec un pendage très faible. Ce conglomérat comme les 

autres roches du secteur est affecté par deux schistosités : 

- une schistosité (S 1 ) de flux subverticale ou plongeant vers 

le set orientée N 110-120°; 

- une schistosité (S 2 ) de crénulation subhorizontale déformant 

la première. 

En lame mince, on observe que ces deux surfaces affectent les 

galets de siltites issus du Briovérien et la matrice du conglo­

mérat. Elles déforment la microstratification interne des galets 

et sont toutes deux apparues postérieurement au dépôt. Dans le 

Briovérien en place sous-jacent, la stratification est souvent 

subverticàlemais présente quelques replis orientés N 110 ayant 

une schistosité de flux (S ) subverticale pour plan axial. Une 
e 
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· 2ème schistosité de crénulation subhorizontale déforme S . Ici 
e 

encore, on retrouve dans le Briovérien en place uniquement les 

deux schistosités S1 et S2 décrites dans les galets et le Pa­

léozoïque. Il ne fait donc aucun doute que les deux phases de 

déformation observées dans le Briovérien appartiennent encore 

au cycle hercynien, les schistosités S1 et S étant équivalentes 
e 

et la crénulation S2 déformant le tout. 

En conclusion, on voit que l'ensemble des arguments 

présentés conduit à montrer que la phase synsahisteuse du Brio­

vérien de Bretagne aentrale appartient sans ambiguité au ayale 

hercynien. 

• Le problème d'une phase de plissement antéschisteux 

L'importance de la discordance des formations paléozoï­

ques sur le Briovérien étant maintenant largement admise, il 

n'est pas nécessaire d'y revenir ici en détail. Cependant, sa 

généralité peut-être confirmée par la comparaison des cartes de 

stratification dans le Briovérien et dans le Paléozoïque, dans 

la région de Paimpont par exemple (fig. 26). Il en est de même 

si l'on compare les diagrammes généraux de S et de la linéation 
0 

d'intersection dans les deux systèmes (fig. 11 1 15 et 27). 

L'existence et la généralité de cette discordance 

oblige à admettre des déformations anté-trémadociennes propres 

aux formations briovériennes et devant appartenir au cycle cade­

mien tel qu'il a été défini. Mais les exemples de discordance 

que nous pouvons observer actuellement ne représentent probable­

ment pas la discontinuité stratigraphique telle qu'elle était 

au moment de la transgression. Autrement dit, il serait simpliste 

de croire qu'il suffise en chaque localité de remettre le Paléo­

zoïque à l'horizontale pour avoir la position des couches brio­

vériennes avant la tectonique hercynienne. Il faut admettre que 



48 

pendant l'orogenèse hercynienne, le Briovérien et le Paléozoïque 

ont dû réagir différemment aux contraintes et qu'une disharmonie 

structurale s'est manifestée entre les deux systèmes, comme elle 

s'est manifestée entre des formations de compétences différentes 

au sein même de la série paléozoïque. Cette disharmonie méca~i­

que vient donc s'ajouter à la discordance stratigraphique en exa­

gérant ou en diminuant ses effets selon les cas, pour donner ce 

que certains auteurs ont nommé une "discordance tectonisée". Il 

n'est pas facile dans ces conditions de faire la part des défor­

mation anté- et post-transgression par la simple observation des 

contacts discordants. 

Quoi qu'il en soit, si on admet à la fois, l'âge her­

cynien de la phase synschisteuse et la discordance du Paléozoï­

que, l'existence de plis anté-schisteux dans le Briovérien parait 

s'imposer. Ceux-ci permettent de trouver par ailleurs une solu­

tion au problème posé par certains caractères déjà évoqués de 

la phase majeure synschisteuse. Il s'agit en particulier d'ex­

pliquer la pente très variable de la linéation d'intersection 

(L8 /S ) et le plongement axial des plis synschisteux allant de 
o e 

l'horizontale à la verticale. Si les plis synschisteux hercyniens 

se sont superposés,dans le Briovérien,â une tectonique antérieure 

propre au cycle cadomien, leur plongement axial dépendra de l'o­

rientation que pouvait avoir la surface S antérieurement (fig. 28). 
0 

De la même manière, la schistosité S recoupant une surface S 
e o 

préalablement plissée provoquera une linéation d'intersection 

de pente très variable (fig. 28). 

Bien qu'elles soient parfaitement évidentes, les défor­

mations anté-schisteuses restent, en réalité, assez difficiles 

à préciser sur le terrain et les plis qui leurs sont associés, 

rarement observables. Les conditions d'affleurement l'expliquent 

en partie, mais il faut probablement invoqueraussi l'influence 

de la phase synschisteuse qui tend à masquer ou à réorienter les 
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Fig. 26 - Carte structurale comparative (So) du Briovérien et du Paléozolque à l'Est de la fermeture 
périclinale de Paimpont illustrant la généralité de la discordance. 
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Fig. 27 - Stéréogramme synthétique du Paléo­

zoïque dans la région de Paimpont. 
So : stratification; S : schistosité 
régionale; L /S : Îinéation d'in-

Sa 1 
tersection. Contours en % dans 1 % 

de surface, 

E 

Fig. 28 - Interférence d'un pli l et de plis II associés 
à une schistosité S montrant l'influence de 
l'orientation initial~ de So sur le plongement 
des axes II et sur le plongement de la linéa­
tion d'intersection L50 15 • 

1 2 
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structures antérieures. La reconstitution du style et de l'orien­

tation de cette phase est donc un problème délicat. Pour essayer 

de préciser, on peut avancer que les linéations d'intersection 

et les axes de plis synschisteux ayant la plus forte pente cor­

respondent vraisemblablement aux couches qui avaient déjà un fort 

pendage après la phase anté-schisteuse. La direction de ces cou­

ches permet peut-être ainsi d'avoir une idée de l'orientation 

générale du plissement précoce. Ces couches ont le plus souvent 

une direction allant deN 140 à N 170. C'est le cas, par exemple, 

pour le "pli de la Vierge" situé au pied d'un calvaire au S de 

Porcaro (P63) : ce pli synschisteux, dont l'axe plonge à 80°, 

déforme des couches subverticales d'orientation générale N 150 

à N 180 correspondant probablement au flanc d'un pli p:Lus ancien 

de direction subméridienne. Une autre localité intéressante, si­

tuée au N de Mernel près du Breil (GR54), permet d'observer des 

couches orientées N 170 avec 45° de pendage vers l'E et passant 

progressivement à une direction voisine de N 100. Par contre, la 

schistosité S reste très constante au N 120 et l'on peut encore 
e 

voir dans cette disposition une interférence entre le plissement 

synschisteux et un plissement plus ancien. Il convient d'ajouter 

que ces couches N 170 présentent à Mernel des figures sédimen­

taires (flute cast, load cast) permettant de déduire une pola­

rité inverse. 

Mais le plus bel exemple de pli anté-schisteux peut 

être observé dans la carrière de la "Pierre au Diable" (J5) au 

S d'Orgères près de la ferme "Le Noyer". Cette carrière ancienne, 

située au contact entre le Briovérien et la série rouge de base 

du Paléozoïque, est l'une des meilleures localités pour observer 

la discordance entre les deux systèmes. Le stéréogramme (fig. 29) 

précise la géométrie structurale du site. L'exploitation a lar­

gement entaillé lè"conglomérat basal de la série rouge mais 

s'est pratiquement arrêtée sur la surface de contact avec le 
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} Briovérien 

} Paléozoïque 

Fig. 29 

E 

- Le contact Briovérien - Paléozofque 
de la "Pierre au dia ble" (J 5) près 
d'Orgères, Ce stéréogramme montre 
l'existence, dans le Briovérien, de 
deux types de plis : des plis anciens 
(P I) recoupés par la surface de dis­
cordance (So du Paléozofque); des 
plis tardifs (P II) plus ou moins pa­
rallèles à la surface de discordance 
et associés à une schistosité (Se) 
ayant une orientation comparable à 

celle de la schistosité (S ) du Paléo-
1 

zoique. 

Briovérien. Celle-ci recoupe de grands plis que l'on peut faci­

lement reconstruire (fig. 29). Ce sont des plis assez fermés, 

sub-isoclinaux, dont l'axe a un plongement voisin de 25° au 315. 

On retrouve ici une orientation différente de celle des plis 

synschisteux et proche des directions évoquées plus haut, bien 

que la proximité du contact ait probablement favorisé une cer­

taine réorientation de ces axes. La schistosité S n'est pas 
e 

plan axial pour ces plis mais on peut observer dans cette même 

carriére d'autres plis plus petits, beaucoup plus ouverts, as­

sociés à S et plus ou moins paralléles au contact (fig. 29). e 
Cette localité de la "Pierre au diable" montre donc clairement 

l'existence de deux phases de plissement dans le Briovérien, 

l'une anté et l'autre syn-schistosité. C'est.de plus, le seul 

affleurement où l'on peut observer des plis recoupés par la 

surface de discordance, ce qui permet de les relier sans ambi­

guité à une phase anté-trémadocienne. Enfin, il convient d'ajou­

ter que je n'ai jamais pu observer nulle part une schistosité 

pouvant être associée à cette phase précoce anté-Se. 
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Ces quelques données sur la phase précoce anté-schisteuse 

du Briovérien de Bretagne centrale peuvent être résumées de la ma­

nière suivante : 

- c'est une phase anté-trangression paléozoïque; 

- son orientation est plutôt subméridienne; 

- elle peut donner des flancs inverses; 

- aucune schistosité ne lui parait associée. 

Il faut reconnaître que c'est un peu mince pour s'en faire une idée 

précise et l'interprétation ne pourrait guère aller plus loin sans 

une comparaison avec les terrains homologues de la baie de Douarnenez 

dans le Finistère. Cette région est en réalité la prolongation oc­

cidentale du Briovérien de Bretagne centrale et les faciès y sont 

tout à fait comparables (DARBOUX, 1974). Dans cette région, on peut 

également observer une phase précoce antérieure à la phase majeure 
1 

synschisteuse (DARBOUX, LE CORRE et COGNE, 1975), mais les affleu-

rements côtiers permettent d'y voir plus clair qu'en Bretagne cen­

trale. Ainsi, dans la baie de Douarnenez, la phase précoce corres­

pond à des plis couchéS à déversement vers l'E, orientés N 150 

environ et sans schistosité apparente. Il pourrait s'agir d'une 

déformation gravitaire assez superficielle par glissement de la 

couverture sédimentaire sur son socle. 

En Bretagne centrale, les observations résumées plus haut 

ne sont pas en contradiction avec une telle interprétation, aussi, 

étant donné la similitude des terrains, on est tenté de générali­

ser et d'admettre une solution analogue à celle du Finistère. Il 

restera quand même à essayer de confirmer cette généralisation par 

de nouvelles observations de terrain. 

Cependant, cette seule phase anté-schistosité ne permet 

peut-être pas d'expliquer toutes les données. Ainsi, le diagramme 

général de S (fig. 11) souligne une tendance pour la stratifica-
o 

tian à se mettre en zone autour d'un axe N 60-70 , donc oblique 

par rapport à la phase majeure synschisteuse N 95 et par rapport 

à la phase précoce subméridienne. La phase synschisteuse présente, 
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il est vrai, comme nous l'avons vu, des anomalies locales dans la 

direction N 70 (région de Néant et de Guer) mais d'autres solutions 

peuvent être invoquées. Il est par exemple possible d'imaginer en 

plus de la phase précoce N 150, une autre phase antéschisteuse d'on­

dulation, voisine de N 70. Je n'ai cependant jamais pu observer de 

plis de détail antéschisteux dans cette direction. Nous sommes, ici, 

je pense à la limite de fiabilité des interprétations avec les don­

nées disponibles mais ce plissement N 70 doit pouvoir être envisagé 

à titre d'hypothèse. 

e Les phases post-schisteuses 

Ces déformations sont d'importance mineure vis-à-vis des 

phases anté- ou synschisteuses précédentes. Leur âge et leur ori­

gine sont très divers. En simplifiant, on peut distinguer : 

- Des crénulations millimétriques, déformant la schistosité s , 
e 

localisées, soit à l'W entre Ploërmel et Malestroit, soit à l'ex-

trême S vers La Gacilly. Ce type de crénulation affecte également 

le Paléozoïque et la relation est évidente avec la ~ise en place 

des granites à deux micas hercyniens type Guehenno - La Villeder. 

- Des kink-bands subverticaux déformant S et correspondant à plu-
e 

sieurs familles dextres ou senestres,associées ou non1 et d'orien-

tation variable. La famille senestre N-S est la plus fréquente 

et se retrouve également dans le Paléozoïque (cf. II-2-4). 

- Des plis métriques le plus souvent associés aux diverses phases 

cassantes tardi- ou post-hercyniennes s'échelonnant jusqu'au 

Tertiaire. L'orientation de ces crochons de faille déformant à 

la fois S et S est donc assez variable (fig. 30). o e 
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Fig. 30 - Stéréogramme montrant l'orientation 
des divers plis post-schisteux dans le 
Briovérien. 

E 

fr - 2 - 4.j CONCLUSION SUR LA STRUCTURE DU BRIOVERIEN 

Les données structurales qui viennent d'être présentées 

peuvent se résumer de la manière suivante : 

- Le Briovérien de Bretagne centrale laisse apparaître tous les 

caractères d'une tectonique polyphasée liée à la superposition 

de deux cycles orogéniques. 

- La première déformation concerne le cycle cadomien et correspond 

à une phase sans schistosité marquée, aboutissant à des plis très 

déversés ou couchés d'orientation sub-méridienne. Il s'agit pro­

bablement, comme dans la baie de Douarnenez (DARBOUX et al., 1975), 

d'une phase de glissement par gravité d'une couverture sédimentaire 

en domaine relativement superficiel. 

- Une deuxième phase d'ondulation N 70, également sans schistosité, 

mais plus difficile à saisir et à bien caractériser, pourrait se 

superposer à la phase précédente. Elle serait également antérieure 

à la transgression trémadocienne et pourrait correspondre à la 

"phase intermédiaire" (Pi) définie dans les terrains homologues 



55 

de la baie de Douarnenez (DARBOUX et al., 1975). Mais elle reste 

très hypothétique. 

Ces déformations anté-transgression sont responsables de la discor­

dance du Paléozoïque. 

- La phase la plus évidente et qui apparaît comme la déformation 

majeure synschisteuse, se superpose aux événements précédents. 

Au N elle donne des plis droits orientés N 95 en moyenne et qui 

tendent à se déverser vers le S dans la zone méridionale, tandis 

que la déformation devient plus intense. Cette phase appartient 

sans ambiguité au cycle hercynien et correspond à la "phase tar­

dive" de la baie de Douarnenez (DARBOUX et al., 1975) où l'exis­

tence, dans le Briovérien, d'une déformation avec schistosité 

postérieure à la transgression paléozoïque avait déjà été démon­

trée (LE CORRE et CHAUVEL, 1970). Pendant l'orogenèse hercynienne, 

tout se passe comme si l'ensemble sédimentaire constitué par le 

Briovérien et le Paléozoïque s'était plissé de manière relative­

ment homogène. Cependant, la discordance stratigraphique a pu 

induire au niveau de l'interface une disharmonie de comportement 

pouvant localement exagérer ou masquer la discontinuité entre 

les deux systèmes. Par ailleurs, le Briovérien ayant déjà été 

déformé et induré (écrouissage) avant la transgression1 il exis­

tait au moment de la déformation hercynienne un contraste rhéo­

logique avec le Paléozoïque. Ceci explique que sur une même ver­

ticale (bien que le Briovérien se soit trouvé à une plus grande 

pression de confinement et à une plus forte température liées à 

la profondeur) l'intensité de la schistosité puisse être plus 

faible dans le Briovérien que dans le Paléozoïque. 

-Une dernière phase souple affectant uniquement le S et l'E à 

proximité des granites à deux micas hercyniens provoque une cré­

nulation généralisée de la schistosité liée à la phase majeure. 

- Enfin, diverses phases semi-cassantes ou cassantes tardi- ou 

post-hercyniennes s'échelonnent dans le temps, donnant des kink­

bands et des crochons. 
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I - 3 LE BRIOVERIEN DE BRETAGNE CENTRALE DANS SON CONTEXTE 
ARMORICAIN. 

L'ensemble de ces nouvelles interprétations, tant litho­

logiques que structurales pose un problème de corrélations à l'é­

chelle du Massif armoricain, et modifie en partie la représentation 

que l'on pouvait se faire du cycle orogénique cadomien. 

Après les travaux des précurseurs Ch. BARROIS et P. 

PRUVOST, l'essentiel des connaissances acquises sur le Précambrien 

armoricain a été synthétisé surtout par M.J. GRAINDOR (1957, 1965) , 
et par J. COGNE {1959, 1962, 1972) à la suite de leurs propres ré-

sultats et de ceux de L. CHAURIS et col. (1956), de M.M. ROBLOT 

(1962, 1968), de D. JEANNETTE (1968, 1971) ..• On trouvera dans 

Cl. KLEIN (1975) un historique très complet de l'ensemble des re­

cherches sur le Briovérien armoricain. 

Le tableau ci-après résume les principales conceptions 

stratigraphiques proposées pour l'ensemble du Briovérien. Il ap­

paraît à travers ces recherches que l'on peut finalement distin­

guer deux grandes unités lithologiques et structurales : 

1/ Un ensemble ancien (Briovérien basique et phtanitique) 

représenté par des formations détritiques et volcani­

ques (type Cesson) surmontées par un complexe basique (type Lanvol~ 

lon) 1 et par une formation à phtanites (type Lamballe ou Lande des 

Vardes) et se terminant enfin par une série terrigène et pyroclas­

tique (type Villiers-Fossard) • Tout cet ensemble serait en conti­

nuité parfaite et constituerait les Briovérien inférieur et moyen 

difficiles à séparer et dont la limite est purement conventionnelle 
1 

(COGNE, 1972). Notons cependant que pour M.M. ROBLOT (1968)1 une 

La ser~e spilitique d'Erquy, ancien stratotype du Briovérien in­
férieur est maintenant rapportée au Paléozoique (VIDAL et col., 
1971). 
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discordance, contestée (COGNE, 1972), existerait entre le Briovérien 

à phtanite (série de la Lande des Vardes) et la série de Villiers~ 
1 

Fossard • 

2/ Un ensemble plus récent (Briovérien post-phtanitique) 

représenté par les formations à conglomérats (type 

Granville, Gourin •.• ) et les formations rythmiques terrigènes (type 

La Laize, Binic, Néant •.• ). 

En Normandie et en Bretagne septentrionale, cet ensemble 

récent apparaît structuralement discordant (discordance de Quibou) 

sur le Briovérien ancien. Mais en Bretagne centrale cette coupure 

serait absente et toute la série briovérienne serait continue. 
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Ces conceptions ont conduit à imaginer une première phase 

orogénique entre les deux ensembles (Phase cadomienne I), phase de 

soulèvement surtout,dont les effets se sont fait sentir essentiel­

lement en Bretagne nord et en Normandie. Ce n'est qu'après le Brio­

vérien supérieur que toute la chaine aurait été plissée vigoureuse­

ment et arasée juste avant le dépôt des premiers sédiments paléo­

zoïques (Phase cadomienne II) . 

Dans ce schéma, le Briovérien de Bretagne centrale se 

rattache naturellement à l'ensemble le plus récent 1 • On y retrouve 

en effet la plupart des caractères des séries de Granville, La Laize 

(GRAINDOR, 1957; DANGEARD et col., 1961) ou de la baie de Douarnenez 

(DARBOUX, 1974; DARBOUX et al., 1975) : présence de conglomérat, 

rythmicité de la sédimentation, remaniement des phtanites •.. Cepen­

dant il est possible que les faciès tillitiques de Normandie (Gran­

ville) représentent un niveau plus ancien, dans le Briovérien supé­

rieur, que les poudingues de Gourin qui sont associés à des faciès 

plus directement comparables à ceux de la série de La Laize. 

Cette attribution à "l'ensemble récent" s'applique à tou­

tes les formations du Briovérien de Bretagne centrale puisque j'ai 

montré qu'il n'y avait pas lieu de distinguer dans cette région un 

Briovérien moyen (Xa) et un Briovérien supérieur (Xb-Xc) mais qu'il 

existait une série unique post-phtanitique. Dans ce cas, le problème 

de la présence ou de l'absence d'une phase cadomienne I en Bretagne 

centrale, qui reposait sur l'existence d'un Briovérien moyen dans 

cette région, ne se pose même plus puisqu'on n'y voit jamais le 

contact entre le Briovérien ancien et le Briovérien récent. Par 

ailleurs, les greywackes du Briovérien de Bretagne centrale rema­

nient comme nous l'avons vu des minéraux (feldspath, biotite, mus­

covite) probablement issus de roches endogènes ou métamorphiques 

profondes et des fragments d~ roches (schistes, microquartzites, 

phtanites ... ) ayant déjà participé à un événement orogénique impor­

tant avec métamorphisme et déformation. Les mêmes observations ont 

Certains (GRAINDOR, 1962) ont pu mettre en doute une telle analogie, 
en particulier parce qu'en Normandie on ne voyait pas la trilogie 
bretonne Xa-Xb-Xc. Ce n'est évidemment plus un argument après ce 
que nous avons vu au sujet de la lithologie briovérienne en Breta­
gne centrale. 
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été faites au sujet des formations post-phtanitiques de Normandie 

(ROBLOT, 1968; DUPRET, 1974) et de la baie de Douarnenez (DARBOUX, 

1974). Ceci laisse à penser qu'avant le dépôt du Briovérien post­

phtanitique, il existait une chaîne dont le niveau d'érosion se 

situait au moins dans la zone à schistosité et dont les témoins af­

fleurent actuellement dans le N du Massif armoricain. La discor-

dance entre le Briovérien ancien et le Briovérien récent est donc 

une coupure majeure et générale, la seule et véritable coupure ac­

tuellement bien démontrée dans le Précambrien armoricain. Par ail­

leurs, nous avons vu qu'en Bretagne centrale, l'essentiel des défor­

mations du Briovérien se rattachait au cycle hercynien tandis que 

les événements proprement cadomiens restaient finalement assez dis­

crets et se situaient au-dessus du front de schistosité. Peut-on, 

dans ces conditions, voir encore, dans la phase cadomienne I, le 

simple soulèvement orogénique précoce ayant alimenté une sédimenta­

tion flysch ayn-orogénique suivi, seulement après le Briovérien su­

périeur, par la véritable tectogenèse dite phase cadomienne II ? 

En fait, comme l'envisageait déjà Cl. KLEIN (1963) 1 , l'étape cade­

mienne I,avec ses plissements, sa schistosité et son métamorphisme, , 
est probablement beaucoup plus qu'un soulèvement précoce (COGNE, 

1962). Ainsi, elle pourrait à elle seule correspondre à l'étape 

fondamentale de l'orogenèse cadomienne et la démolit.ion immédiate 

de cette chaine aurait alimenté une sédimentation de type molassi­

que (et non flysch) au Briovérien supérieur. Du point de vue struc­

tural, cette molasse serait uniquement affectée par les déformations 

tardives résultant des derniers mouvements de surection de la chaine. 

En Bretagne centrale, la conséquence de ces mouvements subcontempo­

rains de la fin de la sédimentation serait les plis par glissement 

gravitaire et peut-être aussi des olistolithes représentés par les 

lentilles calcaires à faciès bréchique type Saint-Thurial 2 • 

1 Il est impossible, cependant, de suivre cet auteur quant aux deux 
phases cadomiennes qu'il définit en se basant uniquement sur un 
"bilan directionnel". Si sa "phase normande" correspond bien à 
l'événement cadomien I, sa "phase angevine" est en réalité d'âge 
hercynien comme nous l'avons vu. 

2 Dans les terrains homologues du NW de l'Espagne, il semble égale-
ment qu'une phase de même type avec des olistolithes bien exposés 
existe (M. IGLESIAS, communication orale). 
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Une autre solution serait d'admettre que les sédiments 

immatures du Briovérien supérieur proviennent de la démolition de 

terrains encore plus anciens que le Briovérien inférieur (chaîne 

pentévrienne ?) exhumés à la faveur de l'événement cadomien I. Cette 

solution n'est pas la plus simple dans la mesure où certaines ro­

ches métamorphiques (phtanites) remaniées dans le Briovérien supé­

rieur sont connues dans le Briovérien ancien. 

Pour terminer l'évolution, les derniers mouvements se­

raient scellés, du moins en Normandie, par les granites atectoni-

ques de type mancellien. 

Entre la fin de cette période vers - 600 M.A. et le début 

de la transgression trémadocienne vers- 500 M.A., il reste large­

ment le temps pour placer éventuellement un autre événement tecto­

nique tel que la phase hypothétique d'ondulation N 70 que j'ai évo­

quée. Cette phase n'aurait probablement rien à voir avec l'orogenèse 

cadomienne mais il faudrait plutôt, comme dans les terrains homolo­

gues du NW de la péninsule ibérique, la rapprocher d'une "phase 

sarde" (ou "vendéenne" selon PRUVOST, 1959). D'ailleurs, en Breta­

gne méridionale certains métamorphismes et granitisations (Champ­

toceaux, Moëlan) achèvent leur évolution vers - 540 M.A. (VIDAL et , 
al., 1970; COGNE et VIDAL, 1972). En Bretagne centrale, cette "phase 

sarde", dans la mesure où elle existe, reste probablement très mo­

deste dans ses effets vis à vis des mouvements hercyniens qui l'ont 

en partie oblitérée. 

Enfin, l'interprétation du Briovérien supérieur comme le 

résultat du démantellement de la chaine cadomienne elle-même permet 

également d'expliquer le faible volume des sédiments rouges de la 

base du Paléozoîque (cf. II-1-1). Ces derniers considérés jusqu'à 

maintenant comme la molasse post-cadomienne ne seraient en fait que 

le produit de démoliton des derniers reliefs faisant suite à l'é­

ventuel écho sarde. 
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Mais ces nouvelles données montrent aussi la grande impor­

tance qu'il faut accorder à l'orogenèse hercynienne et à son influence 

sur le Briovérien. Un tel âge hercynien avait d'ailleurs été déjà 

envisagé pour la schistosité briovérienne (FOURMARIER et al., 1965) 

dans la région du Bassin de Laval. Ces observations conduisent à 

remettre en cause la notion même de socle cadomien au sens mécani-

que du terme. Dans le Massif armoricain, on peut ainsi considérer 

trois grands domaines du point de vue de la remobilisation hercy­

nienne, soit du N vers le S 

- le domaine mancellien qui avec ses granites cadomiens constitue 

une zone peu réactivée~ 

- le domaine de Bretagne centrale où la schistosité hercynienne a 

pu se développer, correspondant à un domaine moyennement réactivé; 

- le domaine de Bretagne méridionale qui avec ses métamorphismes, 

déformations et granitisations plus importants apparait comme la 

zone de réactivation maximale où les phénomènes cadomiens ne 

transparaissent pratiquement plus. 

En Bretagne centrale, on doit considérer que le Briovérien 

n'a jamais été un socle vis à vis de la couverture paléozoïque et 

que l'ensemble a subi de façon relativement homogène les diverses 

phases hercyniennes. Finalement, cette région, malgré la surface 

occupée par les sédiments briovériens, apparaît du point de vue 

structural, comme un domaine hercynien. Ces observations justifient 

en partie les conceptions erronées de Ch. BARROIS : certes il y a 

une discordance entre Briovérien et Paléozoïque, mais la Bretagne 

centrale est bien un domaine hercynien comme il le soutenait. C'est 

aussi probablement l'un des meilleurs exemples permettant de dis­

tinguer ce qui appartient aux deux orogenèses successives. 





ILE PALEOZOIQUE 1 
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II - 1 LA LITHOLOGIE 

Les grandes lignes de la stratigraphie du Paléozoïque in­

férieur dans la région du S de Rennes sont assez bien connues depuis 

la fin du siècle dernier, grâce en particulier, aux travaux de 

G. De TROMELIN et P. LEBESCONTE (1875, 1876), puis de P. LEBESCONTE 

(1881), complétés et précisés par la suite par de nombreux auteurs. 

On trouvera dans A. PHILIPPOT (1950) un historique complet sur l'é­

volution des idées relat~ves à la stratigraphie du Paléozoïque de 

cette région et pour les travaux récents on pourra se reporter à 

CL BABIN et al. (1968, 1976} et à J.L. HENRY (1969). 

Tout au long de cet exposé, j'utiliserai les grandes divi­

sions stratigraphiques classiques illustrées par le litholog sché­

matique ci-contre (fig. 31). Mes préoccupations n'étant pas, dans 

ce mémoire,d'ordre stratigraphique, ni paléontologique, on ne trou­

vera pas 1 dans ce qui suit 1 de longs développements sur ces problèmes. 

Cependant, à l'occasion de levés cartographiques et d'analyses de 

sondages, j'ai été conduit à préciser la pétrographie et les détails 

de la suite lithologique de certaines formations, qui feront l'objet 

de développements plus particuliers. Ce chapitre est ainsi un peu 

déséquilibré, car il est à la fois, l'introduction stratigraphique 

nécessaire à la compréhension de la structure régionale et le résumé 

des données nouvelles que j'ai pu recueillir et qui pourront être 

utiles aux stratigraphes. 

(rr- 1 - 1.1 ~SERIE P~EOZOIQUE AU N DE LA LIGNE MALESTEQIT­
CHATEAUBRIANT 

• La Formation Y'O!:!f!_e de Pont-Réan 

La Formation de Pont-Réan, définie par M. DELAGE (1877), 

mais assez diversement dénommée dans la littérature sous les termes 

de "Schistes rouges", "Schistes lie-de-vin", "Schistes pourprés", 
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"s.:histes de Pont-Réan", "Dalles pourprées", "Schistes et poudingue 

de Montfort", "Série rouge", "Schistes de Margat" •.. comprend les 

sédiments de base du Paléozoique, discordants sur le Briovérien et 

situés sous la Formation du Grès armoricain. Cette Formation rouge 

peut être subdivisée en deux ensembles nettement différents : 

une unité inférieure grossière et peu épaisse, compre­

nant des conglomérats et des grès, 

- une unité supérieure, plus importante, formée par des 

siltites rouges. 

Il convient également de signaler l'existence locale d'é­

pisodes volcaniques acides (brèches, tufs, cinérites, coulées), par-
" # ticulièrement bien représentés dans la région de Reminiac (QUETE 

, .; if ~ 

et al· , 1972; QUETE et CHAUVEL, 1974; QUETE, 1975) et que l'on re-

trouve en échos dispersés dans quelques autres localités (Saint Just, 

Guignen, cf. J.J. CHAUVEL, travaux en cours). 

Les faciès grossiers de la base de la Formation de Pont­

Réan ne sont probablement pas synchrones dans toutes les localités 

et correspondent à l'installation de la transgression à différents 

moments en fonction des reliefs pré-existants. Ceux-ci ont dû jouer 

un rôle important quant à l'épaisseur et au faciès de ces termes 

inférieurs. Immédiatement au-dessus du Briovérien on rencontre le 

plus souvent des conglomérats, connus sous le terme de "Poudingues 

de Montfort" (ROUAULT, 1851), et qui sont signalés en de très nom­

breuses localités surtout dans la région nord-ouest des synclinaux 

de la Vilaine (voir en particulier BOLELLI, 1951, PHILIPPOT et 

CHAUVEL, 1957, KLEIN, 1956, 1959, 1960, QUiTÉ, 1975, et carte de la 

rég±on de Paimpont (fig. 48 ) • Ces conglomérats forment des masses 

lenticulaires d'épaisseurs variables et remanient·les roches briové­

riennes sous-jacentes : grès 1 quartz et siltites surtout, poudingues 

de Gourin et calcaires plus rarement. La teinte rouge (ou son équi­

valent vert réduit par l'altération) est une caractéristique géné­

rale, mais en fonction des candi ti ons locales, di vers faciès peuvent 
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exister selon la taille des éléments, leur nature, leurs propor­

tions relatives et enfin, l'abondance de la matrice. Le faciès le 

plus banal est un conglomérat riche surtout en éléments gréseux 

centimétriques à décimétriques, soudés par une matrice gréseuse, 

mais certains galets peuvent parfois dépasser la dizaine de centi­

mètres. Plus rarement, il est possible d'observer des microconglo­

mérats à petits galets de grès et de quartz. Les ~alets de grès 

peuvent parfois avoir recristallisé en quartz blanc laiteux comme 

dans la région de Montfort (CHAUVEL et PHILIPPOT, 1960). Les ga­

lets de quartz sont souvent plus roulés que les autres éléments 

et leur origine briovérienne semble démontrée (LE THEOFF 1977). 

Ils sont, en effet, surtout abondants dans le secteur méridional 

où les conglomérats briovériens (poudingue de Gourin à galets de 

quartz) sont les plus développés. Un autre faciès, assez fréquent, 

mais généralement peu épais, est constitué en majeure partie par 

des fragments de siltites briovériennes emballés dans une matrice 

gréso-silteuse schistifiée. Ce faciès forme assez souvent un ni­

veau de quelques dizaines de centimètres d'épaisseur à la base de 

la formation comme à Marette {MF99) par exemple. Par sa position 

stratigraphique et son aspect plus ou moins phyllonitique, ce fa­

ciès a parfois été interprété comme une mylonite, située à la 

base de la série paléozoïque, dont l'existence pouvait confirmer 

les hypothèses de F. KERF'ORNE (1919) relatives à la "Nappe de la 

Vilaine" (cf. II-2). En fait, il n'en est rien et en lame mince, 

on reconnaît parfaitement les fragments ·silteux briovériens, avec 

leur microstratification en laminés, même lorsque l'ensemble de la 

roche a été schistifié par la tectonique hercynienne (cf. I-2-3). 

Très souvent, on observe un faciès intermédiaire riche en éléments 

gréseux mais comprenant aussi de nombreux fragments silteux (JS, 

P72, par exemple). Ces derniers ont parfois plus ou moins joué le 

même rôle que la matrice vis à vis des éléments gréseux, et dans 

certains cas, l'aspect peut faire pens.er à. une roche composée uni­

quement de fragments gréseux dispersés dans une matrice abondante. 
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Il existe d'autres faciès mais ils sont exceptionnels. 

C'est le cas, par exemple, dans la région de La Gacilly, où un fa­

ciès à galets de quartz a été signalé (KLEIN, 1959). De la même 

façon près de Hont~rfil, dans la carrière "Les Rochelles" (GR63), 

on rencontre un faciès à éléments calcaires et à matrice gréseuse 

dont les éléments parfois dissouts donnent à la roche l'aspect 

d'un "conglomérat à trous". Dans cette carrière, la proximité de 

lentilles de calcaires briovériens (ty"Çie Saint Thurial) explique 

la présence de ce faciès à la base de la Formation de Pont-Réan. 

La partie inférieure de la Formation de Pont-Réan com~ 

prend également un faciès gréseux, appelé "Grès de Courouët" 

(BARROIS et PRUVOST, 1929). Longtemps ignorés ou confondus avec le 

Grès armoricain et en tous cas toujours sous-estimés, ces grès sont 
1 , 

en fait largement répandus (BOLELLI, 1951; LE CORRE, 1966b; QUETE, 

1975). Comme je l'ai déjà montré (LE CORRE, 1966b), ils existent 

dans l'ensemble des Synclinaux de la Vilaine et non pas uniquement 

dans la localité type du~Bois de Courouët. Le faciès le plus banal 

apparaît macroscopiquement comme un grès assez grossier, blanchâtre 

ou légèrement verdâtre, à grains de quartz transparents et à grains 

de microquartzites noirs. Au microscope, c'est un grès quartzeux 

(60 à 90 %) , à éléments lithiques (5 à 15 %) , à matrice parfois 

abondante (10 à 30 %) et à rares grains de zircon et de rutile. 

Souvent assez fortement recristallisé, il présente une texture 

quartzitique comparable à celle observée dans sa localité type de 

Courouët (LE POUEZAT, 1967). Les faciès les plus courants vont des 

quartz-arénites aux quartz-wackes. Quoique très fréquents, les Grès 

de Courouët peuvent faire défaut. Ils paraissent constituer des ni­

veaux lenticulaires dont l'épaisseur maximale ne doit pas dépasser 

50 m. Lorsqu'ils existent, ils sont toujours situés à la base de 

la ~ormation de Pont-Réan, soit venant immédiatement au-dessus du 

Poudingue de Montfort, soit remplaçant celui-ci lorsqu'il est ab­

sent (fig. 32). 



67 

•· • • ..... ' .. Il 
• è . • • .•.. Grès A .. Il·-· ........... . . rmonco1ns- ·. • • ........ ·.;· · . ........ · ........... : ....... .. . .. • <Il •. <Il .... 
- - ~ .. : . .. · ~ ··--===-:_-_::::_:_· ... ~- ~··· .· ..... ::::_ 

..:e:· . . . . . . ; ;-.. . .. ! ... :;;;:.. 

_z 

Fig. 32 - Lithostratigraphie de la Formation de Pont-Réan. 

1. Faciès volcaniques et volcano-sédimentaires 
2. Conglomérat basal (poudingue de Montfort) 
3. Faciès gréseux (grès de Courou~t) 
4. Siltites rouges. 

Au-dessus des faciès grossiers de la base viennent les 

"Schistes rouges" (TOULi."lOUCHE, 1835) au sens strict. Ils consti­

tuent l'élément le plus important en volume et le plus caractéris­

tique de la Formation de Pont-Réan. 

Cette partie supérieure de la Formation est relative­

ment homogène, et essentiellement constituée de sédiments rouges 

lie-de-vin très riches en quartz et en micas blancs. Ces roches 

peuvent être parfois irrégulièrement ou totalement décolorées en 

verdâtre. Sur le terrain, elles sont souvent massives et la stra­

tification est difficile à observer. Le débit le plus évident est 

une schistosité assez grossière mais toujours bien développée ayant 

un aspect glanduleux lié à l'hétérogénéité du sédiment à l'échelle 

centimétrique. Les seules traces de vie généralement observables 

sont des Tigillites et des Vexillum. 

4 

3 
2 
1 
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Fig. 33 - Composition minéralogique des siltites rouges de la Formation de 
Pont-Réan. 
Q : quartz, M : micas blancs, Chl : chlorite. 

La composition minéralogique est assez typique (fig. 33) 

- quartz 

- muscovite 

chlorite 

45 à 65 %, 

25 à 35 %, 

10 à 15 %. 

La chlorite est toujours peu abondante et les variations de compo­

sition se font entre le quartz et les micas blancs. Les grains de 

quartz sont généralement assez gros (> 50 ~) , souvent ovalisés par 

la schistification, concentrés en nuages à contours diffus dans 

une matrice plus phylliteuse toujours abondante. L'échantillon 

moyen est un silt grossier mais certains faciès sont déjà des grès 

très fins. La couleur rouge paraît liée à l'existence d'une pous­

sière d'hématite diffuse dans la roche. 
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On y observe également des récurrences gréseuses du type 

Grès de Courouët mais généralement de teinte rosée. Vers le sommet, 

des intercallations gréseuses 4 de plus en plus abondantes en montant 

dans la Formation, constituent un passage progressif aux Grès armo­

ricains. 

Il faut signaler que la Formation rouge de Pont-Réan peut, 

dans certains secteurs, perdre sa coloration caractéristique à cause 

du métamorphisme thermique lié à la mise en place des granites à 

deux micas sud-armoricains. C'est le cas par exemple à l'extrémité 

ouest du synclinal de Réminiac, dans la région de Saint-Michel-et­

Chanvaux à l'Ede Chateaubriant ou encore vers les dans les sec­

teurs de Malestroit, de La Gacilly et de Sainte-Ar~e-sur-Vilaine. 

La couleur est alors beaucoup moins rouge et tend vers le violet 

sombre ou le noir, par transformation des oxydes de fer. Du chlo­

ritoide apparait souvent dans ces conditions. 

L'épaisseur totale de la Formation de Pont-Réan est très 

variable. C'est dans la région nord-ouest des synclinaux de la 

Vilaine qu'elle atteint son plus grand développement (cf. carte 

au 200 OOOe et carte de la région de Paimpont) où elle peut avoir 

400 à 500 m de puissance. Mais vers l'E et localement vers le s, 
elle est considérablement réduite voire absente et le Grès armo­

ricain peut reposer directement sur le Briovérien. Cette situation 

est tout à fait comparable à celle que nous avons pu décrire dans 

le Finistère (CHAUVEL et LE CORRE, 1971). Tout se passe comme si 

la sédimentation de la Formation de Pont-Réan avait servi à combler 

progressivement les dépressions avant la grande transgression aré­

nigienne (fig. 32). Ceci témoigne de l'existence de reliefs dont 

les plus élevés, la ride de Bain et celle de Lanvaux (PRUVOST, 

1949; CHAUVEL, 1971), ne seront recouverts que plus tardivement par 

le Grès armoricain. Mais,ces.J:eliefs n'étaient probablement pas très 

importants et la pénéplanation était déjà bien avancée lors du dé­

pôt de la Formation de Pont-Réan. 
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Enfin, l'âge de la Formation de Pont-Réan n'a jamais été 

clairement défini. On a parfois cru y voir un équivalent du Cambrien 

normand mais à la suite de F. KERFORNE (1921) et P. PRUVOST (1959) 

un âge trémadocien est généralement retenu. En fait, la seule décou­

verte paléontologique significative est due à T. BEZIER (1889) qui 

trouva dans les "Schistes rouges" de la cluse du Boël un trilobite 

que l'on peut rapporter à Ogygia armoriaana Trom. et Lebesc., c'est­

à-dire à une espèce que l'on connaît dans le Grès armoricain. La 

Formation de Pont-Réan pourrait donc à la limite appartenir déjà 

à l'Arénigien. 

• La Formation du Grès armoricain 

Définie par M. ROUAULT (1851a), cette Formation montre, 

avec près de 500 m de puissance, son plus complet développement 

dans le secteur nord des synclinaux de la Vilaine où elle com­

prend trois membres (KERFORNE, 1912), soit de la base vers le 

sommet : 

Le "Grès a1::moricain inférieur" (250 m), caractérisé par des 

grès quartziteux à grain fin disposés en gros bancs séparés par 

des joints silteux ou psammitiques. Ce membre comprend plusieurs 

couches de minerai de fer souvent riche en magnétite (CHAUVEL, 

1971) • 

- Les "Schistes intermédiaires" (120 m) constitués d'une suite 

d'alternances gréso-silteuses centimétriques à métriques, par­

fois calcareuses (ALIX et CHAUVEL, 1966) et souvent riches en 

figures sédimentaires ou en traces de bioturbation (CHAUVEL, 

1962) • 

Le "Grès armoricain supérieur 11 (120 m) formé de bancs de grès 

fins souvent psammitiques séparés par des joints ou des bancs 

silteux. Les figures sédimentaires y sont également fréquentes. 
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Les caractères pétrographiques et sédimentologiques de 

cette Formation du Grès armoricain, ont été étudiés en détail par 

J. J. CHAUVEL (1971) et on pourra s'y reporter. Signalons simple­

ment que l'on s'accorde à reconnaître dans les faciès du Grès ar­

moricain, les caractères d'une sédimentation peu profonde, voire 

intertidale. 

La Formation du Grès armoricain fait suite normalement 

à la Formation de Pont-Réan d'une manière progressive et sans in­

terruption de sédimentation. Lorsque la Formation de Pont-Réan 

est absente ou très réduite, la série paléozoique débute parfois 

par un faciès conglomératique à petits galets de quartz essentiel­

lement et de microquartzite noir. L'épaisseur de ces couches basa­

les est variable, pouvant aller de quelques centimètres jusqu'à 

une cinquantaine de mètres comme au N du Chatelais (C7), avec par­

fois encore, des intercalations peu épaisses de silts rouges. Ces 

faciès conglomératiques passent ensuite immédiatement au Grès ar­

moricain. Cette situation s'observe plus particulièrement dans 

toute la région située à l'Ede Saint-Aignan-sur-Roë, dans la ré­

gion de Bain-de-Bretagne et dans les secteurs de Pouancé et Soudan 

au N de Chateaubriant (cf. carte géologique au 200 OOOe). 

Le Grès armoricain lui-même peut parfois présenter de 

notoires r~ductions d'épaisseur, la succession des trois membres 

ne s'observant généralement pas dans ce cas. Ainsi, dans le sec­

teur est du Synclinorium de la Vilaine, au-delà de Saint-Aignan­

sur-Roë, le Grès armoricain ne dépasse probablement pas 300 m de 

puissance. De la même manière, au S de Rennes dans la région de 
, 1 

Réminiac (QUETE, 1975) l'épaisseur est de l'ordre de 150 à 200 m, 

bien que la Formation de Pont-Réan soit présente. Plus au s, entre 

Malestroit et La Gacilly, le Grès armoricain paraît également ré­

duit avec une puissance dépassant parfois à.peine 100,m et,une 

Formation de Pont-Réan présente mais peu développée. 
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Ces observations mettent en évidence une paléogéographie 

du Grès armoricain le plus souvent calquée sur les rides ou palée­

reliefs soulignés par l'absence de la Formation de Pont-Réan. Ce 

n'est pourtant pas toujours le cas et il faut admettre avec J.J. 

CHAUVEL (travaux en cours) la possibilité de soulèvements locaux 

liés peut-être au volcanisme acide contemporain de la Formation 

rouge de Pont-Réan dans certains secteurs. 

• La Formation des Schistes d'Angers 

Définie au s de Rennes par M. DUFRENOY (1838), cette for­

mation silteuse fait suite au Grès armoricain par quelques mètres 

d'alternances. Dans la littérature, divers termes lui ont été appli­

qués : "Schistes ardoisiers inférieurs", "Schistes ardoisiers d'An­

gers", "Schistes à Calymènes" •.• et plus récemment "Formation de 

Traveusot" (HENRY, in LINDSTROM et al., 1974). J'ai préféré garder 

"Formation des Schistes d'Angers" (CAVET et LARDEUX, in BABIN et 

al., 1976) généralement plus connue grâce aux très anciennes et cé­

lèbres ardoisières d'Angers -Trélazé (GUETTARD, 1757) et dont le 

faciès me parait plus caractéristique que celui de la localité de 

Traveusot. 

Par son faciès et ses fossiles abondants (trilobites, 

orthidés, lamellibranches, micro-organismes, .•• ) cette formation 

est l'une des plus caractéristiques de la série paléozoique. Par 

ailleurs, son épaisseur (jusqu'à 400 à 500 m) et sa relative homo­

généité en font un matériel de choix pour les diverses analyses re­

latives aux schistes et à la schistosité (cf. 2ème partie). 

Le sédiment origifl,el était probablement ,une vase .. argilo­

quartzeuse que la diagenèse et le métamorphisme ont plus ou moins 

transformée selon les localités. L'association minéralogique que 

l'on peut y observer maintenant est essentiellement formée de quartz1 
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de chlorite et de micas blancs auxquels il convient d'ajouter cer­

tains minéraux accessoires détritiques ou paragénétiques : 

- quartz : d'origine détritique en grains inférieurs à 50 ~ et le 

plus souvent situés entre 10 à 20 11. Ces grains déformés par la 

schistogenèse ont souvent une forme lenticulaire. 

- chlorites : en fines paillettes néoformées soulignant la schisto­

sité ou constituant de petits nodules. 

- micas blancs : soit en grosses paillettes d'origine détritique 

pouvant atteindre 80 à 10011 (muscovite, phengite), soit en très 

fines paillettes néoformées (phengite, paragonite) soulignant la 

schistosité. 

- chloritoide (LE CORRE, 1969b) : assez abondant dans certains fa­

ciès (5-10 %) et absent dans d'autres. Bien cristallisé et mani­

festement néoformé, il se présente au microscope en éléments ta­

bulaires de 100 ~ de diamètre sur 10 à 20 11 d'épaisseur parfois 

maclés selon (0 0 1). Sa répartition géographique permet de pré­

ciser la zonéographie métàmorphique (cf. 2ème partie). 

- rutile : en fines aiguilles néoformées d'environ 1 ~ d'épaisseur 

et pouvant atteindre 30 à 40 11 de longueur. Ces aiguilles de 

rutile très caractéristiques des Schistes d'Angers forment un 

véritable feutrage dans le plan de schistosité. Il se rencontre 

aussi parfois en masse plus importante dans de petites amandes 

en association avec le quartz et la pyrite. 

calcite : rare, visible seulement dans les sondages profonds où 

elle paraît être en relation avec les niveaux fossilifères (fig. 34). 

-minéraux lourds d'origine détritique : zircon et tourmaline sur­

tout, mais très rares. 

phosphates : rares sauf dans certains niveaux. 

monazite : en petits nodules assez rares (DONNOT et al., 1973). 

- pyrite :parfois abondante et pouvant présenter deux habitus. Soit 

une pyrite microcristalline constituant de petits nodules anté­

schisteux ou ép:Lgéiüsànt des fragments de fossiles. Soit une 

pyrite cubique bien cristallisée recoupant la schistosité à 

l'emporte-pièce et probablement tardive. 

hématite diffuse. 

-matière carbonée diffuse ou dans les micro-organismes. 
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Fig. 34 - Exemple de litholog détaillé d'une partie de la 
Formation des Schistes d'Angers dans la ré gion 
de Segré, 

Dans leur ensemble, les Schistes d'Angers ~euvent être 

assimilés à des siltites quartzo-chlorito-micacées. Deux microfaciès 

extrêmes peuvent être caractérisés suivant les localités 
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- un faciès "grossier" : siltite riche en quartz (35 %) dont les 

grains peuvent atteindre 40 ~. et riche en micas blancs détriti­

ques, mais relativement pauvre en chlorite. 

- un faciès "fin" .: silt plus pauvre en quartz ( 15 %) dont les 

grains ont une taille de l'ordre de 10 à 20 ~~ mais plus riche 

en chlorite. 

Tous les termes de passage entre ces deux types existent 

d'une localité à l'autre, mais dans une même localité, la composi­

tion en quartz-chlorite-micas est relativement constante même sur 

une épaisseur de l'ordre de 250 mètres, comme c'est le cas dans 

les sondages étudiés dans la région de Segré (fig. 34 et 35). 

0 

Chi 
50 

M 

Fig. 35 - Composition minéralogique des Schistes d'Angers dans l'exploitation 
de Misengrain (région de Segré). 
Q : quartz, lv! : micas blancs, Ctll : chlorite. 
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Lorsque l'on classe les localités en fonction de leur po­

sition verticale approximative dans la Formation, il semble que le 

"faciès fin" caractérise plutôt la base tandis que le "faciès gros­

sier" plutôt le sommet, le pourcentage de quartz augmentant dans 

le même sens. Indépendamment de la répartition verticale, il est 

tentant de voir s'il existe une répartition des faciès traduisant 

une paléogéographie de la sédimentation initiale. Nous verrons en 

effet (cf. 2ème partie) que la répartition des faciès n'est pas 

aléatoire mais une interprétation paléogéographique de ces résul­

tats parait délicate dans la mesure où le microfaciès actuel semble 

être beaucoup plus fonction de la zonéographie du métamorphisme et 

de la déformation que du faciès sédimentaire initial (cf. 2ème par­

tie). 

A côté de ces faciès habituels, on peut localement trou­

ver des faciès locaux plus particuliers 

- faciès hyperchloriteux : composé à 95 % de chlorite verte, par­

fois à texture oolitique; 

faciès à nodules : ces nodules noirs, ovoides ou allongés ayant 

quelques cm de long sont présents un peu partout mais peuvent 

parfois présenter une forte concentration. Leur nature est va­

riable, soit quartzeuse, soit chloriteuse, soit pyriteuse, et 

certains sont fossilifères. 

Le prob~ème des repères ~itho~ogiques internes .,._..,.._ ......... _ ... ______ --------- _,.. ________ _ 

Dans cette formation relativement épaisse et homogène, 

où aucun banc différencié n'apparaît et où la notion même de stra­

tification perd toute réalité au profit de la schistosité, il 

s'est parfois avéré nécessaire de rechercher des repères strati­

graphiques internes. Cette recherche, outre son aspect strictement 

lithostratigraphique, présente un intérêt d'ordre structural pour 

connaître la géométrie du plissement dans ce type de matériel non 

stratifié, et un intérêt pratique dans l'exploitation des gisements 

ardoisiers (LE CORRE, 1971). Le problème peut généralement être en 
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partie résolu par l'analyse systématique des coupes naturelles ou 

des sondages, soit en lames minces, soit sur poudres en diffracto­

métrie X, suivant les cas 

1/ Le cas de la région de Segré grâce aux travaux miniers et aux 

sondages exécutés par la Société Ardoisière de l'Anjou (S.A.A.) 

sur son exploitation de Misengrain, il m'a été possible de met­

tre en évidence des repères lithologiques très précis 1 • Ici les 

repères sont basés sur la présence ou l'absence de carbonates 

ou sur les variations de leur abondance relative, sur les varia­

tions d'abondance du chloritoide et enfin sur des concentrations 

de micro-organismes à certains niveaux (conodontes, micro-sphé­

rules insertae sedis).Les logs de sondages ci-dessous (fig. 36) 

schématisent ces résultats. on observera la relation systémati­

que entre les micro-sphérules, les conodontes et les tests de 

trilobites ou d'orthidés apportant la calcite. Tous les sonda­

ges et galeries de recherche ont donné ce même résultat qui a 

permis d'avoir une idée satisfaisante de la géométrie du gise­

ment ardoisier (docum. SAA). Indépendamment de cet aspect, il 

y a probablement dans cette association un dispositif palée­

écologique laissant entrevoir que la macrofaune se serait ins­

tallée sur un biotope particulièrement riche en micro-organi$-

mes. 

2/ Le cas de la région de Senonnes - Renazé : dans ce secteur 

(fig. 37), j'ai pu montrer qu'il existait systématiquement, 

dans les cent derniers mètres de la formation, une abondance 

remarquable d'acritarches et de chitinozoaires (LE CORRE et 

DEUNFF, 1969) souvent mal conservés, â cause de la schistosité, 

mais très utiles, soit pour se situer dans la formation, soit 

pour distinguer les Schistes d'Angers des autres formations 

silteuses supérieures. 

Travaux menés avec la Société Ardoisière de l'Anjou que je tiens 
à remercier ici pour son aimable collaboration. 
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Fig. 36 - Exemple de logs comparatifs de trois sondages dans la Formation 
des Schistes d'Angers de la région de Segré. 
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Fig. 37 - Carte de répartition des gisements d' Acritarches dans la Formation des Schistes 
d'Angers de la région de Senonnes - Renazé. 

. 
.5 
~ 
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3/ Le cas de la région de Rochefort-en-Terre : 

dans ce secteur beaucoup plus métamorphique 

que les précedents, le chloritoide ne s'est 

développé que dans les siltites de chimisme 

convenable. La présence ou l'absence de 

chloritoide permet d'avoir des repères li-

thologiques utilisables (fig. 38). Ceux-ci 

associés à la présence, encore ici, d'un 

niveau à microsphérules, ont pu être utili­

sés pour la recherche ardoisière (HERROUIN, 

LE CORRE et LIMASSET, 1970). 

Toutes ces données relatives aux repères inter­

nes dans la Formation des Schistes d'Angers sont 

résumées par le log ci-dessous (fig. 39). Il 

reste à le préciser et à mieux définir ses limi­

tes géographiques de validité. 

Fig. 38 - Log dans la Formation des Schistes d'Angers de la 
région de Rochefort-en-Terre. 
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FORMATION DU CHATELLIER 

} Acrilorches 
chitioozoaires 

Nodules abondants 

Conodontes 

Fig. 39 • Log synthétique de la Formation des 
Schistes d'Angers en Bretagne centrale. 

Pour conclure, la Formation des Schistes d'Angers repré­

sente un épisode de sédimentation particulièrement calme, caracté­

risé par un apport lent et régulier d'éléments détritiques fins 

surtout argile-micacés provenant d'une érosion continentale peu 

active. Ces conditions étaient probablement celles d'un vaste 

golfe très abrité où les courants et la houle ne se faisaient pas 

sentir comme en témoigne l'absence de figures sédimentaires. Un 

tel milieu était très favorable au développementde la vie, ce qui 

explique la relative abondance des traces fossiles dans,cette for~ 

ma tien. 
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• La Formation du Châtellier 

Définie par Ch. BARROIS et L. BOCHET (1890) cette forma­

tion constitue un ensemble essentiellement gréseux de 50 à 70 rn de 

puissance, situé au-dessus des Schistes d'Angers et les séparant 

de la Formation silteuse de Riadan - Renazé. Les limites avec les 

deux formations encaissantes sont peu précises, les passages se 

faisant progressivement par des alternances gréso-silteuses. Il 

faut noter aussi qu'à l'intérieur de la Formation du Chatellier, 

on trouve souvent des joints et même parfois des bancs silteux 

pouvant atteindre une épaisseur de l'ordre du mètre. 

Les grès se présentent sous deux faciès (LE CORRE, in 

BABIN et al., 1968; LE CORRE, 1969) 

~ faciès vert chloriteux : c 'es.t le plus fréquent et le plus typi­

que par sa couleur et sa richesse en éléments phylliteux. Il s'a­

git d'un grès très fin, généralement assez bien classé, dont les 

grains dépassent rarement 100 ]J.. L'analyse modale d'un échantil­

lon moyen donne : 

grains de quartz ~ 

grains de feldspath 

- micas blancs : 

- matrice chloriteuse 

60 - 70 %, 

5 10 %, 

10 - 20 %, 

10 - 20 % 

situant le faciès à la limite arénites - wackes. 

- faciès blanc quartziteux : plus rare et occupant, lorsqu'il 

existe, le centre de la Formation. Son épaisseur dépasse rare­

ment 20 mètres. C'est un grès très fin, à texture de quartzite 

parfois, nettement différent du faciès vert par sa composition 

modale 

- grains de quartz 

- micas blancs : 

85 - 90 %, 

5 %, 

- matrice chlorito-micacée ne dépassant pas 10 %, 

et permettant de le classer dans les "quartz-arénites". 
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Sur certaines cartes, la Formation du Châtellier a sou­

vent été confondue avec les grès siluriens bien que son faciès le 

plus banal (grès fin verdâtre) soit assez typique pour être utilisé 

comme un repère stratigraphique très pratique dans l'ensemble des 

synclinaux de la Vilaine. La carte au 200 OOOe annexée à ce mémoire 

en donne une nouvelle cartographie plus précise. 

Notons enfin qu'il est possible d'observer dans la For­

mation du Châtellier des structures sédimentaires du type "slumping" 

pouvant atteindre 50 cm à 1 m. Les stratifications obliques et les 

rides sont également très fréquentes. La plus belle localité actuel­

lement visible illustrant les caractéristiques sédimentologiques de 

la Formation du Châtellier est située sur la rive nord de l'étang 

de Martigné-Ferchaud au lieu-dit "la promenade" (carrière. Pigeon). 

Après l'épisode de sédimentation calme des Schistes 

d'Angers, ce grès du Châtellier correspond à une rupture d'équili­

bre avec la reprise d'une érosion continentale active. Cette rup­

ture est probablement liée â un événement paléogéographique assez 

proche et rapide étant donné les caractères beaucoup plus immatures 

de la nouvelle sédimentation. 

• La Formation de Riadan - Renazé 

Définie par G. De TROHELIN et P. LEBE.SCONTE (1875), cette 

Formation a parfois été désignée sous les termes de "Schistes ardoi­

siers supérieurs" (par opposition aux Schistes d'Angers qui sont 

"inférieurs"), "Schistes ardoisiers de Riadan", "Schistes à Trinu-

cleus", .•• 

Elle surmonte laFormation du Châtellier et sa puissance 

est de 250 à 300 mètres. Mais à l'inverse de la Formation des Schistes 

d'Angers, elle est très hétérogène et comprend divers faciès surtout 

silteux mais également gréseux. 
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Elle est assez comparable à celle des Schistes d'Angers 

- quartz : en grains détritiques généralement plus gros que ceux 

des Schistes d'Angers et pouvant atteindre 60 ~ dans les siltites, 

mais ne dépassant pas 100 ~ dans les grès. Ces grains sont géné­

ralement déformés par la schistosité. 

- micas blancs détritiques et néoformés. 

- chlorite néoformée. 

- carbonates : parfois très abondants surtout sous forme de calcite, 

plus rarement de sidérite. Ils semblent avoir plus ou moins diffusé 

et recristallisé secondairement après le développement de la schis­

tosité. 

- pyrite : relativement abondante et pouvant constituer de gros no­

dules en association avec le quartz et la calcite (les "chats" 

du langage ardoisier) . Il semble y avoir deux générations de py­

rite comme dans les Schistes d'Angers. 

- rutile, en aiguilles dans lès siltites. 

- zircon. 

tourmaline très abondante dans certains faciès gréseux. 

- feldspath dans les grès. 

- phosphates. 

Comme pour la Formation des Schistes d'Angers, l'analyse 

détaillée des microfaciès a été réalisable grâce à l'existence des 

travaux miniers (galeries et sondages) mis à notre disposition par 

la S.A.A. dans son exploitation de Renazé (LE CORRE, 1969a; LE CORRE . ' et QUETE, 1973) . Les principaux critères que nous avons retenus 

pour définir les microfaciès sont les proportions relatives en quartz­

chlorite-micas (fig. 40), la granulométrie du quartz (fig. 41), la 

présence ou l'absence de carbonates et enfin la structure homogène 
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Q 

50 

Chi "----------...........------.l. M 
50 

Fig. 40 - Composition minéralogique des faciès Silteux de la Forma ti on de 
Riadan à Renazé. 
Q : quartz, M : micas blancs, Ch; : chlorite. 

ou hétérogène (lentilles ou laminés gréseux) du sédiment. On peut 

ainsi définir cinq grands types de microfaciès : 

- grès très fins calcarifères à ciment chloriteux : ce sont des 

arénites dont les grains atteignent rarement 100 ~. A côté du 

quartz, on peut trouver de la muscovite, des plagioclases et par­

fois du leucoxène. La calcite est toujours présente et peut cons­

tituer jusqu'à 15 % de la roche. Lorsque la texture n'est pas 

celle d'un quartzite, le ciment est un simple film chloriteux. 

Une schistosité fruste matérialisée par les micas et par la 

forme elliptique des grains de quartz peut déjà apparaître dans 

ces faciès gréseux. 

- siltites hétérogènes à grosses lentilles arénacées : ces roches 

sont constituées de deux phases de composition et de granulomé­

trie différentes. D'une part, une matrice fine (grain < 30 ~), 
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Fig. 41 - Litho log détaillé de la Formation de Riaçlan à Renazé (d'après 
LE CORRE, 1969a et LE CORRE et QUETÈ: 1973). 
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peu carbonatée (1 %) , constituée de quartz, chlorite et micas. 

D'autre part, une phase plus grossière formant des amas lenticu­

laires pouvant atteindre 20 mm de long, constitués surtout de 

quartz (30 à 60 ]1) associé à de la calcite et de la pyrite. Sui­

vant les cas, on peut distinguer des lentilles quartzo-carbona­

tées à ciment chloriteux, des lentilles quartzo-phylliteuses non 

carbonatées et enfin des lentilles quartzo-pyrito-carbonatées à 

ciment chloriteux. Ces lentilles sont d'origine sédimentaire et 

peuvent former des lits soulignant la stratification. La schis­

tosité affecte ces roches, déformant les grains de quartz et les 

lentilles elles-mêmes dont la forme initiale est difficile à pré­

ciser. De telles structures sédimentaires sont comparables aux 

"stratifications oeillées ou amygdaloides" caractérisant certains 

milieux de sédimentation très peu profonds soumis à l'action des 

marées. L'abondance de lentilles par rapport à la matrice peut 

varier et il est possible d'observer soit des faciès à lentilles 

assez dispersées, soit au contraire plus ou moins coalescentes 

(fig. 41). Ceci a naturellement un influence sur les proportions 

relatives en quartz-chlorite-mica de la roche (fig. 40 et 41). 

- siltites hétérogènes à lentilles arénacées petites ou diffuses 

ici, les lentilles, de nature variable comme les précédentes, sont 

de taille inférieure à 10 mm et généralement moins denses. Mais 

l'apport grossier peut aussi être sous forme de nuages plus ou 

moins diffus ne présentant pas de contours nets comme les lentil­

les. La matrice fine est identique à celle du faciès à grosses 

lentilles. 

- siltites hétérogènes à laminés : dans ces roches la phase gros­

sière plus riche en quartz n'est plus concentrée en amas lenti­

culaires mais en bandes millimétriques alternant avec un silt 

fin comparable à la matrice des faciès à lentilles. Ce zonage 

est assez diffus mais souligne bien le litage sédimentaire. 

- siltites homogènes fines : elles sont constituées par la matrice 

fine des faciès précédents. Les lentilles et laminés y sont très 

rares et la taille des grains de quartz peut descendre jusqu'à 

10 ]1. C'est dans ces faciès que la proportion relative de quartz 

est la plus faible (fig. 40 et 41). 
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Enfin, indépendamment de ces microfaciès, il convient de signaler 

l'existence de zones riches en très gros nodules pyriteux (> 10 cm) 

connus des ardoisiers sous le terme "niveaux à chats". 

La synthèse des observations relatives aux divers travaux 

miniers de la région de Renazé permet de proposer un log type pour 

la Formation de Riadan - Renazé (fig. 41). Celui-ci met en évidence 

un certain nombre de repères lithologiques internes facilement ex­

ploitables. 

Les variations des proportions relatives en quartz-chlorite­

mica soulignent bien l'évolution du microfaciès. En particulier, 

l'apport de quartz par les lentilles arénacées est très net et se 

fait plutôt au détriment des micas tandis que la chlorite reste re­

lativement constante,du moins dans les faciès silteux. En examinant 

l'ensemble de la Formation, on observe une diminution progressive 

de l'abondance relative de quartz de la base vers le sommet (fig. 41). 

L'analyse granulométrique du quartz 1 fournit également des données 

intéressantes et comparables aux résultats précédents. On notera 

la très bonne corrélation entre les courbes relatives au grain ma­

ximum, au grain moyen et à l'abondance de quartz (fig. 41). Ici en­

core, de la base au sommet, la tendance est une diminution du grain 

moyen du quartz. Finalement, tout se passe comme si les apports dé­

tritiques grossiers ayant donné la Formation gréseuse du Châtellier 

s'atténuaient progressivement pour revenir à des conditions plus 

calmes vers le sommet de la Formation de Riadan. 

Il n'en reste pas moins que le climat sédimentaire d'en­

semble de cette Formation s'oppose nettement à celui de la Formation 

1 Pour la méthode, cf. 2ème partie. 
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des Schistes d'Angers (fig. 42). Tandis que ces derniers évoquent 

une sédimentation régulière calme et assez profonde, les Schistes 

de Riadan - Renazé paraissent caractérisés par une plus grande 

instabilité dans les apports détritiques et par des conditions 

beaucoup plus littorales, surtout à la base de la Formation. Il 

s'agit là probablement des conséquences de l'instabilité du conti­

nent voisin, à la suite d'une pulsation verticale contemporaine 

de la Formation du Châtellier ayant permis une réactivation de l'é­

rosion. 

Q 

Chi ~--------~------~----------------~M 
50 

Fig. 42 • Diagramme comparatif de la composition minéralogique (quartz -
micas w chlorite) de la Formation des Schistes d'Angers (Misengrain) 
et de la Formation de Riadan (Renazé). 

• La Formation de La Chesnaie (synonymie 
schistes moyens", LE CORRE, 1966a). 

"Grès de base et 

Au-dessus de la Formation de Riadan, la suite lithologi­

que était mal connue et de nombreuses confusions avaient été faites 

entre les divers membres gréseux de la série : Grès du Châtellier, 
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grès de la Formation de Riadan, grès de La Chesnaie, grès siluriens 

dits "culminants" (cf. le s 4 - 3 des cartes au 80 OOOe). J'ai donc 

été conduit, pour des raisons essentiellement cartographiques, à re­

préciser l'inventaire lithologique de cette partie de la série pa­

léozoïque (LE CORRE, 1966a, 1969a). 

Dans la région type de Renazé, la Formation de Riadan se 

termine par des siltites fossilifères à PZeurotomaria sp. Au-dessus, 

:fig. 31) apparait brutalement un faciès gréseux qui constitue le 

membre inférieur de la Formation de La Chesnaie (localité type si­

tuée au N des ardoisières de l'Anjou à Renazé). Ce membre inférieur, 

de 25 m de puissance 1 comprend essentiellement des bancs 1 décimétri­

ques à métriques, de grès quartzeux blancs, assez bien classés, à 

rares muscovites détritiques. La matrice phylliteuse est très peu 

abondante et la texture souvent quartzitique. Au-dessus de ces 

grès, on observe un membre supérieur de 60 mètres de puissance en­

viron, constitué de siltites fines homogènes contrastant assez 

bien avec les Schistes de Riadan et souvent très altérées à l'af­

fleurement. 

Cette Formation de la Chesnaie n'a pas livré de faune ca­

ractéristique jusqu'à maintenant et on peut hésiter sur son âge 

entre le sommet de l'Ordovicien supérieur et la base du Silurien 

(Llandoverien). Toutefois, dans la région de Réminiac, les grès 

situés au-dessus de la Formation de Riadan, équivalent probable 
~ , 

du membre gréseux de la Formation de La Chesnaie (QUETE, 1975), 

ont fourni une faune graptolitique llandoverienne (PHILIPPOT, 1950). 

Il n'est donc pas impossible que cette Formation de La Chesnaie 

appartienne déjà au Silurien. 

• La Formation de Poligné ou grès culminants 

Déjà définie par G. De TROMELIN et P. LEBESCONTE (1875, 

1876) sous les termes de "Grès de Poligné"1 puis de "Grès supérieur" 
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par P. LEBESCONTE (1881), cette Formation surmonte en continuité 

celle de La Chesnaie. Le passage entre les deux formations se fait 

sur quelques mètres par une série d'alternances gréso-silteuses. 

Le faciès banal de la Formation de Poligné est un grès blanc quart­

zeux à matrice très peu abondante et à texture souvent quartziti­

que. Les intercallations silteuses ou psammitiques parfois riches 

en graptolites comme à Congrier (LE CORRE, 1966a) sont assez fré­

quentes. Plus rarement, on observe des intercallations lenticulai­

res de silts ampéliteux pouvant atteindre 15 mètres de puissance 

et livrant généralement une belle faune graptolitique comme à 

Poligné (PHILIPPOT, 1950). L'ensemble de la Formation de Poligné 

peut atteindre 60 à 80 mètres de puissance et appartient au Llan­

doverien. 

• La Fo~ation à sphéro~des 

Egalement reconnue dès 1876 par G. De TROMELIN et P. 

LEBESCONTE, cette Formation constitue le sommet de la série pa­

léozoïque au N d'une ligne Malestroit - Chateaubriant. Sa limite 

inférieure avec les Grès de Poligné n'est pas très nette et se 

fait par une série d'alternances gréso-psammitiques dont une 

partie au moins appartient déjà au Wenlockien si l'on se refère 

à la faune graptolitique qu'elles ont livrée au N de Congrier (LE 

CORRE, 1966a). Cette Formation à sphéroïdes est en fait assez hé­

térogène et comprend des siltites, des psammites et des grès. Elle 

est surtout identifiable gràce à la présence des "sphéroïdes", 

grosses boules gréseuses plus ou moins aplaties pouvant atteindre 

une cinquantaine de cm de diamètre, que l'on trouve souvent iso­

lées à la surface des champs. Ces boules, d'origine sédimentaire, 

sont constituées d'un grès fin, pyriteux, finement stratifié, plus 

ou moins poreux et probablement calcareux à l'origine. Ce sont gé­

néralement de véritables l'niches" à fossiles : graptolites, car­

diales, et orthocères surtout, qui placent la Formation nettement 

dans le Wenlockien. L'épaisseur de la Formation à sphéroïdes est 

inconnue puisqu'elle constitue le niveau supérieur d'érosion ac­

tuel et le Ludlovien n'a jamais pu être caractérisé dans cette 

région. 
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!ri- 1 - 2jLA SERIE PALEOZOIQUE AU S DE LA LIGNE MALESTROIT­
CHATEAUBRik'IJT. 

Dans la zone la plus méridionale du secteur étudié, c'est­

à-dire grossièrement au S d'une ligne Malestroit - Chateaubriant, 

la suite lithologique est en partie différente de celle du N et 

monte jusqu'au Dévonien. La stratigraphie paléozoïque y est égale­

ment beaucoup moins bien connue et je ne l'ai pas ré-étudiée person­

nellement en détail comme dans le secteur nord. 

De bas en haut, on peut y rencontrer les termes suivants 

• La Formation de Pont-Réan : elle est réduite ou absente, et 

souvent métamorphique. Elle est alors représentée par des schistes 

violacés très sombres parfois riches en chloritoide. 

Au S-E de Chateaubriànt·, elle est représentée par des 

siltites violacées à intercalations conglomératiques connues sous 

le terme de "Schistes de Margat" (CAVET et LARDEUX in BABIN et al., 

1976). Lorsqu'elle est absente, le Grès armoricain repose directe­

ment sur le Briovérien. 

• La Formation du Grès armoricain elle est assez comparable 

à ce que l'on cannait plus au N mais son épaisseur ne dépasse géné­

ralement pas 100 m. Les intercalations silteuses et psammitiques 

y sont nombreuses et la subdivision classique en trois membres n'y 

est pas toujours évidente. 

Plus au S encore, dans les enveloppes de l'Anticlinal de 

Lanvaux, la Formation rouge est absente et le Grès armoricain typi­

que souvent réduit à quelques mètres. Il peut débuter dans ce cas 

par un horizon conglomératique comme au s de Marsac, à Moisdon-la­

Rivière ou au S du Grand-Auverné. Dans tout ce secteur, le Grès 

armoricain est souvent si réduit que c'est la Formation des Schistes 

d'Angers qui parait reposer directement sur la formation sous­

jacente, mal datée, connue sous le terme de "Schistes et arkoses 

de Bains". 
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e Le probZème des "Schistes et arkoses de Bains" 

Depuis la 1ère édition de la feuille de Redon (BARROIS 

et BOCHET, 1890) on désigne de cette façon les assises sédimen­

taires enveloppant le massif orthogneissique de Lanvaux et situées 

sous l'Ordovicien daté représenté par la Formation des Schistes 

d'Angers. Entre les "Schistes et arkoses" et les Schistes d'An­

gers, on observe parfois un "Grès armoricain typique" très réduit 

à base conglomératique (cf. ci-dessus). Hais le plus souvent le 

passage des "Schistes et arkoses" aux Schis·tes d'Angers paraît 

progressif. 

Du point de vue lithologique, on trouve dans ces assi­

ses de Bains divers faciès appartenant probablement à des ensem­

bles d'âge différent 

- des silts zonés, à laminés, très comparables à ceux du Briové­

rien supérieur déjà décrits plus au N (cf. I-1). Ce faciès pa­

raît surtout localisé à proximité de l'orthogneiss de Lanvaux 

et prend parfois un aspect corné et tacheté à son contact. 

des alternances de bancs silteux homogènes grisâtres et de bancs 

gréseux assez grossiers et parfois riches en feldspath (arkoses 

des anciens auteurs) . Dans ces faciès gréseux, les grains de 

quartz et de microquartzite noir sont souvent déformés par al­

longement et donnent un aspect fibreux à la roche. 

- des alternances de silts et de grès fins assez comparables aux 

"Schistes intermédiaires" de la Formation du Grès armoricain et 

plutôt localisées sous les Schistes d'Angers. 

- des conglomérats ("poudingue de Dréneux") à galets de quartz sur­

tout et à matrice argilo-phylliteuse. 
' -des tufs rhyolitiques plus ou moins remaniés (BERTHE et al., 1977). 

L'état d'altération poussé de ces divers fàciès et la ra­

reté des affleurements ne permettent pas de bien saisir les rapports 

entre les assises de Bains et le Paléozoïque daté, de sorte que la 

position stratigraphique des "Schistes et arkoses" a toujours été 
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très controversée. Pour F. KERFORNE (1912), il s'agissait d'un fa­

ciès de l'Arénigien avec passage progressif aux Schistes d'Angers. 

Hais pour J. PENEAU (1929) on était en présence d'une série compré­

hensive comprenant. le. sommet du Briovérien, le Cambrien et 1 'Aréni­

gien. Plus tard A. FAURE-HURET (1945) y distinguera d'une part du 

Briovérien et d'autre part une autre fo.rmation sédimentaire discor­

dante, débutant par le "Poudingue de Dréneux" et recouverte elle­

même par le Paléozoïque daté. Cependant pour J.J. CHAUVEL (1960) 

ce "Poudingue de Dréneux" n'est pas un niveau de base mais un fa­

ciès intraformationnel des "Schistes et arkoses". Enfin, pour J.J. 

CHAUVEL et Cl. LE CORRE (in BABIN et al., 1968), reprenant en par­

tie les idées de F. KERFORNE, il s'agirait d'un équivalent latéral, 

à la fois, de la Formation de Pont-Réan et de la Forma.tion du Grès 

armoricain. 

Le problème le plus immédiat est de savoir si l'on doit 

rattacher les "assises de Bains" au Briovérien ou au Paléozoïque. 

Dans l'état actuel des connaissances, on peut penser de ce qui pré­

cède que les terrains cartographiés "Schistes et arkoses de Bains" 

comprennent en fait plusieurs unités différentes. Ainsi, il me pa­

rait difficile de constester qu'une partie de ces terrains, en par­

ticulier dans le secteur occidental, nesoitpas du Briovérien tel 

qu'on le connaît plus au N. Il est également clair qu'un passage 

progressif existe parfois avec les Schistes d'Angers ce qui permet 

de rattacher une partie des "Schistes et arkoses de Bains" à la sé­

rie paléozoïque. Par ailleurs, les échos volcaniques acides obser­

vés au sein des "Schistes et arkoses" permettent peut-être de rap­

procher certains faciès au volcanisme de la région de Reminiac con­

temporain de la Formation de Pont-Réan. 

A mon sens, la question n'est pas encore résolue d'une 

manière certaine; "Mais on peut actuellement penser raisonnablement· 

que les terrains cartographiés "Schistes et arkoses de Bains" com­

prennent du Briovérien surmonté par une Formation infra-paléozoïque 
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équivalent latéral du Grès armoricain et peut-être aussi d'une par­

tie de la Formation de Pont-Réan. Le démantèlement d'une ride volca­

nique pourrait être à l'origine de cette variation latérale de fa­

ciès. 

• La Formation des Schistes d 1Angers : au-dessus du Grès armo­

ricain réduit ou des derniers termes des "Schistes et arkoses", ap­

paraissent les Schistes d'Angers qui restent dans toute cette région 

méridionale le meilleur repère stratigraphique. Le faciès, quoique 

plus métamorphique, est encore assez comparable à ce que l'on con­

naît plus au N et la puissance est du même ordre de grandeur. Enfin, 

on peut trouver localement des traces fossiles. 

• Lés Formations de l'wdovicien supérieur : au-dessus des 

Schistes d'Angers la situation devient beaucoup moins claire. On 

y reconnaît localement encore une Formation gréseuse assez compa­

rable à la Formation du Châtellier, surmontant les Schistes d'Angers 

dans le synclinal de Saint-Julien-de-Vouvantes et dans l'anticlinal 

de Candé. Viennent ensuite des silts variés à intercalations gréseu­

ses, riches en nodules arénacés vers la base et en lits de phtanite 

vers le sommet. Cet ensemble correspond au "groupe d'Avrillé" (CAVET 

et LARDEUX, in BABIN et al., 1976) dont la puissance est de l'ordre 

de 400 m. Il comprendrait le Caradocien et ses termes les plus éle­

vés seraient déjà du Silurien, soit l'équivalent des Formations de 

Riadan et de La Chesnaie. 

• Les Formations siluriennes : elles sont pour l'essentiel cons­

tituées de silts azoïques variés comparables à ceux de l'Ordovicien 

supérieur. La seule différence vient de la présence, soit de lits 

phtanitiques à faune graptolitique llandoverienne, soit de sphéroï­

des ou de lentilles calcaires à faune wenlockienne. Il faut y ajou­

ter aussi la présence de couches"ferrifères dans certaines localités 

(Glénac) • 



95 

e Les Formations dévoniennes : elles correspondent aux termes 

les plus élevés de la série paléozoïque dans la région étudiée et 

constituent la zone axiale du synclinal de Saint-Julien-de-Vouvantes. 

Probablement surestimé sur les cartes au 80 OOOe, ce Dévonien sem­

ble en réalité représenté par des lambeaux plus ou moins disconti­

nus. Le terme de base serait constitué par des grès verdâtres ("grès 

à Da Zmane Z la monieri" Siegenien) et par des siltites grossières 

micacées. Au-dessus, on observe de rares lentilles calcaires par­

fois exploitées et dont la faune monte jusqu'au Dévonien moyen. Le 

terme final de la série est constitué par les grès et silts noduleux 

de Saint-Julien-de-Vouvantes représentant le Faménien. 

Notons enfin que, toujours plus au S, la lithologie est 

encore différente puisque la série volcano-sédimentaire de Saint­

Georges-sur-Loire parait représenter une tranche de temps allant 

de l'Ordovicien supérieur au Dévonien. Les logs comparatifs duN 

vers le S permettent de se rendre compte de la paléogéographie 

(fig. 43) mais ils sont encore très incomplets dans la zone méri­

dionale (Travaux en cours de B. P!VETTE). 

s 3 

F: =:j sc hostes silteux 

[::> : J grès 

~ cong/omérors 

4 N 

IZJ volconote$ 

~ roches carbonatées 

§ schistes argileux 

Fig, 43 ~ Logs comparatifs schématiques de la sédimentation 
paléozoïque au S de Rennes. 
1 - Unité de Redon - St Georges 
2 - Unité de St Julien 
3 - Unité de Reminiac 
4 - Nord de l'Unité de Martigné, 
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III- 1- 3J LES ROCHES ERUPTIVES FILONIENNES 

Les roches volcaniques sont assez rares sur l'ensemble du 

territoire étudié. Dans le N, seuls les coulées et les faciès volcano­

sédimentaires liés aux épisodes acides cambro-trémadociens de la ré-
1 , 

gion de Réminiac sont à signaler (QUETE, 1975). En réalité, il faut 

sortir de la région étudiée vers le S, pour trouver avec le volca­

nisme spilitique fini-ordovicien à silurien de Saint-Georges-sur­

Loire, des manifestations magmatiques véritablement iwportantes 

(ARNAUD, 1966, MAILLET, 1977). Cependant, à travers tout le terri­

toire, il est possible d'observer de nombreux filons éruptifs non 

interstratifiés dans la série sédimentaire et que l'on peut ramener 

à trois types. 

• Les filons basiques post-tectoniques 

Ces filons sont généralement subméridiens, postérieurs 

à toutes les structures hercyniennes et parfois associés à des fail­

les. Ces roches sont à rapprocher probablement du cortège dolériti­

que du N de la Bretagne. 

• Les filons basiques anté-tectoniques 

Un deuxième type de roches me parait plus intéressant à 

signaler. Il s'agit de filons souvent orientés N 100 à N 1~0, soit 

subparallèles à la stratification (sils), soit au contraire fran­

chement sécants (cheminées). Ces roches traversent toutes les for­

matioœ jusqu'à l'Ordovicien supérieur, mais sont surtout visibles 

dans la Formation des Schistes d'Angers et dans la Formation de 

Riadan - Renazé ("tuffe" des ardoisiers). Le caractère de ces ro­

ches, important à noter, est leur participation aux déformations 

liées à la tectogenèse hercynienne. Ces filons sont en effet.af::­

fectés, comme les schistes encaissants, par la schistosité régio­

nale. Les exemples visibles sur le terrain sont nombreux, mais dans 
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les chambres d'exploitation des Ardoisières de Renazé le phénomène 

est particulièrement spectaculaire car on y voit la schistosité des 

ardoises se prolonger sans perturbation dans la roche filonienne. 

Des plis peuvent également affecter les filons, et l'un d'eux :est 

visible sur la coupe du chemin des "Planchettes" au N des ardoi­

sières de Renazé. 

L'étude pétrographique de ces roches est toujours diffi­

cile à cause d'une part de leur état d'altération et d'autre part 

des déformations d'origine tectonique. 

Aux épontes, le faciès est souvent très fin et de ce fait 

plus intensément schistifié. Des fragments de la roche encaissante 

peuvent y être emballés. L'essentiel de la roche est constitué par 

une mésostase quartzo-séricito-chloriteuse, souvent riche en cal­

cite, sur laquelle se détachent quelques plagioclases et surtout 

du leucoxène pseudomorphosant des cristaux très déformés d'un mi­

néral qui fut sans doute de l'ilménite. Certains plagioclases dont 

les plans de macles ont joué le rôle de surfaces de glissement 

sont tordus par des "micro-kink-bands". 

D'autres échantillons plus grenus sont beaucoup moins 

déformés et présentent une structure de type doléritique assez 

nette, les plagioclases (An 55-65) n'entourant plus cependant un 

minéral ferro-magnésien, mais un mélange d'altération essentiel­

lement chloriteux. 

Dans les Grès armoricains des mines de fer de Segré, une 

roche filonienne assez comparable a été décrite et rapportée à une 

dolérite quartzifère (AUVRAY et CHAUVEL, 1964). Cette roche est 

surtout déformée aux épontes qui semblent avoir aussi joué posté­

rieureme,nt .à la mise en place. 
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e Les filons acides anté-tectoniques 

Plus rarement, il est également possible d'observer, comme 

dans les Ardoisières de Misengrain près de Segré (Schistes d'Angers), 

des filons acides également schistifiés mais dont l'état permet dif­

ficilement une diagnose précise. 

Ces observations soulignent l'existence d'un ou plusieurs 

épisodes magmatiques postérieurs au Caradocien mais antérieurs à la 

tectogenèse hercynienne. Il est possible que l'on puisse rattacher 

certains de ces filons, aux épisodes effusifs de la série fini­

ordovicienne à silurienne de Saint-Georges-sur-Loire qui affleure 

plus au s. Ceci pourrait laisser entendre qu'une importante phase 

de distension a pu affecter, à partir de la fin du Caradocien, ce 

segment de la chaine hercynienne. 

[ri- 1 ~ 4.jcoNCLUSIONS SUR L'HISTOIRE SEDIMENTAIRE DE LA SERIE 
PALEOZOI~UE DE BRETAGNE CENTRALE. 

Nous avons vu {II-1-1) que les débuts de la transgression 

paléozoïque étaient caractérisés par des faciès rouges comblant peu 

à peu les paléoreliefs post-cadomiens qui probablement n'étaient 

pas très élevés. On est ainsi conduit à reposer, sous un autre éclai­

rage, le problème de la molasse post-cadomienne que j'ai déjà évo­

qué plus haut au sujet du Briovérien supérieur : la Formation rouge 

de Pont-Réan peut-elle vraiment être considérée comme la molasse 

de la chaine cadomienne ? Si oui, on peut déjà s'étonner du faible 

volume représenté par ces sédiments vis-à-vis de la chaine cade­

mienne. Par ailleurs, du point de vue sédimentologique, la Forma­

tion de Pont-Réan n'a pas exactement les caractères d'une molasse. 

En particulier, les différents faciès présentent toujours une bonne 

maturité de composition avec uniquement des minéraux stables comme 

le quartz et les micas blancs. Ceci s'accorde tout à fait avec les 
~ . 

conclusions déjà émises par J.J. CHAUVEL (1971) et par Y. QUETE 
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(1975) qui voient dans le Grès armoricain et la Formation de Pont­

Réan la sédimentation inversée du profil pédologique d'une aire 

continentale déjà pénéplanée et non la démolition d'une chaîne 

jeune. Il faut d'ailleurs constater qu'entre la mise en place du 

pluton mancellien, scellant les derniers mouvements de l'ère cade­

mienne, et le début de la transgression trémadocienne, près de 

100 M.A. se sont probablement écoulés. A mon sens, ces observa­

tions prolongent l'hypothèse que j'ai émise au sujet du Briové­

rien, à savoir que c'est le Briovérien supérieur lui-mème qui 

serait la molasse de la chaîne cadomienne (cf. I-1-2 et I-3). 

Dans l'ensemble, cette période de l'histoire sédimen­

taire paléozoïque paraît relativement calme, les dépôts finale­

ment jamais très épais, les faciès toujours peu profonds et la 

subsidence probablement modeste. Le maximum d'équilibre et de 

calme sera atteint avec la Formation des Schistes d'Angers (Llan­

virnien - Llandeilien) qui correspond à une période de sédimen­

tation très fine et lente, dans des conditions peut-être un peu 

plus profondes que pour le Grès armoricain mais très favorables 

au développement de la vie. 

Cet équilibre sera rompu à partir de la Formation du 

Châtellier (sommet du Llandeilien ou base du caradocien), par un 

apport brutal de détritiques plus grossiers et le dépôt de roches 

beaucoup moins matures (retour des feldspaths). Dans le secteur 

méridional, c'est également à partir de cette époque que la suite 

lithologique commencera à se différencier de celle du N (fig. 43). 

Il semble qu'un événement paléogéographique - rehaussement du con­

tinent ou exondation de terres proches - ait entraîné une reprise 

plus active de l'érosion continentale et le dépôt de sédiments 

plus grossiers dans des conditions beaucoup moins calmes (cf. fa­

ciès amygdaloide de la Formation de Riadan ou slumping ·de .la .. For"" 

mation du. Châtellier). Probablement en continuité avec cet événe­

ment initial, des volcanismes se manifesteront vers la fin de 

l'Ordovicien supérieur et pendant le Silurien dont les faciès les 

plus septentrionaux confineront au lagunaire (ampélites) tandis 

que ceux du S seront plus océaniques et plus associés au volcanisme. 
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Le Dévonien étant fragmentaire et le Carbonifère non re­

présenté à cause de l'érosion post-hercynienne, il est impossible 

de préciser la suite des événements sur le terri~oire étudié. Au 

N (Bassin de Laval) comme au S (Bassin d'Ancenis), le Carbonifère 

est représenté mais ses relations structurales avec le Paléozoique 

inférieur ne sont pas toujours très claires. Cependant, les conglo­

mérats du Culm remanient toutes les roches antérieures laissant 

supposer l'existence d'une période d'exondation de certaines zones 

au moins jusqu'au début du Dinantien (phase bretonne). 

Pour conclure sur le secteur étudié, il semble qu'~ 

événement géodynamique important se soit produit à partir de l'Or­

dovicien supérieur. Est-ce un écho calédonien ? Est-ce une consé­

quence de la fermeture par subduction du Iapétus ou d'un "océan de 

la Manche" (LEFORT, 1975) ? Ou encore, est-ce l'effet d'une subduc­

tion dans les régions plus méridionales (cf. faciès schistes bleus 

de Groix), avec formation d'un bassin marginal dans la région vol­

canique de Saint-Georges-sur-Loire (MAILLET, 1977) ? Ou enfin, 

n'est-ce qu'un début d'océanisation plus ou moins avorté avec une 

phase de bombement (érosion et sédimentation réactivées de l'Ordo-.. 
vicien supérieur) et une phase de distension avec un volcanisme de 

type "ride" (spilite de Saint-Georges-sur-Loire) ? Il me parait 

difficile d'en décider dans l'état actuel de nos connaissances. 
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Ir r - 2 LA STRUCTURE 1 

lii- 2 - 1.1 HISTORIQUE DES DONNÉES ACQUISES 

L'évolution des idées structurales sur l'aire synclinoriale 

de la Vilaine se confond en partie avec celle des conceptions généra­

les sur la structure armoricaine. En particulier, à travers les oeu­

vres de Ch. BARROIS et de F. KERFORNE, des quest1ons importantes ont 

été débattues dans cette région : l'âge des terrains les plus anciens, 

les rapports Briovérien- Paléozoïque, l'existence de déformations 

anté-paléozoiques, les orogenèses calédonienne et hercynienne, le 

problème des nappes ••• 

Très tôt,le caractère linéaire de la structure de cette 

région, traduit par une morphologie de type appalachien (fig. 44 et 

carte au 200 OOOe) a attiré l'attention des géologues (PUILLON-BOBLAYE, 

1827; TOULMOUCHE, 1835; DUFRESNOY, 1838). Cependant, après les pre­

mières coupes de M. DELAGE (1876) il faut attendre l'édition des feuil­

les au 80 OOOe de RENNES (BARROIS et LEBESCONTE, 1894), de REDON 

(BARROIS et BOCHET, 1890), de CHATEAUGONTIER (OEHLERT et BUREAU, 1895), 

et d'ANCENIS (BUREAU et BUREAU, 1891), pour avoir des informations 

un peu plus précises permettant de définir les grandes lignes struc­

turales du synclinorium de la Vilaine (BARROIS, 1897; fig. 45). 

Par la. suite, c' e.st essentiellement à F. KERFORNE qùe 1 'on 

doit les travaux les plus précis et les meilleurs essais de synthèse 

sur la tectonique de cette région. En 1901, il décrit un bel exemple 

de la discordance du Paléozoïque sur l"e·Briovérien, déjà admise par 

M. DUFRESNOY (1838) 1 mais contestée plus tard par P. DALIMIER (1863) 

et surtout par Ch. BARROIS jusqu'à la fin de son oeuvre (cf. BARROIS, 

1930). En 1910, F. KERFORNE souligne l'existence d'une tectonique 

11éûgonK.ienne 11 ayant affecté le Briovérien avant la transgression pa­

léozoïque. Il ajoute que la région la plus favorable pour l'observer, 
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Synr::llnaux s!lvriens au .sud de 'Renne.-;. 

Structure &morphologie. 

D'après A. PHILIPPOT (1957) 

~~~châtel 
51- Senoux 

Fig. 44 - Structure et morphologie des synclinaux du S de Rennes le long de la coupe 
de la Vilaine. 

est celle de la forêt de Paimpont, "vérità:ble bouclier breton", où 

les déformations hercyniennes n'ont provoqué qu'un faible ridement 

des couches. En 1912, dans sa note "Sur Za tector.ique de Za région 

è.u Sud de Rennes" il définit déjà clairement le style du plissement 

"Zes anticlinaux sont en réalité des plateaux anticlinaux., sorte 

d'éperons du bouclier de Paimpont; les Grès armoricains., qui les 

constituent pour la plus grande part, sont en effet disposés en 

couches subhorizontaZes avec de nombreuses ondulations à grand 

rayon de courbure . Au contraire, les synclinaux, véritables fosses, 

présentent des couches à peu près verticales m~me dans leur partie 

axiale . Sur Ze bord du plateau., le Grès armoricain passe brusque-

. ment du faible pendage au pendage subvertical par un plissement en 

genoux très caractérisé, présentant quelquefois pZusieur•s gradins". 



f'ïg. 45 - Les divisions naturelles et les grandes structures de Bretagne centrale selon Ch. BARROIS (1897). 

,_.. 
0 
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Plus tard, F. KERFORNE (1915a), en précisant la tectonique de la ré­

gion de Chateaubriant soulignera l'importance des failles de décro­

chement NW-SE. Malheureusement, à. cette même épcque, il commence à 

voir partout à la l;:>ase du Paléozoïque, des 11myZonites'1 prouvant, se­

lon lui, 1 'existence de "charriages indisoutabZes" (KERFORNE, 1915b). 

C'est dans son article de synthèse sur la "Nappe de Za Vilaine" 

N Anticlinal de lanvaux. 

Fo,.ât deM~:~ntfort.. S. de st Julien de ~ou vantes 

. f, 

1. Regiou de .llonl(ort. 

1'1. An~.de8ain A.nt. dt:tChâh.aubri;mt. Ant.ic.linal d~ Lanvau.1111 .. S. G~ S de M••tigoe-fuchaod 
~ 

S. do Trov•u•ot. S.de8aurg·d••·C..mpl.;. S.deilllignè ! S.da Segrë S~de S!Julicnd~ Vouvantes.~ 
l ~ .... ~ : 

: ~ : 
: ~ 3 

IL - RégiOil Est de la Vilaine. 

N G!S.do Mart,në-Foroh•ud 

~ 

lll. - Ré giou de Clui.teu ub,·ùtul. 

S.de Martigné-.Fer<:haud. S. de Segré 
lV. 

Ant.de lan~tauA 

S.dcSJulie~ doVocrvaute. 
s. 

s 

s 

lV. - Ré,qion de Segre. 
D'après F. KERFORNE (1919) 

t, Algonquien ; :, Cambrien ; 3, Ordol'icien iofo!rieut•; .i-, Ordovicien moyen et supérieur ; 
5, Gothlandien ; G, Dé\'OOi•.m ; 7, Roches granitiques avec aurèole !llèlamorphiqu<J. 

Fig. 46 - La "Nappe de la Vilaine" selon F. KERFORNE (1919). 
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(KERFORNE, 1919); qu'il précisera le mieux la géométrie du plissement 

dans cette région (fig. 46). Mais c'est aussi dans cet article qu'il 

entrera le plus dans la "mode nappiste" de l'époque. Dans ce schéma, 

les synclinaux du S de Rennes forment une grande nappe de charriage 

venant du s et enracinée au niveau de la grande faille longitudinale 

Malestroit -Angers. Ce charriage expliquait selon l'auteur, la pré­

sence fréquente de "myZonites 11 à la base du Paléozoïque. La "Nappe 

de la Vilaine" aurait ensuite été replissée en une série d'ondulations 

ayant donné la géométrie appalachienne actuelle. F. KEFFORNE fournit 

une bonne description de ces mégastructures et distingue du S vers 

le N : 

- le Synclinal de Saint-Julien-de-Vouvantes, 

- l'Anticlinal de Châteaubriant, 

- le Synclinal de Segré, 

- l'Anticlinal de Bain de Bretagne, 

- le Synclinal de Martigné-Ferchaud. 

Quelques années plus tard F. KERFORNE (1922), toujours partisan des 

grands charriages, définit une nouvelle nappe plus méridionale et 

superposée à la précédente : la "Nappe de Renaa". 

Par la suite, ces interprétations "nappistes" parurent 

confirmées par des découvertes paléontologiques contestables dans le 

calcaire briovérien de Saint-Thurial (MILON, 1929). Celles-ci permet­

taient en effet d'attribuer au soubassement autochtone un âge carbo­

nifère donc plus récent que celui de la ''nappe" elle-même. On sait 

que cet âge carbonifère déjà évoqué au sujet du Briovérien (cf. r-1) 

n'a pu être retenu et il n'est pas utile de revenir sur ce problème 

paléontologique déjà parfaitement résumé par J. COGNÉ (1962) ou en­

core par Cl. KLEIN (1975). Il suffit d'ajouter, pour en terminer 

avec cette question des nappes, que l'on n'observe jamais de tron­

cature basale, que la surface de contact Briovérien - Paléozoïque 

est généralement une surface stratigraphique et enfin que les 'mylo­

nites" sont en réalité des conglomérats à galets silteux r8schisti­

fiés lors du plissement hercynien (cf. I-2) • Parfois cependant, il 
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est possible d'observer entre le Briovérien et le Paléozoïque une 

petite zone de broyage postérieure à la schistosité hercynienne et 

probablement liée à des réajustement tardifs comme on en voit 

d'ailleurs entre les différentes formations paléozoïques elles­

mêmes. 

Depuis les travaux de F. KERFORNE quelques analyses loca­

les ont vu le jour, mais le problème des nappes mis à part, son 

analyse tectonique de 1919 est toujours en grande partie valable et 

reste en tous cas le seul véritable essai de synthèse structurale 

détaillée ayant été publié sur cette région. Dans ce chapitre, je 

tenterai de refaire le point des données anciennes et récentes et 

proposerai une nouvelle synthèse tectonique régionale en y incluant 

les données de la microtectonique. 

1 II - 2 - 2.j TECTONI~UE DESCRIPTIVE DES GRANDES UNITES NATURELLES 1 

La tectonique du Synclinorium de la Vilaine a toujours pa­

ru assez simple avec ses longues ondulations régulières d'orientation 

générale voisine de N 100 (cf. carte d'ensemble au 200 OOOe). 

Cette apparente simplicité, réelle en comparaison avec 

d'autres régions orogéniques, est en fait un peu exagérée par le 

manque de détails des cartes publiées jusqu'à nos jours. La carte 

géologique d'ensemble au 200. OOOe, fruit de la synthèse des divers 

travaux anciens et de mes propres levés, fait apparaître un peu 

mieux, bien que de manière encore simplifiée, le style tectonique 

régional. 

La géométrie actuelle apparaît comme une sorte de masai.,.. 

que résultant de l'interférence entre le plissement souple et la 

tectonique cassante. 

Ne seront présentées ici que les données: géométriques nécessaires 
à la description du style tectonique régional. Par contre, dans 
la 2ème partie du mémoire, on trouvera des informations complé­
mentaires sur la déformation synschisteuse tandis que dans la 
3ème partie, toutes les données structurales pourront être syn­
thétisées. 
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Au sujet de la tectonique de plissement, une remarque gé­

nérale importante, sur laquelle on n'a jamais insisté, s'impose 

s'il est possible de bien définir les très grandes structures, il 

est par contre difficile de suivre sur une longue distance les plis 

de deuxième ordre et a fortiori de troisième ordre. Ainsi les syn­

clinaux et anticlinaux ont tous tendance à s'ennoyer et à disparaî­

tre au-delà d'une certaine longueur, pour être relayés par une autre 

ondulation décalée vers le N ou ~;ers le s. Il en résulte un grand 

nombre de fermetures périclinales et de dépression ou de culmina­

tions axiales. L'intensité du plissement est variable selon les 

unités et selon les transversales, mais dans l'ensemble cette ré­

gion apparaît comme un domaine modérément raccourci. Cependant la 

déformation a été suffisante pour qu'une schistosité puisse se dé­

velopper dans les formations silteuses. Par ailleurs, la tectonique 

cassante, pour l'essentiel postérieure au plissement, est générale­

went sous-estimée, et vient compliquer ce modèle. Les cassures les 

plus spectaculaires sont les décrochements dextres N 150-160 mais 

ll existe aussi de nombreuses failles subméridiennes à rejet surtout 

vertical. Les failles parallèles aux plis sont probablement fréquen­

tes mais très difficiles à cartographier, la plus connue étant la 

grande faille Malestroit - Angers. 

Ces considérations générales permettent de proposer un 

découpage en unités naturelles, un peut différent de celui de F. 

KERFORNE (1919), soit du N au S 

Grandes Unités Structurales KERFORNE 1919 BARROIS 1890 

Unité subtabulaire 
Synclinal Synclinal de Paimpont-Guichen 

de de 
Unité de 

Martigné Po ligné Martigné-Ferchaud 
:ANT, D 'ARAISE ANT. DE BAIN 

Unité Unité Synclinal Synclinal 
de de de de 

Reminiac Segré Segré Segré 
--:ANT. DE CHATEAUBRIANT--- ANT. DE CHATEAUBRIANT 

Unité de Synclinal Synclinal 
St Julien-de-vouvantes de St Julien de Pierric 

--:lillT. DE LANVAUX-cANDÉ 
Unité de Synclinal 

Redon de Redon l 
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Ces grandes unités et les plis de 2ème ordre qui s'y rat­

tachent sont schématisés sur la carte structurale ci-contre (fig. 47). 

La différence introduite dans ce découpage par rapport aux conceptions 

plus anciennes, est l'autonomie de la zone subtabulaire de Paimpont­

Guichen qui n'est plus considérée ici comme la terminaison ouest du 

synclinorium de Martigné. 

• L'Unité subtabuZaire de Paimpont- Guichen (fig. 47, fig. 49 
et fig. 62 coupes 1-2-3-4). 

Cette unité, limitée au N par le Briovérien, est la plus 

septentrionale de la région étudiée. Au S, elle passe à l'Unité syn­

clinale de Martigné par une flexure probablement faillée. Son origi­

nalité est d'être une sorte de plateau assez faiblement ondulé se 

relevant périclinalement vers l'W en donnant un découpé cartographi­

que assez dentelé. L'extrémité orientale remonte également à l'Ede 

Guichen, mais beaucoup plus rapidement grâce en particulier au rejet 

de la faille de Crevin. Les pendages dépassant rarement 30° sur l'en­

semble de l'Unité (fig. 48), la topographie et les rejeux verticaux 

tardifs jouent un rôle important dans l'aspect cartographique actueL 

A côté du Briovérien, les seuls terrains paléozoïques représentés sont 

la Formation rouge de Pont-Réan et le Grès armoricain affleurant lar­

gement et auxquels il faut ajouter de petites cuvettes de Schistes 

d'Angers dont la plus importante correspond au Synclinal de Guichen­

Traveusot. 

L'interférence des faibles ondulations, des failles et de 

la topographie laisse apparaître une disposition cartographique un 

peu anarchique des terrains, avec de nombreuses "fenêtres" où réap~ 

paraissent les formations les plus anciennes, le Briovérien et la 

Formation de Pont-Réan. Certains contours cartographiques dessinent 

également des, "golfes" allongés simulant des plis 1 comme le "golfe" 

de Saint-Péran - Tréfendel, celui de Plélan - Saint Thurial ou en­

core celui de Lassy,qui correspondent en réalité à des. talwegs pro­

bablement parallèles à des failles où affleure largement la Forma­

tion rouge de Pont-Réan., Si je suis amené à insister sur cet aspect 
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morphologique de l'Unité de Paimpont c'est qu'il a conduit dans le 

passé (BARROIS et PRUVOST, 1930) et encore jusqu'à une époque ré­

cente (KLEIN,. 1975) à des interprétations tectoniques erronées. Ainsi 

Ch. BARROIS et P. PRUVOST {1930) décrivaient une série de plis orien­

tés N 65, c'est-à-dire parallèles à la "direction du Léon" tandis 

que l'ensemble des synclinaux de la Vilaine suivait la "direction 

de Cornouaille" (fig. 7). Il n'est pas possible de souscrire à cette 

manière de voir lorsqu'on intègre les données de la microtectonique. 

sur l'ensemble de l'Unité de Paimpont, la Formation de 

Pont-Réan affleure largement et il est possible de mesurer l'orien­

tation de la stratification (S 0), de la schistosité (St), de la li­

néation d'intersection correspondante (L80181 ) et parfois de la li­

néation d'étirement {L }. Dans les siltites rouges, la stratifica-e 
tion n'est pas toujours très facile à observer car elle n'est sou-

vent soulignée que par des joints discrets ou par de faibles varia­

tions granulométriques provoquant une légère réfraction de la schis­

tosité. Par contre, la schistosité, bien qu'assez grossière, est 

toujours évidente malgré la granulométrie de ces siltites. La linéa­

tion d'étirement peut être parfois mesurée dans les conglomérats de 

la base grâce à l'orientation préférentielle des galets déformés. 

Ces données sont résumées sur les cartes et les stéréogrammes. Il 

apparaît clairement sur les diagrammes de So (fig. 27 et 49) que les 

ondulations restent modestes et que les mesures se dispersent en 

zone suivant une direction grossièrement E-W. Avec la schistosité 

et la linéation d'intersection (fig. 14, 49 et 50), l'orientation 

N 90-100 de la phase majeure de plissement devient évidente. Elle 

est confirmée par la direction d'étirement(fig. 51) parallèle aux 

axes du plissement dans l'ensemble du synclinorium. de la Vilaine. 

Il apparaît également que les plis sont symétriques et droits et 

que la schistosité est en éventail autour de la verticale. La dis­

persion de s 0 et deL 1 .. s'explique .. assez facilement par les 
So s1 

faibles pendages initiaux repris parla tectonique cassante provo-

quant des basculements tantôt vers l'W, tantôt vers l'E. Mais dans 



10Km 

0 
0 

0 

PLOERMEL 
4t NG 

0 

0 

0 ...L 
1 « 

0 0 

0 

0 0 

0 
0 

0 

0 0 0 
0 0 

o oo oo 
~!Po 
J' 

0 + 
0 

00 

0 

0 

00 

0 
0 
0 

• 

0 .... 
0 

0 

0 

ct~ 0 

~oaoo~ -1-
0 0 0 

ogo 
0 

0 
~· 0 
• 0 

0 o. 0 

.. 
0 

.. 
0 .. 

0 

,o 0 
oo 

0 
(\ 0 ,j'Jo 

o o oo 
o o~b o 

0 8 0 (l 0 

0 000 0 
0 

Silurien 

CIJill Ordovicien 

D Briovérien 

Fig. 49 - Stéréogrammes par secteurs dans l'Unité de Paimpont - Guichen. 1 : Stratification, 2 : Schistosité, 

0 1 

2 

* 3 



113 

l'ensemble, on retrouve la remontée générale des axes vers l'W 

comme le souligne le dessin cartographique. 

Quelques plis, généralement assez mous, peuvent être dé­

finis dans cette Unité (fig. 47), le plus marqué étant le synclinal 

de Paimpont - Guichen. Celui-ci est bien individualisé surtout à 

l'E (Guichen - Traveusot) où la série paléozoïque peut monter pres­

que jusqu'au sommet de la Formation des Schistes d'Angers comme à 

Traveusot (J39), célèbre localité riche en fossiles (HENRY, in 

LINDSTROM et al., 1974). Il s'agit cependant encore d'une ondula­

tion à grand rayon de courbure dont le flanc sud est localement 

faillé (PHILIPPOT, 1962). 

Pour conclure sur la tectonique souple majeure, on obser­

vera sur l'ensemble de l'Unité, la régularité des directions struc­

turales toujours voisines de N 95 et soulignées par les structure­

grammes (fig. 49). On notera également, malgré la faible amplitude 

des plis, que la schistosité se manifeste nettement dans toutesles 

formations silteuses mais avec plus d'intensité dans la Formation 

rouge de Pont-Réan que dans les Schistes d'Angers (cf. 2ème partie). 

Dans l'Unité de Paimpont-Guichen, la tectonique cassante 

tardive a des effets visibles d'autant plus importants que les pen­

dages initiaux de s 0 sont assez faibles comme nous venons de le voir. 

Ceci en fait une région de choix pour l'analyse de cette tectonique et 

F. KERFORNE (1919) puis Ed. BOLELLI (1951) n'avaient pas manqué d'y 

être s.ensibles comme en témoigne l'expression cartographique, très 
.. 

différente de celle des cartes officielles au 80 000, qu'ils en don-

nent dans certains secteurs. 

L'observation la plus évidente sur la tectonique cassante 

(cf. carte de détail, fig. 48) semble être l'importance des mouve­

ments verticaux entrainant la réapparitior::. brutale de terrains plus 
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anciens ou le basculement de blocs. Trois grands types de failles 

d'âge probablement différent peuvent être reconnus. La plupart pa­

raissent avoir rejoué jusqu'à une époque récente car elles peuvent 

limiter les petits bassins pliocènes. 

Failles subméridiennes (N à N 20) : ces surfaces sont généralement 

proches de la verticale ou montrent un fort pendage vers l'E. Les 

rejets semblent être à composante verticale dominante, ce que con­

firment les stries de glissement suivant la ligne de plus grande 

pente. Des failles de ce type sont particulièrement bien visibles 

au s de Montfort dans les carrières où l'on exploitait les conglo­

mérats et les grès de la base du Paléozoïque (carrière des Ha.relles, 

MF39, par exemple). L'une de ces failles limite à l'W le synclinal 

de Talensac et met directement en contact Briovérien et Grès armo­

ricain. A proximité de ces fractures, il est souvent possible d'ob­

server des "crochons" ou de faibles ondulations N-S post-schisto­

sité. 

-Failles N 150-160 : fractures subverticales ayant joué pour l'es­

sentiel en décrochement dextre mais combiné parfois avec une 

composante verticale non négligeable. Les derniers .rejeux sont 

soulignés par des stries horizontales. Parfois ces failles semblent 

se .relayer en échelons. Dans cette unité, deux failles de ce type 

paraissent avoir une importance régionale. A l'W, la faille de 

Paimpont, soulignée par du Pliocène et qui se prolonge vers le s 
dans le Briové.rien jusqu'à Guer et probablement au delà; à l'E, la 

faille de Crevin qui se prolonge également vers le S dans l'unité 

de Martigné (cf. carte au 200 OOOe) • 

-Failles N 70 à N 100 :ces directions sont cartographiquement beau­

coup moins évidentes que les précédentes et regroupent probable­

ment plusieurs familles de fractures non cogénétiques. Ces failles 

peuvent se traduire parfois pa.r une morphologie accusée que l'éro­

sion différentielle ne permet. pas d'expliquer seule (MEYNIER, 1940). 

Leurs rejets semblent essentiellement verticaux. Un bel exemple en 

a été décrit par A. PHILIPPOT (1962) au S du Synclinal de Guichen 

(J36). Par ailleurs dans la 2ème édition de la feuille de Redon 
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(BARROIS et PRUVOST, 1938), une grande faille de ce type a été des­

sinée traversant la région d'E en W sur plus de 40 km depuis Coët­

quidan jusqu'à Janzé. Elle existe peut-être localement mais je ne 

suis pas convaincu de sa généralité. En particulier, dans la cluse 

de la Vilaine sur la rive droite, le contact entre Grès armoricain 

et Schistes d'Angers au S de la carrière de Benioc (J42) est un 

passage stratigrapbique normal et non une faille comme l'indique 

la carte géologique. Pour cette raison, je n'ai pas cru devoir en 

tenir compte dans ma carte de synthèse au 200 OOOe. 

A côté de ces manifestations spectaculaires de la tectoni­

que cassante, il faut également signaler des structures plus discrè­

tes comme les "kink-bands" et les litboclases sans rejet apparent. 

Les "kink-bands" déforment la scbistosité et appartiennent 

à deux familles distinctes non associées : 

- une famille senestre subverticale orientée N 340 à N 10 de loin la 

plus nombreuse, 

- une famille dextre subverticale orientée N 10 à N 20 beaucoup plus 

rare. 

Les variations d'orientation dans chaque famille paraissent liées aux 

variations d'orientation de la schistosité locale. 

Enfin, la principale famille de lithoclases sans rejet est 

subverticale avec une direction N 40. 

• L'Unité de Martigné-Ferchaud (fig. 47, fig. 49, fig. 52 et 
fig. 62, coupes 1 à 10). 

C'est l'une des unités structurales les plus longues (près 

de.120 km) et 1 'une des plus marquées puisque la série paléozoïque peut 

monter jusqu'au Wenlockien. Dans la partie ouest, sa limite septentrio­

nale est une sorte de flexure permettant au Silurien d'affleurer dès 

la première onde synclinale (synclinal de Bourg-des-Comptes, fig. 62, 
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coupe 4). Dans la partie orientale, c'est le Briovérien de l' "anti­

clinorium de Château-Gontier" qui en constitue la limite nord. Au S, 

l'Unité de Martigné est limitée par l'anticlinal d'Araize. 

Dans l'ensemble, les extrémités occidentales et orientales 

de l'Unité se relèvent périclinalement d'une manière assez simple, 

mais la zone centrale est compliquée par des dépressions et culmina­

tions axiales et des plis en relais {fig. 47). Ainsi les plis de 2ème 

ordre peuvent être suivis sur une cinquantaine de km mais à leurs ter­

minaisons, non seulement les axes se relèvent mais les plis eux-mêmes 

s'amortissent en fond de bateau et finissent par disparaître. Ils sont 

alors relayés soit au N, soit au S par une nouvelle ondulation qui se 

développera et disparaîtra à son tour. Les fermetures périclinales 

sont donc très nombreuses et il n'est pas rare d'observer un anticli­

nal dans le prolongement d'un synclinal. Tout ceci laisse supposer 

que, les plis sont plus ou moins coniques à leur terminaison. 

Par ailleurs, chaque formation parait avoir un.comportement 

spécifique. Ainsi le Grès armoricain donne des plis concentriques à 

grand rayon de courbure et parfois un peu coffrés. Les formations 

silteuses (Schistes d'Angers et de Riadan) affectées par la schisto­

sit1:é .régionale se déforment par aplatissement avec une tendance au 

surépaississement dans les charnières tandis que dans le Grès du Cha­

tellier, le plissement, plus serré, est plus ou moins disharmonique. 

L'originalité de l'Unité de Martigné est justement de permettre une 

analyse assez détaillée de la tectonique de plissement de la Forma­

tion du Chatellier qui se comporte comme une couche compétente peu 

épaisse (70 m} isolée au sein de terrains schistifiés dont la puis­

sance totale dépasse 800 m (cf. Carte au 200 000). 

Enfin, par rapport à l'Unité de Paimpont, on notera que le 

plissement est ici beaucoup plus intense puisque les pendages peuvent 

atteindre la verticale (fig. 49 et 52) . 
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Dans l'Unité de Martigné, les données de l'analyse micro­

tectonique sont également intéressantes à considérer car elles con­

firment ou précisent les informations cartographiques. Les conditions 

d'analyse sont à peu près les mêmes que dans l'Unité de Paimpont sauf 

dans les formations silteuses homogènes de l'Ordovicien où la schis­

tosité régionale (Sl) est souvent l'unique surface mesurable, la stra­

tification étant totalement masquée. Cette schistosité régionale est 

toujours bien marquée dans toutes les formations silteuses excepté 

localement vers le haut de la série paléozoïque. Une linéation d'é­

tirement est parfois visible dans les schistes où elle est soulignée 

p~r l'allongement des nodules ou des fragments de fossiles. Comme 

dans l~nité de Paimpont, cet étirement est toujours subhorizontal 

et plus ou moins parallèle à l'axe des mégastructures. Les plis de 

détail synschisteux sont très rarement observables, sauf dans quel­

ques carrières ("La Promenade" au N de Martigné) ou mines (Ardoisière 

de Renazé) , en particulier dans la Formation du Chatellier à proxi­

mité des fermetures périclinales. Ce sont le plus souvent, des plis 

d'entraînement dissymétriques situés sur les flancs des plis d'ordre 

supérieur ou des plis droits au niveau des grandes charnières. Parfois 

~ussi .ce sont des flexures assez brutales donnant des plis en genoux. 

Les diverses mesures ont été reportées sur des stéréogram­

mespar secteur (fig. 49 et 52). Il apparaît que l'Unité de Martigné 

est dans son ensemble légèrement arquée. Ainsi dans la zone la plus 

occidentale la direction statistique de plissement, basée sur la 

schistosité et la linéation d'intersection, est voisine deN 95 comme 

dans l'Unité de Paimpont située plus au N. En allant vers l'E cette 

direction passe assez rapidement à N 100 à proximité du méridien de 

la Vilaine. Toujours plus à l'E la direction de plissement peut at­

teindre N 105 au delà de Martigné-Ferchaud puis N 110 vers Renazé. 

L'Unité de Martigné présente ainsi une arcure de l'ordre de 15° à 

convexité nord. 
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La schistosité régionale est le plus souvent subverticale 

(fig. 49, 52, 53, 54, 55) et correspond au plan axial des mégaplis. 

Cependant certaines localités présentent un pendage plus faible, soit 

vers le N, soit vers le s, de sorte que la schistosité semble se dis­

poser en zone autour de la direction générale de plissement (fig. 54 

et 55). Le replissement de la schistosité par une phase ultérieure 

étant ici exclus, deux types d'explication peuvent être proposés pour 

rendre compte de cette observation. n•une part dans les roches sil­

teuses les plus grossières, comme celles constituant la Formation 

rouge de Pont-Réan, la schistosité a tendance à se disposer en éven­

tail comme j'ai pu déjà le décrire au sujet de l'Unité de Paimpont. 

C'est là le phénomène bien connu de réfraction qui tend à rapprocher 

la schistosité du plan perpendiculaire à la stratification. D'autre 

part,dans les formations silteuses fines (Schistes d'Angers, par exem­

ple) , la schistosi.té tend à s 1 écarter de la verticale pour s 1 adapter 

progressivement à la stratification à mesure que l'on s'approche des 

formati.ons gréseuses plus compétentes. Ce comportement est particu­

lièrement net à proximité des nombreuses fermetures périclinales du 

Grès du Chatellier. Dans ces secteurs, la schistosité perd totalement 

son caractère de plan axial des ,Plis (cf. 2ème partie). 

Enfin, l'Unité de Martigné-Ferchaud est affectée d'une tec­

tonique cassante assez comparable à celle déjà décrite au sujet de 

l'Unité de Paimpont. Ici également, l'essentiel de la tectonique cas­

sante paraît postérieur à la phase de déformation majeure synschis­

teuse. Les failles les plus visibles sont les décrochements dextres 

, orientés N 150-160. Certains sont d'importance régionale comme la 

faille de Crevin, celle de Thourie-Rougé, le faisceau de Chelun -

Eancé - Pouancé ou surtout la grande faille de Segré. Ces grands dé­

crochements se prolongent souvent vers le S à travers les autres uni­

tés ou sont relayés par des faisceaux de même direction (cf. carte 

au 200 OOOe) • 

Les failles méridiennes (N à N 20) sont également très fré­

quentes et correspondent à de nombreux petits mouvements en touches 

de piano aux flancs des plis. 
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Fig. 56 - Principales directions de lithoclases sub­
verticales dans la région de Senonnes 
(37 5 mesures). 
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Fig. 57 - Rose de fréquence des kink-bands senestres 

dans la région de Senonnes (90 mesures). 
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Fig. 58 - Stéréogrammes donnant l'orientation des 
deux principales familles de fractures dans 
la région de Renazé (96 mesures). 

s B : "bavure", R : "rembrayure". 
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Les failles ayant une direction voisine de celle du plisse­

ment (N 70 à N 120) sont toujours difficiles à observer mais probable­

ment plus nombreuses qu'il n'y paraît. Certaines subverticales, peu­

vent supprimer ou réduire le flanc des grands plis. D'autres à plon­

gement sud sont des failles inverses permettant de petits chevauche­

ments du S vers le N, comme on peut en observer dans les ardoisières 

de Renazé. 

A l'échelle de l'affleurement, les familles de microfailles 

et lithoclases diverses sont souvent très nombreuses (fig. 56). Les 

structures de ce type les plus spectaculaires sont encore ici les 

"kink-bands" (les "feuilletis" des ardoisiers) dont la famille la 

plus fréquente est subverticale, orientée N-S et à rejet senestre 

(fig. 57). Les autres lithoclases, de nature et d'orientation diver­

ses (fig. 56 et 58) ont été particulièrement bien observées dans les 

exploitations d'ardoises où les ouvriers ardoisiers les désignent de­

puis longtemps par des noms souvent imagés tels que : bavure, rem­

brayure, chauve, chef, asseraux ••• (voir à ce sujet COUFFON, 1922; 

LE CORRE, 1969; EERROUIN et al., 1970, BRETON et al., 1973 ••• ). 

• L'Anti~ZinaZ d'Araize et l'Unité de Segré (fig. 47, fig. 52 et 
fig. 62, coupes 5 à 10). 

Au s de l'Unité de Martigné apparaît un anticlinal bien 

marqué constitué de Briovérien et de Grès armoricain : l'Anticlinal 

d'Araize ou de Bain-de-Bretagne. Cette structure a une forme coffrée 

caractéristique permettant aux couches de passer d'un pendage subver­

tical sur les flancs à un pendage très faible dans la partie axiale 

qui constitue une sorte de plateau subhorizontal de 3 ou 4 km de lar­

geur. L'Anticlinal d'Araize peut ~tre suivi sur plus de 80 km depuis 

les environs de Segré à l' E jusqu'à Bain-de-Bretagne à l'W. De part 

et d'autre du méridien de Martigné, l'axe se relève vers l'E et vers 

l'W donnant à l'ensemble une forme de selle allongée. A l'extrémité 

occidentale, cette structure semble s'estomper sur le flanc sud pour 

s'intégrer aux faibles ondulations situées au S de Bain-de-Bretagne. 
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Vers le S, le Synclinal de Segré fait suite à l'Anticlinal 

d'Araize. C'est une longue structure simple et étroite dont le centre 

est occupé par le Silurien, uniquement dans la partie médiane entre 

Rougé et Pouancé. A l'Ede Pouancé, l'axe remonte doucement jusqu'à 

la terminaison périclinale de Segré. Dans ce secteur, le pli reste 

toujours assez pincé. Du côté occidental, au-delà de Rougé, l'axe 

remonte également mais la structure tend à s'estomper et la direction 

s'incurve vers le S. A l'W de Saint-Sulpice-des-Landes, le pli s'a­

mortit rapidement tandis que vers le N une nouvelle ondulation appa­

raît en relais {cf. carte au 200 OOOe). 

Les données de la microtectonique confirment cette structure 

d'ensemble. Ainsi, à l'extrémité orier.tale (fig. 52) les pendages vont 

jusqu'à la verticale et la direction axiale est voisine de N 110 à 

115. Le synclinal est dans ce secteur très légèrement déversé vers 

le s, la schistosité ayant un pendage fréquent de 80 à 85° vers le N. 

En allant vers l'W, dans la région de Pouancé (fig. 52), la direction 

axiale s'incurve légèrement et passe à N 100-105. Toujours plus à l'W, 

dans le secteur de Rougé à Noyal (fig. 52) la direction reste encore 

voisine deN 100. Enfin, à l'extrémité occidentale la direction de­

vient voisine deN 90 tandis que les pendages ne dépassent pas 50°. 

Ainsi, comme l'Unité de Martigné, le Synclinal de Segré est légère­

ment arqué, avec une conv:exité dirigée vers le N. 

La tectonique cassante est du même type que dans les unités 

situées plus au N. Ce sont encore les décrochements N 160 qui parais­

sent prépondérants et les plus grandes failles appartiennent à cette 

famille de cassures (failles de Teillay, de Rougé, de Pouancé, de 

Segré ••• cf. carte au 200 OOOe). 

Les exemples de failles de direction E-W sont surtout visi­

bles grâce aux travaux miniers (Ardoisières de Misengrain et de Bel­

Air, mines de fer) de la région de Segré. Ainsi dans les ardoisières 

de cette- région les "bavures" à pendage nord et les "rembrayures" à 

pendage sud, sont des failles inverses probablement associées à une 
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à une phase tardive de serrage. Par contre, les "chauves" sont des 

cassures subverticales presque parallèles à la schistosité ayant 

joué horizontalement. 

On retrouve également dans ce secteur les "kink-bands" se­

nestres subméridiens mais ils paraissent moins fréquents que dans les 

autres unités. La xose de fréquence (fig. 59) élaborée à partir des 

mesures faites dans le secteur de l'Ardoisière de Misengrain met en 

évidence les principales directions de lithoclases que l'on peut ob-

server. 

Fig. 59 ~ Rose de fréquence de~ principales directions de lithoclases subverticales 
dans la région de Segré (Misengrain, 108 mesures). 

• L'Unité sUbta.bulaire de Chateaubriant (fig. 47, fig. 60 et 
fig. 62, coupes 4 à 8). 

Au S de l'Unité de Segré app~raît une aire anticlinoriale 

assez faiblement ondulée où affleurent le Briovérien, localement la 

Formation rouge de Pont-Réan et surtout le Grès armoricain et les 
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Schistes d'Angers. Cette région est également caractérisée par un 

amortissement rapide des plis et par des ondes en relais donnant un 

tracé cartographique assez anarchique, compliqué par les mouvements 

verticaux tardifs. C'est finalement un secteur structural assez com-

parable à l'Unité de Paimpont- Guichen décrite en détail plus haut. 

Il constitue une sorte de transition entre les grands plis appala­

chiens des Unités de Martigné et de Segré et le grand Synclinorium 

de Saint Julien-de-Vouvantes qui leur fait suite vers le s. 

Ces caractères sont bien illustrés par le diagramme géné­

ral de stratification (fig. 60) où les pendages restent relativement 

fa.ibles et le cercle de zone assez mal défini. Comme pour l'Uni té de 

Martigné, la schistosité régionale observée dans la Formation des 

Schistes d'Angers s'adapte souvent à la stratification à proximité 

des contacts avec le Grès armoricain et tend ainsi à se disperser en 

zone sur les stéréogrammes (fig. 60). 

Enfin, dans cette unité, la tectonique cassante est du 

même type que dans les unités précédentes (cf. carte au 200 OOOe). 

• L'Unité de Reminiac (fig. 47, fig. 60 et fig. 62, coupe 1) 

Cette unité constitue une ellipse de terrains paléozoiques 

d'environ 25 km de longueur isolée au milieu du Briovérien. Il s'agit 

d'un grand synclinal en forme de bateau s'amortissant aux extrémités 

et constituant une structure indépendante qui n'est ni le prolonge­

ment du Synclinal de Segré (cf. BARROIS, 1897; KERFORNE, 1919} ni 

celui de l'Unité de Martigné (cf. BARROIS et PRUVOST, 1938). 

L'Unité de Reminiac maintenant bien connue grâce au récent 
1 1 

travail de Y. QUETE (1975) comprend le. Synclinal de Reminiac propre­

ment ditr orienté N 90 à N 100 et un petit secteur au NE (La Corbinais) 

orienté N 70 (fig. 60). Dans ce secteur de La Corbinais, ainsi que 

dans le Briovérien sous-jacent (cf. I-2) la schistosité doit son orien­

tation anormale (N 70) à la présence d'une masse éruptive infra-paléo­

zoïque ayant joué le rôle d'un méga-objet résistant. Ce secteur NE 
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est également caractérisé par des pendages assez faibles. Le Syncli­

nal de Reminiac proprement dit semble plus intensément plissé avec 

des pendages pouvant atteindre la verticale. La schistosité a une 

orientation normale voisine de N 90 et une disposition en éventail 

comme dans les unités déjà décrites. Vers l'W, le pli de Reminiac se 

subdivise en deux ondes. 

La tectonique cassante joue un rôle important sur l'en­

semble de l'Unité de Reminiac. La structure en mosaïque, liée aux 

failles subméridiennes et aux décrochements N 160 se traduit par 

de nombreux soulèvements ou basculements de blocs que soulignent 

certains forts plongements anormaux de la linéation d'intersection 

en particulier dans le secteur de La Corbinais. Enfin, les failles 

E-W sont fréquentes surtout au flanc sud de la structure. 

• L'Unité de Saint-JuZien-de-Vouvantes {fig. 47, fig. 60 et 
fig. 62, coupes 1 à 10). 

Cette très longue unité s'allonge sur près de 200 km, de­

puis les environs de Baud à l'W jusqu'à ceux d'Angers à l'E, et se 

prolonge probablement sous la couverture mésozoïque du Bassin pari­

sien. Elle correspond aussi à l'onde synclinale la plus marquée du 

secteur étudié puisque la série paléozoïque peut monter localement 

jusqu'au Dévonien. Au N, elle fait progressivement suite à l'Unité 

subtabulaire de Chateaubriant mais vers le s, elle est brutalement 

limitée par une grande fracture connue sous le terme de "Faille 

Malestroit - Angers" (KERFORNE 1 1919) et qui semble être la prolon­

gation, dans la couverture paléozoïque de la branche nord (Pointe 

du Raz - Baud} de la Zone broyée sud-armoricaine. 

L'ensemble des caractères de cette Unité de Saint-Julien 

contraste assez nettement. avec ceux des autres unités plus septen­

trionales déjà décrites : progressivement le style tectonique évolue 

et les déformations deviennent polyphasées. Ainsi les pendages de la 

stratification sont le plus souvent sud et parfois assez faibles. La 

schistosité de flux régionale (Eh) partout bien marquée forme avec 
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la stratification un angle généralement très aigu. L'orientation de 

cette schistosité est assez variable autour de la direction E-W et 

son pendage est le plus souvent assez faiblement incliné vers le S. 

L'ensemble de cette structure a ainsi tendance à se déverser vers le 

N mais sans que l'on puisse mettre en évidence de flancs inverses 

bien caractérisés avec des couches renversées. D'E en W, cette ten­

dance au déversement n'est d'ailleurs pas constante. Ainsi, dans la 

partie occidentale, vers Malestroit, la schistosité est généralement 

subverticale et assez bien réglée en direction. ~lus à l'E, à partir 

de La Gacilly, la schistosité est plus dispersée et son pendage gé­

néralement sud, peut passer localement à l'horizontale. Plus à l'E 

encore, la schistosité semble se redresser à nouveau. Le déversement 

nord affecte essentiellement le domaine central de l'Unité. 

Partout,la linéation d'étirement, visible dans le plan de 

schistosité, reste subhorizontale et plus ou moins parallèle aux 

axE:ls des mégastructures comme dans les autres Unités. 

Un autre caractère original est l'apparition, sur une grande 

partie de ce secteur, d'une nouvelle schistosité {S2) crénulant la 

schistosité de. flux initiale (S1 ) (fig. 61) et tendant à donner à tou­

tes les roches pélitiques un débit en crayons. Cette crénulation II 

se généralise rapidement vers le set passe dans l'Unité plus méridio­

nale de Lanvaux - Candé. Localement, cette schistosité s 2 peut-être 

associée à des ondulations métriques de faible amplit1.1de (MA10, PP11, 

PP57). Le plan de schistosité s 2 . peut avoir un pendage très variable 

mais sa trace sur S 1 est toujours subhorizontale. Lorsque la schisto­

sité S1 est subverticale, le plan S2 est voisin de l'horizontale, 

tandis que lorsque S 1 est peut pen té, le plan S 2 est subverti cal. 

Autrement dit, sauf quelques exceptions locales, la schistosité S 
1 

est toujours crénulée quelque soit sa position initiale. Ceci pose un 

problème sur lequel j 'aurai à revenir dans la synthèse· régional.e. On 

peut dire déjà que tout se passe comme si ce raccourcissement termi­

nal avait systématiquement la direction Y de l'ellipsoïde de déforma­

tion finie (cf. 2ème partie I-2) correspondant à la schistosité 1. 
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CRENULATION II 

Zone sons 
crénulation 

Zone à 
crénu!ation 

0 10 20Km. 

Fig. 61 • Carte de répartition de la crénulation s2 se superposant à la schîstosité s1. 

L'Unité de Saint-Julien est également caractérisée par la 

présence .de petits chevauchements postérieurs à sl, grossièrement 

orientés E-W et à pendage sud faible (PP21, PP57). Ces chevauchements 

sont souvent subparallèles au plan de crénulatior. $2 et paraissent 

plus ou moins contemporains de cette dernière déformation. 

Au S de l'Unité de Saint-Julien, la "faille longitudinale 

Malestroit - Angers" semble être également un trait structural ma­

jeur de cette région. Cette faille supprime une partie du flanc sud 

de l'Unité de Saint-Julien mettant directement en contact le Silure­

dévonien avec l'Ordovicien moyen (Schistes d'Angers) du flanc nord 

de l'~~ticlinal de Lanvaux - Candé. C'est là son principal effet vi­

sible car sur le terrain elle n'est guère plus évidente que les autres 

failles parallèles aux structures. Cette limite sud par faille est par­

ticulièrement nette dans le secteur ouest où les couches à faibles 

pendages de la partie axiale de l'Unité de Saint-Julien, viennent bu­

ter contre les couches verticales ou renversées du flanc nord de 

l'Anticlinal de Lanvaux- Candé. Dans le secteur est, cette limite 

sud semble moins évidente et pourrait se résoudre en un faisceau de 
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failles directionnelles de moindre importance. La direction générale 

de cet accident est N 100-110 mais son pendage est plus difficile à 

préciser. Il doit être plutôt sud et assez proche de la verticale. Le 

rejet de l'accident Malestroit- Angers paraît composite : 

- d'une part, un coulissage subhorizontal dextre bien souligné 

dans la partie occidentale par les structures de cisaillement. 

dans le granite à deux micas de Lizio - Guehenno. Dans les for­

mations paléozoïques le fonctionnement de la faille entraîne le 

développement de petits plis, soit à axes subverticaux, soit à 

axes courbes se réorientant suivant la direction de cisaille-, 
ment (cf. travaux en cours de D. BERTHE). 

d'autre part, d'un effondrement du compartiment nord par rap­

port au compartiment sud, attesté par la présence du silure­

dévonien et par une discontinuité du métamorphisme épizonal de 

part et d'autre de la faille (LE CORRE, 1975). 

Il est difficile de dire si le rejet apparent actuel est 

la conséquence d'une seule phase de mouvement ou s'il s'agit de la 

résultante de plusieurs rejeux d'âges différents. Toutefois dans sa 

partie occidentale, la faille Malestroit -Angers cisaille, après re­

froidissement, des leucogranites dont l'âge radiométrique est voisin 

de 320 M.A. (VIDAL, 1976) et qui semblent sceller la fin de la phase 

majeure de plissement. Le mouvement éisaillant dextre serait donc tar-, 
dif dans 1' évolution tectonique hercynienne (COGNE, 1957). 

Par ailleurs, on retrouve dans l'Unité de Saint-Julien, le 

type de fracturation déjà décrit pour les autres unités, et en parti­

culier les décrochements dextres N 160 postérieurs semble-t-il à l'ac­

cident Malestroit - Angers. 

• L'Unité de Lanvaux- Candé (fig .. 47, fig. 63 et fig. 62, coupes 
1 à 7) 

Cette unité fait suite vers le S à l'Unité de Saint-Julien 

et comme celle-ci peut être suivie sur plus de 200 km de Baud à Angers. 
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La faille Malestroit - Angers en forme la limite nord, tandis qu'au 

s, le synclinorium de Redon lui fait suite. 

L'Unité de Lanvaux - Candé constitue une zone anticlinale 

comprenant . : 

- un axe orthogneissique : formé par les divers faciès plus ou moins 

déformés du granite de Lanvaux dont l'&ge radiométrique de mise en 

place correspond au Paléozoîque inférieur (VIDAL 1972). Cet axe qui 

affleure largement dans la partie occidentale disparaît en profon­

deur à partir de Bains/Oust, mais sa continuité vers l'E parait at­

testée par la gravimétrie (WEBER, 1967). Il réapparaît d'ailleurs 

à l'extrémité orientale près d'Angers où il est connu sous le nom 

d'orthogneiss de Saint-Clément-de-la-place (CHAURIS et LUCAS, 1964) 

et constitue le coeur de l'Anticlinal des Ponts-de-Gê (PENEAU, 1928; 

CAVET et al., 1970; BOUCHEZ et BLAISE, 1976). 

- une enveloppe sédimentaire interne : constituée probablement en 

partie par du Briovérien et en partie par la formation infrapaléozoi­

que mal datée des 11 Schistes et arkoses de Bains" (cf. II-1-2). 

' 

- une enveloppe sédimentaire externe : constituée par la Formation 

des Schistes d'Angers appartenant sans ambiguîté au Paléozoîque. 

L'axe de cette longue structure tend à s'enfoncer lente­

ment vers l'E de sorte que les terrains les plus anciens disparais­

sent progressivement pour ne réapparaître que près d'Angers assez 

brutalement à la faveur d'une faille probablement. 

Les relations structurales entre le noyau orthogneissique 

et ses enveloppes sédimentaires ne sont pas toujours très claires. 

Certes, localement, comme au N de Pleucadeuc (MAlS), j'ai pu obser­

ver des schistes cornés, probablement briovériens, attestant l'in­

fluence thermique du granite de Lanvaux surson encaissant/le plus 

ancien. Mais le plus souvent il n'existe pas de métamorphisme de 

contact et l'orthogneiss de Lanvaux semble plutôt être un horst li­

mité par failles. Ce type de relation structurale est bien repré­

senté entre Saint-Congard (MA4) et Bains/Oust. 
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Il est important de remarquer que le noyau granitique comme 

les enveloppes sédimentaires ont tous été affectés par des déforma­

tions hercyniennes du même type 

- développement d'une foliation E-W et d'une linéation d'étirement 

subhorizontale dans l'orthogneiss. 

- développement d'une schistosité (Sl) plan axial de la structure 

et d'une linéation d'étirement subhorizontale dans les siltites 

et les "arkoses". 

apparition dans les formations silteuses d'une crénulation (82) à 

trace subhorizontale identique à celle décrite dans l'Unité de 

Saint-Julien. 

Comme pour l'Unité de Saint-Julien, l'analyse microtec­

tonique montre que l'un des traits majeurs est la tendance au déver­

sement vers le N. Mais·ici aussi il convient de distinguer trois sec­

teurs (fig. 63) : 

• 

un secteur occidental correspondant approximativement à la région 

où affleure l'orthogneiss de Lanvaux. Dans ce secteur, la schisto­

sité (S 1 ) est subverticale, surtout sur le flanc nord, ou légère­

ment sud comme sur le flanc méridional. Le noyau orthogneissique 

présente une foliation à pendage légèrement sud. L'ensemble de la 

structure constitue dans ce secteur un anticlinal légèrement dé-

versé vers le N. 

-Un secteur central situé à l'E du précédent et que l'on peut pro­

longer jusqu'aux environs du Grand-Auverné. Dans ce secteur, la 

schistosité est toujours à pendage sud souvent assez faible et 

pouvant même passer à l'horizontale. La stratification est égale­

ment à pendage sud y compris sur le flanc nord. Il s'agit donc 

bien d'une grande structure renversée avec un flanc nord inverse. 

Un bel exemple de série renversée peut être observé au S de Renac 

(PP11) sur la RN 177 : en allant duS vers le N, on peut y observer 

les "Schistes et arkoses de Bains" à pendage sud reposant sur les 

"Schistes d'Angers" normalement situés stratigraphiquement au­

dessus. Quant au flanc normal sud, son pendage relativement faible 

est marqué cartographiquement par une large courbure affectant uni­

quement ce secteur central. 
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-Un secteur oriental situé encore plus à l'E et se prolongeant jus­

qu'aux environs d'Angers où réapparaît le noyau orthogneissique. 

Dans ce secteur, la structure tend de nouveau à se redresser 

(fig. 63},situation qui semble se prolonger jusqu'à Angers puisque 

l'Anticlinal des Ponts-de--cé parait tout au plus légèrement déver­

sé vers le N (BOUCHEZ et BLAISE, 1976}. 

L'ensemble de l'Unité Lanvaux - Candé - Ponts-de-cé appa­

ra!t ainsi comme un vaste anticlinal dont seule la partie médiane 

est nettement renversée vers le N, tandis qu'aux extrêmités orien­

tale et occidentale, là où affleure le noyau orthogneissique, la 

structure n'est que légèrement déversée. 

Il faut signaler aussi que la structure anticlinale peut 

présenter des replis locaux faisant réapparaître les "Schistes d'An­

gers" dans des synclinaux pincés au milieu des "Schistes et arkoses 

de Bains" comme à Saint-Marie-de-Redon ou au N d'Issé. 

Comme le montrent les stéréogrammes (fig. 63) la schisto­

sité principale (Sl) forme un éventail assez ouvert tout en gardant 

un pendage sud. Cette observation trouve son explica.tion naturelle­

ment dans le déversement général de la structure mais aussi dans 

l'adaptation de la schistosité au noyau orthogneissique ayant joué 

le rôle d'un objet plus résistant. Cette adaptation de la schisto­

sité à l'interface couverture-noyau a également pu être exagérée 

par la tendance de l'orthogneiss à remonter pendant le plissement. 

QUant à la tectonique cassante, elle est dans toute cette 

région comparable à ce qui a déjà été décrit plus au N. 

l II- 2- 3ISYNTHESE GEOMETRIQUE ET CHRONOLOGIQUE 

A partir de l'ensemble des données précédentes, il est 

possible de proposer une première synthèse de la structure du Syn­

clinorium de la Vilaine. Cependant, on ne trouvera ici qu'une 
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approche essentiellement géométrique n'intégrant pas les données 

quantitatives sur la schistosité, la déformation finie, les textu­

res, le métamorphisme ••• qui seront exposées dans la 2ème partie 

de ce mémoire. Ce n'est donc qu'à la fin de cette étude qu'il sera 

possible de proposer un modèle géodynamique d'ensemble, mais déjà, 

une chronologie relative des événements structuraux peut être pré­

sentée. 

1 La phase ma;jeure de plissement synschiste}E!_ 

Après les déformations cadomiennes ayant affecté la série 

briovérienne, la transgression paléozoïque recouvre progressivement 

la Bretagne centrale (cf. II-1). Cette discordance généralisée du 

Paléozoïque sur le Briovérien doit être considérée comme une donnée 

structurale caractéristique de la région. Cependant, comme nous 

l'avons vu (cf. I-2), le Briovérien a été intimement intégré avec le 

Paléozoïque dans les déformations hercyniennes et n'est pas un socle 

au sens strict. Ainsi, du point de vue structural, la discordance 

initiale entre les deux systèmes doit être considérée comme une dis­

continuité lithologique au même titre que les discontinuités intra­

paléozoïques. 

L'histoire hercynienne semble débuter par la phase de plis·· 

sement synschisteux que l'on observe partout dans le Paléozoïque. 

Cette première étape de la déformation constitue l'événement le plus 

important par la généralité de ses effets. C'est elle qui a imprimé 

à la région l'essentiel de ses caractères structuraux actuellement 

visibles, en particulier un plissement orienté N 100 en moyenne. 

Au cours de cette phase principale de plissement, chacune 

des formations lithologiques paléozoïques a eu un comportement spé­

cifique. Ainsi le Grès armoricain, épais et compétent, s'est pl,issé 

par glissement couches sur couches en plis droits isopaques de grande 

longueur d'onde et de forme parfois coffrée, en particulier dans le 

secteur nord. Au contraire, les formations silteuses (Formation de 
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Pont-Réan, Schistes d'Angers et de Riadan ••. ) se sont déformées par 

aplatissement avec surépaississement des charnières en liaison avec 

le développement de la schistosité régionale. La Formation gréseuse 

du Chatellier, peu épaisse, s'est replissée de manière disharmonique 

par rapport au Grès armoricain avec des longueurs d'onde beaucoup 

plus courtes (fig. 64). Ces plis, souvent en relais, s'amortissent 

assez rapidement en donnant de nombreuses fermetures périclinales. 

Mais ces caractères géométriques du plissement évoluent 

géographiquement de manière sensible. Ainsi, les plis droits du sec­

teur septentrional SJnt remp~acés au s par des plis qui tendent à se 

déverser vers le N. Par ailleurs, l'amplitude moyenne des plis aug­

mente duN vers le Set de l'W vers l'E. Ceci peut être illustré par 

l'évolution du raccourcissement régional sur des coupes sériées 

(fig. 62). Ce raccourcissement, évalué sur le Grès armoricain, fait 

abstraction des plis de détail et suppose un plissement sans varia­

tion d'épaisseur, de sorte qu'il s'agit naturellement d'une valeur 

minimale. Enfin, dans le secteur nord, la direction de plissement 

forme un arc en passant deN 95 à l'W à N 110 à l'E. Dans les, par 
1 

contre, on observe U."le grande régularité directionnelle matérialtsée 

par l'axe Lanvaux- Candé - Pont-de-Cé qui garde sur près de 200 km 

une orientation voisine de N 100. 

Il faut aussi rappeler que cette première phase de défor­

mation est caractérisée par l'existence, dans toutesles formations 

silteuses, d'une schistosité régionale (S 1 ), statistiquement de plan 

axial pour les plis mais dont l'intensité peut varier d'une localité 

à l'autre (cf. 2ème partie). La linéation d'intersection schistosité 

stratification (L80181 ) et la linéation d'étirement (Le) sont tou­

jours voisines de l'horizontale et subparallèles aux axes des méga­

plis. 



140 

2 La phase de crénuZation et les chevauchements sud-nord 

Après le plissement et la schistification généralisée (S 1 ) 

se manifeste une deuxième étape de déformation dont l'effet le plus 

évident est l'apparition d'une schistosité de crénulation (S2) uni­

quement développée dans le domaine le plus méridional (Saint-Julien, 

Lanvaux). Il s'agit d'une prolongation du raccourcissement N-S dans 

des conditions thermiques plus basses, postérieurement au paroxysme 

synschisteux initial mais probablement en continuité avec celui-ci. 

L'orientation de cette deuxième étape de la déformation est très 

proche de la précédente, les axes des microplis de crénulation étant 

toujours subparallèles aux mégastructures I. Des plis métriques à 

dé camé triques 1 de faible ampli tude 1 déversés vers le N ainsi que de 

petits chevauchements du s vers le N sont associés à cette crénula­

tion. 

Le caractère le plus remarquable de cette déformation est 

que le raccourcissement subhorizontal N-S puisse également s'accom­

pagner localement d'un raccourcissement subvertical puisque la cré­

nulation peut déformer la schistosité S1 quel que soit le pendage 

de celle-ci. 

3 ·La gra:n.de f.aiUe Malestroit - Angers 

L'apparition et le fonctionnement de cette structure cor­

respond également à un événement important de l'histoire régionale. 

Du point de vue géométrique, ses effets principaux sont, d'une part 

de mettre en contact anormal l'Unité de Saint-Julien avec l'Anticli-

nal de Lanvaux et d'autre part de cisailler la partie sud des leuco­

granites du secteur ouest (massif de Lizio). Cette faille se prolonge 

vers l'W jusqu'à la Pointe du Raz et constitue la branche nord de 
1 

la Zone broyée sud-armoricaine (COGNE, 1957). Contrairement à la 

Zone broyée sud-armoricaine proprement dite (branche sud) qui a une 

forme très arquée (fig. 1) 1 l'orientation de la faille Malestroit­

Angers est très constante (N 100-110) sur plus de 250 km et reste 

toujours parallèle à la direction générale du plissement. 
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A quel moment, cette faille apparaît-elle et quelles sont 

ses relations avec les deux étapes de la déformation évoquées précé­

demment ? 

Nous avons déjà vu que le mouvement cisaillant dextre 

était postérieur à la fin de la mise en place des leucogranites qui 

elle-même post-date la phase paroxysmale de plissement synschisteux. 

Par ailleurs, aucune relation évidente ne semble également exister 

entre la faille Malestroit - Angers et la crénulation II. Celle-ci 

n'est pas limitée à la proximité immédiate de la faille mais se 

développe largement. vers le N jusque dans le Briovérien et vers le 

s au-delà du flanc méridional de l'Anticlinal de Lanvaux - Candé 

(fig. 61). On ne voit d'aille1.1rs pas très bien comment un coulis­

sage dextre pourrait induire une crénulation dont la trace reste 

toujours subhorizontale. 

En d'autres termes, les effets visibles de la faille 

Malestroit -Angers, expression superficielle de la branche nord 

du cisaillement sud-armoricain apparaissent comme un phénomène ter­

minal dans l'évolution tectonique de cette région. 

4 Les déformations cassantes taPdives 

Ces déformations s'échelonnent en plusieurs phases, depuis 

l'époque fini-hercynienne jusqu'au Tertiaire, en de multiples rejeux 

ayant abouti à la structure mosaïque actuelle qui se superpose à la 

tectonique appalachienne initiale. Dans les effets de ces diverses 

phases, on peut distinguer les grandes familles de failles régiona­

les et les structures mineures telles que microfailles, lithoclases 

diverses, kink-bands, crénulations locales, etc ••• 

Parmi les familles de failles les plus fréquentes 1 il 

convient de citer : 

les failles subverticales méridiennes (N à N 20) à rejet essentiel­

lement vertical et délimitant de petits grabens. 
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- les failles N 150-160 jouant surtout en décrochements dextres. 

les failles de direction voisine de celle du. plissement (N 80 à 

N 120) appartenant à plusieurs familles non cogénétiques. Cer­

taines subverticales ont joué en décrochements horizontaux tandis 

que d'autres sont associées à des rejets verticaux. D'autres enfin 

à pendage sud sont des failles inverses liées à une compression 

N-S. 

- les failles de direction N 50-70 à rejet essentiellement vertical 

mais très peu apparentes sur le terrain. 

Des structures mineures sont parfois associées à ces frac­

tures. C'est le cas des schistosités de crénulation très localisées 

que l'on observe parfois à proximité des failles. C'est également le 

cas de certaines familles de kink-bands. 

Mais parmi l'ensemble des structures mineures, c'est pro­

bablement la famille de kink-bands verticaux subméridiens et senes­

tres qui semble devoir être soulignée à cause de la généralité sur 

l'ensemble du territoire étudié, où elle déforme systématiquement la 

schistosité I et la crénulation II. 

Pour conclure sur cette première approche on peut dire 

que l'essentiel des déformations décrites s'inscrit dans le cadre 

de l'orogenèse hercynienne mais que certains réajustements se sont 

prclongés jusqu'à une époque très récente. 

Fig. 64 - La disharmonie relative 
de plissement entre le 
Grès armoricain (GA) et 
le Grès du Chatellier 
(en noir). 
SA : Schistes d'Angers. 
SR : Schistes de Riadan. 
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Dans la première partie de ce mémoire, j'ai essayé de dres­

ser le cadre géologique d'ensemble de la région étudiée et nous avons 

vu que l'un des caractères essentiels était l'existence, dans le Brio­

vérien comme dans le Paléozoïque, d'une schistosité contemporaine de 

la phase de plissement hercynienne majeure. 

Dans cette deuxième partie, je tenterai de focaliser 

l'intérêt sur les problèmes de la schistogenèse en Bretagne centrale, 

en rassemblant toutes les données relatives à la schistosité et aux 

facteurs ou mécanismes ayant pu contrôler son développement. Cependant, 

avant d'exposer les résultats de cette étude, et pour tenter de com­

prendre et de bien poser les problèmes relatifs à la schistosité, il 

n'est probablement pas inutile de montrer, à travers l'abondante lit­

térature publiée depuis le début du siècle dernier, comment les idées 

ont pu évoluer. C'est en effet, dans l'histoire des sciences, un exem­

ple assez typique de régression pouvant apparaître à la suite d'erreurs 

ou de modes retransmises d'année en année. Nous verrons comme le sou­

ligne A. SIDDANS (1972), que les résultats les plus importants étaient 

déjà acquis au moment où A. HARKER (1886) synthétisait les idées ad­

mises à son époque. Mais il a fallu ensuite, après bien des avatars, 

attendre plus d'un demi-siècle pour revenir à des conceptions plus 

claires sinon définitives. 

Cette évolution des idées sur la schistosité a été étroi­

tement associée au développement de certains concepts modernes sur la 

déformation des roches. La plupart de ceux~ci nous sont devenus fami­

liers, en particulier depuis la publication de l'ouvrage de synthèse 

de J. RAMSAY (1967). Je crois cependant qu'un rappel de ces notions 

devrait faciliter la compréhension de la suite de l'exposé et permet­

tre de mieux situer ma propre conception des problèmes de la schiste­

genèse. 





INTRODUCTION AU PROBLEME 
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I - 1 LES CONCEPTS FONDAMENTAUX SUR LA DEFORMATION 

1 I - 1 - 1 .j GE:NERALITES 

o Notion de contrainte 

Lorsqu'un solide est soumis à des forces, il peut se dé­

former suivant une loi qui dépend de ses propriétés rhéologiques. 

Celles-ci définissent le comportement mécanique de la matière, et en 

particulier les relations entre les déformations et les contraintes. 

Si dF est la résultante des forces appliquées en un point 

sur un petit élément de surface (ou facette) dS, la contrainte au 

point considéré est la limite de ~~ lorsque dS tend vers zéro. La con­

trainte a ainsi les dime~sions d'une pression. 

t 

0 1 1 

-Ga .... l : 
1 G1-v2 1 
, __ 2 __ 1 

1 1 ,...,... _____ (/1------

Fig, 65 - Résolution graphique des contraintes par le cercle 
de Mohr. Dans le plan (01- Oj une facette 
dont la position est définie par l'anglea, sera 
représentée par le point P. 

D'après RAMSAY 1967 

Fig. 66 - Position des plans de cission maxi­
male par rapport aux axes princi­
paux de l' ellipsoitle des contraintes. 
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La contrainte en un point peut être décomposée par rapport 

à dS en une composante normale cr (normal stress) et une composante 

tangentielle ou cission T (shearing stress). 

C'est uniquement le vecteur contrainte en un point pour 

une orientation donnée d'une facette qui a été défini. Mais si nous 

voulons décrire l'état de contrainte en un point, il faut examiner 

l'ensemble des positions que peut prendre dS autour du point. On peut 

montrer que cet état de contrainte, c '.est::.à-dire 1a relation liant 

le vecteur contrainte à l'orientation de l'élément de surface, est 

un tenseur symétrique de rang deux. 

on peut alors exploiter les propriétés générales des ten­

seurs et montrer qu'il existe trois directions orthogonales de l'élé­

ment de surface dS pour lesquelles la cission T est nulle. Les direc­

tions correspondantes des composantes normales, sont alors dites 

contraintes principales (cri > cr2 > cr3). Ces contraintes principales 

sont les axes de l'ellipsoïde représentatif du tenseur des contrain­

tes. Lorsque l'on connaît l'ellipsoïde des contraintes, il est possi­

ble de calculer cr et T pour n'importe quelle direction de l'espace. 

Ce problème peut être résolu graphiquement par la méthode 

du cercle de Mohr (fig. 65). Sur cette figure, on retrouve la valeur 

nulle de T pour les surfaces normales aux directions principales, 

c'est à dire quand a= 0 ou rr. On y voit aussi que dans un espace bi­

dimensionnel T passe par un maximum cr1 ; cr2 pour une orientation fai­

sant un angle de 45° avec cr1 et cr2• Dans un espace à trois dimensions 

la cission maximale (cr1 ; cr3-: maximum shear stress) se produit pour 

deux orientations conjuguées parallèles à cr2 et faisant 45° avec cr1 

et cr 3 (fig. 66). 

Enfin, dans un état de contrainte (crl, 02, cr3), il est tou­

jours possible de considérer une partie hydrostatique cr (pression de 

confinement) dont la surface représentative est une sphère et une 
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partie deviateur a' (deviatoric stress) représentée par un ellipsoïde 

dont les axes sont : 

cri = cr1 - a 
1 

où 
a1 + a2 + a3 a2 = <12 - a a= 

• 3 
<13 = ag - a 

C'est le déviateur des contraintes qui est responsable 

des déformations, indépendantes des changements de volume. On voit 

également qu'une augmentation de ~ne fait pas varier T maximum puis­

que ceci revient à déplacer l'ensemble des cercles de Mohr sur l'axe 

des a (fig. 65). 

• Déplacement et déformation 

Lors des processus tectoniques, un volume donné de roche 

peut subir deux types de transformations liées aux contraintes 

- un déplacement rigide (translation + rotation solide) 

assimilable à une translation d'ensemble-, 

un changement des positions relatives des particules 

constituant le volume. 

C'est cette dernière transformation qui l'on entend par déformation 

(strain). 

Les deux effets peuvent être d'importance relative très 

variable. Ainsi, un charriage sur une très grande distance peut se 

faire sans déformation intime notable des roches. Réciproquement, 

dans certaines régions plissées, la déformation peut atteindre une 

valeur élevée tandis que le déplacement reste faible. 

Pour chaque point, il est possible de décrire ces trans­

formations par un 11vecteur transport11 (fig. 67). On voit immédiate­

ment que ce déplacement absolu est différent pour chaque point. Il 

en découle que la notion de "direction de transport tectonique" (di­

rection "a") ainsi définie par l'école de B. SANDER est difficilement 

utilisable. 
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1 .·:.:.:::.::.-·.. _DEPLACEMENT RELATIF 
•• • 1 · __ _ _______ (DEFORMATION) 

'TRANSLATION 

DEPLACEMENT ABSOLU 

Fig. 67 - Translation et déformation. 

La défo~ation ou déplacement relatif a pour propriété 

fondamentale que des points initialement voisins doivent le rester 

au cours de la transformation. Autrement dit, on applique ici les 

principes de la méoanique des milieux oontinus (RAMSAY, 1967, 1976, 

MEANS, 1976}. En géologie, les failles, les discontinuités, les ap­

ports ou départs de matière ••• peuvent limiter l'application de 

ces principes (fig. 68). 

lmm 
(a) .....___. 

D'après RAMSAY, 1976. 

Fig. 68 - Exemple illustrant les limites du principe de la mécanique des milieux continus 
en géologie. a) état initial, b) état déformé. 
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e Déformation homogène et non homogène 

Dans le cas général d'une déformation, les droites se 

transforment en courbes et les parallèles ne le restent pas : la dé­

formation est dite non homogène. Par contre la déformation homogène 

correspond au cas particulier où les droites restent rectilignes et 

où le parallélisme est conservé (fig. 69). Pour ce dernier cas, les 

paramètres géométriques de la déformation resteront constants dans 

une direction donnée. 

Etat non 
déformé 

Déformation 
homogène 

Déformation 
non homogène D'après RAMSAY. 1967. 

Fig. 69 - Déformations homogène et non homogène. 

Les problèmes relatifs à la déformation non homogène sont 

mathématiquement très complexes, mais il est toujours possible, pour 

simplifier, de considérer la déformation comme homogène dans un volume 

assez restreint. C'est alors une question d'échelle. 

• Le probtème de Z 'éaheZZe 

Pour simplifier l'analyse on se limite généralement à l'é­

tude de domaines de déformation homogène, c'est à dire de volumes de 

roche à l'échelle desquels la déformation peut être considérée comme 

homogène (TALBOT 1970). Ce principe, d'apparence simpliste, n'est pas 

toujours aussi évident à appliquer car les hétérogénéités sont multi­

ples et leur ordre de grandeur variable. Ainsi, un multicouche, hétéro­

gène dans un volume réduit, peut être considéré comme homogène à une 

échelle supérieure englobant un volume plus grand (PATERSON et WEISS, 

1961) • 
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Par ailleurs, dans certains types de déformation (cisail­

lement simple par exemple), les résultats obtenus pour une échelle 

d'observation donnée (fig. 70) ne sont pas extrapolables à une autre 

échelle inférieure ou supérieure au domaine considéré (SCHWERDTNER, 

1973) • 

·~ ;~2 ]f?]\ 

i WJit 

Fig. 70 • Exemple de cisaillement simple montrant que la forme et l'orientation des 
ellipses de déformation obtenues dépendent de l'échelle d'observation. 

• Paramètres géométrip~es utilisés 2ou~ déarire la déformation 
(RAMSAY, 1967, MEANS, 1976). 

Dans une déformation, on observe des changements de lon­

gueur des droites (longitudinal strain) et des changements angulaires 

(shear strain). Ceci permet de définir (fig. 71 et 72) : 

- l'extension ou dilatation linéaire (e) comme le change­

ment de longueur de l'unité d'origine (lo) : 

11 - lo olo e = = --
lo lo 

- l'élongation quadratique (À) comme le carré de la lon­

gueur d'une ligne originellement unitaire (1 0 ) 
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- la déformation loga:rithmique (t.:) comme la somme d'une 

série de petits incréments de l'extension progressive 

~11 ôl 
E.:=t. --lo 1 

si Ôl est un incrément infiniment petit 

e == fl1 ôl == 11 lo 1 log T2 = log (1 + e). 

- la déformation angulaire ou distorsion (y) comme la tan­

gente de l'angle de cisaillement$ 

y = tg 1/! 

- la dilatation ou déformation volumique (6) comme le rap­

port du changement de volume sur le volume initial : 

6 = V1 - Vo 
Vo 

12 

L· 
-e,- • 

• 

Fig. 71 --Déformation longitudinale (!,-+ 11) et déformation angulaire (!,/;) • 

..... 

8 

Fig. 72 - Cercle initial et ellipse de déformation. 
A : déformation non rotationnelle, B : déformation rotationnelle. 
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li - 1 - 2.f NOTION D'ETAT DE DEFORMATION (state of strain) 

o EZZipsoide de déformation 

En appliquant une .loi de transformation correspondant à 

une déformation homogène, il est facile de montrer que, dans l'espace 

bi-dimensionnel, un cercle se ~ransforme en une ellipse et une seule. 

Si le cercle initial est de rayon unité, on obtient ainsi 

l'ellipse de déformation dont les axes sont les directions principa­

les de déformation. Ces axes principaux ont pour demi-longueur 

(1 + el) = I'J:ï et (1 + e2) = ../\2 où e1 et ez sont les extensions ma­

ximale et minimale (fig. 72). 

On peut également montrer que ces deux directions princi­

pales correspondent à deux diamètres perpendicuZaires du aeraZ.e ·ini-­

tial et qui sont restés perpendiauZaires après déformation. Dans le 

cas général, ces deux directions privilégiées peuvent avoir tourné 

ensemble pendant la déformation : celle-ci est alors dite déforma­

tion rotationnelle (fig. 72B). Dans le cas particulier où les direc­

tions principales n'ont pas tourné la déformation est non rotation­

neUe (fig. 72A). 

Il est possible de généraliser ces notions à l'espace 

tridimensionnel et de définir l'eZZipsoide de déformation dérivé 

d'une sphère de rayon unité (THOMSON et TAIT, 1879, HARKER, 1886). 

Les trois directions principales de déformation sont représentées 

par les axes de l'ellipsoïde dont les demi-longueurs sont x= /rï, 
y= /r2, z = lr;.cet ellipsoïde permet de définir l'état de défor­

mation en un point et la connaissance de À1, Àz, À3 est suffisante 

pour calculer l'extension et la distorsion dans chaque direction de 

l'espace. Ce.problâmepeut également être résolu graphiquement par 

la méthode des cercles de Mohr comme pour les contraintes. 
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• Tenseur de déformation 

L'ellipsoïde est une quadrique représentative du tenseur 

de déformation de CAUCHY et on peut montrer que celui-ci est non 

symétrique.·rl comprend une partie symétrique représentée par l'el­

lipsoïde défini par ses axes et leurs cosinus directeurs dans le 

systême de référence. La dissymétrie est introduite par la rotation 

des axes principaux par rapport à leur direction dans la sphêre ini­

tiale. Dans une déformation non rotationnelle, le tenseur est natu­

rellement symétrique. En d'autres termes, toute déformation rotation­

nelle peut être décomposée en une déformation non rotationnelle et 

une rotation des axes principaux de l'ellipsoïde. 

Il faut remarquer que toute déformation parait symétrique, 

c'est-à-dire non rotationnelle, si l'on ne constate que l'état final 

représenté par l'ellipsoïde. Généralement, comme on ignore l'état 

initiaZ, 'la composante rotationnelle ne pourra être définie sauf si 

l'on connaît les gradients de déformation. dont on déduira,. par le 

calcul, les gradients de rotation (COBBOLD, 1977). En géologie, c'est 

rarement le cas, et il faut se contenter le plus souvent de l'ellip­

soïde uniquement, mais l~ caractêre rotationnel peut parfois être mis 

en évidence par des critêres microstructuraux (cf. I-1-3). 

• Directions de déformation ZongitudinaZe nuZZe (DLN) 

Dans le cas d'une déformation à volume constant, on peut 

imaginer que la sphêre initiale et l'ellipsoïde se recoupent. Pour 

toutes les directions correspondant à cette intersection, la défor­

mation longitudinale est nulle (À= 1) et l'ensemble de ces directions 

de DLN constitue une surface de forme variable selon le type de l'el­

lipsoïde (fig. 73 et 74, RM1SAY 1967). Cette surface de DLN sépare 

les champs pour lesquels la déformation est soit un allongement, .$oit 

un raccourcissement. Dans le champ d'aZZongement centré autour de 

l'axe X de l'ellipsoïde on trouve toutes les lignes dont la déforma­

tion est un allongement, tandis que dans le champ de raccourcissement 
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centré autour de Z on trouve toutes les lignes ayant subi un raccour-

cissement. 

ellipsoïde de déformation 

SDLN 

Champ de raccourcissement 

D'après RAMSAY, 1967. Champ d'allongement 

Fig. 73 - Sphère initiale, ellipsoU:Ie de déformation et surface de déformation longitudinale 
nulle (SDLN). 

Tout plan qui recoupe un ellipsoïde en passant par son 

centre détermine une ellipse de seotion. Pour chaque ellipsoïde, il 

existe deux types d'ellipses de section suivant que la surface de 

DLN est recoupée ou non. Selon le type d'ellipsoïde (fig. 74), les 

ellipses de section porteront, suivant leur orientation, soit des 

lignes uniquement allongées, soit des lignes uniquement raccourcies, 

soit des lignes allongées et des lignes raccourcies. 

• Classitication des ellipsotdes de déformFtio,r 

Une telle classification permet de caractériser la défor­

mation d'une manière pratique. Diverses méthodes sont possibles, gé­

néralement basées sur les rapports de longueurs des axes principaux 

X > Y > Z. La plus courante en géologie structurale est celle de 

D. FLINN (1962) 1 où l'on porte sur un diagramme a= X/Y en fonction 

de b = Y/Z (fig. 74). Chaque point définit un ellipsoïde et le point 

de coordonnées (1,1) correspond à la sphère initiale. Le paramètre 

de forme utilisable est la pente k de la droite- joignant un point>. à. 

l'origine ( 1, 1) • Il pe:::met de différencier diverses familles d' ellip­

soïdes (fig. 74) 

pour les autres types de représentation des ellipsoïdes de défor­
mation, voir T. HSU (1966) 1 W. OWENS (1974), SPRY (1969). 
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galette idéale (K = 0) } aplati (0 < K < 1) 
zone de l'aplatissement 

intermédiaire (K = 1) } déformation plane (Az = y = 1) 

étiré (1 < K < co) } cigare idéal (K = co) zone de l'étirement ou de la 
constriction. 

x 

Constriction 

1 < K < co 

K 1 

Aplatissement 

0 < K < 1 

K "" 0 
y 
-D'après RAMSAY, 1967. z 

Fig. 74 - Les cinq types d'ellipsoitles de déformation et les surfaces de déformation 
longitudinale nulle. 
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• Intensité de la déformation 

Pour caractériser non plus la forme mais la quantité de 

déformation représentée par un ellipsoïde, plusieurs paramètres peu­

vent être utilisés : 

- paramètre N : sur le diagramme a/b (fig. 74), la déformation sera 

d'autant plus importante que le point représentatif de l'ellipsoïde 

sera à une distance plus grande de l'origine qui s'exprimera par 

N = /(a- 1) 2 + (b- 1)~ 

~ paramètre r (WATTERSON 1968) r = a + b - 1 

- unatural octaedral unit shear" (NADA!, 1963) 

Yo = 2/3 /(sl - E:z) 2 + (E:z - €:3) 2 + (e;3 - EiF 
ce paramètre est indépendant des changements de volume. 

• ~ particuliers de déformation 

On fait souvent référence à deux cas particuliers de dé­

formation correspondant à des lois de transformation simples 

- L'aplatissement pur (pure shear) : la définition de TRUESDELL et 

TOUPIN (1960) correspond simplement à une déformation homogène non 

rotationnelleàvolume constant (fig. 72A). Cependant, en géologie, 

on considère généralement qu'il s'agit, en outre, d'une déformation 

telle que l'axe intermédiaire soit invariable (déformation plane, 

Y = rayon de la sphère initiale, K = 1), de sorte que le raccour­

cissement suivant Z est entièrement compensé par l'étirement sur X 

(RAMSAY 1967) • 

- Le cisaillement simple (simple shear) : c'est également une défor­

mation à volume cons~ant dans laquelle l'axe intermédiaire reste 

inchangé. Mais ici la déformation est rotationnelle et s'accompagne 

d'un déplacement de toutes les particules parallèlement à une di­

rection unique qui est la direction de cisaillement (fig. 71 et 72B). 

L'axe X de l'ellipsoïde est oblique sur la direction de cisaillement 

et contrairement au cas précédent, il tourne pendant la déformation 

de manière à se rapprocher de la direction de cisaillement. 
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ji - 1 - 3.j DEFORMATION PROGRESSIVE 

e Déformation finie et déformation infinitésimale 

Une déformation importante n'est jamais instantanée, mais 

se produit par une suite de déformations élémentaires ou déformations 

infinitésimales (inoremental strain). Par opposition, une déformation 

finie (finite or cumulative strain) est l'intégration de toutes les 

petites déformations élémentaires qui se succèdent dans le temps au 

cours de la déformation progressive (fig. 75). 

0 
to 

0 

Fig, 7 5 - Déformation rotationnelle progressive, t 0 , t 1 , t 2 , t 3, par incréments 
successifs 11J - t 1, t 1 - t2 , t 2 - 1$. 

Chaque petite augmentation ou incrément de la déformation 

pourra être représentée par un ellipsotde de déformation infinitési­

maZ.e. 

En géologie, c'est généralement la somme des incréments 

que l'on peut analyser et qui sera caractérisée par l'ellipsotde de 

déformation homogène finie (finite homogeneous strain). 

Ce concept de la déformation progressive permet de voir 

facilement que dans le cas général d'une déformation rotationnelle, 

les axes des ellipsoïdes infinitésimaux et finis ne sont pas paral­

lèles (fig. 75). Par contre, dans le cas d'une déformation non 



Ellipse finie 

tigne de DL 
finie nulle 

.. _tigne de DL 
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· ·· infinitésimale nulle 

Ellipse infinitésimale 

Fig. 76 ~ Relations entre les ellipses de 
déformation finie et infinité-
simale dans le cas d'une dé­
formation non rotationnelle. 

rotationnelle, les axes restent 

constants en direction. Par ail-

leurs dans l'ellipsoïde fini et 

dans l'ellipsoïde infinitésimal, 

les directions de DLN et donc 

les zones d'allongement et de 

raccourcissement ne sont pas con­

fondues (fig. 76 et 77). Ceci a 

des conséquences importantes sur 

la compréhension de l'histoire 

d'une déformation car une direc­

tion donnée peut avoir subi un 

raccourcissement à un certain stade puis un étirement lors d'un stade 

ultérieur œ la même déformation (fig. 78). 

Déformation finie 

2 

.· .•. 

·.~:/;;/i:is~:::!,f.})//;RLi\, 

4 

1 
\ 

Déformation infinitésimale 

Champ 1 : les lignes précédem­
ment étirées sont maintenant 
raccourcies. 

Champ 2 : les lignes précédem­
ment étirées sont encore étirées. 

Champ 3 : les lignes précédem­
ment raccourcies sont maintenant 
étirées. 

Champ 4 : les lignes précédem­
ment raccourcies sont à nouveau 
raccourcies. 

D :a près RAMSAY, 196,7. 

Fig. 77 e Relations entre les ellipses de déformation finie et infinitésimales dans le 
cas d'une déformation rotationelle. En grisé : champ d'allongement in fi~ 
nitésimal. En hachuré : champ d'allongement fini. 
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D'après RAMSAY 1967 

Fig. 78 - Déformation progressive non rotationnelle de droites d'orientation 
initiale différente. 

X/Y c 
' 

A 

--- 8 -· 
1 

1 vz 
Fig. 79 - Exemples de "trajectoire de déformation" (strain path). 

A Déformation en aplatissement avec K constant (K = 0, 38) 
B Déformation constrictive évoluant ensuite vers l'aplatissement. 
C Déformation en aplatissement évoluant vers la constriction. 
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e Notion de trajectoire de déformation (strain path) 

Pour décrire complètement l'histoire de la déformation, 

il faudrait pouvoir représenter les différents états successifs. 

Ceci peut se traduire par une suite d'ellipsoïdes de déformation 

finie représentant toutes les formes intermédiaires entre la sphère 

initiale et l'ellipsoïde final (fig. 75~ FLINN 1962). La trajec,.., 

toire de déformation (strain path) est aussi le lieu géométrique 

des points représentant cette suite d'ellipsoïdes intermédiaires sur 

un diagramme a/b (fig. 79). Il est possible de montrer qu'il n'y a 

pas de relations simples entre la déformation infinitésimale et la 

déformation finie de sorte que dans lê cas général la trajectoire 

de déformation n'est pas une droite (RAMSAY 1967). Cette trajectoire 

dépend du comportement rhéologique à chaque instant, du type de con­

traintes, de la vitesse de déformation, de l'existence d'une compo­

sante rotationnelle ••. Pour avoir une trajectoire rectiligne, il 

faudrait,non seulement une situation non rotationnelle avec un ellip­

soïde incrémental de même forme et un comportement rhéologique inva­

riable,mais de plus se trouver dans l'un des trois cas particuliers 

de la déformation plane (K = 1), de l'aplatissement idéal (K = 0) 

ou de l'étirement idéal (K = oo). 

Ainsi,généralement1 une déformation ne se fait pas à K 

constant et peut être caractérisée par un ellipsoïde fini apparte­

nant à. la zone de l'aplatissement (K < 1) bien que certains stades 

intermédiaires aient pu appartenir au domaine de la constriction 

(K > 1). sauf cas particuliers (RAMSAY et GRAHAM, 1970, ELLIOT, 1972, 

DURNEY et RAMSAY, 1973) on est relativement désarmé sur le plan mé­

thodologique pour reconstruire la trajectoire de déformation bien 

que ce soit une question fondamentale. 

La trajectoire de déformation sur le diagramme de FLINN 

(strain path) ne traduit pas l'évolution du caractère rotationnel 

ou non de la déformation progressive (deformation path} mais simple­

ment les changements de forme de l'ellipsoïde. Pour traduire ce 
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caractère, également très important, on dira que l'histoire de la 

déformation est coaxiale ou non coaxiale dans un volume donné (voir 

HSU, 1966, ELLIOTT, 1972, HOBBS et al., 1976). Dans certains cas, 

grâce à l'existence de "pressure shadows" sigmoïdes ou d'objets ayant 

tourné, on pourra démontrer le caractère rotationnel de la déforma­

tion (CHOUKROUNE 1973, DURNEY et RAMSAY 1973). Certaines caractéris­

tiques de la "fabrique" du quartz ont également permis d'obtenir des 

informations du même type (voir ETCHECOPAR, 1974, BOUCHEZ, 1977, par 

exemple). 

Ir - 1 - 4.j PROBLEMES LIEs AUX CHANGEMENTS DE voLUME 

Dans la plupart des problèmes pratiques, on est générale­

ment conduit à faire l'hypothèse d'une déformation à volume constant. 

En fait cette hypothèse n'est pas toujours justifiée et M.C. SORBY 

(1853, 1908) s'était déjà préoccupé de cette question au sujet des 

ardoises. L'effet d'une variation de volume peut être négligé jusqu'à 

10 % environ, car l'erreur introduite sur le calcul de la sphère équi­

valente (fig. 80) reste faible. Au delà, il devient nécessaire d'en 

tenir compte si l'on veut calculer les valeurs exactes de X, Y et z. 

Champ du Elipsoide de déformation Elipsoiëe de deformation Sphère initiale 

A 8 c 

Fig. 80 - Déformation et changement de volume. 
A : Déformation isovolumique, 
B ; Déformation avec perte de volume modérée. Si on néglige ce changement 

de volume, les lignes de DLN (apparentes) sont en réalité dans le champ 
de raccourcissement vrai. 

C : Déformation avec perte de volume importante. Toutes les lignes sont dans 
le champ de raccourcissement vrai. 

On notera que la perte de volume n'affecte cependant pas la forme de l' ellipsoitle. 
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Le changement de volume seul n'affecte pas la forme de 

l'ellipsoïde de déformation car les rapports X/Y et Y/Z restent 

constants dans une telle transformation. Cependant, en cas de perte 

de volume, les zones d'aplatissement et de constriction, définies 

sur le diagramme a/b, perdent leur signification. Tout se passe 

alors comme si la ligne de séparation entre zone d'aplatissement et 

zone de constriction se déplaçait vers le .. droite (fig. 81) . Il en 

découle qu'une déformation peut se situer dans la zone de l'aplatis­

sement apparent et être en réalité dans la zone de la constriction 

vraie,si la perte de volume entraîne un raccourcissement sur Y 

(RAMSAY et WOOD, 1973). De la même manière, la notion de surface de 

déformation longitudinale nulle (DLN), définie à volume constant, 

perd ici sa valeur (RAMSAY 1975) et peut à la limite ne plus avoir 

de signification lorsque la sphère initiale et l'ellipsoïde ne se 

recoupent plus (fig. 80). 

trve constriction 
e1 ·ve 

rrve flatten.ng 
e3 •ve 

true constricr,on 
~, ·ve 

plane strain 
e,• o, A • -0·3 

(Ramsay et Wood, 1973) 

Fig. 81 .. L'influence de la perte de volume se manifeste par le déplacement vers la 
droite, de la limite entre l'aplatissement vrai et la constriction vraie. 

La compaction des roches sédimentaires est un cas parti­

culier {voir RAMSAY et WOOD, 1973, OWENS, 1974, SANDERSON, 1976a, 

1976b) car il s'agit en réalité de la combinaison d'une perte de vo­

lume et d'une déformation uniaxiale verticale. Si cette déformation 

de compaction est importante, elle pourra, en se combinant avec la 

déformation tectonique, introduire un changement de forme de l'ellip­

soïde global. 
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La détermination du changement de volume n'est pas un pro­

blème facile (voir WOOD, 1974, GRATIER, 1976). Dans certains cas des 

calculs sont possibles en combinant les mesures de rapports axiaux 

d'ellipsoïde sur des objets déformés et l'estimation de l'angle apical 

de la surface de déformation longitudinale nulle sur les veines plis­

sées ou boudinées (BARR et COWARD, 1974). 

1 I - 1 - 5 .j ESTIMATION DE LA DEFOID1ATION FINIE 

Les diverses méthodes sont basées sur des mesures faites 

sur des objets existants avant la déformation et considérés comme 

des marqueurs (galets, oolithes, grains détritiques, cristaux, nodu­

les, tâches, fossiles, veinules ... ). Le marqueur idéal doit présen­

ter des lignes de longueur originelle connue ou encore des angles 

interlignes de valeur initiale connue. De tels objets sont assez 

rares dans les roches banales et le plus souvent on ne connaît qu'une 

forme initiale approximative et pratiquement jamais les dimensions 

exactes d'origine. 

Dans ces conditions, les changements de volume et les va­

leurs absolues des axes principaux de l'ellipsoïde de déformation ne 

peuvent pas être calculés. Les mesures permettant d'obtenir unique­

ment1l'orientation de l'ellipsoïde et les rapports des axes princi­

paux. Pour obtenir des valeurs absolues de À1, À2, À3, il faut faire 

des hypothèses complémentaires, telles qu'une déformation isovolumi­

que par exemple. 

Naturellement, la déformation est toujours supposée homo­

gène à l'échelle de l'échantillon étudié. 

Il faut d'autre part, noter que ces mesures concernent 

uniquement la déformationdesmarqueurs mais pas obligatoirement 

l'ensemble de la roche, en particulier s'il existe un contraste de 

ductilité important entre objets et matrice (GAY, 1968). Ces problè­

mes de marqueurs ne sont pas simples car le résultat final dépend 
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d'un nombre important de paramètres : nature, forme, taille, orien­

tation initiale, contraste de ductilité .•. de sorte que les limites 

de ces méthodes doivent être toujours présentes à l'esprit. 

e Déformation des marqueurs sphériques et ellipsotdaux (voir 
RAMSAY, 1976, DUNNET, 1969, ELLIOTT, 1970, DUNNET et SIDDANS, 
1971, MATTHEWS et al., 1974, LE THEOFF, 1977). 

La méthode consiste à mesurer sur trois sections orthogo­

nales l'orientation et le rapport axial des objets marqueurs défor­

més. On peut ainsi obtenir les rapports X/Y et Y/Z de l'ellipsoïde 

de déformation donc en déduire l'indice de forme K et un paramètre 

d'intensité (cf. II-7). 

e Déformation des fossiles (voir RAMSAY, 1967). 

Les fossiles ont l'avantage de présenter des angles et 

des droites de longueur relative connus. Lorsqu'ils se déforment de 

manière homogène avec leur matrice, il est possible de mesurer l'o­

rientation et la longueur de certaines droites caractéristiques (la 

ligne cardinale d'un Brachiopode, par exemple) et d'en déduire faci­

lement le rapport X/Y de l'ellipse de déformation dans le plan consi­

déré. On peut également, pour les fossiles présentant une symétrie 

bilatérale, mesurer l'angle de distorsion lV entre deux lignes initia­

lement prependiculaires (cf. II-7). 

Lorsque le fossile est résistant, il peut se rompre tan­

dis que la matrice se déforme de façpn ductile. Il est possible 1 en 

mesurant les espaces entre les fragments,de calculer l'extension dans 

diverses directions et de retrouver les valeurs absolues des axes 

principaux de la déformation globale (BADOUX, 1963). 
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• ~fo~ation des veinules 

Lorsque dans une roche, il existe des veinules d'orienta­

tions diverses, on constate après déformation,que certaines veinules 

se sont plissottées (raccourcissement) tandis que d'autres se sont 

boudinées (étirement) selon leur orientation par rapport aux axes 

principaux de déformation (fig. 82). On peut ainsi sur différentes 

sections calculer l'élongation pour différentes directions et re­

trouver le type d'ellipsoïde. On peut aussi, par la méthode de TALBOT 

(1970), reconstituer la surface de déformation long~tudinale nulle 

à l'aide de la répartition spatiale des veines présentant un étire­

ment ou un raccourcissement et en déduire la forme de l'ellipsoïde' 

de déformation (BRUN, 1975). 

Il faut naturellement que le contraste de viscosité entre 

la veine et sa matrice soit grand, sinon la déformation se traduira 

en partie par un épaississement ou un amincissement de la veine. 

Dans la pratique, cette méthode reste souvent plut6t qua­

litative car elle ne permet généralement qu'une détermination appro­

ximative du type d'ellipsoïde (aplatissement ou constriction). 

0 
..---.-.- \ 

\ 

D'après RAMSAY 1976. 

Fig. 82 - Déformation de veinules compétentes par plissement ou boudinage selon leur 
orientation et l'ellipse de déformation correspondante. 
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e Méthode des "zones abritées ou "ombres de pressionrr (pressure 
shadOùJs). 

Le principe repose sur l'étude de la forme des auréoles 

de cristallisation syncinématiques qui se développent pendant la dé­

formation aux extrémités des objéts plus résistants que la matrice 

qui les entoure {CHOUKROUNE, 1973). 
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Cette méthode permet parfois 

de déterminer très rapidement 

si l'ellipsoïde de déformation 

est du type constriction ou 

aplatissement (fig. 83), mais 

reste qualitative. 

Fig, 83 - Relations entre les différents 
types d'ellipsoitles de défor • 
mation et la forme des 
"pressure shadows". 

(d'après CHOUKROUNE, 197 3) 
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ji- 1- 6.J MECANISMES PHYSIQUES, FABRIQUE ET DEFORMATION FINIE 

Les mécanismes ou processus physiques qui interviennent 

à l'échelle du grain pendant la déformation des roches sont nombreux. 

Ils influent sur le comportement rhéologique et dépendent naturel­

lement de la nature des matériaux et des conditions thermodynamiques 

de la déformation. Parmi les divers processus admis on invoque le 

plus souvent au sujet du comportement ductile 

les glissements intercristallins sur les joints de grains, 

- les rotations passives de grains, 

- les déformations plastiques par glissement intracristal-

lin sur certains plans du réseau grâce aux dislocations, 

- la dissolution partielle ou sélective aux limites des 

grains, 

- la diffusion, 

D'autres processus peuvent également intervenir pendant 

la déformation et modifier la roche, tels que la disparition d'an­

ciennes phases minérales et la cristallisation de nouvelles phases, 

la recristallisation de certains grains ••. 

La conséquence de ces processus est non seulement un chan­

gement de.forme des volumes, mais aussi l'apparition d'une anisotropie 

de texture ou "fabrique 11 ( fabria) liée à l'orientation préférentielle 

des minéraux et qui caractérise plus particulièrement les tectonites 

ayant évolué en climat métamorphique. Il peut s'agir d'une simple ani­

sotropie de forme des grains mais le plus souvent celle-ci s'accom­

pagne d'une orientation préférentielle des réseaux cristallins. L'o­

rigine de l'anisotropie de texture des tectonites n'est pas toujours 

très évidente étant donné le nombre de processus possibles qui peuvent 

se relayer au cours de la déformation progressive. 
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D'après PIT CHER et BERGER, (1972). 

Fig. 84 - Diagramme de FLINN, montrant les relations entre les fabriques L-S, et l'ellip­
soitle de déformation. Les stéréogrammes montrent la répartition des pôles des 
minéraux planaires représentés sur les blocs diagrammes. 

Cependant, il y a de toute évidence une relation entre 

l'intensité et le type de la déformation et l'orientation préfé­

rentielle plus ou moins bien réalisée des minéraux, mais cette rela­

tion n'est pas simple, étant donné le grand nombre de paramètres pou­

vant intervenir. Par ailleurs, une recristallisation statique tardive 

peut effacer l'anisotropie et masquer la déformation en l'absence 

d'autres marqueurs. 

Diverses méthodes permettent d'analyser l'orientation 

statistique des minéraux et d'obtenir éventuellement un "ellipsoïde 

de fabrique" qui sera une image p'lus ou moins directe de l'elJ,ipsoide 

de déformation obtenue grâce à des objets marqueur:;;. Dans de nombreux 

cas, on peut penser que l'anisotropie de texture pourra au moins tra­

duire la symétrie et les directions principales de l'ellipsoïde de 

déformation (FLINN, 1965) et permettra de comparer les roches défor­

mées entre elles (fig. 84). Mais il n'est pas évident que l'on puisseJ 
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à partir du degré d'orientation préférentielle, remonter de manière 

précise, à lLellipsoïde de déformation finie, sauf peut-être dans 

l'hypothèse d'une rotation passive homogène (MARCH, 1932, OWENS, 1973) 

ou encore dans celle d'une rotation de particules rigides dans une 

matrice (JEFFERY, 1933, GAY, 1968a, DEBAT, 1974, WILLIS, 1977). 

En partant du principe que toute tectonite peut être décomposée 
en éléments linéaires (L) et planaires (S), D. FLINN. (1965) a 
proposé de distinguer cinq types de fabriques distinctes : L, 
L > S, L = s, L <Sets, suivant l'importance relative des élé­
ments L et s. En effet, beaucoup d'alignements de minéraux, et 
particulièrement ceux constitués par les micas, définissent 
dans les roches métamorphiques des orientations qui ne sont ni 
linéaires ni planaires, mais qui résultent de la combinaison de 
ces deux types d'orientation. Il est aussi possible que différents 
minéraux de la même roche, micas et hornblende par exemple, puis­
sent se combiner de façon à produire des tectonites de caractère 
différent ou qu'un même minéral puisse contribuer en même temps 
à des fabriques L et s. 

Cette analyse des tectonites permet d'obtenir dès l'~tude sur le 
terrain, une estimation de la forme de l'ellipsoïde de déformation 
(voir WATTERSON, 1968), si l'on considère qu'une tectonite L cor­
respond à un ellipsoïde de déformation en aigare et une tectonite 
S à un ellipsoïde de déformation en gaZette {fig. 84). Cependant 
il convient d'appliquer ces principes avec discernement, car la 
tectonique polyphasée provoque souvent un effet cumulatif des 
fabriques issues des différentes phases de déformation. Mais 
celles-ci peuvent aussi être considérées comme des stades de la 
déformation progressive dans certains cas. 

Par ailleurs, à la suite de B. SANDER (1930) et w. SCHMIDT 

(1932), de nombreux travaux se sont développés de manière à étudier 

statistiquement les orientations cristallines préférentielles des 

minéraux dans les roches déformées (axes cristallographiques, cliva­

ges, macles mécaniques .•• ). Ces analyses "petrofabric", fastidieuses, 

et dont la finalité n'est pas toujours évidente, sont pratiquées au 

microscope optique à la platine universelle. Parfois, elles peuvent 

être remplacées par des techniques photométriques basées sur les pro­

priétés des minéraux en lumière polarisée du type de celle introdui~e 

par MARTINEZ (1958). Enfin et surtout, les progrès de la diffracto­

métrie X permettent actuellement de réaliser, au goniomètre de tex­

ture, des figures de pôles (SCHULZ, 1949) dans des conditions beau­

coup moins contraignantes. 
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L'anisotropie de certaines propriétés physiques (suscepti­

bilité magnétique, conductibilité thermique ou des ondes ••• ) est 

une conséquence de l'anisotropie de texture et traduit donc indirec­

tement la déformation des tectonites. Ainsi, en 1872, E. JANNETTAZ 

utilisait déjà l'anisotropie de la conductibilité thermique et obte­

nait sur les ardoises des ellipsoïdes ayant la même symétrie que l'el­

lipsoïde de déformation correspondant. Actuellement, la méthode pa-­

raissant la plus au point, et la plus rapide, semble être la mesure 

de l'anisotropie de susceptibilité magnétique. Elle traduit les orien­

tations préférentielles cristallographiques ou de forme des grains 

de la roche et permet d'obtenir un ellipsoïde dont la direction et la 

magnitude des axes principaux se calquent assez bien sur ceux de 

l'ellipsoïde de déformation (voir par exemple : DALY 1970, WOOD et 

al. 1976). 

Enfin, depuis quelques années, l'analyse des textures a 

pu s'enrichir, grâce aux concepts de la métallurgie physique {voir 

NICOLAS et POIRIER, 1976), dans la mesure où l'on admet la déforma­

tion plastique comme l'un des processus dominants. L'étude au micro­

scope des orientations préférentielles et des diverses sous-structu­

res a l'intérieur des grains, permet de préciser pour certains miné­

raux le mécanisme dominant et éventuellement de remonter aux condi­

tions thermodynamiques de la déformation. 

Ainsi, l'analyse des fabriques et de la déformation à 

l'échelle du microscope optique ou du microscope électronique 

constitue une approche complémentaire des méthodes de la déforma­

tions homogène finie. Dans ce type de ~echercher il ne s'agit plus 

de décrire la déformation en termes de mécanique des milieux conti­

nus mais d'obtenir les informations sur les mécanismes ou processus 

physiques de la déformation à l'échelle du grain. 
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I - 2 L'EVOLUTION DU PROBLEME DE LA SCHISTOSITE A TRAVERS LA 
LITTERATURE. 

Afin d'éviter toute ambiguité, et avant d'exposer l'évo­

lution des idées sur la schistosité depuis le début du siècle der­

nier, il convient de préciser dès maintenant certaines questions de 

définition ou de terminologie. 

En français, la sahistosité (du grec skitos : "qui peut 

se fendre") désigne l'aptitude de certaines roches à grain fin, à 

se débiter facilement suivant un plan. P. FOURMARIER en a donné la 

définition suivante : " ••• débitage en feuillets parallèles, indépen­

dants de la stratification et ayant une même composition minéralo­

gique" (cf. BAER, 1956). Cette définition est trop vague et en partie 

inexacte car une différenciation minéralogique indépendante du litage 

sédimentaire peut parfois se développer parallèlement au feuilletage 

schisteux. 

En réalité, même si tout le monde s'accorde maintenant 

pour voir dans la schistosité une "surface de clivage potentiel de 

la roche, liée à une défo~ation péné-aontemporaine du plissement 

( schistosité dite "de plan axial") et indépendante du litage initial 

lorsqu 'il existe", il est difficile de trouver une définition unique 

plus précise. Le type morphologique de la schistosité varie en effet 

beaucoup suivant la nature de la roche, la position dans la structure 

plissée, le degré de métamorphisme ... 

Si on veut aller plus loin, on est amené à distinguer dif­

férents types de schistosité, donc à proposer une classification comme 

celle de J.L. KNILL (1960) qui semble être généralement admise 1 : 

- sahistosité de fracture (fracture oZeavage, spaced aleavage) : feuil­

letage dû à la juxtaposition de microfractures séparant des "micro­

lithons" (cf. DE SITTER, 1964) dont l'épaisseur est de l'ordre du 

En langue française voir aussi F. ARTHAUD (1970) et ce mémoire 
(II-3 :Analyse typologique de la schistosité) •• 
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millimètre. Dans les microlithons, une ancienne surface est souvent 

conservée, tandis que dans les joints qui les séparent, les phyllo­

silicates peuvent déjà commencer à recristalliser. C'est un type de 

schistosité peu évolué que l'on rencontre souvent dans les roches 

détritiques assez grossières. 

- schistosité de crénuZation (crenuZation cZeavage~ strain-sZip 

cZeavage) sorte de micro-plis failles symétriques ou non, affec­

tant un fin litage ou une schistosité pré-existante et divisant la 

roche en microlithons. L'échelle est également d'ordre millimétrique 

et les roches affectées sont riches en phyllosilicates. Même dans les 

roches initialement homogènes, un début de différenciation peut se 

manifester par migration du quartz vers les charnières des microplis. 

Ces deux types de schistosité, fracture et crénulation, 

avaient déjà été distingués par B.C. SORBY (1857) sous le terme de 

"close joints cleavage" et par A. HEIM (1878) sous celui de "Auswis­

c:hungsc Uvage ". 

sc:histosité de flux ou schistosité vraie, schistosité ardoisière, 

clivage ardoisier (sZaty c:leavage~ flow c:leavage) : véritable mi­

crofoliation métamorphique liée à une réorientation et à une recris­

tallisation orientée des minéraux, en particulier dP.s phyllosilicates. 

C'est le type même de la déformation ductile continue (dite encore 

"pénétrative") dont le mécanisme se situe à l'échelle du grain. Il 

y a un passage continu entre les types précédents et la schistosité 

de flux qui est le type de schistosité le plus évolué. 

Le terme de "slaty cleavage" , et la notion qu'il recouvre, 

sont dûs à A. SEDGWICK (1835) et c'est essentiellement de ce dernier 

type de schistosité qu'il sera question dans la suite de cette revue 

historique. 

Enfin, à côté de ces différents types de surfaces, fré­

quents dans les zones peu métamorphiques, citons pour mémoire les 

structures assez comparables telles que le feuilletage des schistes 

cristallins (schistosity) ou foliation (au sens français) ou encore 
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le "litage par différenciation" (differentiated layering cf. HOBBS 

et al., 1976) caractérisant des roches déformées où apparaît une 

alternance macroscopique de lits minéralogiquement différenciés. 

li - 2 - l.J LES PRECURSEURS 

Leur époque fut probablement passionnante, car presque 

tous les grands géologues prirent part au débat. Mais, il serait 

fastidieux d'entrer dans les détails et de citer tous les travaux, 

aussi tenterai-je simplement de mettre en valeur les épisodes qui 

m'ont paru les plus importants. 

Si l'on se refère à A. SIDDANS (1972), le premier géolo­

gue ayant distingué clairement la schistosité de la stratification 

serait l'anglais R. BAKEWELL (1815). Mais la première analyse véri­

table est celle de A. SEDGWICK (1835) dont les principaux résultats 

seront repris par Ch. LYELL (1835) dans ses "Principles of geology" 

la schistosité est due à l'action combinée de la recristal lù:;ati,pn, 

et de contraintes orientées, elle est tardive par rapport au plis­
sement mais correspond au -p Zan axial des plis. 

A partir de cette époque, on assiste à une véritable 

explosion d'articles et d'idées et il devient difficile de tout 

citer. Ainsi J. PHILLIPS établit dès 1844, grâce aux fossiles dé­

formés, une relation entre le clivage et la déformation dans les 

ardoises. Il voit également dans la schistosité un phénomène tar­

dif par rapport au plissement mais impliquant un processus de ci­

saillement. De son côté, Ch. DARWIN (1846) observe le clivage de 

plan axial et montre surtout le passage progressif entre Za schis­

tosité des ardoises et la foliation des schistes cristallins. En 

1847, D. SHARPE qui admet aussi le caractère tardif de la schisto­

sité, calcule, grâce aux fossiles déformés, un raccourcissement 

de 20 à 50 % perpendiculaire au clivage. Ce même auteur pourra 

montrer en 1849 que la schistosité est toujours parallèle au plan 

d'aplatissement et qu'elle résulte d'une compression perpendicu­

laire au clivage et d'une extension dans ce plan suivant une 
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direction perpendiculaire à la linéation d'intersection stratifica­

tion - schistosité. Enfin, il observé la fo~e non équidimension­

nelle des particules dans les roches schisteuses. 

De 1853 à 1856, H.C. SORBY étudie la déformation des 

"green spotsu dans les ardoises du Pays de Galles où il admet un 

raccourcissement de 75 % et confirme les résultats de J. PHILLIPS 

et D. SHARPE. Il montre aussi que la schistosité s'accompagne du 

plissement de petits lits gréseux et qu'elle se réfracte ou se met 

en éventait autour des charnières. Il observe surtout pour la pre­

mière fois des schistes au miorosaope et montre qu'ils sont consti­

tués de paillettes de miaas orientées parallèlement. !1 émet alors 

l'hypothèse que la schistosité se forme par rotation passive de 

particules micacées pré-existantes. Il admet cependant la possibi­

lité d'une croissance cristalline ultérieure 1 ainsi que la probabi­

lité de glissements intraaristallins comme processus de la déforma­

tion. 

C'est vers cette même période que l'interprétation de 

la schistosité comme plan. de aission maximale apparait clairement 

chez le français A. LAUGEL (1855) qui ne sera guère suivi à l'épo­

que. On voit plutôt se développer l'hypothèse de la rotation passive 

des particules grâces aux expériences de J. TYNDALL et de H.C. 

SORBY en 1856. 

En France également un courant se développe, grâce à 

l'étude de la déformation de divers marqueurs dans les ardoises, 

avec Ch. LORY (1864) et H. DUFET (1875) qui confirment que le cli­

vage apparait perpendiculairement au raccourcissement maximum. Par 

ailleurs G. DAUBRÉE (1859, 1862, 1876) réalise des expériences dont 

les résultats sont comparables à ceux obtenus par J. TYNDALL et 

H.C. SORBY. 
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La notion importante d'ellipso~de de défo~ation semble 

avoir été introduite par A. CAUCHY (1823, 1827) mais n'a été reprise 

que bien plus tard par les géologues (HARKER, 1886) • 

En France, E. JANNETTAZ (1876, 1884) relie pour la pre­

mière fois l'anisotropie des propriétés physiques des roches à 

l'ellipso~de de défo~ation. Il montre ainsi que l'ellipsoïde de con­

ductibilité thermique est homoaxial de l'ellipsoïde de déformation 

dans les ardoises. 

H.C. SORBY (1880) est le premier à mettre en évidence des 

cas de transfert de matière par dissolution sous contrainte (pressure 

solution) comme processus de déformation. Mais pour lui,le facteur 

principal reste la rotation mécanique des particules. Il sera contré1 

quelques années plus tard1 par C.R. VAN HISE (1896) pour qui le pro­

cessus le plus important est la croissance de minéraux nouveaux dans 

le plan d'aplatissement. 

Enfin, A. HARKER (1885, 1886) confirme et précise l'en­

semble des données acquises. Il démontre en particulier l'incompati­

bilité entre l'hypothèse du cisaillement (schistosité parallèle au 

plan de cission maximale) de A. LAUGEL et la correspondance du cli­

vage avec le plan d'aplatissement des objets déformés. Il précise 

également que la schistosité est liée à une déformation plus ou 

moins contemporaine du plissement,mais qui apparaît vers la fin;alors 

que les plis sont déjà partiellement constitués. Par ailleurs;ayant 

assimilé les travaux des physiciens sur la déformation des solides 

et en particulier ceux du français H.E. TRESCA (1864, 1867) sur la 

plasticité, il souligne le rôle important de la température, de l'eau, 

de la pression de confinement et de l'état de contrainte, dans les 

processus de recristallisation et de déformation ductile des roches. 

Ainsi, en cette fin du x.rxe · sièclë,. l'essentiel des concepts moder­

nes sur la schistosité et la déformation finie est connu. 
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Ir - 2 - 2 .} "LA TRAVERSÉE DU DÉSERT" 

Après la grande époque précédente suit une période confuse, 

difficile à synthétiser et qui s'achèvera vers les annses 60 de notre 

siècle. 

Le point de départ de cette nouvelle période est essentiel­

lement le travail de l'américain G.F. BECKER (1896, 1904, 1907), qui, 

reprenant les idées émises par A. LAUGEL sur le cisaillement, préten­

dra démontrer, dans sa théorie, que la schistosité correspond à L'un 

des deux plans de cission maximale • Comme ses travaux sur la défor­

mation homogène finie (1893) faisaient autorité à l'époque, il fut 

suivi, sur le problème de la schistosité, par de nombreux géologues 

et en particulier par certains grands maitres comme F.J. TURNER 

(1948) ou H.W. FAIRBAIRN (1949). L'erreur principale de G.F. BECKER, 

a été de traiter la schistosité comme un phénomène de déformation 

rupturelle et d'y associer la notion d'ellipsoïde de déformation 

qui est un concept relatif aux milieux continus. Ainsi pour G.F. 

BECKER, les sections airaulaires de l'ellipsotde> les surfaces de 

déformation longitudinale nulle (DLN) et les plans de cission maximale 

sont confondus, ce qui est évidemment impossible dans le cas général, 

ne serait-ce que du point de vue géométrique (cf. I-1-2 et fig. 74). 

On pourrait admettre cette hypothèse dans le cas d'un ellipsoïde du 

type K = 1 (déformation plane) où les surfaces de DLN sont effective­

ment des sections circulaires (fig. 74 et 85). On peut alors imagi­

ner que l'une de ces surfaces soit la schistosité sur laquelle se 

produirait un cisaillement simple. Mais dans ce cas,l'axe de rac­

courcissement Z s'éloignerait notablement de la normale à la schis­

tosité,contrairement à ce que l'on observe généralement dans la 

nature. Par ailleurs, la déformation plane {K = 1) n'est pas carac­

téristique des ardoises qui sont plutôt associées à des ellipsoïdes 

en aplatissement dont le paramètre K est proche de ;;!;~.r9. En admet­

tant un ellipsoïde du type K = 0, on pourrait effectivement imaginer 

une schistosité perpendiculaire à Z et confondue avec le plan de 
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de section circulaire (fig. 74). Mais dans ce cas les surfaces de 

DLN sont des cônes axés sur z et non plus des plans confondus avec 

la section circulaire comme le voudrait l'hypothèse de départ. 

On voit ainsi gue dans tous les cas, la théorie de G.F. 

BECKER conduit à une impasse. 

,. D'après S!DDANS, 1972. 

Fig. 85 - Déformation par cisaillement simple, montrant l'incompatibilité, pour la schisto­
sité, d'être à la fois un plan de cission maximale et un plan perpendiculaire 
à Z. On notera aussi que la section de l'ellipsoitle, parallèle au plan de ci­
saillement, reste un cercle, quelque soit l'intensité de la déformation. 

Pourtant l'hypothèse du plan de cission maximale a connu 

une certaine continuité gui semble pouvoir s'expliquer en partie par 

le succès de l'école de B. SANDER. tes méthodes de B. SANDER (1930) 

et w. SCHMIDT (1932) ont en effet introduit une confusion entre les 

axes de fabrique ou de symétrie des tectonites, les axes de plis, 

les axes cinématiques et ceux de l'ellipsoïde de déformation. Par 

ailleurs, la référence à une direction de "transport tectonique" 

(linéation a) s'intégrait bien dans la théorie du cisaillement. En­

fin, les plans de glissement intracristallins des minéraux comme le 

quartz, ou les macles mécaniques de la calcite, par exemple, étaient 

confondus avec la structure planaire des roches métamorphiques. Il 

faut reconnaître aussi que l'utilisation d'une terminologie ambigüe 

comme "strain slip cleavage" ou "shear cleavage" n'a fait qu'aggraver 

la confusion et propager l'idée que tous les types de schistosité 

y compris le "slaty cleavage" étaient düs à des phénomènes de cisail­

lement et correspondaient à un plan de cission maximale. 
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Malgré tout,_ pendant ce temps, certains chercheurs comme 

A. HEIM {1921), E. CLOOS (1947), H. BREDDIN (1956, 1964), pour ne citer 

que les plus marquants,continueront à démontrer,sur des exemples de 

terrain,que le plan de schistosité apparaît toujours plus ou moins 

perpendiculairement au raccourcissement maximum fini des marqueurs 

de la déformation. Ils seront soutenus par des théoriciens comme D.T. 

GRIGGS (1936) ou J. GOGUEL (1945, 1948) qui pourront démontrer les 

erreurs de raisonnement et de calcul de G.F. BECKER. D'autres géolo­

gues de grande expérience s'opposeront également à la théorie du 

cisaillement comme L.U. DE SITTER (1954, 1958) ou P. FOURMARIER (1951, 

1952) . 

L~ véritable déclin de la théorie du plan de cission maxi­

male parait correspondre au Congrès Géologique International de Copen­

hague avecle coup de grâce porté par F. GONZALEZ-BONORINO (1960). 

Cependant, quelques échos pourront subsister encore dans G. VOLL 

(1960), ou dans les traités de F.J. TURNER et L.E. WEISS (1963) ou 

de E.H.T. WHITTEN (1966) et quelques combats d'arrière garde pour-

ront encore avoir lieu ici ou là. Mais en 1967, J. RAMSAY pourra 

écrire dans son traité (p. 180) : "from a study of strained objeots 

in slates, it is olear that slaty oleavage foY'171s perpendiou lar to 

the direction of maximum finite shortening of rooks". 

{I - 2 - 3.} L'EPO~UE RECENT~ 

Ainsi tout paraissait plus clair vers la fin des années 

60 mais le débat n'était pas terminé pour autant. En fait, il allait 

redémarrer, d'une manière explosive, dans de nombreuses directions 

mais sur des bases plus claires cette fois. 

Dès la fin de la période précédente, certains géologues 

tels que P. FOURMARIER (cf. BAER, 1956), J. RODGERS (1960) ou 

G. WILSON (1961) avaient largement contribué à la "vulgarisation" de 

la schistosité comme outil pratique dans l'analyse régionale1 ou en­

core comme marqueur chronologique dans l'étude des relations défor­

mation - cristallogenèse (ZWART, 1962). P. FOURMARIER (1953) insistera 
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également sur la notion de front de schistosité et entrainera ainsi 

le développement de concepts zonéographiques de la déformation dans 

les chaînes plissées qui seront précisés par des auteurs tels que 

HOLLAND et LAMBERT (1969) ou F. ARTHAUD et M. MATTAUER (1969). Enfin, 

P. FOURMARIER (1938, 1959) soulignera les fréquentes relations entre 

une intense schistosité de flux et la proximité de masses granitiques 

intrusives, mettant ainsi en évidence l'importance du flux thermique 

dans les processus de la schistogenèse. 

• Les observations régionaZes 

Certains travaux de terrain, très souvent complétés par 

des analyses en lames minces permettront de mieux connaître les dif­

férents faciès de schistosité et leurs propriétés géométriques et 

contribueront aussi à faire avancer les idées sur les processus de 

la schistogenèse. Ce sont par exemple, les recherche de R. HOEPPENER 

(1956) ou de J.L. TALBOT (1965) sur la schistosité de crénulation,ou 

encore les travaux de P.F. WILLIAMS (1972) illustrant le passage pro­

gressif de la crénulation au flux, et l'importance de la fabrique 

originelle de la roche schistifiée (voir aussi VOLL, 1960, ROBERTS, 

1971, par exemple). Il ressort de ces observations que même les ar­

doises homogènes à schistosité très pénétrative sont en réalité 

constituées de domaines inégalement déformés (voir WILLIAr1S, 1972). 

• L'hypothèse du "dewatering," 

On peut citer également la tentative de J.C. MAXWELL 

(1962) visant à démontrer que la schistosité apparaît sans l'inter­

vention d'un métamorphisme, aussi faible soit-il. Pour cet auteur, 

la schistosité est le résultat d'un phénomène de déshydratation 

(dewatering) des sédiments pendant le plissement. C'est durant ce 

processus que les paillettes phylliteuses s'orienteraient passive­

ment sous l'action de petits courants d'eau migrant à travers le 

sédiment encore meuble. Il sera suivi par quelques chercheurs (voir 

par exemple MOENCH; 1966, POWELL1 1969 ou CLARK, 1970, ALTERMAN, 1973), 
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mais cette théorie restera très controversée (WOOD, 1974, GEISER, 

1975, ROBERTS, 1976, WILLIAMS, 1977). Comme le soulignait D. WOOD 

(1974), i1. est probablement possible d'admettre l'hypothèse du "de­

watering" dans certains cas particuliers comme celui des ardoises 

de Martinsburg (Delaware) étudiées par J.C. MAXWELL, mais on ne peut 

en faire une théorie générale, ne serait-ce qu'à cause de l'exis­

tence de fossiles déformés ou de la présence d'un clivage dans cer­

taines roches endogènes anciennes. En réalité, même dans la loca­

lité type décrite par J.C. MAXWELL, on a pu démontrer depuis, que 

la déformation synschisteuse était postérieure à la lithification 

de la roche (GROSHONG, 1976 1 BEUTNER et al., 1977). Il semble ce­

pendant que dans certains cas une "schistosité synsédimentaire11 

puisse se développer (DAVIES et CAVE, 1976). 

• Schistosité et dissolution 

une autre direction de recherche a repris beaucoup d'in­

térêt avec les travaux de W. von PLESSMAN (1964, 1965) sur le rôle 

joué par la dissolution sous contrainte et la migration de certains 

minéraux (quartz et calcite surtout) lors du développement de la 

schistosité ("pressure solution" :voir RAMSAY, 1967, WILLIAMS, 1972, 

DURNEY, 1972, 1976, ELLIOT, 1973, RUTTER, 1976, DEBOER, 1976). Ce 

processus est invoqué pour expliquer la forme ellipsoïdale des grains 

de quartz dans les schistes (voir par exemple LE CORRE, 1969, 1975, 

WILLIAMS, 1972, KNIPE 1 1974, LISLE, 1977) et l'apparition de diffé­

renciations minéralogiques ("litage tectonique") en liaison avec le 

développement de la crénulation et l'individualisation des microli­

thons (voir par exemple WILLIAMS, 1972, SOULA et DEBAT, 1976, COS- . 

GROVE, 1976, MARLOW et ETHERIDGE, 1977, FLETCHER, 1977). 

• Schistosité et déformation finie 

Par ailleurs, les méthodes d'analyse quantitative de la 

déformation appliquées à diverses régions (voir par exemple DUNNET, 

1969/ TAN, 1969, MUKHOPADHYAY et al., 1969, OERTEL, 1970, JEFFERY, 
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1971, SIDDANS, 1971, 1977, WOOD, 1971, 1974, DURNEY, 1972, MUKHOPA­

DHYAY, 1973, TULLIS et WOOD, 1975, LE THEOFF, 1977, TOBISCH et al. 

1977) ont permis d'étudier les relations entre l'ellipsoïde de dé­

formation finie, déduit des marqueurs, et la schistosité. Dans la 

plupart des cas, on a pu montrer que le plan de schistosité était 

parallèle ou approximativement parallèle au plan XY de l'ellipsoïde 

de déformation finie. Mais dans certains- cas, lè parallélisme rigou­

reux n'est pas évident (WILLIAMS, 1976, 1977) et même contraire aux 

observations (OERTEL, 1970, HELM et SIDDANS, 1971, OERTEL, 1971, 

KNIPE, 1974, BORRADAILE, 1977). Enfin, l'analyse en termes de défor­

mation finie a permis à certains de reposer le problème du change­

ment de volume au cours de la schistogenèse (RAMSAY et WOOD, 1973, 

WOOD, 1974, SANDERSON, 1976). 

• Schistosité et fabriq~ 

De gros progrès, dans la connaissance de la fabrique des 

roches schistifiées, ont été faits grâce au développement de la dif­

fraction des rayons X et du goniomètre de texture en particulier, 

technique permettant d'analyser l'orientation préférentielle des mi­

néraux dans les roches à grain très fin. Ces analyses permettent 

d'une part 1 de quantifier la fabrique des phyllosilicates dans les 

divers faciès de schistosité et d'autre part 1de comparer le degré 

et la symétrie de l'orientation préférentielle à l'intensité et au 

régime de la déformation finie (voir par exemple ATTEWELL et TAYLOR, 

1969, OERTEL, 1970, 1974, SIDDANS, 1971, 1976, 1977, TOLLIS et WOOD, 

1975, TULLIS, 1976, WOOD et al., 1976, LE CORRE et LE THEOFF, 1976). 

Ces travaux ont conduit à des controverses sur l'importance relative 

du processus de rotation passive des micas pré-existants,par rapport 

au processus de croissance syncinématique (voir GOGUEL, 1965, 1967, 

par exemple) avec éventuellement dissolution sélective des germes 

mal orientés (KAMB, 1959b). En effet, si l'on fait l'hypothèse d'un 

modèle de rotation passive d'objets déformables ou rigides dans une 

matrice ductile (modèles de MARCH, 1932 ou de JEFFERY, 1933, voir 

aussi GAY, 1968a, OWENS, 1973, WILLIS, 1977), on peut calculer, pour 



192 

un ellipsoïde de déformation donné,. le degré dtorientation préfé­

rentielle et comparer ce résultat à celui obtenu sur une ardoise 

contenant des marqueurs. Mais dans ce modèle, il faut admettre une 

orientation initiale aléatoire des particules,ce qui est peu réa­

liste pour les roches sédimentaires,de telle sorte que même si de 

bonnes corrélations entre fabriques calculées et mesurées sont par­

fois obtenues, il est difficile de généraliser ce modèle (voir 

SIDDANS, 1976). 

o Théories et simulations 

Les progrès théoriques sur la déformation ont également 

beaucoup contribué ces dernières années à faire avancer les idées 

sur la schistogenèse. Ainsi, la théorie du plissement par flambage 

(buckling) développée par M.A. BIOT (1957, 1961, 1965) et par 

H. RAMBERG {1963a, 1963b 1 1964) et les concepts sur la déformation 

progressive de D. FLINN (1962) et J.G. RAMSAY (1967) ont permis de 

calculer des modèles de déformation finie prévoyant l'orientation 

du "clivage" dans les milieux successifs en fonction de leurs con­

trastes de viscosité (RAMSAY, 1967). Avec le développement des 

moyens de calcul automatique et des techniques de simulation par 

les éléments finis (voir par exemple DIETERICH et ONAT, 1969, STE­

PHANSON, 1976), des modèles très précis et étonnamment comparables 

aux observations de terrain (adaptation en éventail, réfraction, 

points singuliers) ont vu le jour (DIETERICH, 1969, DIETERICH et 

CARTER, 1969). Diverses simulàtions sur des modèles physiques en 

matériaux plastiques ou visqueux ont d'ailleurs conduit à des ré­

sultats comparables (voir par exemple GHOSH, 1966, MUKHOPADHYAY, 

1965, ROBERTS et STROMGARD, 1972). Ces diverses approches parais­

sent toujours montrer que le plan de "clivage" simulé se développe 

suivant une direction perpendiculaire au raccourcissement fini (Z). 

Mais ceci ne constitue pas une démonstration rigoureuse puisqu'il 

s'agit généralement de modèles bidimensionnels où l'on n'observe 

pas directement la schistosité, mais seulement la trace du plan XY 

en chaque point. On constate simplement grâce à ces modèles que 
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la trajectoire de XY est comparable à la trajectoire de la schisto­

sité observée sur des exemples de terrain, ce qui ne permet donc pas 

de conclure en toute rigueur que le plan de schistosité correspond 

effectivement au plan XY de l'ellipsoïde de déformation finie. 

Toujours dans ce même domaine des implications de la 

"théorie du flambage", des progrès ont été accomplis quant au rôle 

joué par l'anisotropie de la roche lors du développement d'une cré­

nulation (COBBOLD et al., 1971). On a pu noter, par exemple, que les 

contraintes et les déformations incrémentales pouvaient ne pas res­

ter coaxiales dans un milieu anisotrope (COBBOLD, 1976)1 ou encore 

que l'intensité de l'anisotropie avait une .tnf±.uence sur l'orienta­

tion et le type de crénulation qui se développait pour une contrainte 

donnée (COSGROVE, 1976}. 

• La schistosité "expérimentale" 

Enfin, et indépendamment ·des simulations sur matériaux 

plastiques évoquées plus haut et des divers essais sur roches, tout 

un domaine expérimental commence à se développer. Cependant, aucune 

tentative pour "fabriquer" de la schistosité dans des conditions de 

température et de pression comparables à celles de la nature ne sem­

ble avoir donné de résultat jusqu'à maintenant (MEANS, 1977). La 

principale difficulté est évidemment la grande vitesse de déforma­

tion imposée par les expériences par rapport aux faibles vitesses 

naturelles. Mais des expériences partielles ont été réalisées pour 

tester certains processus de déformation sur des produits variés 

tels que mélanges d'oxydes, agrégats micacés, agrégats sel-micas ..• 

pouvant être assimilés à des analogues de roches (voir par exemple 

MEANS et PATERSON, 1966, MEANS et WILLIAMS, 1972J 1974, WILLIAMS 

et MEANS, 1971, HOBBS et al., 1973, TULLIS, 1971, 1976, ETHERIDGE 

et al., 1974, MEANS, 1977). Certaines de ces expérd.enpes avaient 

pour but de tester l'hypothèse de la rotation passive des micas par 

rapport à celle de la croissance contrôlée par les contraintes. Les 

résultats, assez contradictoires, ne semblent pas avoir permis de 

montrer quel était le processus dominant. Cependant T.E. TULLIS 
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(1976) a peut-être obtenu un résultat important en montrant,grâce 

à des marqueurs internes,que l'orientation préférentielle des mi-

cas néoformés était parallèle au plan XY de l'ellipsoide de défor­

mation finie, même dans les parties de l'échantillon où la déforma­

tion progressive n'avait·pas été coaxiale. QUant aux expériences sur 

des mélanges sel/micas, elles ont permis de vérifier le rôle de la 

dissolution sous contrainte. Le sel jouant le même rôle que le quartz, 

on a pu voir de cette manière se développer un véritable litage tec­

tonique par différenciation dans le plan axial des microplis (WILLIAMS 

et MEANS, 1971). 

e Les nouvelles gpproehes physi~es ----
Enfin, d'autres approches de la schistosité par des métho­

des physiques sont actuellement testées. Ainsi l'anisotropie de cer­

taines propriétés physiques (susceptibilité magnétique, conductibilité 

des ondes, conductibilité thermique ••• ) permet-elle une étude indi­

recte des fabriques (voir par exemple ATTEWELL, 1969, DALY, 1970, 

WOOD et al., 1976, OWENS et BAMFORD, 1976, BORRADAILE, 1976, 1977). 

Mais c'est probablement la microscopie électronique qui nous a récem­

ment apporté le plus de précision sur les processus d'acquisition 

du clivage schisteux. A l'échelle du micron, R.J. KNIPE et S.H. WHITE 

(1976, 1977) ont pu observer, dans des ardoises à schistosité péné­

trative, des lamelles phylliteuses,recristallisées et parfaitement 

orientées,se développant aux dépens de reliques1 désorientées, pliéës 

et en voie de déstabilisation,d'anciens micas détritiques. Après le 

stade de crénulation permettant une réorientation partielle des mi­

cas pré-existants, le processus de néocristallisation orientée sem­

ble devenir prépondérant dans un tel cas. 
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I - 3 LE PROBLEME DE LA SCHISTOSITE 

A la lumière de ces diverses recherches,on constate que 

la plupart des questions que se posaient les précurseurs du siècle 

dernier n'ont finalement pas tuujours reçu de réponses vraiment 

définitives. Certains de ces problèmes paraissent fondamentaux et 

méritent d'être clairement définis car ils sont encore l'objet de 

discussions importantes (voir MEANS, 1977 et WILLIAMS, 1977). 

e ~nfluence relative des facteurs internes et externes 

De nombreux facteurs semblent contrôler l'apparition et 

le développement du clivage schisteux, chacun pouvant jouer un rôle 

déterminant à un stade donné. Parmi les facteurs qui paraissent les 

plus importants, on peut citer : 

- la composition minéralogique et chimique, 

- la granulométrie, 

- la porosité, 

- l' .;;tn.isotropie de la texture originelle à différentes 

échelles, depuis celle du grain jusqu'à celle de la 

formation lithologique, 

- les contraintes tectoniques régionales, 

l'état de contrainte locale liée par exemple à la posi­

tion dans la mégastructure plissée et jouant un rôle 

sur le caractère rotationnel ou non de la déformation, 

- la charge lithostatique qui détermine la pression de 

confinement et peut introduire une composante verticale 

fonction de la profondeur se superposant à la contrainte 

régionale, 

- la température etson-gradient, 

- la nature et l'abondance des fluides. 
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e ~processus d'acquisition de l'anisotro~ie schisteuse 

(orientation préférentielle cristallographique ou de forme 

et litage par différenciation minéralogique). 

Les mécanismes possibles sont nombreux et il convient 

d'apprécier les rôles respectifs de la rotation passive, des glis­

sement intercristallins, de la cristallisation orientée, de la 

dissolution sélective des germes mal orientés, des glissements 

intracristallins, de la diffusion, de la dissolution et de la mi­

gration grâce aux fluides ••• 

e Les relations de la schistosité avec la déformation progres­

sive et Za déformation finie. 

Il est clair que la schistosité matérialise un état de 

déformation des roches et il semble logique de rechercher des rela­

tions avec l'ellipsoïde de déformation,mais c'est la question pro­

bablement la plus controversée. 

On ne trouve plus grand monde actuellement pour affirmer, 

à la suite de G.F. BECKER, que la schistosité correspond à l'un des 

plans de cission maximale. Mais il existe une opposition entre ceux 

qui admettent que le clivage correspond, par définition, au plan 

principal XY de l'ellipsoïde de déformation finie et ceux qui sou­

tiennent que même si dans la plupart des cas, la schistosité est ef­

fectivement très proche du plan XY, elle ne peut lui être confondue 

en toute rigueur. Comme nous l'avons vu plus haut, il est évident, 

que le clivage est très souvent confondu avec le plan XY. Il est non 

moins évident que dans certai.ns cas la schistosité a été un plan de 

cisaillement non nul. Les crénulations dissymétriques, les rotations 

de cristaux, les "pressure-shadows" sigmoïdes, la déformation de cer­

taines figures sédimentaires •.. (voir par exemple ZWART et OELE, 

1966, CHOUKROUNE, 1971': ELLIOT, 1972, RAMSAY et DURNEY, 1973, BORRA­

DAILE, 1977), sont autant de preuves de l'existence de glissements 

synschisteux (voir aussi WILLIAMS, 1972, CARON, 1973, VIALON, 1973, 

CARON et JEANNETTE, 1975, VIALON et al., 1976, CHOUKROUNE et LAGARDE, 

1977, VAUCHEZ, 1977). 
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La controverse (voir par exemple BORRADAILE et JOHNSON, 

1973, BAYLY, 1974, BORRADAILE, 1974, WILLIAMS, 1976) est née de ces 

deux évidences contradictoires de sorte que l'on se trouve devant 

le dilemme clairement formulé par HOBBS et al. (1976) : 

1) Ou bien on fait l'hypothèse que la schistosité se développe per­

pendiculairement à l'axeZ de l'ellipsoïde de déformation, mais 

alors il faut expliquer l'existence d'une composante de cisail­

lement non nulle dans le plan XY. 

2) Ou bien on admet que la schistosité est un plan de cisaillement 

non nùl, mais dans ce cas il faut expliquer son parallélisme avec 

le plan principal XY de l'ellipsoïde de déformation finie. 

Diverses solutions, plus ou moins sophistiquées, peuvent 

être imaginées pour résoudre cette alternative : 

- l'angle entre le plan XY et les plans de cission maximale diminue 

très rapidement lorsque la déformation augmente. Il est de l'ordre 

de 5° par exemple pour un raccourcissement de,70% (HOBBS et al., 

1976) et il suffirait donc que la schistosité soit oblique de quel­

ques degrés par rapport à XY pour qu'elle soit un plan de cission 

non nulle. Mais dans ce cas l'obliquité serait matériellement indé­

tectable (BORRADAILE, 1974) ., 

la schistosité apparaît initialement selon un plan de forte cission 

mais tourne au cours de la déformation progressive et finit par 

être pratiquement confondue avec le plan XY (HOEPPENER, 1956, 

TURNER et WEISS, 1963). 

-après un stade d'initiation de l'anisotropie perpendiculàirement 

au raccourcissement maximum, un deuxième stade est imaginé au cours 

duquel un cisaillement simple se produit le long des plans de 

schistosité déjà initiés (voir par exemple SCHWERDTNER, 1973, 

AUTRAN et al., 1974, VIALON et al., 1976, VIALON et DAYRE, 1975). 

Le glissement pourrait se produire très facilement même pour une 

valeur très faible de t, c'est à dire pour une direction presque 

perpendiculaire à cr1, parce que la résistance au cisaillement est 

presque hulle le long des plans d'anisotropie (AUTRAN et al., 1972). 
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La présence de fluides pourrait également faciliter le glissement 

sur la schistosité (CARON et JEANNETTE, 1975). 

- La déformation se fait par une combinaison d'aplatissement pur et 

de cisaillement simple dite "aplatissement rotationnel". Cette ex­

plication est retenue, en particulier pour les schistosités hori­

zontales accompagnées de glissements synschisteux (MATTAUER, 1975, 

CHOUKROUNE et LAGARDE, 1977, VAUCHEZ, 1977). Dans un tel cas, si 

le cisaillement se produit-le long de la stratification, la schis­

tosité ·est toujours parallèle à celle-ci et les plis sont rares 

ou absents (MATTAUER, 1975). 

- initialement, à cause des contrastes rhéologiques, une crénulation 

symétrique se développe dans certaines couches tandis que les au­

tres se déforment par épaississement. Ultérieurement, lorsque les 

mégaplis apparaissent, la crénulation doit évoluer vers un type 

dissymétrique. Il en résulte que,suivant la forme des mégaplis 

et,le tam!: à'aplatissement,un'angle plus ou moins importànt exis­

tera entre le clivage de crénulation et le plan XY (HOBBS et al., 

1976) • 

- la schistosité se développe toujours suivant XY et se régénère à 

tout moment pour le rester, même lorsque la déformation est rota­

tionnelle. 

- enfin, avec P. WILLIAMS (1976) on peut admettre que la schistosité 

se développe suivant le plan XY dans les cas où la déformation est 

non rotationnelle. Mais dans les roches plissées, l'histoire de la 

déformation n'est généralement pas coaxiale, sauf éventuellement 

vers les charnières, en admettant que les ondulations ne se dépla­

cent pas. Dans le cas général, la schistosité ne sera donc pas 

parallèle au plan XY1 mais si la déformation est assez importante, 

l'angle sera très faible. 

Pour conclure sur cette rapide revue des recherches sur 

la schistosité, il faut convenir que jusqu'à une époque récente nous 

avions une conception très statique du phénomène. On raisonnait sur­

tout, sinon uniquement, sur des concepts géométriques idéalisés pour 
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tenter d'expliquer les observations. Depuis quelques années, un cou­

rant plus réaliste se développe1 grâce d'une part à la notion de dé­

formation progressive et d'autre part à la prise en compte des pro­

cessus physico-chimiques qui interviennent véritablement dans la 

schistogenèse aux différents stad€s : rotation, micro-flambage, 

glissement intercristallin, glissement intracristallin, dissolution, 

diffusion, migration, recristallisation, néocristallisation •.• 

C'est en ce sens '-lue je se:pai conduit à proposer une solu­

tion de synthèse (cf. 3ème partie, I-4- ) après avoir présenté l'en­

semble des données relatives à la schistification en Bretagne cen­

trale (cf. 2ème partie, II, ci-après). 
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Fig. 86 ~ Exemple de dispersion en zone, autour 
de la direction de plissement, de la 
schistosité régionale dans les Schistes 
d'Angers (Unité de Martigné). 

Fig. 87 ~ Dispersion en éventail de la schisrosité 
régionale dans la Formation rouge de 
Pont~ Réan (Unité de Paimpont). 
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Les chapitres précédents ont permis de brosser le cadre 

géologique régional, de fournir les bases théoriques nécessaires à 

l'étude de la déformation synschisteuse, et enfin de poser les pro­

blèmes en analysant, à travers la littérature, l'évolution des idées 

sur la schistosité. Je voudrais maintenant exposer les méthodes que 

j'ai utilisées en Bretagne centrale et montrer comment les résultats 

obtenus permettent une approche plus quantitative des processus syn­

schisteux et des conditions de la déformation dans ce segment de la 

chaîne hercynienne armoricaine. Dans cet esprit, les différentes mé­

thodes proposées, ont pour objet.non seulement de caractériser la 

déformation synschisteuse elle-même mais également de comparer le 

rôle de quelques uns des paramètres pouvant la contrôler, tels que 

composition minéralogique, granulométrie, facteur thermique, géomé­

trie du plissement ••• 

II - 1 SCHISTOSITE ET GEOMETRIE DU PLISSEMENT 

Nous avons vu (cf. 1ère partie) qu'il existait en Bretagne 

centrale, aussi bien dans le Briovérien que dans le Paléozoïque, une 

sch~stosité régionale associée à la phase de plissement hercynienne 

majeure. Avec la tectonique descriptive, quelques données générales 

ont déjà été fournies sur l'orientation de la schistosité de l'en­

semble du territoire étudié. Cependant j'aimerais revenir un peu plus 

en détail sur ce problème et en particulier sur les variations d'o­

rientation du plan de schistosité. 

1 II - 1 - lj LA SCHISTOSITE '~DE PLAN AXIAL" ( a:xiaZ pZcme cZeavage) 

Dans les différentes unités structurales, l'ensemble des 

stéréogrammes (cf. 1ère partie) montre que la schistosité correspond 

statistiquement au plan. axial des .. rnégaplis déduits de la cartographie. 

Il en est de même pour les rares plis de détail que l'on peut obser­

ver. Mais certains stéréogrammes montrent qu'une partie des mesures 

s'écarte très notablement de la position du plan axial (fig. 86 et 

87) et se disperse en éventail autour de la direction de l'axe de 
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plissement, la schistosité pouvant même être subhorizontale dans les 

unités où les plis sont droits. Deux cas sont à considérer pour ex­

pliquer ces observations : la réfraction et l'adaptation à la litho­

logie. 

(ri- 1- 2.1 LA REFRACTION DE LA SCHISTOSITE DANS LES SILTITES PLUS 

COMPETENTES 

Dans certains cas l'orientation de la schistosité est re­

lativement peu dispersée et la disposition en éventail s'explique fa­

cilement par le phénomène bien connu de la réfraction. Ce type de 

dispersion est illustré par la schistosité que l'on observe dans la 

Formation rouge de Pont-Réan, dans l'Unité de Paimpont par exemple 

(fig. 87). Dans cette formation silteuse relativement grossière et 

riche en quartz, la schistosité tend à garder une orientation proche 

de la normale à la stratification de sorte gue son pendage sera sud 

sur le flanc nord des anticlinaux et nord sur le flanc sud. 

[II - 1 - 3., L'ADAPTATION DE LA SCHISTOSITE A L'INTERFACE DES FORMA­

TIONS COMPETENTES (aontaat strain) 

A côté du cas très clas;§ique de la réfraction, il en existe 

un autre, moins connu, concernant le comportement de la schistosité 

des formations silteuses fines à proximité de l'interface avec des 

couches très compétentes. Ici la dispersion est beaucoup plus impor­

tante et les mesures de schistosité forment un cercle de zone complet 

autour de l'axe du plissement (fig. 86, 94, 95, 96). Il s'agit de 

l'adaptation progressive du plan de schistosité de la formation sil­

teuse au plan de stratification des couches plus compétentes,avec ap­

parition d'une zone neutre <finite neutral strain3 RAMSAY 1967),peu 

ou pas déforméeiau voisinage de la charnière du pli (fig. 88 et 89). 

Cette disposition de la schistosité a déjà été observée sur des plis 

de détail millimétriques à métriques (voir par exemple, SORBY, 1853, 

LE CORRE, 1969a, ROBERTS 1971) et a pu être confirmé à l'aide de•mo­

dèles expérimentaux en matériaux divers (voir par exemple MUKHOPADHYAY, 
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Fig. 88 - Perturbation locale de l'orien­
ta ti on de 1 'ellipse de déforma­
tion finie au contact d'une 
couches compétente et exis­
tence d'un point neutre (f.n.p.). 
(D'après RAMSAY, 1967). 

Fig. 89 - Exemple naturel d'adaptation de la 
schistosité à. la charnière d'un pli 
métrique (d'après ROBERTS, 1971). 

1965, GHOSH, 1966, ROBERTS et STRÔMGÂRD, 1972, fig. 90 et 91) ou par 

des considérations théoriques (RAMSAY, 1967, RAMBERG, 1961, 1963} ou 

encore par des simulations mathématiques (DIETERICH 1969, et fig. 92). 

Mais à l'échelle de grandes structures, d'ordre plurimétrique, les 

observations de ce type sont rares et je voudrais illustrer cette 

disposition particulière de la schistosité par quelques exemples pris 

dans le Paléozoïque des synclinaux de la Vilaine. 

Fig. 90 ~ Exemple expérimental montrant 
la perturbation de la déforma­
tion au contact des couches 
compétentes. (d'après GHOSH, 
1966). 

Fig. 91 ~ Exemple expérimental montrant 
la zone neutre et l'adaptation 

. des directions perpendiculaires 
au raccourcissement maximal 
au contact d'une couche com­
pétente (d'après MUKHOPADHYA Y, 
1965). 
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Fig. 92 - Modèle. mathématique de la 
distribution du plan XY de 
déformation finie lorsqu'on 
introduit un contraste entre 
couches, On notera que la 
réfraction et l'adaptation du 
plan XY simulent assez bien 
le comportement de la schis· 
tosité. dans les plis naturels. 
(D'après DIETERICH 1969). 

Les plus beaux exemples s'observent dans la Formation des 

Schistes d'Angers à cause du grand contraste de propriétés rhéologi­

ques avec les formations compétentes qui l'encadrent (Grès armoricain, 

Grès du Châtellier). 

Deux cas extrêmes peuvent se présenter : 

• Rur le flanc d'un pli où le pendage de la stratification dans la 

formation gréseuse est assez fort : l'adaptation se fait sur une dis­

tance relativement courte et les caractères typologiques de la schis­

tosité restent constants. Ce cas est bien illustré par la coupe du 

contact Grès armoricain .... Schistes d'Angers sur la rive droite de la 

Vilaine au S de l'ancienne carrière de Bénioc (J42). Ainsi sur 20 mè-

tres environ, la schistosité passe1 à l'approche du grès1 d'un pendage 

subvertical à un pendage de l'ordre de 35~ à peu près identique à 

celui de la stratification (fig. 93). On observe de la même manière, 
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Fig. 93 - Exemple d'adaptation progressive 
de la schistosité à la stra tifica­
tion du Grès armoricain (S de 
Benioc). 
A : Stéréogramme donnant la 
position de la schistosité (e) et 
de la stratification (0) en divers 
endroits de la coupe (1, 2, 3, 4, 5, 
6). 
B : Coupe correspondante et pen­
dage de la schistosité ~. 

v v v v B 
N 5m. 65 63 50 36 ....._... 

grâce à des marqueurs,que l'ang~e schistosité - stratification varie 

progressivement de 20° à 5° lorsqu'on se rapproche de la formation 

gréseuse (fig. 93). 

• ~proximité de la charnière d'un pli où les couches ont un pendage 

faible : ici encore l'adaptation est progressive mais se réalise sur 

une plus grande distance. Par ailleurs, dans le cas d'une fermeture 

périclinale, la schistosité tend à s'adapter aux strates compéten­

tes, non seulement en pendage mais également en direction. Enfin, 

on observe une variation typologique de la schistosité, celle-ci 

pouvant localement, dans la zone neutre, perdre les caractères de 

schistosité de flux pénétrative qu'elle possède loin de la zone char­

nière. On peut illustrer ce cas par deux exemples de fermetures péri­

synclinales pris dans l'Unité de Martigné, l'un dans le secteur oc­

cidental près de Plechâtel (fig. 94), l'autre dans le secteur orien­

tal près de Senonnes (fig. 95). Ces deux exemples montrent claire­

ment que la schistosité reste subverticale et plan axial des plis 

lorsqu'on est assez loin de la fermeture périclinale, mais qu'elle 

tend à s'adapter progressivement aux Grès du Chatellier lorsqu'on 

s'en approche. 
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Fig. 94 - Dispersion en zone, de la schisto­
sité, à proximité de la fermeture 
périsynclinale de Pléchatel (W de 
Ma rtl gué). On remarquera que la 
cténulation affecte uniquement 
les plans à pendage faible. 1 : 

schistosité non crénulée. 2 : schis­
tosité crénulée. 3 : trace de cré-

w nulation. 
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Fig. 95 - Dispersion en zone de la schis­
tosité, à proximité de la fer­
meture périsynclinale de 
Senonnes (E de l'Unité de Mar­
rigné); mêmes symboles que la 
figure 94. 

Fig. 96 - Dispersion en zone de la schis­
tosité, dans l'Unité de Chateau­
briant; mêmes symboles que la 
figure 94. 

E 
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Systématiquement, dans de tels cas, on observe à proximité 

de la charnière, le développement d'une crénulation dont la trace 

sur le plan de schistosité est approximativement parallèle à l'axe 

du plissement. Seule la zone où le pendage de la schistosité est le 

plus faible montre cette crénulation (fig. 94, 95, 96) et la roche 

présente alors un débit linéaire marqué (tectonique L > s : schistes 

en crayons) . La surface crénulée est, soit la schistosité adaptée 

dans un stade précoce, soit le litage sédimentaire initial dans la 

zone neutre non encore déformée. Le concept de déformation progres­

sive permet d'éclairer ces observations. Si on imagine, par exemple, 

trois stades de déformation avec un raccourcissement global crois­

sant (fig. 97), on constate que la zone perturbée 0ontact strain) 

tend à se réduire et l'intensité de la déformation à croître y com­

pris dans la zone neutre. De telles zones charnières permettent 

donc d'observer les termes successifs du développement de la schis­

tosité depuis la crénulation de la surface initiale jusqu'à la 

schistosité de flux pénétrative. L'importance du mécanisme de cré­

nulation des phyllosilicates à proximité de la charnière a d'ail­

leurs pu être confirmée en microscopie électronique par R. KNIPE 

et S. WHITE (1977). 

+ 

CD 

Fig. 97 - Déformation progressive à proximité de l'interface avec une couche compétente. 
Dans certaines zones, le raccourcissement d'abord vertical (1) peut, ultérieurement, 
devenir horizontal (2). Il se développe alors une crénulation et l'ellipsoitle de dé­
formation finie évolue vers la constriction (3). 
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On notera également que certains volumes de roche ont 

pu subir des raccourcissements de directions successivement ortho­

gonales et on doit s'attendre à trouver dans ces zones une défor­

mation finie du type constriction. Sur la figure 97, les volumes 

crénulés subissent en effet un raccourcissement horizontal après 

avoir été soumis, au début de la déformtion à un raccourcissement 

vertical 1 • 

Par ailleurs, la position toujours symétrique de la 

zone neutre crénulée, par rapport au plan axial des plis, est pro­

bablement la preuve que les charnières se su •. +-. ici peu déplacées 

au cours de la déformation progressive. On peut en effet observer 

dans d'autres contextes (cf. couverture gneissique des dômes ca­

réliens de Finlande, J.P. BRUN, 1978), un déplacement des charniè­

res, tel que la zone neutre ne soit plus exactement dans le pro­

longement du plan axial des plis. 

Enfin, comme le suggèrent les simulations ou les expé­

riences, on imagine facilement qu'un grand contraste de compétence 

favorisera l'adaptation de la schistosité, tandis qu'un taux de 

déformation élevé tendra à en réduire les effets visibles. Dans 

ces conditions, il n'est pas étonnant que le phénomène soit par­

ticulièrement bien développé dans le Paléozoïque du S de Rennes, 

où nous sommes en présence, à la fois, d'une lithologie contrastée 

et d'un raccourcissement modéré. 

Dans la région étudiée, il résulte de ce mécanisme d'a­

daptation la possibilité d'observer une schistosité à faible pen­

dage, parfois sur plusieurs km 2 même dans le secteur nord où le 

style est en plis droits (cf. synclinal de Guichen ou Unité de 

Chateaubriant) . Les plis déversés tels que ceux observés plus au 

S (Unités de Saint-Julien et de Lanvaux)é.peJJ.vent naturellement 

montrer le même phénomène d'adaptation de la schistosité. Enfin, 

Signalons qu'à l'extradosdes couches compétentes se plissant par 
flambage (buckZing) dans une matrice plus ductile, on peut éga­
lement observer une trajectoire de déformation (strain path) 
complexe aboutissant à un ellipsoïde du type constriction (cf. 
GAIROLA 1977). 
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on conçoit facilement, qu'à l'interface avec tout objet géologique 

résistant, une adaptation de la schistosité puisse se produire. 

C'est lè cas en particulier à proximité des môles granitiques an­

ciens ou des batholites syntectoniques. L'exemple de l'anticlinal 

de Lanvaux - Candé est très significatif à cet égard, la schisto­

sité de l'enveloppe paléozoïque moulant progressivement le noyau 

orthogneissique (cf. 1ère partie). 

La conclusion pratique est que l'on doit se garder d'in­

terpréter systématiquement une schistosité horizontale comme la 

preuve de l'existence de plis couchés. Par ailleurs, une schisto­

sité qui se disperse en zone autour d'un axe n'est pas non plus 

toujours la preuve d'une phase de replissement,même si'localement 

une crénulation "tardive" se développe. Ces observations posent 

le problème de la "notion de phase" en analyse structurale. La 

crénulation localisée autour des zones de charnière apparaît en 

effet comme une "phase 2" déformant une schistosité de "phase 1", 

mais en réalité il s'agit des différents stades d'une déformation 

progressive au aours d'une même phase synsahisteuse régionale. 

(rr- 1- 4.J LES TRAJECTOIRES DE SCHISTOSITE REGIONALE 

En intégrant les mesures de proche en proche on peut 

construire des "trajectoires de schistosité" qui traduisent l'é­

volution de l'orientation du plan de schistosité sur l'ensemble 

du territoire étudié {fig. 98). 

Cette carte souligne l'existence de différents sec­

teurs. Ainsi dans la partie septentrionale, on observe une schis­

tosité sub-verticale formant un arc à légère convexité tournée 

vers le N. Au S par contre, la schistosité est moins bien réglée 

et plonge soit vers le Ncomme dans les formations briovériennes 

de la région de Ploermel, soit plutôt vers le s comme dans les 

Unités paléozoïques les plus méridionales. Dans le secteur nord, 

on observe uniquement des perturbations locales s'expliquant par 

l'adaptation de la schistosité au· contact des formations compé­

tentes {cf. ci-dessus). Dans le secteur méridional, ce phénomène 
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existe parfois1 mais la tendance au déversement des structures inter­

vient également. On constate enfin une relation de proximité entre 

certaines zones à pendage faible et les corps granitoïdes. C'est le 

cas en particulier dans le Briovérien autour du granite de Lizio -

La Villeder et dans le Paléozoïque des environs de La Gacilly où 

certaines manifestations métamorphiques permettent de supposer la 

présence d'un granite en profondeur {LE CORRE 197Sb et ce mémoire, 

II-5) • 

II - 2 L'ANALYSE DES VARIATIONS DU FACIES PETROGRAPHIQUE DES SCHISTES 

1 II - 2 - 1.1 LA COMPOSITION CHIMIQfJ!., 

Le tableau ci-dessous résume l'essentiel des rares don­

nées chimiques sur les différentes formations silteuses de la ré-

gion. On voit que la composition peut varier d'une formation à l'autre, 

en particulier en ce qui concerne la silice, plus directement liée 

à l'abondance relative du quartz par rapport aux phyllosilicates. 

Si02 

Alt03 

Fet03 

Ti02 

!'..nO 

cao 

MgO 

Na2o 

KzO 

Perte 
au Feu 

Briovérien Formation Formation des Schistes d'Angers Formation 
de 2 de 7 

1 Pont-Man 3 4 5 6 Ri adan 

sa, 75 69,48 59,90 49,75 49,8 50,5 
1 

56,90 

21.00 16.13 20.03 34.55 19.2 26.3 22.25 

7,25 6,46 10,60 4,50 18,6 
1 

10,0 7,27 

0,20 1,08 0,15 0,25 - - 0,70 

0,10 o, 10 0,11 traces - - traces 

0,60 0,01 0,30 0,35 0,4 
1 

0,3 o, 18 

2,80 0,16 1,70 0,50 4,0 1,3 2,55 

2,40 0,43 1,10 3,20 1,0 1,0 1,60 

3,00 3,26 1,40 3,00 3,5 4,0 2,77 

3.89 
1 

2,74 4,91 4,30 4,0 6,0 5,17 

1 Ardoisière de Ploermel. Anonyme (1952), in CHARP.ENT!ER (1975). 
2 Echantillon 1?1?47 ·~ St Just - C.A.E:.s.s. Rennes (1978). 
3 Ardoisière de Trélazé. Anonyme (1952), in CHARPENTIER (1975). 
4 Ardoisière àe La l?ouêze, idem. 
5 Ardoisière de 11isengrain. La.b. min. Museum Hist. Nat., in 

LE CORRE (1969). 
6 idem. 
7 Ardoisière de Renazé. Anonyme (1952), in CHARPENTIER (1975). 

1 
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La Formation des S:::histes d'Angers ayant été retenue pour 

l'étude systématique de la schistosité, il était nécessaire d'en 

contrôler les variations de composition chimique sur l'ensemble âu 

territoire. Il m'a semblé, par rapport aux processus schisteux, que 

c'était surtout le pourcentage de silice (libre ou combinée) qui de­

vait être le plus représentatif du faciès des sédiments argile-quartzeux 

initiaux. En controlant le pourcentage de silice, j'espérais pouvoir 

vérifier l'homogénéité de mon échantillonnage et m'assurer que j'al­

lais comparer des faciès schisteux effectivement comparable3. Les 

résultats obtenus sur les Schistes d'Angers 1 montrent que les pour­

centages de silice restent assez constants et toujours voisins de 

50 % (fig. 99). Par ailleurs on peut considérer que les variations 

observées ont une répartition statistiquement aléatoire sur l'en-

semble de la région (fig. 100). Autrement dit, il n'existe pas de 

domaines plus ou moins siliceux liés à des différences paléogéogra­

phiques originelles et on peut admettre, au sujet de la silice, que 

l'échantillonnage constitue un ensemble statistiquement homogène. 

30 

20 

10 

%Si02 
0~-----T------~----~~--~ 

45 50 55 60 

Fig. 99 • Courbe de fréquence des pour­
centages de silice dans les 
Schistes d'Angers sur l'ensem­
ble du territoire correspondant 
à la figure 100. 

{II- 2- 2.,LA COMPOSITION MINERALOGIQ~ 

Du point de vue qualitatif, la composition minéralogique 

des roches schisteuses peut être approchée en lame mince, mais 

l'outil le plus efficace est le diffractomètre X. Les minéraux les 

plus abondants, c'est-à-dire ceux qui paraissent responsables des 

propriétés rhéologiques globales, sont essentiellement : les chlo­

rites, les micas, le quartz et parfois le chloritoide ~our la com­

position minéralogique détaillée des Schistes d'Angers se reporter 

p. 72). 

Analyses réalisées par fluorescence X au C.A.E.S.S. (Rennes) par 
Madame F. VIDAL. 
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D 

% de SILICE DANS 

LES SCHISTES DANGERS 

0 10 20Km. 

0 Briovérien 

Ei'::] Granites à deux micas 

tt:;l Orthogneiss de Lanvaux 

Fig. 100 ~ Carte de répartition des pourcentages de silice dans les Schistes d'Angers sur 
le territoire étudié. On remarquera le caractère aléatoire des variations. 

Du point de vue quantitatif, les lames minces sont inu­

tilisables à cause de la petite taille des grains et c'est encore 

à la diffraction X qu'il faut faire appel. Dans ce domaine, de 

nombreuses méthodes ont été proposées (voir par exemple KLUG et 

ALEXANDER, 1959) toutes basées sur la mesure de l'intensité d'une 

raie caractéristique du minéral à doser. Les pourcentages sont cal­

culés soit grâce à l'introduction d'un étalon interne dans la pou­

dre à doser, soit par comparaison avec des abaques réalisés à par­

tir de mélanges artificiels, soit encore par addition d'une quanti­

té connue de la phase à doser (ALEGRE, 1965). Toutes ces méthodes 

sont généralement semi-quantitatives car les paramètres qui inter­

viennent sur l'intensité d'un pic de diffraction sont nombreux et 

parfois difficiles à estimer. 

Finalement1 le problème étant plus de comparer des échan­

tillons entre eux que de déterminer exactement le pourcentage de 

chaque phase minérale, j'ai été amené à utiliser une méthode simpli­

fiée mais rapide. L'échantillon est broyé finement toujours dans 
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les mêmes conditions. La poudre est légèrement tassée dans une lame 

creuse en ayant soin de ne pas trop orienter les particules. On 

enregistre ensuite toujours dans les mêmes conditions expérimenta-
0 0 

les, la raie à 10 A des micas blancs, celle à 7 A des chlorites, et 

enfin, celle à 4,2 A du quartz. L'intensité de chaque raie est ex-

primée en pourcentage du total des intensités des trois pics mesurés. 

Ces "pourcentages" qui ne représentent pas les quantités réelles de 

chaque constituant, permettent cependant d'apprécier les variations 

de la composition relative des échantillons. 

Cette méthode a été pratiquée sur la plupart des forma­

tions silteuses et a permis de les distinguer du point de vue de leur 

composition minéralogique. Ainsi sur un diagramme triangulaire quartz­

micas-chlorite (fig. 101) on peut définir le champ de composition 

des siltites pour chaque formation lithologique. A l'intérieur d'une 

même formation, il est également possible d'étudier les variations 

de composition comme cela a pu être fait au sujet des Schistes d'An­

gers (fig. 34) ou de la Formation de Riadan - Renazé (fig. 41). 

Q 

F.de Pont.Réan 

F.de Riadan 
( Renazé) 

Fig. 101 - Compositions relatives en 
quartz - micas - chlorire des 
diverses formations silteuses de 
la région étudiée. 

Ce type d'analyse montre par exemple qu'il est difficile 

de comparer la déformation schisteuse dans la Formation rouge de 

Pont-Réan et dans les Schistes d'Angers sans tenir compte des te­

neurs relatives en quartz. Nous avons vu en effet que le comporte­

ment géométrique de la schistosité régionale était différent dans 

ces deux formation : réfractions fréquentes dans les Schistes de 

Pont-Réan et adaptations, au contraire, dans les Schistes d'Angers. 
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Ch 1 ...__----5-...0---------" M Ch 1.__----5-.-0----_____.). M 

Fig. 102 ~ Diagrammes comparatifs de la composition minéralogique dans la Formation des 
schistes d'Angers : 
A : Echantillonnage dans une même localité (Misengrain). 
B : Echantillonnage sur un ensemble de localités couvrant le territoire étudié. 

La méthode a été appliquée de manière plus systématique 

sur les Schistes d'Angers. Les résultats font apparaître que dans 

une même localité les variations de composition sont faibles sur 

l'ensemble de l'épaisseur de la formation {fig. 102A). Cette grande 

homogénéité de composition fait des Schistes d'Angers la formation 

silteuse idéale pour l'étude régionale de la schistosité. Cependant, 

si on analyse non plus un échantillonnage vertical mais un échantil­

lonnage horizontal couvrant l'ensemble de la région, on observe des 

variations beaucoup plus importantes (fig. 102B). Ce sont surtout 

les teneurs relatives en quartz et chlorite qui varient tandis que 

le pourcentage de micas reste assez stable. Mais l'observation la 

plus importante à noter est la répartition non aléatoire des varia­

tions. Ainsi la carte du rapport quartz/chlorite (fig. 103) met 

clairement en évidence deux domaines géographiques différents : 

l'un vers le N, riche en quartz et pauvre en chlorite, l'autre plus 

méridional, pauvre en quartz mais riche en chlorite. L'existence 

de zones plus ou moins riches en quartz est a priori difficile à 

comprendre après ce que nous avons vu au sujet du pourcentage de 

silice dont les variations sont aléatoires sur l'ensemble de la ré-

gion. On pouvait en effet s'attendre à une répartition du même type 
~· pour le quartz. Ceci pose un problème mais nous verrons qu'en tenant 
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Rapport QUARTZ/CHLORITE 

Fig. 103 - Carte de répartition du rapport quartz/ chlorite dans les Schistes d'Angers. 

compte des autres données analytiques, il est possible d'en propo­

ser une interprétation logique (cf. II-7,. 

l II- 2- 3.,LA GRANULOMETRIE DES GRAINS DE guARTZ 

L'analyse granulométrique complète d'une roche schisteuse 

en lame mince est difficile et fastidieuse. Pour caractériser rapi­

dement le faciès granulométrique, j'ai été conduit à utiliser deux 

paramètres concernant les grains de quartz uniquement : 

- taille du plus gros grains détritique visible dans la lame, 

-taille du "grain moyen", c'est-à-dire celle des grains qui parais-

sent les plus caractéristiques de la lame. 

Ce type de mesure peut être pratiqué en se déplaçant rapi­

dement sur l'ensemble de la lame. La méthode peut paraître imprécise 

et subjective, mais elle a été testé~ grâce à des mesures statistiques 
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et les résultats sont parfaitement corrélables entre eux ainsi 

qu'avec les autres données (fig. 41 et 111) . Notons que les grains 

étant souvent ellipsoïdaux dans les roches schisteuses, on a inté­

ret à mesurer le grand axe (x) et le petit axe (y) de la section 

elliptique et prendre pour dimension du grain, le diamètre du cer­

cle de surface équivalente, soit d = ;x-y. 

L'intérêt de cette méthode peut être simplement de dif­

férencier sur un log une suite de faciès lithologiques dans une 

même formation comme dans les Schistes de Riadan - Renazé par exem­

ple (cf. fig. 41 et p. 83). On peut aussi l'utiliser à des fins de 

géologie appliquée pour définir des critères de qualité ardoisière 
1 , 

(LE CORRE, 1971, LE CORRE et QUETE in BRETON et al., 1973). Enfin, 

elle permet de comparer entre elles les diverses formations silteu­

ses.pour expliquer leurs différences de comportement rhéologique. 

Ainsi le grain moyen est de l'ordre de 50 ~ dans la Formation de 

:r?ont~Réan, de 10 à 20 ~ dans les Schistes d'Angers et de 10 à 30 ~ 

dans la Formation de Riadan. Dans les Schistes d'Angers, sur l'en­

semble de la région étudiée, on constate de plus une diminution du 

grain moyen dans les zones méridionales les plus déformées. 

II - 3 L1 ANALYSE TYPOLOGIQUE DE LA SCHISTOSITE 

Nous avons vu que divers types de schistosité avaient 

été décrits dans la littérature (fracture, flux, .•• cf. I-2) et 

qu'iË traduisaient parfois des intensités diff~rentes de la défor­

mation synschisteuse. Il m'a semblé intéressant d'exploiter cette 

idée en essayant de mettre en évidence une zonéographie régionale 

basée sur l'évolution typologique de la schistosité, dans une 

même formation, sur l'ensemble du territoire étudié. 
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jii- 3 - 1.) DEFINITION DES TYPES DE SCHISTOSITE (fig. 104) 

Les types habituellement retenus n'étant pas assez précis 

et diversifiés (cf. I-2), j'ai été conduit à définir pour ce travail, 

5 grandes classes de schistosité formant une "série de faciès" d'in­

tensité croissante. Il est bien évident que le passage d'un faciès 

à l'autre est continu et que les limites sont arbitraires et rela­

tivement imprécises. Elles correspondent cependant à l'apparition 

de phénomènes caractéristiques de chacun des stades retenus. Enfin, 

les classes retenues sont surtout applicables à des faciès pétrogra­

phiques' initiaux homogènes, riches en phyllosilicates et sans lits 

sédimentaires nettement différenciés. 

T 1 

T 4 

T 2 
100,u ,__... 

Fig. 104 - Les cinq types de schistosité (cf. rexte). 

T 3 
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e~ype 1 : Les sahistosités de fracture et de crénulation initiales 

C'est le type le moins évolué correspondant aux premiers 

stades du développement de la schistosité. L'anisotropie initiale 

plus ou moins fine de la roche (microstratification, ancienne schis­

tosité), lorsqu'elle existe, reste prépondérante. La schistosité 

est matérialisée par de fines discontinuités assez mal réglées en 

direction et s'estompant rapidement. Ces "plans" sont très souvent 

soulignés par une fine pigmentation sombre correspondant probable­

ment à des résidus de dissolution. Ces discontinuités limitent des 

microlithons épais où la matière est très peu déformée. Les grains 

détritiques de quartz y gardent une forme quelconque plus ou moins 

anguleuse, tandis que les micas détritiques sont parfois arqués ou 

effilochés. Certaines phyllites peuvent aussi être ployées, entrai­

nées et réorientées dans les discontinuités. A ce stade, les effets 

visibles sont donc essentiellement mécaniques et concentrés à pro­

ximité, ou dans les discrètes discontinuités. Dans ce premier stade, 

il conviemdrait de distinguer cow.me cela se fait généralement, la 

"schistosité de fracture" telle que je viens de la définir et la 

"schistosité de crénulation". Mais je pense qu'en réalité il s'agit 

de deux "faciès'' correspondant approximativement au même degré d'in­

tensité et qui diffèrent surtout par la nature du matériel initial. 

L'aspect 11crénulation" est en effet caractéristique des roches pré­

sentant une forte anisotropie originelle et le plus souvent elle 

se développe par microflambage (miarobuckZing) d'une schistosité 

de flux antérieure 1 • Ainsi selon le degré d'anisotropie liée au 

microlitage originel, on verra se développer plutôt le "faciès frac­

ture" ou plutôt le "faciès crénulation 11 et dans la classification 

proposée je n'ai donc pas voulu séparer ces deux cas. 

e Jype 2 : Les sahistosités de fracture (et crénulation) avec 
un début de recristallisation orientée. 

A ce stade, la schistosité devient la surface d'aniso­

tropie principale de la roche, mais l'ancienne surface reste encore 

nettement discernable. Ici les discontinuités sont plus larges, plus 

Dans ce cas elle sera considérée comme une "crénulation II" par 
rapport à la schistosité antérieure "I". Par contre si elle af­
fecte le litage sédimentaire originel "0", elle sera dite "crénu­
lation I" ou "crénulation initiale". 
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continues, plus nombreuses, et mieux réglées en direction. On y trouve 

toujours les résidus sombres de dissolution (pressure solution) mais 

aussi des minéraux phylliteux plus abondants. Parmi ceux-ci, il est 

généralement difficile de faire clairement la différence entre les 

phyllites détritiques réorientées et les phyllites véritablement 

néoformées. Parfois, cependant,'on observe à l'intérieur des discon­

tinuités, une légère obliquité de la direction des phyllites avec 

celle du plan de schistosité, ce qui laisse à penser qu'il s'agit 

de micas anciens dont la réorientation n'a pas été totale. 

Entre les discontinuités, les microlithons sont plus 

étroits mais la déformation y reste encore faible. Les grains de 

quartz gardent encore des formes quelconques, peut-être légèrement 

plus émoussées que dans le cas précédent. Comme dans le type 1, les 

phyllites détritiques des microlithons peuvent être tordues et en­

trainées dans les discontinuités ou avoir simplement subi une rota­

tion passive. Ceci dépend de 1 1 angle entre la microstratification 

et la direction de raccourcissement, autrement dit de la position 

de l 1 échantillon par rapport aux charnières de plis. A ce stade, 

l'orientation d'ensemble des phyllites détritiques dans les micro­

lithons souligne encore nettement la surface initiale. 

Enfin, une ségrégation minéralogique entre microlithons 

plus riches en quartz et discontinuités plus riches en phyllites 

se développe généralement, donnant à la texture un aspect assez 

hétérogène. Dans la pratique, il sera souvent plus commode de grou­

per les types 1 et 2. 

• '!..ype 3 : La schistosité de flux avec microlithons encore 
visibles. 

A ce stade encore plus évolué, la surface initiale peut 

déjà ne plus être visible à l'échelle de la lame mince et la roche 

tend à redevenir plus homogène. La schistosité devient plus péné­

trative et les discontinuités de plus en plus serrées tendent à se 

rejoindre pour former un réseau anastomosé délimitant des microli­

thons lenticulaires. L'aspect est donc d.elui d'une trame phylliteuse 
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plus ou moins développée aux dépens d'ilôts peu déformés et plus 

riches en quartz. La densité de micas bien orientés dans le plan 

de schistosité devient importante de sorte que la lame présente 

une extinction globale assez nette lorsqu'on tourne la platine du 

microscope. De nombreux grains de quartz ontdes formes ellipsoïda­

les allongées dans le plan de schistosité. Dans les ilots moins dé­

formés on trouve encore des micas détritiques obliques par rapport 

aux discontinuités. 

o Jype 4 : La sohistosité de flux pénétrative (ou sohistosité 
ardoisière) 

On arrive ici dans les termes les plus évolués de la 

série de faciès. La schistosité est devenue pénétrative à l'échelle 

du microscope optique et il n'est plus possible de distinguer les 

microlithons et les discontinuités~ La roches est redevenue statis­

tiquement homogène mais il est encore possible d'observer de rares 

ilôts protégés correspondant à des fantômes d'anciens microlithons. 

Ces fantômes sont, soit des agrégats quartzo-phylliteux, soit de 

petites amandes phylliteuses avec un clivage oblique à la schisto­

sité et souvent à composition d'interstratifié micas-chlorite. L'o­

rientation préférentielle des minéraux phylliteux est très poussée 

et l'extinction globale de la lame est particulièrement nette lors­

qu'on tourne la platine du microscope. Les grains de quartz ont 

systématiquement une forme ellipsoïdale liée à la dissolution sous 

contrainte (pressure solution~ cf. II-7). Dans les stades les plus 

métamorphiques de ce type 4 on pourra aussi observer non seulement 

la recristallisation ou l'agradation des illites et micas blancs 

originels, mais aussi l'apparition de nouveaux minéraux n'existant 

pas initialement tels que chlorite, chloritoïde, paragonite ••• 

Dans ces faciès, on peut aussi commencer à voir le quartz 

migrer et recristalliser sous forme de néograins non plus ovoïdes 

comme les grains en voie de dissolution mais au contraire plus ou 

moins anguleux. 
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• fype 5 : Schistosité de flux avec recristallisation et néo­
formation s~schisteuse largement développ~, 

C'est un stade très proche du précédent et dans ma carte 

zonéographique (fig. 105); je ne l'ai pas distingué du type 4 car 

il est relativement exceptionnel sur le territoire étudié. Dans ce 

faciès, les micas apparaissent sous forme de paillettes mieux indi­

vidualisées, limpides et d'une taille nettement supérieure à celles 

observées dans le faciès précédent. Le quartz aussi a un habitus 

différent et apparaît sous forme d'éclats anguleux parfois regrou­

pés· en lits. L'aspect général de la roche est satiné et proche 

de celui des micaschistes fins. Cette recristallisation importante 

correspond à des conditions thermiques plus sévères se situant à 

la limite de l'isograde de la biotite. A partir de ce stade, la 

forme et la taille des cristaux de micas évoluent rapidement en 

fonction du degré de métamorphisme et deviennent un caractère im­

portant pour définir le faciès (voir par exemple à ce sujet RIVERS 

et FYSON, 1977) • Mais on quitte ici le domaine strict de la schisto­

sité pour entrer dans celui de la foliation des scrdstes cristal­

lins. 

Enfin, notons que' .. souvent ces faciès du type 5 sont af­

fectés par une nouvelle crénulation {dite 11 Crénulation II, cf. 1ère 

partie, II-2) reprenant la schistosité de flux précoce. 

[II- 3- 2.1 ZONEOGRAPHIE REGIONALE DE LA SCHISTOSITE (fig. 105) 

Les classes de schistosité qui viennent d'être définies 

ont essentiellement une valeur descriptive mais traduisent aussi 

l'existence de stades de déformation plus ou moins évolués. Il est 

évident que la nature et la texture initiales de la roche jouent 

un rôle important sur la vitesse avec laquelle chaque stade peut 

être atteint. Ainsi, deux roches de nature identique, l'une iso­

trope et l'autre possédant un microlitage, n'auront pas le même 

comportement. Même en partant de roches initialement identiques, 

l'évolution du faciès sera différente selon la position dans le pli 
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(cf. 3ème partie, II). Sur les flancs redressés, la rotation d'en­

semble des couches tend à rapprocher la microstratification initiale 

du plan potentiel de schistosité et le faciès 11 schistosité de flux 

pénétrative" peut être atteint plus rapidement puisque les micas 

détritiques sont déjà dans une position favorable. Il peut en être 

de même à proximité de l'interface avec les formations compétentes 

là où la schistosité s'adapte à la stratification. Par contre, aux 

charnières, l'anisotropie initiale reste toujours plus ou moins 

perpendiculaire à la direction potentielle de schistosité et la ro­

tation individuelle ou la crénulation des micas détritiques, néces­

saire pour restructurer la roche, devient plus difficile. A ceci 

vient s'ajouter également le problème des zones neutres où la dé..: 

formation reste anormalement faible, sortes de "zones abritées,. 

liées au plissement (cf. II-1). 

En d'autres termes, la répartition géographique des ty­

pes de schistosité traduira l'existence éventuelle de variations 

régionales mais certaines conditions locales peuvent introduire des 

perturbations dont il faut essayer de s'affranchir. En utilisant 

systématiquement la même formation lithologique et en choisissant 

des stations éloignées des niveaux plus compétents pouvant intro­

duire des anomalies, on peut sans trop de risques faire l'hypothèse 

de l'homogénéité des conditions initiales. La pression lithostati­

que pouvant également être supposée constante dans une même forma­

tion, la carte des faciès de schistosité traduira essentiellement 

la réponse du matériel à deux facteurs externes la température 

et l'intensité des contraintes régionales. Dans le Paléozoïque, 

j'ai choisi pour cette étude la Formation des Schistes d'Angers à 

cause de la fréquence des affleurements, mais aussi à cause de son 

épaisseur et de sa grande homogénéité déjà signalées. Pour le Brio­

vérien, je me suis efforcé de travailler dans les mêmes conditions 

en utilisant de préférence l.es faciès silteux minéralogiquement e,t,. 

granulométriquement les,plus comparables aux Schistes d'Angers. 

Mais les données relatives aux deux systèmes doivent être comparées 

avec prudence. En effet, dans le Briovérien, l'anisotropie initiale 
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est généralement plus marquée et un certain "écrouissage" ou dur­

cissement rhéologique a pu également apparaître dans ces terrains, 

à l'issue des déformations propres au cycle cadomien. Par ailleurs, 

entre le Briovérien et les Schistes d'Angers, on peut imaginer une 

différence de profondeur dans la pile sédimentaire, de l'ordre de 

1 000 mètres, donc des différences de pression de confinement et 

de température assez notables. 

Sur la carte typologique (fig. 105) on observe dans le 

Paléozoïque un gradient général du N vers le s, mais également une 

schistosité plus intense dans le secteur est. Ces données sont co­

hérentes avec celles de l'analyse géométrique puisque nous avons 

déjà vu (cf. 1ère partie) que le raccourcissement était effective­

ment plus intense au S et à l'E. Par ailleurs, une anomalie posi­

tive traverse obliquement le secteur nord. 

Dans le Briovérien# on observe un gradient N-S compara­

ble à celui du Paléozoïque. On notera surtout dans le secteur ouest 

de la carte (fig. 105) la relation évidente entre la proximité du 

granite hercynien de Lizio -La Villeder et l'intensité croissante 

de la schistosité. Dans ce secteur, les courbes isotypes se moulent 

remarquablement sur les contours du granite, et la variation est 

très rapide puisque l'on passe du type 1 au type 5 sur une dizaine 

de km. J'ai déjà utilisé cette observation, entre autres arguments, 

pour démontrer l'âge hercynien de la schistosité dans le Briovérien 

(cf. 1ère partie, I-2). On peut aussi, grâce à cette zonéographie, 

voir la preuve de l'influence thermique de la mise en place des 

leucogranites sur la schistogenèse. Vers l'extrême S du territoire 

les observations faites dans le Paléozoïque à proximité du granite 

d'Allaire ou du pointement de Nozay confirment cette manière de 

voir. Sur le plan régional, on peut ainsi montrer que le début de 

la mise en place des leucogranites a pu être contemporain de l'é­

volution orogénique et non pas tardif comme on le considère géné­

ralement. En d'autres termes, le dôme thermique accompagnant la 

montée de ces granites a favorisé le développement de la schisto­

sité régionale dans certains secteurs, ce qui revient à les consi­

dérer comme strictement syntectoniques. On confirme ainsi l'influence 
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des granites , pressentie déjà, grâce à certaines anomalies dans les 

trajectoires de schistosité (cf. II-1-4 et fig. 98, zones à pendage 

faible) . 

On notera également, dans le Briovérien, l'existence 

d'une importante zone à très faible intensité de schistosité à l'W 

de la mégafermeture périsynclinale paléozoïque de l'Unité de Paim­

pont. Ce secteur peut probablement s'interpréter comme une vaste 

zone neutre liée à la proximité du synclinorium paléozoïque situé 

immédiatement au-dessus. On peut également observer dans le Paléo­

zoïque de telles variations locales indépendantes du gradient ré­

gional. C'est le cas, en particulier, à la charnière des mégaplis 

à proximité de l'interface avec les formations plus compétentes, 

dans la zone du point neutre. Dans ces zones plus ou moins étendues 

suivant les dimensions des plis (cf. par exemple les cas décrits 

en II-1), on peut passer en quelques dizaines de mètres ou même 

moins, d'une schistosité de flux pénétrative à une schistosité de 

fracture très peu évoluée. 

[II- 3- 3.jVARIATIONS TYPOLOGI~UES VERTICALES SUR L'ENSEMBLE DE 

LA PILE SEDIMENTAIRE. 

Dans un même secteur géographique, on peut observer, 

d'une formation lithologique à une autre1 des variations du faciès 

de la schistosité, indépendantes des différences pétrographiques 

initiales. Cette influence de la situation de chaque formation dans 

la pile sédimentaire, liée aux variations de pression de confine­

ment et de température, est bien connue depuis l'introduction de 

la notion de front de schistosité. On peut l'illustrer facilement 

le long d'une coupe N-S des synclinaux paléozoïques de la Vilaine. 

Ainsi dans l'extrême N de la coupe, la Formation de Pont-Réan, mal­

gré un faciès initialpeu favorable, présente une schistosité pené­

trative assez évoluée tandis que les Schistes d'Angers, situés à 

plus de 500 mau-dessus, ne montrent qu'une schistosité de fracture 

naissante. Le Grès armoricain joue peut-être un rôle d'écran impor­

tant. Plus au S on observe le même phénomène entre les Schistes 
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d'Angers affectés par la schistosité de flux et les Schistes de Ria­

dan situés au-dessus mais ne présentant qu'une schistosité peu évo­

luée. Ainsi progressivement en allant vers le s, toute la pile sédi­

mendaire finit par être affectée par une schistosité de flux péné­

trative. 

Le cas du Briovérien qui constitue la partie la plus pro­

fonde de la série sédimentaire pose un problème. Dans la zone nord 

du territoire étudié, les terrains briovériens présentent un cer~ 

tain "retard" à la schistification par rapport aux formations pa­

léozoïques situées au-dessus bien que logiquement cela devrait 

être l'inverse. On peut probablement expliquer cette situation en 

tenant compte du fait que les siltites briovériennes, plus ancien­

nes, :étaient plus indurées et possédaient une anisotropie initiale 

plus marquée liée à la compaction et aux déformations cadomiennes. 

Cet "écrouissage" du Briovérien, avant l'orogenèse hercynienne, ne 

semble avoir été un handicap que dans le secteur nord, là où les 

déformations sont faibles car vers le S le contraste de comporte­

ment disparaît totalement. 

II - 4 L'ANALYSE DE LA FABRIQUE DES SCHISTES. 

L'analyse typologique de la schistosité en lame mince 

est une approche intéressante mais essentiellement qualitative. 

Pour essayer d'aller plus loin, j'ai été conduit à exploiter des 

méthodes permettant de mesurer le degré d'orientation cristallo­

graphique préférentielle des minéraux des roches schisteuses et en 

particulier des phyllosilicates. Dans les schistes, la finesse du 

grain permet difficilement l'usage du microscope et d'une platine 

universelle pour analyser les orientations cristallines grain par 

grain. Il faut trouver des méthodes: permettant de mesurer globa­

lement. l'orientation ·statistique d'un grand nombre de particules. 

Par ailleurs, si l'on veut pouvoir traiter un grand nombre d'échan­

tillons, il est nécessaire d'utiliser des méthodes rapides et pra­

tiques. A cet effet, j'ai développé mes recherches dans deux direc­

tions : les mesures photométriques en lames minces et la diffraction 

des rayons x. 
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jii - 4 - 1.1 LA METHODE PHOTOMETRIQUE 

e L'anisotropie pLanaire (lames minces perpendiculaires à la 
schistosité, fig. 106). 

18 2-41 

..J. s 

...L. ..,......108 

Principe 

Fig. 106 - Repérage des lames minces 
orientées sur un échantillon . 

Certains chercheurs ont déjà essayé d'utiliser les pro­

priétés des minéraux en lumière polarisée, pour mettre en évidence 

des orientations cristallographiques'préférentielles, surtout dans 

des roches monominérales à quartz (MARTINEZ, 1958, 1965, PIERSON, 

1959, DURRANCE, 1967, SIPPEL, 1971, PRICE, 1973). 

La méthode mise au point pour les schistes (LE CORRE, 

1974) porte uniquement sur les minéraux phylliteux et s'applique 

à des roches quartzo-micacées possédant une orientation préféren­

tielle assez marquée. Le principe, très simple, s•appuie sur le 

fait qu'une lame mince taillée perpendiculairement à la schisto­

sité, a tendance, sous la lumière polarisée, à s'éclairer ou à 

s'éteindre globalement lors de la rotation de la platine du mi­

croscope. La lame passe ainsi tous les 45° d'un maximum à un 

minimum de luminosité. Dans les mêmes conditions, une roche à 

texture isotrope transmettra une lumière d'intensité constante 

puisque statistiquement, il y aura toujours le même nombre de 

minéraux éclairés et de minéraux éteints quelle que soit la po­

sition de la platine. 
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Pour simplifier, considérons qu'une lame mince est cons­

tituée d'une population de minéraux non orientés transmettant une 

lumière constante et d'une population de minéraux phylliteux orien­

tés, assimilable à un grand cristal, transmettant une lumière fonc­

tion de la rotation de la platine. Selon les lois de l'optique 

cristalline, si I 0 est la lumière d'entrée, les minéraux orientés 

transmettront une intensité : !' = R' K' I 0 sin2 2a tandis que les 

minéraux non orientés fourniront une lumière I" = R" K" ! 0 , avec 

- R', R" :pourcentages des deux populations minérales, 

- a : angle plan de polarisation/orientation préférentielle, 

- K', K" : facteurs liés à l'épaisseur de la lame, à la longueur 

d'onde et à la biréfringence moyenne de chacune des po­

pulations minérales. 

La lumière totale transmise par la lame sera alors 

I = I 0 R' K' sin2 2a + I 0 R" K". 

On peut vérifier expérimentalement cette loi en construi­

sant pour une lame de schiste quelconque la courbe I = f(a). La fi­

gure 107 montre que la courbe obtenue a une forme voisine de la 

courbe théorique, soit I = T sin2 2a + N, avec ici T = 45 et N = 30. 

L'intensité I passe pa;t: un maximum pour ::~in 2 2a = 1 , soit I = max 
Io (R' K' + R" K")., et par un minimum pour sin2 2a ::::: 0, soit 

I = Io R" min 
K". 

l 
A 

_valeurs 
expérimentale 

10 - - - - _L -- -- -. . 
10 I min courbe théorique • • 
10 !: T sln2 2cx ... N 

0 20 u 70 90 

Fig. 107 - Courbes théorique et expérimen­
tale de 1' intensité lumineuse 
transmise par une lame de schis­
te, en fonction de la rotation 
de la platine du microscope. 

La roche pourra être caractérisée par un indice indépen­

dant de l'intensité d'entrée ! 0 , tel que : 

I 
max --= 

Imin 

R' K' 
1 + R' K"; ou encore par l'écart~ entre le 
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maximum et le minimum à condition de fixer l'un des termes 

11 = I max 

avec ici I = 100. 
max 

- I = min 
100 K' R' 

K' R' + K" R11 

C'est ce dernier indice 11 qui a été choisi de préférence, 

parce qu'il varie presque,linéairement de 0 à 100 en fonction de 

R' si le terme (K' - K") reste petit. 

L'indice 11 est fonction deR' (% de minéraux orientés} 

mais également des facteurs K' et K,. faisant intervenir l'épaisseur 

de la lame et la biréfringence moyenne des deux populations minéra­

les. Les mesures seront donc faites à épaisseur constante, pour être 

comparables. Dans un schiste banal, constitué de quartz - chlorite -

muscovite, la biréfringence moyenne de la population orientée est 

fixée par le rapport chlorite/muscovite. La chlorite avec ses tein­

tes de polarisation très basses tendra à diminuer /1. Da.ns la trame 

non orientée, l'abondance relative de quartz jouera un grand rôle 

sur la biréfringence moyenne. En définitive, l'indice 11 traduira 

à la fois : 

- une propriété liée à la structure de la roche : l'orientation 

préférentielle plus ou moins bien réalisée des muscovites, 

- une propriété liée à la composition minéralogique (% muscovite, 

chlorite, quartz). 

Technique 

Le microscope utilisé peut être un appareil de recherche 

normal (type Ortholux Leitz, par exemple). Il convient cependant 

d'y ajouter une alimentation stabilisée pour éviter les fluctua­

tions de l'intensité lumineuse d'entrée. Le système photométrique 

placé au-dessus du microscope sera plus ou moins sophistiqué sui­

vant la précision désirée et le degré d'anisotropie à mettre en évi­

dence. J'ai utilisé simplement une cellule et un galvanomètre. Ma.is 

l'inconvénient majeur des systèmes de mesure d'intensité lumineuse 

est que la réponse est fonction de la longueur d'onde reçue (fig. 108). 
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Fig. 108 - Réponse de la cellule photo· 
métrique utilisée selon la 
couleur de la lumière trans­
mise par une lame de quartz 
d'épaisseur croissante. 
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Fig. 109 - Variations de l'indice A dans 
une lame homogène de schis­
te en fonction de l'épaisseur de 

la préparation (zones très fines 
en pointillés). 

Or, les lames minces sont variablement colorées selon la biréfrin­

gence des diverses phases minérales et selon leur épaisseur. Celle­

ci jouera également un rôle dans l'~bsorption de la lumière. Ainsi, 

dans une même lame homogène, les valeurs ~ obtenues seront variables 

d'un endroit à l'autre selon l'épaisseur (fig. 109). 

Pour résoudre ce problème des teintes de polarisation, 

on peut utiliser un polariseur tournant, dont la vitesse doit être 

assez grande, de manière à éliminer la réponse périodique de la 

cellule aux variations de couleur de la lame (DURRANCE, 1967). On 

peut encore, soit utiliser une lumière monochromatique, soit mettre 

un filtre à l'entrée du photomètre (PR!CE, 1973). La méthode plus 

simple, adoptée ici, consiste à travailler à épaisseur constante 

et à utiliser systématiquement les endroits des lames où les miné­

raux phylliteux polarisent dans les bleus du 2e ordre par exemple. 

Dans le cas où une lame serait trop fine sur toute sa surface, il 

est possible d'utiliser un abaque, construit expérimentalement 

(fig. 110), permettant de faire une correction approximative. Il 

faut utiliser de préférence un objectif à grand champ (x 3,5, ici) 
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Fig. 110 - Abaque expérimental per­
mettant de corriger les 
mesures faites sur des la­
mes dont l'épaisseur ne 
correspond pas au bleu. 

pour avoir une mesure statistiquement valable. Sur une même lame, 

on aura intérêt à prendre plusieurs mesures et garder la moyenne 

comme valeur caractéristique de l'échantillon. Pratiquement, la 

mesure est réalisée en amenant l'aiguille du galvanomètre à une 

valeur maximale par rotation de la platine du microscope, ensuite, 

en jouant sur la lumière d'entrée ou sur les possibilités de ré­

glage du photomètre, on porte ce maximum à 100. Enfin, par rota­

tion de 45°, on obtient l'intensité minimale d'où l'on déduit l'in­

dice~. En pratiquant toujours dans les mêmes conditions, l'indice 

~ est très reproductible, mais reste une valeur absolue liée à 

l'appareillage. 

Résultats 

1 -La valeur de l'indice~ a été testée dans la Formation de Ria­

dan sur la coupe des ardoisières de Renazé (Mayenne) situées dans 

la.zone de la schistosité de flux pénétrative (type 4). Il est évi­

dent, sur l'ensemble du log (fig. 111), qu'une bonne corrélation 

existe entre l'indice ~ et les autres données telles que microfa­

ciès, pourcentage de quartz et granulométrie. L'indice photométri­

que permet ainsi de caractériser des zones lithologiques ayant dif­

férentes qualités ardoisières et on voit en particulier que la veine 

exploitable a un indice supérieur à 35. On peut se rendre compte 
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(fig. 112 et 113) que la composi­

tion minéralogique et la granulo­

métrie du quartz ont une grande 

influence sur l'indice 6, qui tra­

duit à la fois, comme nous l'a-

vans vu, l'orientation préféren­

tielle des micas et le microfaciès. 

Cette méthode est donc particuliè­

rement bien adaptée à la différen­

ciation rapide des schistes et à 

ce titre elle constitue un outil 

pratique pour détecter les niveaux 

ardoisiers exploitables. Son ap­

plication systématique aux problè­

mes des gisements ardoisiers, a 

donné des résultats exploitables 

(voir Documents LE CORRE - SAA, 
' 1 inédits, LE CORRE et QUETE in 

BRETON et al., 1973t HERROUIN, 

LIMASSET et LE CORREt 1970, 

HERROUIN, 1972, CHARPENTIER 1975). 

Fig. 111 - Variations de l'indice ~:,. en 
fonction des di vers faciès sil­
teux dans la Formation de 
Riadan - Renazé. On observe­
ra la bonne corrélation des 
mesures avec le pourcentage 
et la granulométrie du quartz. 

Fig. 112 -

o+-~--~~---r--r--r--r~r-.--.--,--%0 

Variation de l'indice pho­
tométrique A en fonction 
du pourcentage de quartz 
(Formation de Riadan à 
Renazé), 0 5 
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Fig." 113 .. Relation entre l'indice photométrique ~::., et la granulométrie du quartz. 

2 -A composition minéralogique constante l'indice 6 permet égale­

ment de suivre, à travers un territoire donné, l'évolution du degré 

d'anisotropie des roches schisteuses, donc de l'intensité de la 

schistosité. J'ai cependant abandonné cette voie, malgré la rapi­

dité de la méthode, car l'indice ~hotométrique est trop sensible 

aux différences de composition minéralogique et ne traduit donc pas 

uniquement l'orientation préférentielle. Par ailleurs la méthode 

photométrique est apparue comme un outil très grossier en comparai­

son du goniomètre de texture que j'ai également utilisé (cf. II-4-2). 

• L'anisotropie Zinéaire (Lames parallèles à la schistosité, 
fig. 106). 

La méthode photométrique peut également être utilisée 

sur des lames minces taillées parallèlement à la schistosité (LE 

CORRE, 1968). Sur de telles lames, on observe aussi des variations 
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cycliques de l'intensité lumineuse transmise lors de la rotation 

de la platine du microscope. Le phénomène est cependant beaucoup 

moins net que dans le cas des lames taillées perpendiculaire~ent 

à la schistosité, mais résulte aussi d'un allongement des minéraux 

phylliteux suivant une direction préférentielle. Si on élimine 

l'hypothèse d'un artefact dû à des lames non exactement taillées 

parallèlement à la schistosité {ce qui semble avoir peu d'influence 

car sinon les résultats seraient beaucoup plus aléatoires que ceux 

obtenus); deux origines peuvent rendre compte de cette apparence. 

La première est basée sur l'existence d'une linéation d'étirement 

matérialisée par l'allongement des objets anté-tectoniques tels 

que les petits fragments organiques. Parallèlement à cet étirement 

général du schiste, les petits minéraux phylliteux néoformés, pré~ 

sentent, tout en ayant leur plan basal dans le plan de schistosité, 

un aspect un peu fibreux. L'autre origine probablement moins impor­

tante, mais qui se cumule avec la première, découle de l'existence 

de grosses muscovites détritiques (50- 100 ~),pouvant être légè­

rement obliques sur la schistosité et la recoupant suivant la li­

néation d'intersection stratification- schistosité, qui dans les 

schistes paléozoïques est toujours parallèle à la linéation d'éti­

rement. 

Il en résulte que l'on observe, dans les lames parallèles 

à la schistosité, une direction préférentielle d'allongement des 

minéraux phylliteux (et des autres parfois) suivant la même direc­

tion que la linéation d'étirement matérialisée par la déformation 

des objets anté-tectoniques. Cette orientation privilégiée dans le 

plan de schistosité ou microlinéation (Le) est surtout déterminable 

au microscope, mais avec un peu d'habitude, elle peut être parfois 

déterminée sur un échantillon macroscopique. C'est en fait la trace 

sur le plan de schistosité, du "lengrain" des ardoisiers, deuxième 

plan potentiel de cassure facile correspondant, en princip.e,:-;au. 

grand côté de l'ardoise taillée. 
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Ainsi, grâce à l'analyse photométrique, on peut, d'une 

manière précise et pratique, déterminer à la fois la linéation cor­

respondant à l'axe des mégaplis (linéation d'intersection) et à la 

direction de l'axe X de l'ellipsoïde de déformation, qui sont paral­

lèles dans la région étudiée. La méthode consiste alors simplement 

à rechercher une position de la platine du microscope, telle que 

l'aiguille du photomètre soit au maximum ou au minimum de sa course. 

·~ 
0 45 90 !35 180 

Fig. 114 - Courbe de variation de 1 'inten­
sité lumineuse transmise, en 
nicols croisés, par une lame 
de muscovite, en fonction de 
la rotation de la platine du 
microscope 

En fait, j'ai utilisé la position du minimum de lumino­

sité, de loin plus précise. La courbe des variatioœde la lumière 

transmise par une lamelle de muscovite, en fonction de la rotation 

de la platine, est du type représenté par la figure 114 où l'on 

voit clairement que l'utilisation de l'extinction est plus avanta­

geuse. Les mesures dans ce cas peuvent être reproduites à :t_ 2° près, 

ce qui est largement suffisant, compte tenu de la précision du pré­

lèvement de ·l'échantillon orienté, puis de la préparation de la 

lame mince. 

Sur chaque lame mince, la trace du plan horizontal est 

parallèle à l'un des bords du support de la lame (fig. 106), de 

sorte qu'il est facile par une simple lecture sur la graduation de 

la platine de mesurer l'angle a entre Le et l'horizontale du lieu. 

Lorsque la schistosité est verticale on obtient ainsi directement 

la pente de Le. Dans les autres cas, on retrouvera à partir de 

l'angle a, par construction sur un réseau stéréographique, la di­

rection et la pente véritable de la microlinéation. 

Dans la pratique, il convient, sur une même lame, de 

faire 20 ou 30 mesures régulièrement réparties. pour obtenir une 

valeur caractéristique de l'échantillon (fig. 115). 
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Fig, 115 - Courbe de fréquence de la va­
leur de 1 'angle c.< dans une même 
lame mince. 

La valeur de la méthode a pu être testée sur la petite 

région de Senonnes située à 50 km au SE de Rennes (fig. 116). La 

carte de répartition des mesures de Le et le stéréogramme sont par­

faitement en accord avec les autres données. En particulier la di­

rection axiale des mégastructures et leur remontée périclinale vers 
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Fig. 116 - Carte de répartmon et stéréogramme de la microlinéation Le 
dans les Schistes d'Angers de la région de Senonnes. 
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l'E sont confirmées. Enfin, même la culmination axiale de détail, 

déjà mise en évidence par la présence d'un dôme d'anomalies géoma­

gnétiques (LE CORRE, 1969a), se retrouve grâce à une inversion lo­

cale de la pente de la microlinéation (fig. 116). 

Notons enfin que l'écart entre le maximum et le mini­

mum de luminosité enregistré est variable d'un échantillon à l'autre 

et peut traduire l'existence d'un étirement plus ou moins marqué. 

C'est ainsi que certains échantillons ne présentent aucun écart pho­

tométrique parce qu'ils possèdent une orientation préférentielle 

faible dans le plan de schistosité. Il semble que ce soit le cas 

en particulier sur le flanc des plis à proximité des formations 

gréseuses. Il serait donc, a priori, possible de donner un carac­

tère quantitatif à la méthode, comme dans le cas des lames perpen­

diculaires à la schistosité. Mais les écarts obtenus étant ici beau-

coup plus faibles, il est probable que la précision serait vraiment 

trop mauvaise. 

1 II - 4 - 2.j LA GONIOMETRIE DE TEXTURE EN DIFFRACTION X1 

La méthode du goniomètre de texture permet une approche 

beaucoup plus précise que l'analyse photométrique, car elle conduit 

à une exploration tri-dimensionnelle des fabriques cristallines. Elle 

permet aussi d'étudier sélectivement l'orientation préférentielle 

de chaque espèce minérale et même de chaque plan réticulaire. On a 

évidemment intérêt à choisir des plans réticulaires ayant une rela­

tion simple par rapport aux axes cristallographiques (plan basal 

des phyllites, faces prismatiques du quartz ••• ). L'inconvénient ma­

jeur, mis à part la nécessité d'un appareillage relativement lourd, 

reste la durée des manipulations et surtout le traitement des données 

brutes qui dans la pratique ne peut se faire qu'avec des moyens de 

calcul automatisés.· 

1 La mise au point de la méthode a été menée en collaboration avec 
M. LEMOINE, P. JEGOUZO et surtout D. GAPAIS que je tiens à. remer­
cier ici pour leur aide. 



239 

• Principe de Za méthode 

On sait qu'un faisceau de rayons X se diffracte sur une 

famille de plans réticulaires (hkl) d'un cristal, si la loi de BRAGG, 

nÀ = 2dhkl sine, 

liant la longueur d'onde (À), l'angle d'incidence (8) et la distance 

interréticulaire (d), est vérifiée. Dans un agrégat polycristallin, 

À étant fixée par ailleurs, il y aura diffraction sur une famille de 

plans réticulaires donnée, seulement si les cristaux ont une orien­

tation telle que l'angle d'incidence e soit correct. L'intensité to­

tale diffractée par une famille hkl sera donc fonction du nombre de 

cristaux qui dans l'échantillon seront en position de Bragg (8). Si 

l'orientation des cristaux dans l'agrégat est aléatoire, le nombre 

de cristaux en position de diffraction, donc l'intensité totale dif­

fractée, seront constants quelle que soit la position de l'échan­

tillon. Par contre, s'il y a une orientation préférentielle, il est 

évident que pour certaines positions de l'échantillon, le nombre de 

cristaux diffractants sera faible voire rul, tandis que pour d'autres 

positions, les cristaux seront très nombreux. 

Le principe de la méthode est donc d'étudier,en fonction 

de la position de l'échantillon dans l'espace 1 l'intensité diffractée 

par une famille de plans réticulaires choisie préalablement en fi­

xant 8. Pour être statistiquement valable, la méthode doit porter 

sur un grand nombre de cristaux. L'application normale est donc li­

mitée aux roches à grain fin. 

• Techniqye et gppareiZZage 

En réalité il existe deux possibilités pour étudier les 

textures par diffraction d'un faisceau de rayons X, soit par trans­

mission (méthode de LAU~ 1 cf. DECKER et al., 1948) , soit par réfle­

xion (SCHULTZ, 1949). C'est cette dernière technique que nous avons 

utilisée. La chambre de texture 1 est conçue de manière à pouvoir 

fixer préalablement le plan réticulaire choisi, c'est-à-dire à régler 

l'angle e du faisceau indident. 

1 goniomètre Philips PW 1078. 
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L'échantillon est une pastille polie de 30 mm de diamètre 

qui subit au cours de l'analyse deux types de rotation, de manière 

à mettre successivement tous les cristaux en position de Bragg 

(fig. 117) : 

-une rotation cp autour d'un axe (OY) compris dans·le plan de l'é­

chantillon et dans le plan des faisceaux inCident et diffracté. 

C'est la position initiale de cet axe par rapport au faisceau in­

cident (8) qui fixe le plan réticulaire étudié. 

- une rotation S de l'échantillon sur lui-même autour de sa normale (OZ). 

/ 

X / 7rranslation 

y 

Compteur 

Fig. 117 - Géométrie de la 

chambre de texture 
dans le 11).ode en 

· réflexion. 

Dans la chambre utilisée, ces deux 

rotations sont·simultanées et les 

vitesses angulaires réglables, de 

manière à ce qu'une petite rota­

tion cp se fasse pendant une rota­

r--------H~~~~hH~-.~---rx tion B d'un tour complet de l'échan­

Fig. 118 - Projection polaire du lieu 
géométrique décrit par les 
normales aux plans diffrac­
tants au cours du balayage. 

tillon sur lui-même. L'échantillon 

subit également une translation ré­

gulière, nécessaire pour exposer au 

rayonnement un volume de roche plus 

grand que celui imposé par la dimen­

sion du faisceau. La double rotation 

permet d'explorer l'espace suivant 

une spirale à pas réglable (2,5°, 

5°, 10°) qui est le lieu géométrique décrit par les normales aux. 

plans diffractants au cours du balayage (fig. 118). 
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Pendant le balayage, l'intensité diffractée est enregis­

trée en continu. Les vitesses de rotation étant connues, on peut 

avoir la valeur de l'intensité pour chaque position <4>,5) sur la 

spirale d'exploration. Cet enregistrement constitue les données bru­

tes de l'analyse (fig. 119). 

Fig. 119 - Exemples d'enregistrements obtenus au goniomètre de texture et figures de pôles 
correspondantes. (A) : fabrique planaire faible; (B) fabrique planaire forte 
(C) : fabrique plano-linéaire forte. Plans (001) des micas blancs dans les 
Schistes d'Angers. 
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Lorsqu'on utilise une roche isotrope, l'intensité enre­

gistrée au cours du balayage devrait, en principe, rester constante. 

En réalité, la défocalisation progressive du faisceau au cours de la 

rotation ~' liée à la géométrie de la chambre de SHCHULTZ, provoque 

une perte d'intensité dont il faut tenir compte. Cette perte d'in­

tensité est variable selon le plan réticulaire .(6) et suivant les di­

mensions du faisceau. Avec la chambre utilisée, elle peut être corri­

gée jusqu'à 70° de rotation ~ environ, mais au delà, la perte d'éner­

gie est telle que les intensités mesurées n'ont plus de signification. 

Pour corriger la défocalisation aucune méthode théorique 

ou empirique n'est vraiment satisfaisante (voir CHERNOCK et BECK, 

1952, FENG, 1965, COUTERNE et CIZERON, 1971, LHOTTE et al., 1973) et 

finalement nous avons retenu une solution expérimentale (BAKER et al., 

1969). Celle-ci consiste à fabriquer un "désorienté" avec des fragments 

de roches agglomérés de manière aléatoire pour éliminer toute orien­

tation préférentielle. Sur une pastille de ce désorienté on peut en­

suite mesurer la perte d'énergie en fonction de la rotation ~ et en 

déduire un facteur de correction pour les divers plans réticulaires 

à étudier. 

Malgré la correction, il est impossible, dans le cas géné­

ral, avec une seule pastille, d'explorer totalement l'espace dans le 

mode en réflexion. On est donc contraint d'analyser trois pastilles 

orthogonales pour chaque échantillon (fig. 120). Il faut évidemment 

que la texture soit homogène à l'échelle de l'échantillon, pour que 

la corrélation entre les trois pastilles soit convenable. Cependant 

pour certaines fabriques très intenses, une seule pastille peut suf­

fire à condition qu'elle soit convenablement orientée. C'est le cas 

en particulier pour de nombreuses roches schisteuses dans lesquelles 

les plans 001 des micas restent proches du plan de fissilité. Dans 

ces conditions, en utilisant une pastille parallèle à 1a schi.stosité, 

on peut enregistrer toute l'énergie diffractée avant d'atteindre l'an­

gle limite de 70°. S'il reste encore un peu d'énergie non enregistrée 

au dela de 70°, on peut généralement, dans le cas des fabriques ortho­

rhombiques simples, faire une extrapolation acceptable. Mais dans le 
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cas des fabriques plus complexes, on doit obligatoirement utiliser 

les trois pastilles orthogonales. 

~z ~ 
: ~P1 
1F--------------------~--.Y 

~2 
1 

' 

y 

........... t 

8 

Fig. 120 • Mode d'échantillonnage pour couvrir toute la sphère des pôles en réflexion. 
A : Position des trois pastilles orthogonales P 1, P 2, P 3, dans un référenciel 
XYZ. 
B : Projection dans le plan XY des surfaces explorées, correspondant aux trois 
pastilles P 1, P 2, P 3• 

• Le traitement des données brutes enregistrées 1 

Les enregistrements ne sont pas directement exploitables. 

Ils permettent tout au plus de détecter l'existence d'une orientation 

préférentielle et parfois d'avoir une idée du type de fabrique (fig. 

119). Les enregistrements doivent être transformés en "figures de 

pôles", c'est-à-dire en stéréogrammes donnant, après corrections di­

verses, la densité des plans cristallographiques étudiés pour chaque 

direction de l'espace. 

Ces manipulations sont assez fastidieuses et nous les avons 

en partie simplifiées et automatisées grâce à un ensemble "table de 

lecture- calculateur- table traçante" 2 • Cet ensemble permet la lec­

ture des enregistrements, effectue toutes les corrections nécessaires 

(bruit de fond, défocalisation, correction de surface), calcule en 

chaque point la densité ettrace la figure de pôles (fig. 121). 

Ces figures de pôles traduisent l'abondance relative des 

plans réticulaires étudiés pour chaque direction de l'espace. Les 

densités sont exprimées en multiples de l'intensité moyenne recalcu­

lée, qu'aurait la même roche, si sa fabrique était isotrope. 

Pour les détails, on pourra se reporter à D. GAPAIS, 1978, thèse 
de 3e cycle (à paraître) • 

2 Matériel HEWLETT-PACKARD. 9864A - 9821A - 9862A. 
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DENSITE: MAX 18.5:121 <::HLORITE: 
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Fig. 121 - Exemples de sorties automatiques de figures de pôles pour quelques types de 
schistosité. 
A - Schistosité par crénulation du litage sédimentaire initial. 
B - Schistosité de flux avec microlithons encore visibles. 
C - Schistosité de flux pénétrative. 
D - Schistosité de flux pénétrative crénulée tardivement. 
On observera l'évolution progressive de la symétrie de la fabrique et de la 
densité maximale. Courbes d'isodensité exprimée· en multiples de l'intensité 
moyenne : 0.1, 1. 0, densité max. /2. Projection dans le plan principal d'a­
rlisotropie. 

x 

x 
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Cependant, lorsqu'ils sont très nombreux, il est parfois 

difficile, à travers ces diagrammes, de suivre les variations régio­

nales de la fabrique. On peut ainsi être conduit à en extraire cer­

tains paramètres statistiques servant à décrire la fabrique et à en 

étudier les variations. Pour le problème de la schistosité, on peut 

par exemple retenir comme paramètre significatif la densité maximale 

obtenue. Ce paramètre traduira la plus ou moins bonne réalisation de 

l'orientation préférentielle des minéraux phylliteux, dont l'inten­

sité de la déformation synschisteuse (fig. 121); on peut également 

introduire un paramètre de forme qui traduira la symétrie de la fa­

brique en termes de "tectonites L-S" (cf. I-1-6 et fig. 84). 

Ainsi, les micas peuvent être statistiquement orientés 

dans le plan de schistosité ou s'en écarter aléatoirement (fabrique 

planaire type s, fig. 84 et fig. 121C). Ils peuvent aussi être sta­

tistiquement orientés dans le plan de schistosité et s'en écarter 

légèrement par révolution autour d'un axe privilégié (fabrique plana­

linéaire type s > L, ou linéo-planaire type L > s, fig. 84 et fig. 

121A et D). Enfin, à la limite, ils peuvent ne plus être statisti­

quement compris dans un plan mais être de révolution autour d'un axe 

(fabrique linéaire, type L, fig. 84). 

Le paramètre utilisé pour décrire le typ~ de symétrie peut, 

par exemple, être basé sur la forme du cône contenant n% de l'inten­

sité enregistrée, c'est-à-dire n% des normales aux plans basaux des 

phyllites contenues dans l'échantillon. Suivant le caractère s ou L 

de la fabrique, ce cône aura une section circulaire ou elliptique 

permettant de définir un paramètre de "zonalité" correspondant au rap­

port grand axe/petit axe de la section du cône (cf. VISTELLIUS, 1966, 

ALEXANDER, 1969, KIRALY, 1969, BOUCHEZ, 1971). Ce paramètre de zona­

lité prend la valeur 1 pour une fabrique planaire idéale1 et tend 

vers oo pour une fabrique linéaire parfaite.·· 

1 La zonalité sera également 1 pour une fabrique totalement aléatoire. 
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On peut aussi décrire les fabriqu5orthorhombiques en cal­

culant les vecteurs propres d'un "tenseur d'orientation", correspon­

dant aux trois meilleurs axes statistiques d'une distribution de sy­

métrie orthorhombique (cf. SCHEIDEGGER, 1965ï DAROT et BOUCHEZ, 1976, 

WOODCOCK, 1977). Cependant, nl'ellipsoïque de fabrique" représentant 

ce tenseur n'a pas les mêmes propriétés que l'ellipsoïde de déforma­

tion et ne peut, en toute rigueur, être représenté sur un diagramme 

de Flinn. Pour y remédier, P. COBBOLD et D. GAPAIS (1978, sous presse) 

proposent une modification de la méthode des vecteurs propres, en in­

troduisant la notion de "tenseur d'orientation pondéré" (r.O.P.). Celui 

ci peut être représenté par un ellipsoïde triaxial (X > Y > Z) carac­

rérisé par un paramètre de forme : 

Kf "!' 
X/Y - 1 

Y/Z - 1 

et un paramètre d'intensité 

Rf = X/Y + Y/Z - 1 

comparable à ceux habituellement utilisés pour décrire la déformation 

finie. Cet "ellipsoïde de fabrique" précise quantitativement la no­

tion de tectonites planaires ou~linéaires mais n'est généralement pas 

identique à l'ellipsoïde de déformation (cf. II - 6- 3). Dans le 

cas des micas, il le serait, uniquement, si le processus d'acquisi­

tion de l'orientation préférentielle était une rotation passive selon 

le modèle de MARCH (cf. I-1-6 et I-2-3, p. 191). 

Enfin, de manière à pouvoir caractériser la schistifica­

tion des roches par un paramètre unique, j'ai été conduit à définir 

un 11 indice de schistosité", tenant compte à la fois du paramètre de 

forme (Kf) et du paramètre d'intensité (Rf) de l'ellipsoïde de fa­

brique. Ainsi, la schistosité sera d'autant plus parfaite que Kf sera 

plus petit et Rf plus grand, c'est à dire que le caractère planaire 

de la fabrique sera plus intense. Sur un diagramme de Flinn on voit 

que la schistosité, ainsi définie, sera d'autant plus intense que "a" 

(X/Y) est, plus petit (Kf faible) et "b" (Y/Z) plus grand (Rf fort). 

Je propose donc d'utiliser l'indice de schistosité Lg ~multiplié par 
a 

100 pour avoir des valeurs pratiques, soit : 
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Il y a naturellement une relation liant S aux paramètres 

Kf et Rf, soit 
Rf+ Kf 

S = 100 Lg RfKf + 1 . 

La figure 122 montre que le paramètre de forme Kf joue 

un rôle important carS varie d'autant plus vite en fonction de l'in­

tensité de fabrique Rf, que Kf est plus proche de zéro. On voit aussi 

que pour les fabriques planaires (Kf < 1) l'indice de schistosité S 

sera positif, tandis qu'il sera négatif pour les fabriques linéaires 

(Kf > 1), quelle que soit l'intensité Rf. Le paramètreS varie donc 

de - oo à + oo et la valeur zéro correspond à une fabrique plane-linéaire 

du type Kf = 1 • 

. s 

" . .... 

o­
·1 

. Kf=O 

..., ..,. Kf=0.1 
........ 

., "'.. ---Kf=0.2 
"" .... -...... -"" ....... 

C;:-·_ .... _ ---Rf-- --Kf=0.5 
:;.. = 1 ..... 

... _-- ---- --Kf=10 

• Les résultats : 

Fig. 122 - Relations théoriques entre le paramètre "S'' 
et l'intensité de fabrique Rf pour différen~ 
tes valeurs du paramètre Kf. 

Ils portent sur un échantillonnage dans la Formation des 

Schistes d'Angers comparable à celui déjà utilisé pour les autres 

méthodes analytiques. 

Les cartes relatives aux paramètres de fabrique Kf, Rf 

et s (fig. 123, 124 et 125) sont en accord avec la zonéographie 

typologique de la schistosité (fig. 105), mais permettent de la pré­

ciser. Dans l'extrême N, les intensités de fabrique (fig. 123) sont 
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5.1 

FABRIQUE MICAS 

Rf = intensite de fabrique 

SJ 
.CJ 

Fig. 123 • Carte de répartition du paramètre d'intensité de fabrique (Rf) des micas dans 
les Schistes d'Angers, 

CJ 
[A Briovérten 
53 Granites à deus mieos 
~ Orthoonein de Lonvc11x 

@ 

FABRIQUE MICAS 

Kf < 1 

Kf > 1 

Fig, 124 - Carte de réparnnon du paramètre Kf traduisant la symétrie de la fabrique des 
micas dans les Schistes d'Angers. 
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FABRIQUE MICAS 

Paramètre S 

E:3 Sriovérien 

!21 Granite$ à deux micas 

s:::;J Orthognein de Lanvaux 

Fig. 125 - Carte de répartition du paramètre de schistosité "S" dans les Schistes d'Angers. 

faibles, tandis que plus au s et vers l'E, on passe à des valeurs 

comprises entre 3 et 7. A l'extrémité occidentale des Unités de 

Segré et de Chateaubriant, on retrouve une zone de basses intensi­

tés (Rf < 3), correspondant à un domaine peu déformé où les points 

neutres sont fréquents (cf. II-1-3). Dans l'extrêmeS on observe 

des valeurs à nouveau plus élevées (Rf > 4) sauf à proximité immé­

diate du granite de Nozay où la fabrique tend à se détruire. 

Le paramètre Kf (fig. 124) évolue d'une manière compa­

rable. Au N, on observe des fabriques linéaires (Kf > 1) correspon­

dant à la crénulation du litage initial, tandis que plus au S et à 

l'E les fabriques deviennent nettement planaires (Kf < 1). Plus au 

S, dans la partie occidentale des Unité de Segré et de ChateatJ.briant 

on retrouve des fabriques linéaires liées à l'existence de schisto­

sités peu évoluées. Plus au S encore, la fabrique redevient planaire, 

sauf dans l'extrême S, à proximité du granite de Nozay, où se déve­

loppe une intense crénulation. 
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Le paramètreS (fig. 125) qui traduit à la fois l'inten­

sité et la symétrie de la fabrique met bien en évidence cette répar­

tition. 

Il est également intéressant de reporter ces données sur 

un diagramme Rf en fonction de Kf (fig. 126) mais en tenant compte 

du type de schistosité correspondant, déterminé au microscope selon 

la classification déjà décrite (cf. II-3). Ce diagramme montre qu'à 

chaque grand type de schistosité est associé un domaine de valeurs 

pour Rf et Kf. Si les différents types de schistosité (1,2,3,4, fig. 

126) correspondent à des stades progressifs de la déformation, on 

voit qu'initialement l'intensité évolue peu, tandis que l'on passe 

rapidement des fabriques linéaires aux fabriques planaires. Par 

contre, le passage à la schistosité de flux pénétrative (3) se fait 

brutalement au point d'inflexion de la courbe et l'intensité croit 

alors très rapidement. Ce passage a une signification importante et 

correspond à la résorption complète des microlithons visibles au 

microscope (2). Il se produit poûr des valeurs moyennes de Kf et Rf 

respectivement de l'ordre de 0.2 et 4. 
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Fig. 126 - Variations des para­
mètres de fabrique 
Kf et Rf des micas 
pour différents types 
de schistosité mon­
trant le passage 
brusque à la schisto­
sité de flux pénétra­
tive (voir symboles 
de la figure 127). 

La représentation sur un diagramme de Flinn (fig. 127) 

permet de traduire l'histoire de la fabrique d'une manière particu­

lièrement claire. En effet, les différents types de schistosité .. se 

répartissent sur le diagramme selon des champs assez bien définis. 

Les schistosités peu évoluées (1) sont groupées dans le champ des 

fabriques linéraires (Kf > 1) de faible intensité (points proches 

de l'origine). Les schistosités intermédiaires, flux avec micro-
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y L<S u.s ... multiples de la densité moyenne 

II] intensité de fabrique 
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Fig. 127 - Evolution de la fabrique des micas en fonction du type de schistosité (digramme 
de FLINN), 
1 - Schistosité de fracture avec début de recristallisation, 
2 • Schistosité de flux avec microlithons encore visibles. 
3 - Sch~stosité de flux pénéttative. 
4 - Schistosité de flux + crénuJation tardive. 

lithons encore visibles (2), s'étalent largement sur les champs 

linéaire (Kf > 1) et planaire (Kf < 1) mais avec des intensités 

plus fortes {points plus éloignés de l'origine). Les schistosités 

de flux pénétratives (3) sont toujours situées dans le champ des 

fabriques très planaires (Kf voisin de zéro) et très intenses 

(points très éloignés de l'origine). Enfin les schistosités de 

flux pénétratives, crénulées tardivement (4), s'étalent très lar­

gement du champ planaire au champ linéaire, selon l'importance de 

la crénulation, tout en gardant une intensité de fabrique assez 

forte. 

Ainsi, on constate que les différents types se répartis­

sent suivant une trajectoire représentant les stades successifs du 

développement de la schistosité. A partir de la fabrique sédimen­

taire initiale, l'évolution pourra en réalité être différente sui­

vant la situation par rapport aux plis. Ainsi, dans la zone charnière 

l'évolution passera obligatoirement par un stade de crénulation ini­

tiale (1) donnant une fabrique linéaire (Kf > 1). Après ce stade, 

Y/Z 
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la fabrique sédimentaire, initialement prépondérante, tend progres­

sivement à se détruire au profit de la schistosité naissante (2). 

On -observe alors, avec la déformation croissante, un retour assez 

rapide dans le champ des fabriques planaires (Kf < 1), puis une 

augmentation importante de l'intensité. Avec la disparition des 

microlithons, la texture évolue surtout en intensité dans les ty­

pes à schistosité de flux pénétrative (3) mais on constate aussi 

une amélioration lente du caractère planaire de la fabrique (Kf 

diminuè). 

A proximité des flancs, l'évolution pourra se faire plus 

rapidement sans passage dans le champ des fabriques linéaires. Ici 

en effet, l'angle entre la fabrique sédimentaire initiale et le 

plan potentiel de schistosité est petit et la crénulation ne se 

produit pas, ou garde une amplitude faible. La réorientation facile 

et la réutilisation de la fabrique initiale dans le plan de schis­

tosité permet ainsi une trajectoire raccourcie avec passage direct 

vers la schistosité de flux pénétrative. 

L'évolution de la déformation peut s'arrêter au stade de 

la schistosité de flux pénétrative, mais une crénulation tardive 

peut apparaître dans certains cas. Du point de vue de la fabrique, 

cela se traduit par un retour progressif vers le champ des tecto­

nites linéaires, pouvant aller jusqu'à une destruction presque 

complète de la fabrique précédente. On distingue cependant facile­

ment cette crénulation II, de la crénulation initiale de la fabri­

que sédimentaire, car les intensités restent toujours plus fortes 

dans le premier cas. 

Ces premiers résultats montrent que la méthode du go­

niomètre de texture permet un contrôle quantitatif de l'état de 

schistification de 'la roche. On voit aussi que la "schistosité de 

flux pénétrative", définie au microscope optique, n'est pas tota­

lement "pénétrative" puisqu'elle correspond à des stades d'inten­

sité variable (de 4 à 7 ici) qui peuvent être encore améliorés si 

la déformation augmente (jusqu'à 10 au moins dans certains cas). 
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Grâce au concept d'ellipsoïde de fabrique, cette méthode permet de 

suivre les différents stades de la déformation progressive des ro­

ches pélitiques. Ceci conduit à introduire la notion de "trajectoire 

de fabrique" (fig. 127) comparable à la notion de "strain path" déjà 

utilisée pour la déformation (cf. I-1). 
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Fig. 128 ~ Représentation comparative dans un diagramme de FLINN de la fabrique des 
micas et des chlorites, Dans la plupart des échantillons la fabrique des chio­
rites est plus intense et plus planaire que celle des micas. 

La zonéographie d'ensemble, mise en évidence par la fabri­

que des chlorites, est comparable à celle obtenue grâce aux micas. 

Il existe cependant une différence assez nette d'intensité des fa­

briques entre les deux espèces minéralogiques. On constate ainsi que 

la fabrique des chlorites est presque toujours plus intense que celle 

donnée par les micas (fig. 128). Par ailleurs, on observe que le pas­

sage à la schistosité de flux pénétrative est beaucoup moins brutal 

que dans le cas des muscovites et se traduit par une inflexion moins 

nette de la courbe Rf/Kf (fig. 129). 
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Fig, 129 - Variations des paramètres 
de fabrique Kf et Rf des 
chlorites pour différents 
types de schistosité. On 
observera que le passage 
à la schistosité de flux 
pénétrative est ici moins 
brutal que dans le cas 
des micas illustré par la 
figure 126 (voir symboles 
fig. 127). 

Je pense que cette différence de comportement s'explique 

assez bien par le caractère synschisteux du développement de la pa­

ragenèse à chlorite, déjà mise en évidence par les variations de 

composition minéralogique (cf. II-2): Dans le sédiment initial, il 

y a très peu de chlorites détritiques et la plus grande partie des 

chlorites néoformées apparaissent, dans les discontinuités inter­

micr6lithons, lors du développement progressif de la schistosité. 

Au contraire, les micas ou illites détritiques initialement très 

abondants doivent subir une crénulation ou une rotation importante 

pour se rapprocher du plan de schistosité. Il en résulte que pour 

un même état de déformation, les chlorites sont mieux orientées que 

les micas. Ceci est bien illustré par la figure 128 où l'on observe 

que le paramètre Kf des chlorites est généralement plus petit que 

celui des micas. A la limite, on peut avoir dans un même échantil­

lon une fabrique des micas du type L > S et une fabrique des chlo­

rites du type L < S (fig. 128). 

La fabrique du quartz ---- ..... -- -- -· ----
J'ai testé sur quelques échantillons l'orientation pré­

férentielle de certains plans cristallographiques du quartz (faces 

prismatiques < 1010 >). On peut en déduire qu'aucune fabrique si­

gnificative ne semble exister pour le quartz des schistes en géné­

ral, ce qui laisse supposer que la déformation plastique par glis­

sement intracristallin n'est probablement pas ici le processus do­

minant. Cependant, pour les grains les plus gros (> 50 ~) un tel 

mécanisme est probablement possible comme le soulignent les extinc­

tions roulantes parfois observées. 
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Pour conclure, je pense que l'ensemble de ces résultats 

permet de souligner tout l'intérêt et les perspectives offertes par 

la goniométrie de texture appliquée en particulier à l'étude des 

schistes et de la schistosité. Cette méthode est en effet la seule 

qui permette actuellement une approche véritablement quœatitative 

de l'état de schistification des roches pélitiques. Dans ce domaine, 

quelques essais ont déjà été pratiqués récemment par certains au­

teurs (cf. I-2-3, p. 191) mais c'est probablement la première fois 

qu'un échantillonnage aussi varié est traité, en association avec 

diverses autres méthodes. Ceci permet de montrer qu'il existe une 

bonne corrélation entre les types de schistosité et la fabrique des 

micas exPrimée par le paramètre S associant l'intensité et la symé­

trie de la fabrique (fig. 130). Mais le paramètre S permet de préci­

ser l'état de schistification à l'intérieur des grands types de 

schistosité. Les types 1 et 2 ont un indice S variable mais toujours 

négatif. Le type 3 s'étale assez largement depuis des valeurs faible­

ment négatives jusqu'à des valeurs positives approchant 100. Le type 

4 dépasse généralement la valeur 100. Enfin, lorsqu'une crénulation 

tardive affecte le type 4, les valeurs s'étalent très largement et 

peuvent redevenir négatives, selon l'intensité de la crénulation. 

Par ailleurs, cette bonne corrélation des résultats avec l'analyse 

typologique, m'a permis, du point de vue génétique, de suivre le 

développement progressif du processus d'acquisition de Za schistosité 

(fig. 127). Enfin nous verrons,qu'en l'absence de marqueurs plus 

précis et dans certaines limites, que le concept d'ellipsoïde de 

fabrique permet de suivre, à travers un territoire donné, l'évolu­

tion de la déformation, donc de mettre en évidence une zonéographie 

régionale. Cette méthode apparaît ainsi comme un outil précieux pour 

l'analyse des segments orogéniques où se développe la schistosité. 
Paramètre S 

1 
1 

""'--------r------........fl8] 
1 

_.lllllllllaiii!L..j..... ______ ~l @) Fig. 13Ô ~ Relations entre 

le type de schis­
tosité et le pa­
ramètre "S" des 
micas dans les 
Schistes d'Angers. 
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II - 5 LE DEGRE DE METAMORPHISME DANS LES SCHISTES 

1 II - 5 - 1 .J CONDITIONS GENERALES DU METAMORPHISME EN BRETAGNE CENTRALE 

L'existence d'un métamorphisme régional dans les terrains 

de Bretagne centrale est une idée relativement récente qui n'a été 

clairement démontrée que depuis la découvert~àans les schistes ordo­

viciens,de certains minéraux index tels que le chloritoide (BOUDIER 

et NICOLAS, 1969, LE CORRE, 1969). 

Pour les diverses raisons déjà évoquées précédemment, __ 

c'est encore la Formation des Schistes d'Angers qui me servira ici 

de référence. 

La pile sédimentaire actuellement visible au-dessus des 

Schistes d'Angers ne dépasse pas 1 000 m, mais on peut supposer que 

la série devait monter jusqu'au Carbonifère comme dans les régions 

voisines (Synclinorium de Laval, Synclinorium d'Ancenis), ce qui 

porterait l'épaisseur totale entre 3 000 et 4 000 m, au maximum. Ce­

ci ne permet d'envisager qu'une pression de confinement ne dépassant 

guère 1 Kb et donc un métamorphisme de pression relativement basse. 

Pour les terrains situés sous les Schistes d'Angers (Grès armoricain, 

Briovérien) on peut naturellement imaginer des conditions un peu 

plus sévères mais qui restent du même ordre. 

L'échelle des températures est difficile à évaluer avec 

précision dans les sédiments pélitiques peu métamorphiques où la 

paragenèse banale à "quartz .Ji chlorite + illite ou phengite", peut 

persister, depuis la diagenèse jusqu'au début du "degré moyen" 

(WINKLER, 1974). Le champ de composition chimique des Schistes 

d'Angers correspond à celui des argilites marines et permet de 

prévoir (fig. 131) la paragenèse du type "quartz + chlorite + chlo­

ritoide + phengite" que l'on observe le plus souvent. Il est donc 

difficile de préciser une limite pour la température la plus faible, 

étant donnée la composition chimique de ces roches qui ne laisse 

guère d'espoir de trouver des minéraux index plus précis. 
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Partout cependant, le stade de la diagenèse profonde semble avoir 

été dépassé (cf. II-5-3), permettant de supposer une température 

supérieure à 200° approximativement, sur l'ensemble du territoire 

étudié. 

K 

c 0-· -----+---" 
Fig. 131 - Diagramme ACF-A 'FK don­

nant le champ de compo­
sition des Schistes d'Angers 
et les principales parage­
nèses possibles. 

Calcite 
Champ de composition 
des "Schistes d'Angers" 

Les termes les plus métamorphiques permettent de se faire 

une idée de la limite supérieure. On y observe que 1 1association 

"chlorite + muscovite" reste stable, que la paragonite est souvent 

présente et que le chloritoide ne se déstabilise pas (HOSCBEK, 1969). 

On doit donc admettre que l'on ne dépasse jamais la limite "degré 

fàible"/"degré moyen" (sauf peut-être localement au contact immédiat 

d'intrusions granitiques oü le staurotide peut apparaître) et que 

la température reste toujours inférieure à 500°. La présence locale 

de biotite et d'andalousite laisse supposer que dans certains cas, 

la température de 450° ait pu être atteinte. 

Ainsi, sur l'ensemble du territoire étudié, le métamor-

phisme couvre approximativement dans la terminologie de WINKLER le 

"degré très faible" et une partie du "degré faible", soit une gamme 

de température allant de 200 à 450° environ (fig. 132). 

Le but recherché dans ce travail étant surtout de contrô-

1er l'influence du facteur thermique sur le développement de la 

schistosité, ces données générales n'étaient guère exploitables. 
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J'ai donc été conduit à préciser la zonéographie du métamorphisme 

grâce d'une part à une recherche systématique des minéraux index et 

surtout grâce à la cristallinité des micas dioctaédriques néoformés 

d'autre part. 

kb 
gent--

2 :·:·. sis 

4 1 
1 
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1 

6 }fj}\/t:: .. a ............. . 

.. j ::r-~::if'li:~:_;:z~-~- -~ 
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1 II - 5 - 2. J LES MINERAUX INDEX 

• Le ohZoritof:de 

600 700 800 oc 

25 

35 Fig, 132 - Les différents degrés de 
métamorphisme et les 
conditions de tempéra­
ture et de pression as­
sociées. (d'après WINKLER, 
1974). 

Dans ces terrains, le chloritoide est probablement le mi­

néral index le plus intéressant. On sait cependant que son occurence 

est particulièrement liée à la composition chimique de la roche (cf. 

HALFERDHAL, 1961, HOSCHEK, 1967 et LE CORRE, 1969, pour la bibliogra­

phie à ce sujet). Son absence ponctuelle n'est donc pas significative 

comme le montrent les coupes décrites au sujet de la lithologie in­

terne des Schistes d'Angers (cf. 1ère partie, p. 79) où l'on observe 

que le chloritoide peut apparaître ou disparaître sur quelques mètres 

de distance sans variation évidente du microfaciès. 

Malgré cet inconvénient, on constate cependant qu'il existe 

une limite au N de laquelle on ne trouve jamais de chloritoide (fig. 

133) tandis qu'au s, ce minéral est très fréquent. On notera que le 
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CHLORITOÏDE 

ll:'::::t~l1l2 Zone à ch loritoïd e 

1 '' 1 Zone sans chloritoïde 

Sriov.rien 

E;B Gronillls à deux micas 
li:) 

Fig. 133 • Carte de répartition du chloritoUle dans le Paléozoïque de Bretagne centrale. 
1 : chloritoitie synschisteux, 2 : chloritoil:ie post-schisteux. 

tracé de l'isograde "chlorltoide +" est très comparable à celui déjà 

mis en évidence pour d'autres données et comporte en particulier la 

même anomalie oblique sur la structure régionale. 

Dans l'ensemble, on retrouve grâce au chloritoide un gra­

dient de métamorphisme croissant du N vers le S ainsi qu'une anoma­

lie centrale oblique sur la structure (fig. 133). 

• La p_ar>agonite 

Ce minéral souvent négligé a été reconnu, depuis peu, dans 

différents terrains métamorphiques dès le "degré très faible" (voir 

par exemple, ZEN et ALBEE, 1964, FREY, 1969, 1970, DUNOYER/ 1969, 

CHATTERJEE, 1970, DUNOYER et HICKEL, 1972, CHIESA et al. 1972, ACKER-

MAND et MOTEANI, 1973 ... ), mais dans des conditions thermodynamiques 

qui ne sont pas encore très précises. La paragonite apparaît ici dis­

crètement dans les faciès Zes pZus métamorphiques de la zone méridio­

nale où elle se manifeste sur les diffractogramrues par un petit 
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METAMORPHISME 

• Andalousite 

0 
E::J Briovérlen 
I2J Grcnlle$ ô deux micas 

~ 

Fig, 134 - Carte de répartition de la paragonite, de l'andalousite et des tâches de méta­
morphisme en Bretagne centrale. 

0 

épaulement contre le pic à 10 A de la muscovite. Mais la limite que 

l'on peut tracer sur le terrain pour l'apparition de la paragonite 

(fig. 134) correspond probablement à une température supérieure à 

celle à partir de laquelle on peut espérer trouver ce minéral. Le 

problème est en effet compliqué par les possibilités d'accueil du 

sodium dans les muscovites et phengites (GUIDOTTI, 1968) ou par 

l'existence d'interstratifiés paragonite - phengite (FREY, 1969). 
0 

La paragonite vraie (avec espacement basal à 9.6 A) n'apparaît pro-

bablement,ici, qu'une fois les possibilités d'accueil du sodium en­

tièrement saturées dans les muscovites ou phengites paragonitiques 

" (avec espacement basal supérieur à 9,9 A). 

• La chZ.orite 

Dans ce contexte, la chlorite n'est pas un minéral index 

particulièrement précis. Cependant, nous avons déjà vu (cf. II-2) 

que du point de vue quantitatif, on observait d'importantes varia­

tions du pourcentage de chlorite sur l'ensemble de la région. La 
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carte (fig. 103) représentant les variations du rapport "chlorite/ 

quartz" montre clairement que du N vers le S la quantité de chlo-

rite augmente et qu'une anomalie positive, oblique sur la structure, 

apparaît comme pour les autres données. L'abondance relative de chlo­

rite peut donc être considérée ici comme un marqueur du métamorphi:sme. 

4111 L:a:ndcilousite et les "tâches" 

L'andalousite et les tâches de silicates d'alumine plus 

ou moins transformés (THEUNISSEN, 1970) sont relativement rares sur 

l'ensemble du territoire étudié. La carte (fig. 134) en donne une 

localisation sans distinction de formation lithologique. On voit que 

l'apparition de ces minéraux est liée à la proximité des masses gra­

nitoïdes affleurantes ou cachées dans quelques cas. 

Les plus beaux exemples sont situés autour du granite 

d'Allaire ou de son prolongement oriental près de Nozay ou encore 

dans le Briovérien autour du granite de Lizio (cf. BERTHÉ, travaux 

en cours) . 

On notera également la présence de tâches de métamorphisme 

dans la région de La Gacilly (Trégaret) et dans le Briovérien près 

de st Malo-de-Phily (Rocher d'Uzel) et d'Orgères (Pierre au diable). 

On doit pour ces derniers exemples supposer la présence d'une masse 

intrusive peu éloignée en profondeur. Dans le cas de La Gacilly, une 

confirmation peut en être donnée par l'anomalie gravimétrique estom­

pée qui apparaît dans cette région (LE CORRE, 1975). 

4111 Les autres minéraux index 

Dans certaines localités en liaison avec une composition 

chimique particulière, on peut observer d'autres minéraux indica­

teurs de métamorphisme : stilpnomélane dans les minerais de fer du 

Grès armoricain (CHAUVEL, 1968, 1973), grenat dans certains niveaux 

très chloriteux des Schistes d'Angers de la région de Rochefort-en­

Terre, biotite à proximité immédiate des granites. Enfin, toujours 
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à proximité des leucogranites (massif de Lizio ou d'Allaire) ou peut 

observer du staurotide parfois rétromorphosé en un agrégat de chlo­

ritoide (Rochefort-en-Terre) • 

{II-5-3.} LA CRISTALLINITE DES MICAS 

• La méthode 

Nous venons de voir que seuls le chloritoide et la para­

gonite permettent de tracer avec précision des isogrades traduisant 

une intensité croissante du métamorphisme du N vers le s. Toutefois, 

l'apparition de ces minéraux est trop liée à la composition chimique 

originelle du sédiment et l'information qu'ils fournissent trop im­

précise, pour qu'ils puissent servir à contrôler, pas à pas, les 

conditions thermiques de la déformation. 

Il fallait utiliser une méthode indépendante de la compo­

sition chimique et facilement applicable aussi bien dans le Briové­

rien que dans le Paléozoïque. L'étude de la cristallinité des micas 

dioctaédriques néoformés dans les schistes, apparaissait parfaitement 

adaptée au problème posé. 

Depuis les premiers travaux de C.E. WEAVER (1960), la mé­

thode d'analyse, par diffractométrie X, du degré de perfectionnement 

du réseau cristallin des minéraux phylliteux du type illite - phen­

gite- muscovite, est bien connue (voir KUBLER, 1964, 1966, 1967, 

1968, 1970, DUNOYER, 1966, 1968 ... 1969, 1971, 1972, ESQUEVIN, 1969, 

1970, WEBER, 1972, ••• ). Elle consiste à extraire par décantation 

après un broyage fin, la fraction minérale inférieure à 2 ~. Ce pré­

lèvement sert à la préparation d'un dépôt orienté, qui est ensuite 

introduit dans le diffractomètre. L'indice de cristallinité est don­

né par la largeur du pic à 10 ~' mesurée à la moitié de la hauteur 

dans des conditions expérimentales bien précises. 

L'ensemble de ces travaux montre : 

-qu'il y a une relation directe entre l'indice de cristallinité et 

l'intensité de la diagenèse ou du métamorphisme, 
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- que la méthode permet de définir une zonéographie facilement uti­

lisable (diagenèse, anchizone, épizone), dont la valeur a pu être 

testée par la présence de certains minéraux index et par les me­

sures de carbonification de la matière organique (ALPERN, 1970). 

-que la composition chimique intervient peu dans la valeur de l'in­

dice, 

que le facteur primordial est la température atteinte par le sédi­

ment originel. 

On peut reprocher à cette méthode de ne pas faire la part 

des micas d'origine détritique, dont la bonne cristallinté viendrait 

perturber les résultats. Ce problème de l'héritage existe, mais gé­

néralement, dans les schistes, les micas détritiques sont assez gros 

(20 à 30 ~~ ou plus) pour être éliminés lors de la décantation. Le 

broyage lui-même ne parvient pas à les diviser au point qu'ils puis­

sent passer lors de la séparation de la fraction inférieure à 2 ~. 

Il est important de bien concevoir que c'est uniquement la cristal­

linité des illites sédimentées puis agradées et des micas bla.ncs néo­

formés à partir de celles-ci que l'on étudie. Notons enfin que l'al­

tération superficielle n'intervient sur la cristallinité des micas 

que dans les horizons pédologiques où les feuillets subissent un dé­

but d'ouverture. 

Dans la présente étude, les mesures de cristallinité ont 

été pratiquées sur des schistes de faciès identique. Dans le Paléo­

zoïque en particulier, et pour limiter l'influence possible de l'hé-

ritage sédimentaire ou de la composition chimique initiale, j'ai 

encore échantillonné uniquement et systématiquement les Schistes 

d'Angers. La maille d'échantillonnage, variable suivant les condi­

tions de terrain, reste toujours inférieure à 10 km. Environ 150 

stations ont été étudiées lors de la réalisation de ce travail. 

Dans le Briovérien, plus hétérogène, les analyses ont 

été faites, dans la mesure du possible, sur des faciès comparables. 
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Les conditions expérimentales choisies sont les suivan-

tes : 

- diffractomètre Philips PN1130, 30 kv, 15 mA, Cu filtré Ni. 

enregistrement Philips PW1360, sensibilité 2.10 2 , inertie 4, vi­

tesse papier 600 mm/h, soit 28 = 1° = 20 mm. 

Avec ces conditions expérimentales, la cristallinité 

maximale obtenue sur une muscovite endogène correspond à l'indice 

2, tandis que les illites d'un bassin sédimentaire non affecté par 

un quelconque métamorphisme, donnent des indices compris entre 15 

et 20 (échantillon J. ESTEOULE, Bassin tertiaire de Langon, Ille et 

Vilaine). La correspondance, entre l'échelle des indices utilisée 

ici et celle de G. DUNOYER DE SEGONZAC (1969) a pu être établie 

grâce à des échantillons standards (fig. 135). Il faut noter que 

les indices de cristallinité restent des valeurs absolues liées à 

l'appareillage utilisé. Pour y remédier G. DUNOYER et B. KUBLER 

(1977) viennent de proposer l'utilisation d'un étalon unique per­

mettant d'uniformiser les diverses méthodes. 
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Fig. 135 - Cristallinité comparée des micas dioctaédriques dans le Briovérien et le Paléo­
zoi'que en Bretagne centrale (diagramme d 'Esquevin). 
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CRISTALLINITE DES MICAS 

) 9 
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Fig. 136 - Carte de répartition des zones d'isocristallinité des micas dans les Schistes 
d'Angers en Bretagne centrale. 

• Résultats et interprétations géoZogi~es 

Ils sont présentés ici sous deux formes : 

-un diagramme, type Esquevin (1969), liant l'indice de cristalli­

. nité au rapport d • intensité des pics à 10 Â et 5 A (fig. 135) , 

- une carte en courbes d'isocristallinité, préparée par interpola­

tion des mesures obtenues à chaque station (fig. 136). 

On sait qu'il existe entre le Briovérien et le Paléozoï­

que une discontinuité structurale importante (cf. 1ère partie) et 

il était intéressant de comparer les degrés de métamorphisme entre 

les deux systèmes. 

Les données sur la cristallinité montrent l'existence 

d'une discontinuité entre le Briovérien et les Schistes d'Angers 
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(fig. 135). Le Briovérien présente des indices relativement cons­

tants de l'ordre de 4 à 5 sauf localement où l'on peut descendre à 

3. Tous les échantillons de Briovérien sont franchement dans l' "épi­

zone" et forment un nuage de points (fig. 135) significatif d'une 

évolution métamorphique relativement avancée (DUNOYER, 1969). 

·Par contre, dans les Schistes d'Angers, on observe une 

grande diversité des indices qui vont de 12 à 3, c'est-à-dire de la 

"diagenèse profonde" à l' "épizone" de sorte que les nuages de me­

sures des deux systèmes ne se recouvrent pas (fig. 135). Ainsi, 

dans l'ensemble, le Briovérien a une meilleure cristallinité que le 

Paléozoïque. Mais cette discontinuité entre les valeurs est surtout 

sensible au N, tandis que vers le S le Paléozoïque semble rattraper 

le Briovérien à cause de l'existence d'un gradient N-S. Au S du "Bas­

sin de Chateaulin", dans une région également plus métamorphique 

J.P. SAGON et G. DUNOYER (1972) n'observent pas non plus de diffé­

rence de cristallinité entre Briovérien et Paléozoïque et concluent 

à une évolution thermique identiquepour les deux systèmes. 

Cette discontinuité entre les valeurs obtenues dans le 

Briovérien et les Schistes d'Angers peut être interprétée comme la 

preuve d'une discordance de métamorphisme entre Briovérien et Paléo­

zoïque. Cependant, si on peut imaginer une évolution métamorphique 

du Briovérien, antérieure à la transgression paléozoïque, les argu­

ments basés sur la cristallinité sont finalement assez délicats à 

utiliser. Il faut déjà faire l'hypothèse que les stocks d'illite 

dans le Briovérien et le Paléozoïque avaient le même chimisme ini­

tial de manière à pouvoir s'agrader parallèlement dans les mêmes 

conditions thermiques. Par ailleurs, le Briovérien et les Schistes 

d'Angers sont séparés par 500 à 1 000 mètres de sédiments dont le 

Grès armoricain qui a pu jouer le rôle d'écran thermique. La diffé­

rence de cristallinitf entre·Briovérien etPaléozoique peut donc"' 

s'expliquer plus simplement par la différence de profondeur et non 

par une évolution métamorphique antérieure dÙ Briovérien. Cette der­

nière façon de voir peut encore s'appuyer sur les mesures faites dans 

la Formation de Pont-Réan appartenant à l'extrême base du Paléozoïque 



267 

où l'on trouve des indices meilleurs que dans les Schistes d'Angers 

et voisins de ceux du Briovérien. Enfin, l'existence d'une schiste-

sité hercynienne dans le Briovérien va encore dans le même sens (cf. 

1ère partie). Mais il est probable aussi que l'agradation des illi­

tes briovériennes avait déjà commencé par simple diagenèse avant l'é­

poque hercynienne. 

La figure 135 montrant une grande dispersion des valeurs 

obtenues dans le Paléozoïque, il était intéressant de rechercher une 

loi de répartition en traitant la cristallinité comme une variable 

régionalisée. La carte des zones d'isocristallinté est à ce titre 

particulièrement significative. Ainsi, on se rend compte immédiate­

ment que les cristallinités les plus mauvaises sont situées au N, 

tandis que les meilleures apparaissent dans la partie sud, nette­

ment épizonale. Entre ces extrêmes, toute une gamme de valeurs s'é­

chelonne, parfois perturbée par des anomalies qui seront discutées. 

En reportant les mesures en fonction de la distance, sui­

vant une coupe N-S entre Guichen et Nozay, on obtient un gradient 

horizontal moyen de l'ordre de 0,15 unité de cristallinité/km (fig. 

137) qui correspond à une remontée des palée-isothermes dans le sec­

teur sud. 
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Fig. 137 - Profil entre Guichen et Nozay mettant en évidence un gradient régional de 
cristallinité du N vers le S. 

Par ailleurs, l'abo~dance des chlorites dans toute~ les 

roches analysées m'a conduit à essayer d'utiliser l'évolution cris­

talla-chimique de ces minéraux dans un métamorphisme croissant. Je 

n'ai pas voulu approfondir véritablement la question car le problème 
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peu étudié, est compliqué par la grande diversité chimique des chlo­

rites. Cependant, j'ai essayé de tirer parti des nombreux diffracta­

grammes déjà réalisés, en mesurant et comparant divers paramètres 

cristallographiques. Les résultats sont décevants et en particulier, 

il ne semble y avoir aucune relation nette entre l'intensité du mé-
o 0 

tamorphisme et le rapport de hauteur des pics à 14 A et 7 A, tradui-

sant la composition chimique des chlorites. 

Pourtant, une certaine corrélation semble possible entre 

l'indice de cristallinité des micas blancs et un "indice de cristal-
o 

linité des chlorites",défini par la largeur du pic à 7 A à mi-hauteur. 

Les points du diagramme (fig. 138) forment un nuage allongé, où les 

chlorites "mal cristallisées" correspondent dans l'ensemble aux in­

dices les plus mauvais des micas. Il faut remarquer, ici, que les 

variàtions d'indice des chlorites sont beaucoup plus faibles (8 à 3) 

que celles des micas (12 à 3). Il semble que les chlorites s'agrade­

raient assez rapidement dans la diagenèse profonde, pour atteindre 

dès le début de l'épizone une cristallinité maximale stable, comprise 

entre 3 et 5, tandis que les micas blàncs continueraient à évoluer. 

Il faut noter enfin que les données sur la cristallinité 

sont également corrélables avec la présence de certains minéraux­

index (fig. 135). Par exemple le chloritoide n'existe que dans les 

roches, de composition convenable, ayant un indice inférieur à 8, 

c'est-à-dire pratiquement dès l'apparition du métamorphisme, aussi 

faible soit-il. Par contre la paragonite ne se manifeste nettement 

sur les diffractogrammes que pour les échantillons dont l'indice de 

cristallinité est égal ou inférieur à 4, c'est-à-dire dans des con­

ditions thermiques nettement plus sévères que pour le chloritoide. 

Dans le Paléozoïque, les directions structurales sont 

voisines de N 100, mais les zones d'isocristallinité ne s'allongent 

pas toujours suivant cette même direction. Ainsi la carte (fig. 136) 

met en évidence une grande anomalie positive de cristallinité, 
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Fig. 138 Relation entre "cristallinité des muscovites - phengites" et "cristallinité des 
chlorites". 

orientée grossièrement N 70, prenant naissance au SW à la limite 

Briovérien - Paléozoïque près de La Gacilly et s'allongeant au NE 

vers Craon (fig. 139). Sur cette anomalie, les indices atteignent 

la valeur 4 et même 3 dans le Briovérien, cristallinités élevées 

qui ne se retrouvent ensuite que dans l'extrême sud. 

• RENNES zone à monazite 

granite 

-··- ••• lsanon>oles gravimélriques 

• Craon 

• 

+ 
0 

Fig. 139 - Corrélation entre anomalie de cristallinité, zone à monazite et anomalie 
gravimétrique, étayant l'hypothèse d'.une masse granitique en profondeur, 

On pourrait voir ici l'effet de la remontée tardive d'un 

bloc ayant été soumis à des conditions thermiques plus profondes, 

mais rien sur le plan structural ne confirme une telle hypothèse. 

Une autre interprétation serait l'existence d'un dôme thermique dont 

l'origine reste à trouver: effet de socle, mise en place d'un mas­

sif intrusif (LE COR...tŒ/ 1975) . 

Pour avancer une hypothèse, on peut remarquer que la 

forme lobée de l'anomalie n'est pas sans évoquer celle des granites 

à deux micas hercyniens (fig. 2 et 138), qui paraissent s'échapper 
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vers le N, tout au long de la grande discontinuité structurale allant 

de la Pointe du Van. à Malestroit (COGNÉ, 1957). D'W en E, s'échelon­

nent les massifs de Locronan, de Pontivy, de Guehenno - Lizio. Comme 

le souligne le grand développement des terrains paléozoïques à par­

tir de Malestroit, l'ensemble de la structure armoricaine plonge, 

axialement, vers l'E. C'est probablement pour cette raison que les 

lobes granitiques n'affleurent plus à'l'E de Malestroit, mais rien 

ne s'oppose à leur existence en profondeur. Dans cette hypothèse, la 

mise en place d'un grand lobe granitique aurait pu induire un dôme 

thermique suffisant pour créer une anomalie positive de cristalli­

nité, se superposant au gradient régional normal. 

Cette interprétation peut s'appuyer sur d'autres arguments. 

Ainsi, la carte gravimétrique de la France (B.R.G.M., 1958) montre 

de nettes anomalies négatives, en rapport avec les lobes granitiques 

de Pontivy et de Guehenno - Lizio. Plus à l'E, une petite anomalie 

négative, soulignée par la courbe - 10, s'amorce mais s'estompe rapi­

dement vers le N, comme si le défaut de masse.~tait trop profond. Il 

se trouve que cette anomalie grav.irhétrique est située exactement à 

la~-base de l'anomalie de cristallinité, dans la région de La Gacil­

ly (fig. 139). 

Un autre argument est donné par la carte de répartition 

des nodules de monazite, dans les Schistes d'Angers, publiée par 

DONNOT et al. ( 197 3 >. : la zone à mo nazi te s'allonge exactement sui-

vant l'axe de l'anomalie de cristallinité des micas, étudiée dans 

cette même formation (fig. 139). Pour ces auteurs, la monazite se~ 

rait d'origine sédimentaire mais, en se basant sur des arguments 

pétrologiques et microstructuraux, ils concluent à une recristalli­

sation et à un nourrisage des nodules, liés à un métamorphisme lé­

ger. 

Enfin, toujours dans la région de La Gacilly, donc encore 

à la racine de l'anomalie de cristallinité, rappelons que l'on peut 

observer des tâches de métamorphisme thermique confirmant l'existence 

d'une masse intrusive en profondeur. 
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Cet ensemble d'observations semble confirmer l'existence 

de dômes thermiques liés à la mise en place des leucogranites hercy­

niens. Signalons par ailleurs que de tels dômes thermiques ont été 

mis en évidence, grâce à la cristallinité,dans des contextes géolo-
, 

giques comparables (voir DUNOYER et al., 1968, PIQUE, 1975, VIDAL 

et LOZAC'H, 1976, par exemple). 

La grande discontinuité structurale, allant de la Pointe 

du Raz à Malestroit, se prolonge vers l'E à travers les terrains pa­

léozoiques jusqu'à Angers. Il s'agit en réalité d'un faisceau com­

pliqué de failles subdirectionnelles, dont la plus marquante limite 

le flanc sud du synclinal de St Julien-de-Vouvantes, mettant en 

contact anormal le Llandeilien et le Silurien (cf. 1ère partie, p. 

130). Les mesures de cristallinité confirment l'importance de cette 

discontinuité : de part et d'autre, les indices peuvent sauter de 

deux ou trois unités (fig. 136). Le compartiment sud aurait été net­

tement soulevé par rapport au compartiment nord, probablement lors 

des phases cassantes tardi-hercyniennes. 

En conclusion, l'analyse de la cristallinité des micas 

dioctaédriques permet de préciser : 

- l'existence d'un gradient métamorphique grossièrement N-S, 

- l'existence d'une anomalie oblique interprétée comme un dôme ther-

mique lié à la mise en place des leucogranites, 

- l'importance de la discontinuité au niveau de la faille "Malestroit­

Angers". 

]II- 5- 4.J LES RELATIONS METAMORPHISME- SCHISTOSITE 

Je tenterai ici de replacer les manifestations du méta­

morphisme par rapport aux déformations visibles à l'échelle de la 

lame mince. Le repère chronologique de base sera la schistosité ré­

gionale, éventuellement relayée ensuite par la crénulation tardive. 
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Parmi les minéraux néoformés on sera ainsi conduit à distinguer des 

minéraux "antéschisteux", "synschisteux" et "post-schisteux". Cepen­

dant, bien qu'elle soit commode, cette distinction présente des dif­

ficultés car la schistosité n'est pas un repère chronologique instan­

tané et les critères employés sont parfois ambigus (cf. VERNON, 1978). 

o Les minéra:u:t: "antéschisteux" 

Abstraction faite des minéraux détritiques originels, les 

cristaux néoformés pouvant véritablement être considérés comme anté­

schisteux sont très rares. Je n'ai pu les observer qu'en deux loca­

lités dans le Briovérien au Rocher d'Uzel (BB21) près de St Malo­

de-Phily et surtout à la Pierre au Diable (J5) près d'Orgères (fig. 

134). Dans ces deux cas, il pourrait s'agir de "fantômes· de chiasto­

lites" entièrement chloritisés s'étant comportés en objets résistants 

vis-à-vis de la schistosité hercynienne qui les contourne. Ceux de 

la Pierre au Diable sont mieux conservés quant à la forme, tandis 

qu'au Rocher d'Uzel où la schistosité est plus intense, il s'agit 

plutôt de tâches chloriteuses assez mal aéfinies. Plusieurs inter­

prétations sont possibles pour tenter d'expliquer la présence de ces 

fantômes de chiastolites. Il s'agit plus probablement de l'influence 

précoce de la montée des leucogranites hercyniens qui ont pu attein­

dre le Briovérien avant la phase majeure synschisteuse. On peut aussi 

invoquer, mais plus difficilement, un métamorphisme thermique lié à 

la mise en place de granites cadomiens (type mancelliens), ou encore 

de granites d'âge intermédiaire , ordoviciens {type Lanvaux) ou 

silure-dévoniens (type Bretagne méridionale) • 

o Les minéra:u:t: 11SY;?-Schistet!X" 

Nous avons déjà vu, dans les Schistes d'Angers, que la 

paragenèse strictement synschisteuse était essentiellement consti­

tuée par l'association "chlorite +micas blancs+ chloritoide". 



273 

Des évidences du caractère synschsiteux de la chlorite 

peuvent être données en comparant les cartes de répartition du type 

de schistosité (fig. 105) et de l'abondance relative de chlorite 

(fig. 103). Pour les micas blancs (muscovite, phengite), il est plus 

difficile de distinguer les minéraux anciens détritiques réorientés, 

des néocristaux véritablement synschisteux, si ce n'est par la taille. 

Seule la paragonite apparaît comme un néominéràévident, lié au mé~ 

tamorphisme, grâce à sa répartition (fig. 134). On peut cependant sup­

poser que des néophengites ou des néomuscovites sont apparues pro­

gressivement durant la schistogenèse, mais les cristaux sont restés 

le plus souvent de très petite taille (< 10 ~probablement). Ce n'est 

que dans les faciès les plus métamorphiques (schistosité du type 5) 

que l'on peut observer des minéraux phylliteux de grande taille (de 

l'ordre de 50~) manifestement néoformés. 

Le chloritoide ·---------

w-~----~--~~--~--~~~~--~~~~~~~ 
10 30 ISO 70 90 uo 130 UIO 170 

21S. 

Fig. 140 - Relations entre l'orientation de la schlstosité et celle des chloritoitles (courbe 
de fréquence} dans les Schistes d'Angers, 

Le cas du chloritoide est un peu différent. Il n'apparaît, 

comme nous l'avons vu, que dans les faciès affectés par la schisto­

sité de flux (fig. 105 et 133). Ce minéral semble donc lié au paro­

xysme synschisteux mais l'histoire de son apparition peut être appro­

chée de manière plus précise (LE CORRE, 1969). Les cristaux de chlo­

ritoïde sont généralement des plaquettes subhexagonales parallèles 

au plan (001) et qui, pour la plupart, ont une orientation voisine 
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de celle du plan de schistosité (fig. 140). On peut cependant obser­

ver dans une même lame mince des cristaux dans toutes les positions 

possibles par rapport à la schistosité. Les cristaux obliques fossi­

lisent souvent des stades précoces du développement de la schistosi­

té sous forme d'inclusions, mais ils sont également contournés par 

la schistosité externe de la matrice quartzo-phylliteuse. Les cris­

taux montrant des traces de déformation, torsions ou ruptures, sont 

très rares. Le plus souvent, l'effet de la déformation progressive 

sur les cristaux obliques semble avoir été la rotation passive. 

Cette rotation syncinématique, confirmée par la présence 

d'inclusions sigmoïdes dans les cristaux, ne semble pas se faire 

systématiquement dans le même sens. Au contraire, les cristaux pa­

raissent avoi~ tourné dans un sens ou dans l'autre, toujours du côté 

de leur obliquité par rapport à la schistosité (fig. 141). Il faut 

signaler aussi que certains cristaux restent strictement perpendi­

culaires à la schistosité. Les ombres de pression aux extrémités des 

cristaux, remplies de quartz et de phyllites mal orientées, sont tou­

jours symétriques. Enfin, dans une même lame, certains cristaux obli­

ques sont très peu contournés par la schistosité et paraissent assez 

tardifs par rapport au paroxysme synschisteux. 

r 

1 1 

T (b) (C) T 

Fig. 141 - Schéma illustrant le blocage (a) ou la rotation dans un sens (b) ou dans 
l'autre (c) des chloritoitles en régime d'aplatissement pur. 

Ces observations montrent que les cristaux de chloritoide 

se comportent comme des plaquettes résistantes peu déformables par 
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rapport à la matrice quartzo-phylliteuse. Des germes cristallins ont 

pu apparaître un peu avant, pendant et un peu après le paroxysme syn­

schisteux. La croissance de ces germes semble relativement indépen­

dante de l'orientation des contraintes car 50 % au moins des cristaux 

font un angle supérieur à 10° par rapport à la schistosité (fig. 140). 

Les germes les plus précoces sont nettement contournés par la schis­

tosité et ont subi une réorientation importante tandis que les ger­

mes strictement synschisteux étaient peut-être mieux orientés initia­

lement. Les germes les plus tardifs fossiliseront les stades initiaux 

de la schistosité et seront peu contournés par celle-ci. 

Les ombres de pression symétriques, l'existence de cris­

taux restés perpendiculaires à la schistosité, ou tournant soit dans 

un sens, soit dans l'autre (fig. 141), tendent à montrer que la dé­

formation synschiteuse s'est effectuée ici en régime d'aplatissement, 

sans composante rotationnelle notable (cf. I-1-2; p. 161). 

En conclusion, Le chloritotde est un minéral synschisteux 

mais dont l'apparition a été assez étalée dans le temps.· Les cris­

taux se sont comportés en objets résistants, sujets à des réorienta­

tions dans une matrice quartzo-phylliteuse plus déformable en régime 

non-rotationnel. 

L' andalousite 
.... --------

Enfin, parmi les "minéraux synschisteux", il reste le cas, 

assez rare et limité à la proximité des leucogranites, des "andalou­

sites précoces" se développant dans les faciès alumineux des Schistes 

d'Angers. Deux exemples pris à proximité du granite d'Allaire ou de 

sa prolongation orientale, serviront d'illustration. La région de 

Rochefort-en-Terre (cf. HERROUIN et al., 1970) est bordée par le mas­

sif d'Allaire qui affleure largement au S. On y observe une schisto­

sité de flux intense (type 4 et 5) et un métamorphisme syn- à post­

schisteux lié à la présence de l'intrusion granitique. A côté des 

micas, chlorites et chloritoides synschisteux, on peut reconnaître 

des cristaux de chiastolite partiellement déstabilisés le plus souvent. 
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Ces cristaux fossilisent généralement une schistosité interne, mais 

sont également contournés par la schistosité de flux et présentent 

des ombres de pression aux extrémités selon une direction sub-hori­

zontale parallèle à la linéation d'étirement. Ces "andalousites pré­

coces" sont souvent réorientées dans le plan de schistosité mais 

sans orientation linéaire très marquée. On retrouve parfois ces an­

dalousites précoces en enclaves déstabilisées dans les faciès de 

bordure du granite (COGNÉ, 1957). 

La région de Nozay, située plus à l'E, est également le 

siège d'un métamorphisme de ce type. On se trouve ici au toit de la 

prolongation du granite d'Allaire qui affleure en quelques pointe­

mente limités, déjà signalés autrefois par L. DAVY (1889). La schis­

tosité y est également intense avec une recristallisation poussée 

des micas (type 5) mais elle est très perturbée par la crénulation 

tardive caractéristique de ce domaine méridional. On observe des 

cristaux de chiastolite plus ou moins déstabilisés mais qui possè­

dent ici une orientation linéaire subhorizontale très marquée et 

parallèle à l'étirement général de la roche et à la trace de la 

crénulation. Dans les lames taillées perpendiculairement à la li­

néation d'étirement, la schistosité de flux parait entourer presque 

entièrement les cristaûx (fig. 142), tandis que les ombres de pres­

sion sont absentes ou réduites. La crénulation déforme la schisto­

sité de flux et parfois les chiastolites. Dans les lames parallèles 

à la linéation, on observe souvent la rupture ou le boudinage des 

cristaux. La schistosité de flux contourne les andalousites, mais 

ici on observe aux extrémités des ombres de pression normalement 

développées. 

Fig. 142 - Relations entre schistosité et andalousite en régime constrictif (région de Nozay). 
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Tous ces cristaux peuvent fossiliser une schistosité in­

terne. Il s'agit donc ici encore d' "andalousites précoces" apparues 

au cours du développement de la déformation synschisteuse et ayant 

subi une forte réorientation. Cependant, la grande différence vis­

à-vis de l'exemple précédent est l'existence d'un régime constrictif 

(X > Y :::i Z) pendant la déformation, expliquant le comportement géo-

métrique particulier de la schistosité par rapport aux cristaux. 

On notera que la différence de régime entre les deux 

exemples proposés semble liée à la position par rapport au massif 

de granite. A Rochefort-en-Terre, on est sur le flanc nord de l'in­

trusion, ce qui est compatible avec un régime en aplatissement avec 

un étirement modéré selon X. A Nozay, au contraire, on est au-dessus 

de l'intrusion, ce qui peut expliquer une forte constriction confir­

mée d'ailleurs par les marqueurs de la déformation finie (cf. II-6). 

• Les minéraux post-schisteux 

Mis à part certains opaques (pyrite en particulier} , les 

minéraux post-schisteux apparus en régime stati~1e sont surtout lo­

calisés dans le domaine méridional en relation encore avec les leu­

cogranites. Il s'agit essentiellement de "tâches", de "chloritoide II" 

et d'. "andalousite II" (fig. 133 et 134), mais aussi, localement, de 

micas blancs ou de biotite. 

Les "tâches post-schisteuses" sont particulièrement bien 

exposées dans la région de La Gacilly en relation avec une intrusion 

profonde non affleurante déjà signalée. 

Ces "tâches" sont un peu ovoïdes et allongées dans le 

plan de schistosité et ont 'peut-être enregistré les derniers incré­

ments de la déformation. Cependant,·ellesapparaissent comme "à 

l'emporte-pièce" sur la schistosité qui est fossilisée sans pertur­

bations. Les "tâches" sont accompagnées par du "chloritoide II" fos­

silisant également la schistosité de flux. Ce "chloritoide II" paraît 

postérieur aux "tâchesn. Enfin, la crénulation tardive se développe 

après l'apparition des "tâches" et du "chloritoide II". 
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Le "chloritoïde II" est probablement le minéral post­

schisteux le plus fréquent (fig. 133). Il peut apparaître dans pres­

que toutes les formations silteuses mais plus particulièrement dans 

le Silurien. Il s'agit généralement de porphyroblastes beaucoup plus 

gros et plus nombreux que les cristaux de chloritoide synschisteux 

et souvent associés en rosettes. On n'observe le "chloritoide II" 

que dans la zone à "chloritoîde I" et on peut parfois voir dans une 

même lame les deux générations. Il est possible d'observer parfois 

uniquement du 11 chloritoide II" en particulier vers le sommet de la 

série paléozoïque (Silurien). Quand elle existe (domaine méridional), 

la crénulation tardive est, soit postérieure, soit plus ou moins 

contemporaine du "chloritoide II", mais.localement à proximité des 

leucogranites, certains cristaux peuvent encore apparaître après la 

crénulation (Rochefort-en-Terre, cf. J. PLAINE - comm. pers.). 

Les "andalousites II 11 ne s'observent encore qu'à proximité 

immédiate des leucogranites en particulier dans la région de Rochefort­

en-Terre au contact du granite d'Allaire. Elles apparaissent 11 à l'em­

porte-pièces" sur la schistosité de flux qu'elles fossilisent entiè­

rement. 

Ainsi, les 11 tâches", le "chloritoïde II" et l' "andalou­

site II" semblent être des manifestations tardives du métamorphisme 

lié à la mise en place des leucogranites et correspondent au "méta­

morphisme de contact" au sens strict. La crénulation de la schisto­

sité initiale semble également plus ou moins associée à ce stade tar­

dif de la montée des granites. 

Finalement~ l'ensemble des données conduit à imaginer un 

métamorphisme de basse pression contemporain à la montée syntectoni­

que des leucogranites hercyniens. 

On voit ainsi se confirmer l'influence des leucogranites, 

pendant la déformation, invoquée déjà au sujet des trajectoires de 

schistosité (pendages faibles, cf. II-1-4, p. 210). 
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C'est dans le domaine méridional que ces granites sont 

parvenus le plus haut dans la structure. Il en découle l'existence 

d'un gradient régional N-S mais avec des anomalies locales corres­

pondant à des dômes thermiques plus ponctuels. L'existence de miné­

raux apparaissant à différents moments, par rapport au paroxysme du 

raccourcissement régional que traduit la schistosité, illustre bien 

les différents stades de la montée des intrusions granitiques. Mais 

chronologiquement tout parait s'enchaîner sans discontinuités impor­

tantes depuis les manifestations les plus précoces jusqu'à la crénu­

lation tardive. 

(ri- 5- 5.1 L'INFLUENCE DU DEGRE DE METAMORPHISME SUR L'INTENSITE 

DE LA SCHISTIFICATION 

Il est intéressant de pouvoir comparer les données sur 

le métamorphisme aux autres résultats déjà obtenus, tels que la fa­

brique des schistes et la zonéographie typologique de la schistosité. 
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Fig. 143 • Relations entre le type de schistosité et la cristallinité des micas dans 
les Schistes d'Angers. 

La figure 143 montre clairement qu'il existe une relation 

entre le type de schistosité et l'indice de uristallinité des micas : 

les schistosités les plus évoluées correspondent aux meilleures cris­

tallinités. La limite située entre les valeurs 8 et 10 semble impor­

tante. On remarquera que l'on ne trouve plus de schistosité de flux 
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pénétrative (type 4) pour des indices supérieurs à cette limite et 

que, par·contre, la schistosité de fracture (type 1) est caractérisée 

par des valeurs toujours supérieures à 8. Cette limite, qui corres­

pond approximativement au passage anchizone - épizone, semble carac­

tériser aussi le début du fluage schisteux. 

Toutefois, on observe un étalement assez important des 

indices de cristallinité pour chacun des types de schistosité. Le 

recouvrement entre les divers types est tel que ce sont finalement 

les limites inférieures et supérieures qui sont caractéristiques de 

chaque "faciès" de schistosité. Ceci s'explique par le fait que la 

température n'est qu'un des facteurs intervenant dans la schistoge­

nèse. Ainsi, certaines localités situées dans une zone à bonne cris­

tallinité pourront être affectées par une schistosité peu évoluée 

parce qu'elles se trouvent à proximité d'un point neutre par exemple. 

Si l'on tente une corrélation entre la cristallinité et 

l'indice de schistosité "S", l'interprétation devient plus délicate 

car ce paramètre traduit à la fois l'intensité et la symétrie de la 

fabrique. Certes, les très'bonnes schistosités" (S > 100) correspon­

dent aux cristallinités les meilleures mais on trouve aussi de très 

bonnes cristallinités pour des valeurs faibles de "S". Dans ce cas, 

ce sont les effets de la crénulation II qui sont généralement en 

cause et qui font baisser l'intensité de "S" sans affecter naturelle­

ment la cristallinité. En fait, on observe plutôt, dans ce cas, une 

amélioration de la cristallinité, à mesure que la crénulation devient 

plus intense (fig. 144). On confirme ainsi, indirectement, la rela­

tion température -proximité des granites - crénulation II. 
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Fig. 144 - Relations entre l'augmentation 
de la cristallinité et l'inten· 
sité de la crénulation tardive 
de la schistosité de flux pé­
nétrative dans les Schistes 
d'Angers, L'intensité crois­
sante de la crénulation se 
traduit par la diminution· 
progressive du paramètre "S", 
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La comparaison entre les paramètres de cristallinité et 

d'intensité de fabrique des micas (Rf) est plus intéressante, car Rf 

traduit l'intensité de l'orientation préférentielle indépendamment 

du type linéaire ou planaire de la fabrique (fig. 145). Sur cette 

figure on voit clairement que l'intensité de la fabrique augmente, 

quelle que soit sa symétrie, quand la cristallinité s'améliore. 
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...... _J. ••• • •• • ...... --·-------.... '\ -----·-· __ .,~ _____ !..,, 

2 
Rf 

1 2 3 4 5 6 7 8 

Fig. 145 - Relation entre l'indice de cristallinité et l'intensité de fabrique (Rf) des 
micas dans les Schistes d'Angers. 

La comparaison des diverses cartes est peut-être encore 

plus éclairante. Ainsi la carte typologique (fig. 105) 1 : la carte 

du paramètreS (fig. 125), la carte du chloritoide (fig. 133) et la 

carte de cristallinité (fig. 136) montrent des contours assez sembla­

bles. 

On constatera pour toutes ces données le gradient N-S et 

la présence d'une anomalie centrale. On notera plus particulièrement, 

la similitude de répartition des faciès à chloritoide et de la schisto­

sité de flux pénétrative (fig. 105 et 133). Tout ceci illustre une 

relation évidente entre l'intensité de la schistosité et la tempéra­

ture atteinte au cours du métamorphisme. 
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II - 6 l 1ANALYSE DE LA DEFORMATION FINIE 1 

!ri- 6- 1.1 METHODES UTILISEES POUR·L'EVALUATION DE LA DEFORMATION 

J'ai déjà évoqué brièvement (cf. I-1-5) les différentes 

méthodes permettant une évaluation quantitative ou semi-quantitative 

de la déformation finie (forme de l'ellipsoïde et intensité). Le choix 

des méthodes est naturellement basé sur la nature des marqueurs uti­

lisables. Dans le territoire étudié, on peut essentiellement retenir 

trois types de marqueurs : 

- les galets des conglomérats, 

- les nodules d'origine sédimentàire des formations silteuses, 

- les fossiles des formations silteuses. 

Il faut signaler aussi l'utilisation possible des tâches 

de réduction ('(green spots") et des Tigillites (tubes d'origine bio­

logique) de la. Formation de Pont-Réan mais qui ne seront pas consi­

dérées ici. 

• Les marqueurs ellipsotdaux (galets, nodules •.• ) 

Les aspects théoriques de ce problème ont été surtout abor­

dés par J. RAMSAY (1967), D. DUNNET (1969), D. ELLIOT (1970) et D. 

DUNNET et A. SIDDANS (1971), P. MATTHEWS et al. (1974), B. LE THEOFF 

(1977). Dans la mesure du possible, il est plus facile d'analyser 

des coupes parallèles aux plans principaux de l'ellipsoïde de défor­

mation. De telles coupes ne passent pas systématiquement par le cen­

tre des objets ellipsoïdaux mais on peut noter que les sections el­

liptiques observées ont les mêmes rapports axiaux que des ellipses 

centrées qui leurs seraient parallèles (RAMSAY 1967). 

Les différentes méthodes d'analyse sont basées sur la re­

lation qui existe, pour une coupe donnée, entre le rapport axial de 

l'ellipse initiale (Ri), le rapport axial de l'ellipse déformée (Rt), 

1 La pl~s grande partie des résultats présentés ici sont le fruit d'une 
collaboration avec B. LE THEOFF dont le sujet de these de 3e cycle (LE THEOFF, 
1977) portait sur l'analyse des marqueurs ellipsoïdaux, en particulier les 
conglomérats, dans la région de Bretagne centrale située à l'W de la Vilaine. 

J'ai complété ces données vers l'Epar des observations et des mesures 
beaucoup moins serrées, en particulier sur les nodules et fossiles. 
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le rapport axial de l'ellipse de déformation (R ) et l'angle cp entre 
s 

le grand axe œ 1 'ellipse déformée et le grand axe de l'ellipse de 

déformation (fig. 146). Dans la pratique, le problème revient à cal­

culer Rs à partir des seules mesures directes de Rt et cp, le contraste 

de ductilité étant supposé négligeable. 

0~/. OC)Q9,, 1 " X,IY,•[IÏ, 

Ôoo y 

CJ L. 

-x~-

Fig. 146 - Déformation d'objets elliptiques ayant le m@me rapport axial initial. 
(d'après RAMSAY, 1967). 

RAMSAY (1967) résoud le problème en montrant qu'en fonc­

tion de cp, Rt passe par un maximum et par un minimum, de sorte que 

(fig. 147), 

R s 
R,""· 
~ 

DUNNET (1969) a également montré qu'il est possible de fabriquer des 

abaques théoriques liant les quatre paramètres (fig. 148). Il suffit 

alors de reporter de la même manière Rt en fonction de cp, puis de 

comparer le nuage de points obtenu aux abaques et d'en tirer la va­

leur la plus proche de R et parfois celle de R. (fig. 149). s ~ 
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Fig. 147 -Relation entre le Rapport Rt et l'angle~. 
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A) Rapports Ri constants, 
B) Rapports Ri variables. 
(d'après RAMSAY 1967). 
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Fig. 148 - Abaques théoriques liant Rt et ,P pour différentes 
valeurs de Rs et de Ri. (d'après DUNNET, 1969). 
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Fig. 149 - Exemple de diagramme Rt/.p selon la méthode de DUNNET appliquée à des 
conglomérats de Bretagne centrale, (d'après LE THEOFF 1977). 

Ces deux méthodes supposent qu'il n'y ait pas d'orienta­

tion préférentielle des ellipses au départ. Cependant, avec les dia­

grammes d'ELLIOT (1970), il est possible de mettre en évidence une 

telle orientation préférentielle initiale, grâce à la forme du nuage 

obtenu en reportant en coordonnées polaires les valeurs de ~ et de 
1 e: = - log 

t 2 n 
orientation 

Rt. Dans le même souci de tenir compte d'une éventuelle 

préférentielle initiale, la méthode de DUNNET a pu être 

améliorée en utilisant la dissymétrie des diagrammes Rt/~ (DUNNET 

et SIDDANS, 1971). 

Dans toutes ces méthodes il n'est pas nécessaire de faire 

une hypothèse sur la forme initiale des marqueurs (sphéricité, par 

exemple) , ni sur leurs dimensions, ce qui constitue un avantage im­

portant. Le choix de l'une ::lU l'autre ::le ces méthodes dépendra de 
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chaque cas particulier (cf. organigramme ci-contre et LE THEOFF, 

1977). L'ensemble du traitement a pu être simplifié et en partie 

automatisé grâce à une unité de calcul comportant une table tra­

çante. 

Finalement, la limitation la plus importante pour l'ap­

plication de ces méthodes est le risque de rotation solide des ob­

jets marqueurs au cours de la déformation si le contraste de ducti­

lité avec la matrice est grand. A la limite, un objet résistant 

ayant une forme initiale ellipsoïdale peut tourner dans sa matrice 

sans se déformer et prendre une position d'équilibre parallèlement 

aux plans principaux de la déformation. Il est évident que les rap­

ports axiaux mesurés sur ces objets ne représentent pas les éléments 

de l'ellipsoïde de déformation. 

• Les fossiles déformés 

Les fossiles déformés (trilobites, brachiopodes, grapto­

lites) sont assez fréquents dans la Formation des Schistes d'Angers. 

Leur intérêt principal est qu'ils se déforment de manière homogène 

avec la matrice et il n'y a donc pas ici de problèmes de contraste 

rhéologique entre les marqueurs et l'ensemble de la roche. Malheu­

reusement, sur le plan pratique, ils conduisent le plus souvent à 

une analyse bidimensionnelle permettant d'évaluer soit le rapport 

X/Y (mesuré dans le plan de schistosité), soit le rapport X/Z (me­

suré dans le plan S0 perpendiculaire à la schistosité) 1 • Les quel­

ques exemples analysés ont été traités à l'aide des méthodes décri­

tes par J. RAMSAY (1967). 

[II - 6 - 2., RESULTATS ET DISCUSSION 

• Directions des axes principaux de l 'e llipso'Ïde de dé f,omation finie 

Dans la première parti.e de ce mémoire, j'ai déjà montré 

que la linéation d'étirement visible dans certaines roches (conglo­

mérats, schistes divers) était toujours subhorizontale et approxima-

ou encore mesuré dans un plan quelconque contenant X (ellipse de 
section) • 
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MESURES EN DElJX DBlE..\lSIONS 

Reproduction des sections polies 
sur film transparent. 

Lecture automatique des sections 
elEptiques 

Tracé du diagramme Rf/~,et 
enregistrement des données sur 
bandes magnètiques. 

oui 
~----t dédoublag.= cles diagrammes 

RESULTATS 

Méthode MA.ITHEWS-BOND-VAN DEN BERG 

,--- __ , 
1 abandon 1 
t...:-- ---l 

Cette démarche synthétique conduit à environ 20% d'abandons 

Organigramme presentant la sui te des opér2.tions: à effectuer pour 
le calcul du rapport axial principal de l'ellipse de déformation. 

D'après B. LE THEOFF, 1977. 
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tivement parallèle aux axes de plis. Ce caractère régional est entiè­

rement confirmé par les analyses plus précises faites sur les mar­

queurs (fig. 150) qui donnent toujours une direction X proche de 

l'horizontale. 
N 

ill x N 
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xx 

z )( x 
)()( 
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Fig. 150 - Stéréo grammes comparatifs donnant la position des axes principaux de 1 'ellipsoitle 
de déformation finie dans le Paléozoi'que (A) et dans le Briovérien (B). 

On confirme ainsi une tendance à un raccourcissement 

grossièrement N-S compensé en partie par un étirement subhorizontal 

E-W. Pour expliquer cette position subhorizontale de l'axe X de 

l'ellipsoide de déformation, on peut invoquer plusieurs facteurs 

tels que la compaction anisotrope, la pression de confinement, l'ar­

cure de la chaine, la migration de corps diapiriques ou un cisail­

lement parallèle à la chaine. Ces différentes solutions pourront 

être discutées avec l'ensemble des données dans la synthèse géody­

namique (cf. 3ème partie, II-2). 

ill Comparaison Briovérien - Paléozotque 

J'ai déjà montré, grâce à divers critères .(direction et 

zonéographie de la schistosité, par exemple, cf. 1ère partie, I-2-3) 

que l'essentiel de la déformation dans le Briovérien était d'àge 

hercynien. Ceci est confirmé par le fait que les axes des ellipsoï­

des de déformation du Briovérien et du Paléozoïque sont confondus 

ill 
ill 

E 
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(fig. 150A et B). Ainsi, dans le Briovérien, malgré l'existence 

d'une linéation d'intersection schistosité/stratification très va­

riable (cf. 1ère partie, I-2-2), l'axe X reste toujours subhorizon­

tal, comme dans le Paléozoïque. 

Par contre, en ce qui concerne les intensités de défor­

mation, il semble qu'elles soient généralement plus faibles dans le 

Briovérien que dans le Paléozoïque. Rappelons que l'analyse typolo­

gique de la schistosité dans les deux systèmes avait conduit à une 

conclusion allant dans le même sens (cf. II-3-3, p. 227). Ceci pour-

-rait s'expliquer par une différence de comportement rhéologique liée 

à la nature du matériel ou par l' "écrouissage" du Briovérien plus 

anciennement induré que le Paléozoïque. 

• Zonéogrgphie de Za déformation finie en Bretagne oentrale 
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L'ensemble des résultats 

permet deux observations 

préalables. D'une part, 

l'intensité de la défor­

mation (r) est générale­

ment assez faible sauf 

dans les secteurs sud et 

est. D'autre part, la 

forme des ellipsoïdes (K) 

est très variable (fig. 151) 

allant de l'aplatissement 

à la constriction très ac-

cusée (K > 20). A l'échelle 

régionale, la déformation 

est donc inhomogène, même 

si on lisse les petites 

anomalies locales. 

Fig. 151 - Diagramme de FLINN 
représentant les di vers 
ellipsoltles de défor­
mation finie dans le 
Briovérien et le Paléo­
zofque de Bretagne 
centrale. 
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Fig. 152 - Carte de répartition du paramètre d'intensité de déformation (r) dans le Paléozotque de Bretagne centrale. 
(d'après LE Tl-IEOFF 1977). 
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Du point de vue des intensités (R) on retrouve ici un gra­

dient d'ensemble du N vers le S comparable à celui déjà mis en évi­

dence pour les diverses autres données (fig. 152). Mais on retrouve 

également un gradient de l'W vers l'E, bien souligné par les analy-

ses de tendance effectuées par B. LE THEOFF (1977), et qui corres­

pond à un serrage de plus en plus intense des structures plissées 

lorsqu'on se dirige vers le secteur oriental (cf. 1ère partie, II-2-2). 

En ce qui concerne la forme des ellipsoïdes (K) les résul­

tats semblent plus hétérogènes (fig. 153) mais peuvent être inter.., 

prêtés. Dans le domaine nord, la tendance à la constriction parait 

surtout localisée dans les zones de charnière des grands plis, tan­

dis que sur les flancs l'aplatissement est dominant. Il y a donc un 

contrôle du paramètre K par la· géométrie des structures. Mais ce qui 

apparaît le plus clairement, c'est l'existence de petites régions 

(La Gacilly, Nozay) caractérisées par une constriction particuliè­

rement accentuée (K > 5) • On remarquera immédiatement que ces zones 

sont situées à proximité des leucogranites·et plus particulièrement 

au toit des intrusions (fig. 154). C'est le cas pour la région de 

La Gacilly où divers critères (métamorphisme, cristallinité, gravi-

métrie cf. II-5) permettent de supposer la proximité d'un gra-

nite à faible profondeur. Il en est également ainsi plus au s, dans 

la région de Nozay, où l'on connaît quelques pointements granitiques 

correspondant à la prolongation orientale du Massif d'Allaire. Il 

faut noter également que, même en dehors de ces zones où le raccour­

cissement sur Y est évident, il existe toujours une tendance à l'é­

tirement beaucoup plus accentuée selon X que selon Y qui se traduit 

par le fait que le paramètre K descende rarement au-dessous de 0,3 

(fig. 151). 

Finalement, il semble que Zes Zeucogranites exercent un 

contrôle important sur Za déformation comme le laissaient supposer 

certaines données déjà présentées (trajectoires de schistosité, ana­

lyse typologique, fabrique des phyllosilicates) . Leur caractère 

strictement syntectonique se trouve ainsi confirmé. 
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Fig. 153 - Carte de répartition de l'indice de forme (K) de l'ellispoltle de déformation dans le Paléozoïque de 

Bretagne centrale (d'après LE THEOFF 1977). 
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Fig. 154 • Profil N-S entre Montfort et Nozay mettant en évidence la relation entre 
granites et tendance à la constriction en Bretagne centrale. 

• Le p~obZème de t'existence d'une composante rotationnette au 

cours de ta déformation. 

Nous avons vu qu'il n'y avait pas d'évidences microstruc­

turales (rotation de cristaux dans un sens constant, pressure shadows 

sigmotdes ••• ) du caractère rotationel de la déformation synschis­

teuse dans les Schistes d'Angers. Pourtant, à l'échelle régione.le, 

nous avons constaté une certaine inhomogénéité de la déformation, 

ce qui conduit à admettre l'existence d'une composante rotationnelle 

au cours de la déformation progressive (RAMSAY et GRAHAM, 1971, COB­

BOLD, 1976). Cette contradiction est en partie un problème d'échelle 

et on peut, par ailleurs, expliquer l'hétérogénéité des déformations 

par les variations régionales des propriétés rhéologiques de la sé­

rie plissée en fonction des différences de température, par l'in­

fluence des corps diapiriques, ou encore par les constrastes de com­

portement entre formations lithologiques. 

L'existence d'une composante régionale de cisaillement 

subhorizontale parallèle à la chaîne est un autre problème. Il se 

pose certainement dans la zone la plus méridionale à proximité du 

cisaillement sud-armoricain mais les données sont encore incomplè-
, 

tes à ce sujet (cf. travaux en cours de D. BERTHE, D. GAPAIS, P. 

JEGOUZO et B. PIVETTE). 



294 

Cette question vient égaxement d'être posée par les re­

cherches de J.L. BOUCHEZ et J. BLAISE (1976) dans la région d'Angers 

classiquement considérée comme la prolongation orientale de l'axe . 

anticlinal de Lanvaux - Candé. Les données sur cette région s'intè­

grent bien à l'ensemble des observations relatives à l'Unité de 

Lanvaux- Candé que j'ai déjà présentées (cf. 1ère partie, II-2-2): 

- schistosité I se moulant sur le noyau orthogneissique (raccourcis-

sement radial) , 

- linéation d'étirement subhorizontale, 

- gradient de métamorphisme vers le noyau orthogneissique, 

- crénulation II à trace subhorizontale, 

- déformation (étirement et aplatissement) plus intense sur les 

flancs que dans l'axe, 

- déformation rotationnelle déduite de la fabrique du quartz. 

Les auteurs proposent "d'attribuer l'ensemble des défor­

mations à un aisaiZlement arustal profond (faiUe duotile) d'impor­

tanae orogénique, probablement dextre. Ce sens dextre s'intègrerait 

dans le aadre des grands déoroahements herayniens régionaux". "L'é­

aoulement plastique" correspondant provoquerait un "éahauffement 

visqueux" qui serait "responsable du métamorphisme loaal et peut­

être d'une fusion partielle dont le granite de Beoon serait l'ex­

pression tardive"· 

A mon sens, aes données sont plus faailes à interpréter, 

dans le aontexte régional, par d'adaptation de la sohistosité au 

noyau orthogneissique au cours du raccourcissement régional. Nous 

avons vu en effet qu'on observait systématiquement une accordance 

de la schistosité à l'interface entre formation compétente et.in~ 

compétente (cf. II-1-3, p. 202). J'ai également montré que la dé­

formation progressive engendrait, dans la zone de charnière, une 

tendance'constrictive et que souvent une crénulation de la schisto­

sité précoce se manifestait tandis que sur les flancs la déforma­

tion restait en aplatissement. Une zone neutre, où la déformation 

est plus faible, peut également apparaître. C'est exactement ce que 

l'on observe autour du môle orthogneissique de Lanvaux- Angers, 
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avec effectivement une déformation plus faible au toit que sur les 

flancs (BOUCHEZ et BLAISE, 1976). Par ailleurs, la tendance du môle 

granitique à remonter au cours du raccourcissement régional n'a fait 

qu'accentuer le caractère radial de la déformation autour du massif. 

Ce so.ulèvement a pu être aidé1 dans la région d'Angers, par la remon­

tée diapirique des granites hercyniens syntectoniques (cf. granite 

de Becon) qui ont en partie traversé l'orthogneiss. Le gradient de 

température et le métamorphisme observés autour du môle orthogneis­

sique peuvent s'expliquer ici par un effet de socle. 

1 II - 6 - 3 .] RELATIONS ENTRE DEFORMATION FINIE ET FABRIQUE SCHISTEUSE 

Ces résultats conduisent également à examiner les rela~ 

tiens pouvant exister entre l'ellipsoïde de déformation et l'ellip­

soïde de fabrique, au cours de la déformation progressive dans les 

schistes. 

Ce problème se pose ·ae:tuellement d'autant plus précisé-· 

ment que nous avons, grâce à la goniométrie de texture, le moyen de 

quantifier la fabrique des roches. L'idéal à ce sujet, est de pou­

voir étudier la fabrique d'échantillons contenant également des mar­

queurs de la déformation finie, comme certains auteurs ont pu déjà 

le faire (OERTEL 1970t HELM et SIDDANS 1971, OERTEL 1974, TULLIS et 

WOOD 1975, SIDDANS 1976, TULLIS 1976, WOOD et al., 1976, cf. I-2-3, 

p. 191). 

En Bretagne centrale, peu de stations se prêtent à une 

telle comparaison, car les marqueurs de la déformation sont surtout 

fréquents dans les niveaux conglomératiques de la base du Paléozoi­

que, donc dans une formation différente de celle des Schistes d'An­

gers que j'ai étudiés au goniomètre de texture. Mais si l'on com­

pare sur un même diagramme de FLINN (fig. 155) r·les résultats rela­

tifs à la déformation et à la fabrique obtenus sur l'ensemble du 

territoire, on observe que les deux nuages de points ne se recou­

vrent pas exactement. La fabrique des micas tend à exagérer l'apla­

tissement et à sous-estimer l'étirement par rapport à la déformation 
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Fig. 155 • Diagramme comparatif du champ des ellipsoltles de déformation et du champ 
des ellipsoitles de fabrique des micas en Bretagne centrale. On notera que la 

fabrique des micas surestime le rapport Y /Z par rapport à la déformation. 

finie. Les intensités obtenues sont également beaucoup plus fortes 

pour les fabriques, en particulier dans le champ de l'aplatissement. 

Cette vue globale est confirmée par l'étude de deux cas particuliers 

d'aplatissement (Ardoisière de Misengrain) et de constriction (ré­

gion de Nozay), où fabrique et déformation finie peuvent être ana­

lysées conjointement. 

K Kf R Rf 

MIS 0,59 0,12 3,42 5,23 

NOZ > 20 4,30 3,4 5,10 

La méthode utilisée dans ce travail pour calculer le ten­

seur d'orientation est tel1e que l'ellipsoïde de fabrique obtenu sur 

les micas serait l'ellipsoïde de déformation finie, si le mécanisme 

de déformation était celui de la rotation passive de lignes, dit 

"modèle de MARCE" (cf. I-1-6 et II-4-2, p. 246). Les résultats, 

dans l'ensemble discordants, obtenus pour la fabrique et pour la 
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déformation finie, montrent a posteriori que le modèle de MARCH 

n'est pas généralisable en tant que mécanisme et je rejoins ici 

1 'opinion soutenue par A. SIDDANS (1976) à ce sujet. 

Certains auteurs (OERTEL 1970, 1974, WOOD et al., 1976, 

en particulier) ont en effet pensé pouvoir remonter exactement à 

l'ellipsoïde de déformation finie, grâce à l'étude de la fabrique 

des micas dans les schistes, en appliquant le modèle de MARCH. Il 

est vrai que parfois, une assez bonne corrélation a été obtenue 

pour certaines gammes d'intensités de déformation et dans ce cas, 

tout se passe comme si le modèle de MARCH était applicable. Mais 

l'hypothèse de base de ce modèle est l'existence d'une fabrique 

initiale aléatoire, ce qui est contraire aux observations puisqu'il 

existe le plus généralement une fabrique sédimentaire ou tectonique 

pré-existante. On peut cependant admettre, dans une certaine mesure, 

que la phase de destruction de la fabrique initiale, lors des pre­

miers incréments de déformation, contribue à rendre la fabrique plus 

aléatoire, ce qui pourrait justifier l'application du modèle de MARCH 

pour les incréments suivants. C'est effectivement après cette phase, 

et avant que la relation ne devienne asymptotique (fig. 156), qu'il 

existe un domaine où la corrélation entre fabrique et déformation 

est à peu près convenable. Ceci ne justifie pas pour autant la ro­

tation passive en tant que mécanisme de déformation principal, car 

50 

1.0 
shortening 

Fig. 156 • Relations entre l'intensité de l'orientation 
préférentielle ( p : densité de pôles) et la 
valeur du raccourcissement selon le mo· 
dèle de MARCH (d'après SIDDANS, 1976). 
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d'autres processus interviennent êgalement. Enfin, même en admettant 

une fabrique initiale aléatoire, on peut montrer que la relation théo­

rique entre le raccourcissement et l'intensité de fabrique déduite 

du modèle de MARCH n'est pas linéaire (SIDDANS 1977). Sur la figure 

156 on voit qu'une faible variation d'intensité de fabrique, de l'or­

dre des erreurs possibles dans la pratique, correspond à une varia­

tion du raccourcissement pouvant aller de zéro à 40 % environ. Par 

contre, l'intensité de fabrique croit ensuite très rapidement et ne 

permet guère d'apprécier les variations du raccourcissement au-delà 

de 80 %. 

Le modèle de MARCH ·.· ne permet dona pas de aaZauZer exac­

tement Za déformation finie dans les schistes mais il reste un moyen 

aommode pour décrire Zes fabriquesorthorhombiques en termes d'ellip­

so1de d'orientation dont les propriétés sont tout à fait comparables 

à celles de l'ellipsoïde de déformation (COBBOLD et GAPAIS, sous 

presse) • 

Cependant, il est clair que Z'ellipso1de de fabrique aal­

oulé de cette manière n'est pas l'ellipsotde de déformation finie 

mais qu'il pourra lui être égal dans certains cas particuliers. 

Cette relation complexe existant entre les deux types 

d'ellipsoïde est bien illustrée par les données de Bretagne centrale. 

Sauf localement (zones neutres, toit des granites), la déformation 

est du type aplatissement (K < 1), pourtant nous avons vu que les 

premiers stades de la schistification se traduisaient quand même 

par une fabrique linéaire (Kf > 1) par effet cumulatif (fabrique 

planaire initiale + fabrique planaire nouvelle + fabrique linéaire 

globale). Ultérieurement, la fabrique globale devient planaire 

(Kf < 1), comme la déformation finie, mais elle tend progressive-

ment à exagérer ce caractère par rapport à l'ellipsoïde de défor­

mation (Kf < K). Par contre, là où la déformation devient très con­

strictive, on constate certes une tendance vers une fabrique linéaire 

mais très sous-évaluée par rapport à la déformation finie. L'appari­

tion d'une crénulation II qui témoigne d'une tendance au raccourcis-
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sement sur Y (constriction vraie) , ne fait repasser la fabrique dans 

le champ linéaire que très progressivement, ce qui entraîne dans ce 

cas un retard constant de la fabrique sur la déformation. 

Ainsi, sauf_ au to~t ?ébut ùe la déformation, la fabrique 

des miaàs conduit à sous-estimer systématiquement le rapport X/Y de 

l'elZipsoide de déformation. Pour tenter de résoudre ce problème, 

il faudrait utiliser, comme marqueurs de fabrique, des minéraux sen­

sibles aussi bien aux effets de l'aplatissement qu'à ceux de l'éti­

rement (avec un paramètre de forme K voisin de 1 peut-être) . On 

pourrait aussi essayer de combiner l'analyse de minéraux planaires 

(micas par exemple) et plus linéaires (amphiboles par exemple) pour 

recalculer un ellipsoïde de déformation vraie. L'étude de cette ques­

tion conduit à résoudre des problèmes théoriques assez difficiles, 

suppose d'avoir quelques idées sur les mécanismes d'acquisition de 

l'orientation préférentielle de chaque espèce minérale et enfin d'a­

voir des objets marqueurs de la déformation pour contrôler les ré­

sultats! Un essai de ce tyPe est actuellement en cours sur les am­

phibolites de Kuopio en Finlande (cf. BRUN et al., 1977, sous presse, 

et GAPAIS et BRUN, travaux en cours). 

II - 7. LA DISSOLUTION DU QUARTZ AU COURS DE LA DEFORMATION SYNSCHISTEUSE 

II - 7 - l.J ARGUMENTS EN FAVEUR DE LA DISSOLUTION 

Divers auteurs ont déjà montré que les grains de quartz 

d'origine détritique avaient souvent, dans les schistes et ardoises, 

une forme ellipsoïdale liée à la déformation (cf. par exemple FLINN 

1956, STAUFFER 1967, LE CORRE 1969, ELLIOT 1970, MUKHOPADHYAY 1973, 

KNIPE 1974, LE CORRE 1975). Dans les roches les plus déformées, la 

forme de ces grains est proched'un ellipsoide.txiq.xial.aplati dans 

le plan de schistosité et allongé suivant la linéation d'étirement. 

Souvent, l'allongement est peu marqué et la forme peut être ramenée 

à une galette aux contours plus ou moins amiboïdes (fig. 157). Dans 

les roches moins déformées, la forme est plus irrégulière et le plan 

d'aplatissement des grains peut s'écarter notablement du plan de 

schistosité. 
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fig. 157 - Forme ellipsoitlale plus ou moins "amiboil:le" 
des grains détritiques de quartz dans lei 

ardoises. 

L'origine de cette "fabrique de forme" des grains de quartz 

peut s'expliquer par une réorientation passive de grains initialemenr 

hétérométriques et par leur déformation au cours de la schistogenèse. 

On peut évoquer la possibilité d'une déformation plastique par glis­

sements intracristallins mais il ne semble pas que ce processus soit 

dominant, sauf peut-~tre pour les très gros grains. En effet, les 

bandes de déformation et les sous-joints sont rares et peuvent être 

anciens, mais surtout la "fabrique de forme" ne s'accompagne pas 

d'une "fabrique cristalline". Ceci peut être vérifié grâce aux figu­

res de pôles, réalisées au goniomètre de texture, qui mettent en évi­

dence une distribution aléatoire des éléments cristallographiques 

(cf. II-4-2, p. 254). Par ailleurs, les rares études en microscopie 

électronique réalisées sur les schistes (KNIPE 1974) montrent une 

faible densité de dislocations dans les grains. 

On est donc conduit à imaginer un processus par transfert 

de matière pour expliquer la forme ellipsoïdale des grains. Un tel 

processus, de dissolution sous contrainte (pressure solution), est 

invoqué depuis déjà longtemps (SORBY 1855) , pour expliquer certai­

nes microstructures des roches schisteuses et semble·être mainte-

nant largement accepté comme l'un des mécanismes dominant de défor­

mation, dans les zones faiblement métamorphiques (cf. par exemple 

.RAMSAY 1967, DURNEY 1972, HILLIAMS 1972, ELLIOT 1973, KNIPE 1974, 
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RUTTER 1976, DURNEY 1976, GRATIER 1978, ..• ). Il s'agit d'un méca­

nisme de diffusion et de migration de la matière à partir des li­

mites de grains exposées à la contrainte maximale, assez comparable 

au "fluage de Cable" {COBLE 1963) mais très largement favorisé par 

la présence d'un film fluide. 

On a pu calculer des modèles qui permettent de montrer 

l'influence de la pression, de la température et de la taille des 

grains sur la vitesse de diffusion et en déduire des "cartes de 

mécanismes de déformation'' (RUTTER 1976, WHITE 1976). La dissolu­

tion sous contrainte appara!t comme un mécanisme tout à fait compa­

tible avec les vitessesde déformation orogéniques et les conditions 

de température et de pression qui sont celles des domaines à schis­

tosité (fig. 158). 

Fig. 158 - Cane des mécanismes de déformation pour le quartz (grains de 100 iJ.) en 
fonction de la température et de la contrainte. Les courbes représentent 
les vitesses de déformation (d'après RUTTER 1976). 

Dans le cas des schistes paléozoïques de Bretagne cen­

trale, je pense pouvoir confirmer l'existence d'un tel processus 

grâce à quelques observations structurales. On peut ainsi observer, 
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dans certains niveaux des Schistes d'Angers, des microsphérules 

d'origine organique (cf. 1ère partie, II-1-1) dont la taille est 

de l'ordre de 50 à 70 ~. Ces petites sphères réticulées sont épi­

génisées en pyrite et généralement regroupées dans des amandes si­

liceuses syn-sédimentaires ou diagénétiques. Ces amandes sont étirées 

dans le plan de schistosité mais les sphérules qu'elles contiennent 

sont généralement peu déformées. Aux limites de certaines amandes, 

on peut observer que le quartz a disparu de sorte que les sphéru-

les sont directement en contact avec la matrice phylliteuse (fig. 

159). Parfois, le phénomène va plusloin encore et une partie des 

sphérules pyriteuses peut avoir disparu (fig. 159). De telles ob­

servations ne peuvent s'expliquer que par un processus de solubi­

lisation du quartz et de la pyrite. 

Fig. 159 - Dissolution du quartz et de la pyrite dans 
, les amandes à microsphérules des Schistes 
d'Angers. 

Un autre argument en faveur de la dissolution du quartz 

peut être donné à partir des mesures faites sur les grains détri-

. tiques eux-mêmes grâce à l'existence d'un facteur de taille jouant 

sur l'intensité de leur déformation (LE CORRE 1975). Ainsi, il est 

possible de voir que le rapport grand axe/petit axe des sections 

elliptiques dépend de la taille des grains ramenée au diamètre du 

cercle équivalent (·fig. 160). Il apparaît que les grains les plus 

petits (d < 10-20 ~ environ) sont nettement plus aplatis que les 

autres. Cette différence de comportement s'explique parfaitement 

par l'influence du diamètre des grains sur la vitesse de diffusion 

selon la formule Ê = f (~) (COBLE 1963, RUTTER 1976). 
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}ri- 7- 2.[ METHODE D'ESTIMATION DE L'INTENSITE DE LA DISSOLUTION 

Le processus de dissolution étant admis, j'ai cherché 

à mettre au point une méthode pratique pour le quantifier, de ma­

nière à pouvoir comparer son intensité à celle des autres événe­

ments synschisteux. La méthode est basée sur une analyse de la 

forme des grains. La solution la plus précise mais aussi la plus 

longue revient à procéder à une analyse tridimensionnelle de la 

"fabrique de forme", du type de celles réalisées par D. MUKHOPADHYAY 

(1973) ou par R. KNIPE (1974), ~n assimilant les grains de quartz 

à des marqueurs initialement sphériques ou ellipsoïdaux (cf. II-6-

2). Je me suis contenté d'un paramètre d'aplatissement des grains, 

obtenu par une analyse bidimensionnelle plus rapide. Elle consiste 

à mesurer les axes des sections elliptiques des grains sur des la­

mes minces taillées perpendiculairement à la schistosité et paral­

lèlement à la linéation d'étirement. On peut ainsi calculer le rap­

port X/Z des grains assimilés à un ellipsoïde triaxial (X > Y > Z) . 

Pour chaque lame, il convient de mesurer un nombre de grains suffi­

sant pour obtenir une valeur significative, soit environ 50 grains 

dans la plupart des cas étudiés. 

Ces analyses peuvent présenter certaines difficultés 

pratiques qu'il convient d'éviter. D'une part, pour la mesure du 

grand axe (X) il faut veiller à ne prendre en compte que le grain 

lui-même,abstraction faite des extrémités abritées où le quartz a 

recristallisé. Il faut par ailleurs éviter l'influence du facteur 

de taille (fig. 160). On peut choisir la population des grains les 

plus petits (d < 10-20 u par exemple) qui sont les plus aplatis mais 

sur lesquels les erreurs de mesure sont les plus grandes. Je pense 

en fait qu'il vaut mieux éliminer les très petits grains donnant 

des valeurs X/Z anormales (fig. 160) et n'utiliser que les grains 

ayant des dimensions comparables. 

Avec la population retenue, on peut construire des 

diagrammes du type Rt/~ comme pour les marqueurs ellipsoïdaux (cf. 

II-6). Mais il y a là une contrainte supplémentaire, puisqu'il 
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Fig. 160 - Exemples illustrant l'influence du facteur de taille sur le rapport X/Z des 
grains de quartz dans les Schistes d'Angers. 

faut mesurer l'angle ~' qui n'apporte guère de précision car la 

fluctuation angulaire est généralement faible, sauf pour les schis­

tes très peu déformés (fig. 161). 

Finalement, j'ai retenu comme indice d'aplatissement ca­

ractéristique de la population de grains un paramètre statistique 

simple, soit 

p = L: Xi Zi 
L: Zi 2 - (KRUMBEIN et GRAYBILL, 1965) 1 qui est la 

pente de la ligne droite passant au mieux par l'origine et par le 

nuage de points dans un diagramme X/Z. 

On peut également, par toute autre méthode, calculer la droite 
en régression dont la pente donnera la valeur statistique du rap­
port X/Z. Un coefficient de corrélation peut également être cal­
culé pour tester la validité des résultats. 
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1 II - 7 - 3 .j RESULTATS ET DISCUSSION 

e Comparaison avec les autres données 

Cette méthode a été utilisée sur un échantillonnage de 

Schistes d'Angers régulièrement distribué sur le territoire étudié. 

En reportant sur une carte cet indice de forme lié à la dissolution 

des grains (fig. 162), on voit qu'il existe, ici encore, une zonée­

graphie du phénomène parfaitement corrélable aux autres données. La 

comparaison directe de l'indice de forme des grains avec le type 

de schistosité montre bien le développement progressif du processus 

de dissolution au cours de l'évolution de la schistification (fig. 

163). Ceci se traduit également par une bonne corrélation entre 

l'indice de dissolution et le paramètre d'intensité de la fabrique 

des micas (fig. 164). A l'échelle de la lame mince, P. WILLIAMS 

(1972) avait d'ailleurs déjà montré que les grains de quartz des 

schistes étaient plus petits et plus déformés dans les discontinui­

tés inter-microlithons. On montre ici le développement du processus 

à l'échelle régionale. Enfin, en comparant l'indice de forme des 

8rîovérian 

Granita$ ··à deux micas • 

Orrhoçna10s de Lanvaux 

INDICE DE FORME ·ou QUARTZ 

< 2 

Fig. 162 - Carte de l'indice d'aplatissement (p) des grains de quartz, uaduisant l'intensité 
du mécanisme de dissolution dans les Schistes d'Angers. 
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grains à la cristallinité des micas 

(fig. 165), on montre l'influence 

essentielle de la température sur 

l'intensité de la dissolution (LE 

CORRE, 1975, 1977). 

Fig. 165 - Relations entre l'indice de dissolution (r) 

et la cristallinité des micas soulignant 
l'influence de la température. 
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e Fabrique de forme du quartz et déformation finie 

La mise en évidence de cette "déformation" des grains 

de quartz détritiques par dissolution souligne également la diffi­

culté d'utiliser de tels marqueurs pour l'estimation de la défor­

mation finie, même si dans certains cas particuliers on a pu obser­

ver une assez bonne corrélation avec les mesures faites sur des 

marqueurs plus significatifs (MUIŒOPADHYAY, 1973, LE CORRE et LE 

THEOFF, 1977). En effet, l'hypothèse habituelle d'un changement de 

forme isovolumique pour le calcul des paramètres de déformation 

conduirait ici à sous-estimer la déformation puisqu'en réalité les 

grains marqueurs perdent une partie de leur volume initial (cf. I-

1-4, p. 170). La forme des grains de quartz peut cependant être 

utilisée dans une analyse comparative entre divers états de défor­

mation, mais il ne sera pas possible de raisonner ici quantitati­

vement en termes d'ellipsoïde de déformation finie. 

e Le devenir de la siliaè remobilisée 

L'existence de ce mécanisme de dissolution du quartz. 

pendant la déformation synschisteuse conduit également à poser le 

problème du devenir de la siliae remobilisée Diverses possibili­

tés non contradictoires peuvent être invoquées 

- migration proche vers les extrémités abritées du grain lui-même, 

- migration plus lointaine et nourrissage des ''pressure shadows" 

autour d'objets résistants, 

recristallisation sous forme de néograins, à l'habitus plus an­

guleux, particulièrement caractéristiques des faciès de schisto­

sité très évolués (type 5) , 

- migration vers des fentes de tension ou des veinules, 

- enfin, réutilisation dans le réseau de certains néosilicates ap-

paraissant au cours de la déformation synmétamorphique. 

Les premières possibilités sont assez évidentes pour 

qu'il ne soit pas nécessaire d'y revenir. Quant à la fixation dans 

le réseau des néosilicates, l'interprétation des données relatives 

aux Schistes. d'Angers de Bretagne centra.le permet d'en démontrer 

clairement !•existence. Dans ce but, on peut comparer les cartes 
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relatives au pourcentage de silice totale (fig. 100), au rapport 

quartz/chlorite (fig. 103), à 1 1 apparition du chloritoide (fig. 133) 

et enfin à l'intensité de la dissolution du quartz (fig. 162). 

Ott se souviendra d'abord que le pourcentage de silice 

totale, libre et combinée, est relativement constant et que les 

faibles variations enregistrées sont aléatoirement distribuées sur 

l'ensemble du territoire (fig. 100). Par contre, l'abondance rela­

tive de quartz est très variable et nous avons vu (cf. II-2-2, p. 

215 et fig. 103) qu'il existait une zone nord riche en quartz et 

une zone méridionale relativement pauvre en quartz. On peut donc 

déduire de ces données que sile po14r centage de silice totale reste 

à peu près constant, par contre, le rapport silice libre/silice 

combinée montre des variations ayant une répartition géographique 

qui n'est pas quelconque. On remarquera en particulier que la ré­

partition de ces zones est tout à fait comparable à la zonéogra­

phie de la schistosité d'une part et de celle de la dissolution 

d'autre part (fig. 105 et 162). On notera également que la dimi­

nution du pourcentage de silice libre parait fonction de l'aug­
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mentation de la température que traduit la 

cristallinité des micas (fig. 166). 

Fig. 166 - La relation entre quantité de quartz et 
cristallin.ité dtis micas montre l'influence 
de la température sur le processus de fi­
xation de la silice libre dans le réseau 
des néosilicates dans les Schistes d'Angers. 
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On est ainsi conduit à admettre que la déformation ayn­

schisteuse ne fait pas varier le pourcentage de silice globale de 

la roche mais entraine une redistribution entre silice libre et 

si lice combinée. 

Si par ailleurs on observe que la répartition des èhlo­

rites et chlorito~des néoformés traduit encore une zonéographie 

comparable aux données précédentes (fig. 103 et 133), on voit se 

confirmer le fait qu'une partie au moins du quartz solubilisé passe 

dans le réseau des néosilicates au cours de la schistification. 

Cesprocessus de dissolution et de néogenèse modifient 

de façon importante les caractéristiques sédimentologiques du mi­

crofaciès initial puisqu'ils contribuent à transformer la compo­

sition minéralogique ainsi que la forme et la taille des grains 

détritiques. Ceci rend probablement plus aléatoires les reconsti­

tutions paléogéographiques qui seraient basées sur de tels critè­

res sédimento1ogiques, même dans les zones faiblement métamorphi­

ques. 



Synthèse 

et discussion 





SYNTHESE DES PROCESSUS 

SYNSCHISTEUX EN 

BRETAGNE CENTRALE 





311 

Au début de la 2ème partie de ce mémoire, j'ai évoqué 

les divers problèmes posés par la schistogenèse (cf. I-3) 

- l'influence des facteurs internes et externes, 

- les mécanismes physiques d'acquisition de l'anisotropie schisteuse, 

- les relations avec la déformation progressive et avec la déforma-

tion finie. 

Je voudrais essayer de donner ièi quelques éléments de 

réponse en m'appuyant sur les données relatives à la Bretagne cen­

trale qui viennent d'être présentées (cf. 2ème partie, II). 

Nous avons vu qu'il était possible de définir plusieurs 

types de schistosité traduisant des intensités différentes du phé­

nomène, dans une même formation silteuse (Schistes d'Angers) choi­

sie comme référence. On peut admettre que ce matériel avait initia­

lement des propriétés comparables sur l'ensemble du territoire. 

La question qui se pose immédiatement est de savoir com­

ment apprécier 1' "état de sohistifioation" d'une roche pélitique 

ou encore comment "doser la sohz:stosité" . Deux approches complé­

mentaires ont été proposées 

1 - Une méthode quaZitative permettant grâce à 1' analyse typologi­

que en microscopie optique, de définir des classes de schistosité 

en se basant sur l'apparition progressive de certains caractères 

(cf. 2ème partie, II-3). Cinq grands types qu'il est possible de 

diversifier encore ont été retenus dans cette étude : 

- schistosité de fracture ou de crénulation affectant l'anisotropie 

initiale (type 1), 

- schistosité de fracture ou de crénulation avec un début de re­

cristallisation orientée (type 2) , 

- schistosité de flux respectant encore certains microlithons 

(type 3), 

schistosité de flux pénétrative à l'échelle du microscope op­

tique (type 4), 

schistosité de flux pénétrative avec néogenèse abondante (type 5). 
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2 - Une méthode quantitative basée sur l'analyse de la fabrique des 

phyllosilicates au goniomètre de texture (cf. 2ème partie, II-4-2) 

qui, associée au concept d' "ellipsoïde de fabrique", permet de dif­

férencier très précisément les divers états de schistification grâce 

aux paramètres statistiques de forme (Kf) et d'intensité (Rf). L'el­

lipsoïde de fabrique ainsi défini m'a également conduit à introduire 

un paramètre de schistosité "S" tenant compte, à la fois, du carac­

tère planaire de la fabrique et de son intensité. 

Ce sont ces deux types de données, qualitatives et quan­

titatives, caractérisant l'intensité de la schistification que j'ai 

comparés aux divers paramètres pouvant intervenir lors du dévelop­

pement de la schistosité. Parmi ces nombreux facteurs interférant 

souvent entre eux, il y en a cinq qui peuvent être supposés à peu 

près indépendants : 

- les propriétés intrinsèques du matériel initial, 

- la géométrie des limites, 

- la température, 

- la pression de confinement, 

- les "forces externes" d'origine tectonique. 

On notera que la température et la pression de confine­

ment ne sont pas strictement indépendantes puisque toutes deux sont 

liées à la profondeur, mais avec des gradients différents. On sup­

posera aussi que la vitesse d'application des contraintes externes 

d'origine tectonique est compatible avec les propriétés rhéologiques 

du matériel pour que le comportement soit ductile. Cette référence 

au temps pourra être discutée ultérieurement en analysant la défor­

mation synschisteuse progressive. 
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I- 1 L'INFLUENCE DES DIFFERENTS FACTEURS 

Ir - 1- 1.J LEs PROPRIETES INTRINSEQUES INITIALEs 

Je n'ai pas abordé directement cette question, puisque 

mon hypothèse de travail était d'étudier une formation assez homo­

gène (Schistes d'Angers) de manière à pouvoir m'affranchir des 

paramètres liés aux propriétés initiales. J'ai cependant été con­

duit à développer des méthodes permettant de contrôler certains 

caractères pétrographiques des roches schistifiées (cf. 2ème par­

tie, II-2-2). 

Parmi ces propriétés, Za composition minéralogique~ la 

granulométrie du quartz et l'anisotropie initiale de la texture 

douent un rôle prépondérant. L'abondance et la granulométrie du 

quartz influent sur l'orientation de la schistosité (réfraction, 

adaptation) comme le montre la comparaison entre la Formation de 

Pont-Réan et les Schistes d'Angers (cf. 2ème partie, II-2-2). Cette 

influence est surtout importante dans les zones peu schistifiées. 

Dans les domaines à schistosité de flux pénétrative, ces différen­

ces de comportement tendent à disparaître. 

La composition minéralogique (et chimique) intervient 

aussi sur le développement de la schistosité par le contrôle 

qu'elle exerce sur les possibilités de néogenèse des phyllosili­

cates en particulier. Enfin, on conçoit facilement que l'intensité 

de l'anisotropie initiale de la roche (d'origine sédimentaire par 

exemple) controlera, en partie, les mécanismes de déformation (cf. 

COBBOLD, 1977) • 

1 I. - 1 - 2. 1 IA GEOMETRIE DES LIMITES 

Par limites, j'entends les interfaces qui existent entre 

la formation schistifiée et les autres masses minérales de proprié­

tés rhéologiques différentes. Il peut s'agir des formations gréseu­

ses compétentes situées au-dessus ou au-dessous, des masses intrusives 
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syntectoniques ou encore des blocs indurés plus anciens ayant un 

comportement relativement plus rigide au cours de la déformation. 

Ces limites jouent un rôle important car elles contrôlent la dis­

tribution des contraintes et peuvent induire des anomalies. 

Nous avons vu par exemple (cf. 2ème partie, II-1-3) qu'à 

proximité des formations gréseuses (Grès armoricain ou Grès du Cha­

tellier), la schistosité pouvait s'adapter progressivement à la 

stratification et qu'il existait une zone neutre à schistosité per­

turbée au niveau des charnières de plis. Dans de telles zones, plus 

ou moins vastes suivant l'amplitude des charnières, la schistosité 

normalement subverticale et parallèle au plan axial des plis, perd 

localement ce caractère et peut devenir horizontale. 

Les intrusions granitiques peuvent également introduire 

des perturbations dans la disposition géométrique de la schistosité 

mais à une échelle souvent plus vaste, fonction naturellement des 

dimensions du massif. sur le territoire étudié, l'exemple le plus 

clair à ce sujet est situé dans le Briovérien de la région de Ploër­

mel. Nous avons vu (cf. 2ème partie, II-1-4) que la schistosité 

subverticale dans les autres secteurs, tendait à prendre un pendage 

nord à proximité du massif leucogranitique de Lizio (fig. 98). De 

la même manière, dans le Paléozoïque de la région de La Gacilly, 

situé au toit d'un granite non affleurant, on observe une schisto­

sité souvent peu pentée et dé diréction assez variable. Plus au S, 

lo môle granitique ancien de Lanvaux joue probablement un rôle 

comparable, car là aussi la schistosité tend à devenir subhorizon­

tale et à mouler les contours du massif. 

Ces observations sont importantes non seulement d'un 

point de vue régional mais également du point de vue génétique. Il 

semble en effet que la schistosité tende àse développer en chaque 

point suivant un plan plus ou moins perpendiculaire au raccourcis­

sement maximum local (cf. fig. 88 et 92), même si celui-ci est 

perturbé par la morphologie des limites. 
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[ I - 1 - 3 ., LA TEMPERATURE 

La température est un facteur lié à la profondeur d'en­

fouissement, dont on peut évaluer les effets grâce au métamorphisme. 

Quelques auteurs ont déjà tenté d'étudier les relations entre tem­

pérature et schistogenèse en se basant sur la cristallinité des mi­

cas (cf. en particulier KUBLER 1967; RICHERT 1974, LE CORRE 1975, 

PIQUÉ 1975, LE CORRE 1976, VIDAL 1976, SIDDANS 1977, BRUN et LEDRU 

1977). 

Dans ce travail, deux géothermomètres différents ont été 

utilisés : les minéraux-index (chloritoide en particulier) et sur­

tout la cristallinité des micas. Nous avons vu (cf. II-5-5) qu'il 

existait une bonne corrélation entre ces indicateurs thermométri-

ques et le type de schistosité (fig. 143}, l'intensité de la fabri­

que (fig. 145) et certains processus synschisteux tels que la dis­

solution (fig. 165). La comparaison des diverses cartes (fig. 103, 

105, 133, 136, 162) conduit également à la conclusion de Z 'infZuenae 

fondamentale de Za température au cours de Za sohistogenèse. 

Evidemment, l'élévation de la température n'est que l'un 

des facteurs favorable au développement de la schistosité. On peut 

donc parfois mesurer une bonne cristallinité sur des roches faible­

ment schistifiées. Dans la région étudiée, ce cas peut être obser­

vé dans certaines zones neutres à proximité des charnières de méga­

plis (cf. 2ème partie, II-1-3, p. 202). 

On peut enfin poser la question de savoir si la cristal­

linité des micas est uniquement liée à la température, ou si les 

contraintes ont également une influence sur ce paramètre. Ceci pour­

rait remettre en question l'utilisation de la cristallinité comme 

moyen de contrôler uniquement le fact.eur thermique. on pu , effec­

tivement montrer sur un pli décamétrique que la cristallinité, me­

surée avec précision par spectrométrie infra-rouge, était très lé­

gèrement meilleure vers la charnière, là ou la déformation finie, 

estimée sur des fossiles, était le plus intense (FLEHMIG et 
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LANGHEINRICH 1974). Une différence de température importante étant 

difficile à admettre sur une aussi faible distance, seule une sur­

anomalie locale de la déformation pourrait expliquer cette diffé­

rence. La cristallinité pourrait donc être sensible aux contraintes 

mais les faibles variations enregistrées laissent supposer qu'il 

s'agit là d'un facteur vraiment mineur vis à vis de la température. 

lI - 1 - 4.[ LA PRESSION DE CONFINEMENT 

La pression de confinement ou charge lithostatique, est 

directement liée à la profondeur d'enfouissement des roches pendant 

la déformation. Les expériences de laboratoire ont montré que la 

charge avait effectivement une grande influence sur le comportement 

rhéologique des matériaux et il est bien connu que la ductilité tend 

à augmenter en même temps que la pression de confinement. 

Il semble cependant que l'on ait beaucoup exagéré le 

rôle de ce facteur à propos du développement de la schistosité. 

Ainsi, la notion de front de schistosité, développée par P. FOURMA­

RIER (1959), a été rattachée à la nécessité d'une charge lithosta­

tique minimale (6 000 m environ) à par~ir de laquelle seulement le 

fluage schisteux pouvait apparaître. Cette hypothèse me parait dif­

ficilement contrôlable car si la pression de confinement augmente 

avec la profondeur, il en est de même pour la température. On peut 

donc raisonnablement se poser la question de savoir si l'existence 

d'un front de schistosité~ lié à la profondeur~ ne serait pas plu­

tôt ûne conséquence du gradient géothermique. Malheureusement, il 

existe peu de données expérimentales sur l'influence respective de 

ces deux paramètres sur la ductilité. On voit cependant, qu'avec 

un degré géothermique assez fort (type Bretagne centrale), latem­

pérature augmentera rapidement avec la profondeur, tandis que la 

pression augmentera assez lentement. De plus, sur le territoire étu­

dié, on peut faire l'hypothèse d'une pression de confinement con­

stante puisqu'il s'agit toujours du même niveau lithologique. Les 

variations de l'intensité de la schistosité dans les Schistes d'An­

gers s'expliquent alors beaucoup mieux par les écarts de tempéra­

ture comme le montre la bonne corrélation avec les index thermo­

métriques. 
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Mis à part les schistosités locales développées sous 

charge presque nulle (cf. décrochements superficiels par exemple), 

on connaît divers cas de schistosités régionales apparues sous une 

pression de confinement relativement faible. Dans les Pyrénées 

centrales, H.J. ZWART (1954, 1962) a pu ainsi montrer que la schis­

tosité appara~sait localement sous une fàible charge (3 000 m) en 

liaison avec les dômes thermiques. D'ailleurs P. FOURMARIER lui­

même a été conduit plus tard à admettre que le front de schistosité 

pouvait se situer à quelques centaines de mètres de la surface, 

comme dans la région de Laval (FOURMARIER et al., 1965, 1968) en 

relation avec une remontée des isothermes. Encore récemment, P. 

LEDRU et J.P. BRUN (1977) ont montré le caractère syntectonique du 

granite de Flamanville (N Cotentin) et son influence sur la remon­

tée du front de schistosité. 

on peut donc avancer que la pression de confinement doit 

être un facteur mineur vis à vis de la température du moins dans 

les régions à degré géothermique fort. 

i,r - 1 - 5.J LES CONTRAINTES EXTERNES 

C'est le déviateur des contraintes tectoniques qui est 

à l'origine de la schistification. Mais comme nous venons de le 

voir, la réponse du matériel à cette sollicitation dépend de nom­

breux autres facteurs. Une schistosité localement plus intense n'a 

donc pas obligatoirement pour origine une compression plus forte 

mais tout aussi bien une déformabilité plus grande liée par exem­

ple à une remontée des isothermes. Il est donc très difficile 

d'avoir une idée précise de l'ellipsoïde des contraintes respon­

sable de la schistification d'une roche. 

En Bretagne centrale, on peut penser que le raccourcis­

sement synschisteux correspond à une compression (Ol) globalemept 

N-S et sub-horizontale. A cette compression régionale est venue 

s'ajouter probablement une compression verticale plus modérée (02 ) 

liée à la migration vers le haut des granites syntectoniques. C'est 
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la combinaison de ces deux compressions orthogonales, variable d'un 

endroit à un autre, qui est à l'origine du champ régional des con­

traintes et détermine certaines caractéristiques de l'ellipsoïde de 

déformation (cf. 3ème partie, II-2). 

I - 2 LES MECANISMES PHYSIQUES DE LA SCHISTIFICATION 

Les diverses méthodes d'analyse ont permis de montrer 

que pZusieurs processus physiques entraient en jeux durant le dé­

veloppement progressif de la schistosité. Ce sont ces mécanismes 

qui permettent à la roche qui se déforme d'acquérir sa texture pla­

naire et en particulier l'orientation préférentielle des phyllo­

silicates. Ces mécanismes, évidemment tributaires des facteurs in­

ternes et externes, peuvent être ramenés à quatre grands types dont 

on pourra apprécier l'importance relative : 

- déplacements relatifs des grains par glissement aux joints, par 

rotation solide ou par microflambage (microbuckling), 

- dissolution et diffusion, 

- néogenèse, 

- déformation plastique par glissement intracristallin. 

fr- 2 - 1.1 LES DEPLACEMENTS RELATIFS DES GRAINS 

Ce sont les mécanismes probablement les plus simples et 

qui demandent le moins d'énergie, en particulier dans les premiers 

stades de la déformation. Ils semblent effectivement très actifs 

dès le début de la schistification mais peuvent encore intervenir 

au cours des stades les plus avancés. 

Pour les grains de quartz détritiques hétérométriques, 

il s'agit d'une simpZe rotation rigide tendant à Zeur faire pren­

dre une position d'équilibre dans le champ de forces. Cette rota­

tion sera limitée par les possibilités de glissement aux limites 

des grains et sera donc liée à la nature de la matrice, à la pro­

ximité des grains voisins, à l'existence de fluides jouant le rôle 
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de lubrifiants ... La rotation des grains pourra être facilitée par 

l'existence d'une composante de cisaillement mais se produira égale­

ment en régime d'aplatissement pur. Cette rotation aboutit au déve­

loppement d'une "fabrique de forme 11 , cependant, comme la dissolution 

contribue également à créer une telle fabrique, il est difficile 

d'évaluer l'importance réelle du mécanisme de rotation dans le cas 

des grains de quartz. 

Pour les minéraux phylliteux détritiques, les possibilités 

de réorientation peuvent se présenter de plusieurs manières diffé­

rentes. Il faut noter l'existence fréquente d'une fabrique initiale 

liée à la sédimentation et exagérée éventuellement par la compac­

tion, de sorte que la schistification s'exercera rarement sur des 

minéraux planaires ayant une orientation initiale aléatoire. Suivant 

les cas, on constate que la fabrique initiale des phyllosilicates 

favorise une réorientation rapide dans le plan de schistosité, ou 

au contraire tend à la retarder. Ainsi, la rotation d'ensemble des 

flancs de plis au cours du plissement tend à rapprocher progressi­

vement la stratification du plan axial, direction potentiell~ de la 

schistosité. Dans ce cas, la réorientation, dans le plan de schis­

tosité, des phyllites détritiques, initialement couchées dans le 

plan de stratificatio~ se trouve facilitée. Dans les charnières 

par contre, cette réorientation est plus difficile et la déforma­

tion s'exprime par la crénulation des phylZites~ c'est-à-dire par 

un microplissement ou "microflambage". Ce processus tend également 

à rapprocher statistiquement, le plan basal des phyllites, du plan 

axial des mégaplis. Ceci permet aussi d'expliquer que l'on puisse 

observer sur les flancs des plis une schistosité plus pénétrative 

que dans les charnières où la résorption des microlithons est né­

cessairement plus difficile et donc plus longue. 

L'analyse au goniomètre de 'texture mc1a pern:d:s de bien 

mettre en évidence ce processus de microflambage au début de la 

schistification (cf. 2ème partie, II-4-2, p. 250). Nous avons vu 

en effet, pour les types de schistosité peu évolués (types 1 et 2); 
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que les micas étaient disposés en zone et que la fabrique était du 

type linéaire (Kf > 1) et ceci avant toute possibilité de néogenèse 

importante (fig. 127). 

Notons enfin, que la rotation rigide des grains affecte 

non seulement les minéraux détritiques initiaux mais peut également 

s'exercer sur les cristaux néoformés mal orientés. Ainsi par exem­

ple j'ai pu décrire la rotation syncinématique du chZoritotde au 

cours de la schistogenèse (cf. 2ème partie, II-5-4, p. 273). 

Ir- 2- 2.1 DISSOLUTION ET DIFFUSION 

Il est difficile de séparer ces deux mécanismes. Comme 

nous l'avons vu (cf. 2ème partie, II-7), la dissolution est un pro­

cessus fondamental, en particulier pour le quartz. 

Il y a une bonne corrélation entre l'intensité de la dis­

solution du quartz et l'intensité de la schistification (fig. 163 

et 164) et la comparaison des cartes souligne, à l'échelle régionale, 

une évolution du processus comparable à celle des autres paramètres 

(fig. 162). 

L'intensité de la dissolution dépend essentiellement du 

déviateur des contraintes externes et de la température (fig. 165) 

mais la nature et 1 'abondance de la matrice, ainsi que la présence 

de fluides et la granulométrie, jouent également un rôle important. 

Ainsi, dans une même localité, les schistes pourront présenter des 

traces de dissolution évidentes tandis qu'elles seront plus rares 

dans les grès voisins. 

Le processus de dissolution semble surtout efficace dans 

les faciès à schistosité relativement évoluée (type 3 ou 4) mais il 

se manifeste dès le type 2. Pour le type 5, par contre, nous avons 

vu que la recristallisation se superposait à la dissolution et que 

le quartz y reprenait un habitus anguleux ou se concentrait en aman­

des polycristallines. 



321 

Le rôle de la dissolution est essentiel dans l'acquisi­

tion de la fabrique schisteuse. Elle contribue d'une part à diminuer 

la taille des grains et au développement de la "fabrique de forme". 

D'autre part, elle favorise l'individualisation des microlithons, 

grâce à la dissolution sélective dans les discontinuités inter­

microlithons. Il y a alors une ségrégation du quartz qui devient 

moins abondant dans les discontinuités ce qui entraine l'apparition 

du "litage tectonique". Enfin, lorsque la schistification se pro­

longe, la dissolution tend à résorber les microlithons plus quart­

zeux ce qui entraine une réhomogénéisation de la roche. 

En comparant les diverses données chimiques et minéralo­

giques, j'ai pu montrer qu'une partie de Za silice remobiZisée pou­

vait passer dans le réseau des néosilicates. Le reste recristallise 

dans les "zones abritées" (pressure sh.adowB) ou sous la forme de néo­

grains. On peut donc admettre que les roches pélitiques étudiées 

ont évolué en système clos au cours de la schistogenèse. 

Le processus de dissolution qui contribue au déplacement 

de la matière dans la roche qui se déforme n'est pas actif unique­

ment pour'le quartz. Nous avons vu, par exemple, que la pyrite aussi 

pouvait ètre solubilisée dans les ardoises et il en est de même 

pour les carbonates dont la mobilité est bien connue. Dans les roches 

silteuses, la dissolution pourrait également intervenir pour certains 

minéraux phylliteux. Ainsi, j'ai montré que l'on pouvait observer, 

même dans les faciès à schistosité pénétrative (type 4) , des aman­

des chloriteuses, à clivage très oblique sur la schistosité, que 

j'ai interprétées comme d'anciens cristaux détritiques conservés 

dans les microlithons non totalement résorbés (cf. 2ème partie, II-

3-1, p. 221). E.C. BEUTNER (1978) vient de montrer que la forme, 

la taille et l'orientation du clivage de ces amandes chloriteuses, 

qu'il a également observées dans les ardoises de Martinsburg (New 

Jersey), pouvaient s'expliquer uniquement par un processus de 

dissolution d'anciens cristaux détritiques de ohlorites. 
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Enfin, il n'est pas impossible que les micas eux-mêmes 

puissent être partiellement solubilisés, mais il est plus difficile 

pour le moment d'en apporter la preuve (cf. OERTEL et PHAKEY, 1972). 

1 I - 2 - 3 ·1 L' AGRADATION ET LA NEOGENESE MINERALE 

Nous avons vu également qu'en Bretagne centrale, le déve­

loppement de la schistification s'accompagnait de changements miné­

ralogiques non négligeables. Ils peuvent être considérés comme des 

mécanismes de déformation dans la mesure où ils contribuent aux dé­

placements de matière dans la roche qui se déforme. 

L'agradation progressive des illitès et petits micas 

détritiques plus ou moins altérés se traduit par une amélioration 

de l'indice de cristallinité de la fraction inférieure à 2 ~ (cf. 

2ème partie, II-5-3). Dans les faciès de schistosité les plus évo­

lués (type 5), on observe l'apparition certaine de nouveaux micas 

(muscovite, phengite, paragonite}'visibles au microscope optique. 

En réalité la néogenèse de micas blancs débute probablement assez 

tôt mais reste difficilement détectable ·sauf en microscopie élee~ 

tronique. Récemment, R. KNIPE et s. WHITE (1976) ont pu montrer de 

cette façon, le développement de petits micas parfaitement orientés 

dans le plan de schistosité entre des zones lenticulaires où l'an­

cienne structure était encore conservée. 
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J'ai également pu montrer 

que des minéraux nouveaux, 

autres que les micas, pou­

vaient apparaître au cours 

de la schistogenèse. On peut 

ainsi observer que la quan­

tité de chlorite augmente en 

même temps que l'intensité 

de la fabrique schisteuse 

(fig. 167). Les cartes de 

Fig. 167 - Relations entre l'augmenta­
tion du pourcentage de chio­
rite et l'intensité de la fa­
brique Rf. 
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répartition montrent bien que ce sont les zones les plùs schisti­

fiées qui sont les plus riches en chlorite, sans qu'il soit pos­

sible d'invoquer des différences paléogéographiques initiales 

(fig. 103 et 105). De plus, grace à 1' étude de la fabrique au go­

niomètre de texture, j'ai pu montrer que les chlorites étaient tou­

jours mieux orientées, dans le plan de schistosité, que les micas, 

ce qui confirme leur caractère néogénétique (cf. 2ème partie, II-

4-2, p. 253). La néogenèse de ahZorites bien orientées aontribue 

dona largement à Za restruaturation de Za roahe dès le début de 

Za déformation synsahisteuse. 

Enfin, les cartes de répartition (fig. 105 et 133) met­

tent en évidence l'apparition du chloritoide uniquement dans les 

zones à schistosité intense. 

Toutes ces données démontrent clairement que les roches 

schistifiées ont été le siège d'importants transferts de matière 

qui se traduisent par la dissolution du quartz et probablement des 

rares chlorites détritiques, par l'agradation et la néogenèse de 

micas dioctaédriques, et surtout par le développement de chlorites 

et chloritoides néoformés. Il conviendra dans l'aveni.r de préciser 

ces réactions sur le plan minéralogique et cristallo-chimique et 

d'expliquer la provenance des éléments nécessaires à la croissance 

des néosilicates. Nous avons vu que la silice pouvait provenir de 

la solubilisation du quartz. Les autres éléments pourraient avoir 

pour origine les illites et chlorites détritiques, les "cadavres" 

plus ou moins agradés d'argiles (kaolinite, interstratifiés illite­

montmorillonite par exemple) ou d'autres silicates détritiques, les 

oxydes divers à l'état diffus ••. 

Ces processus de dissolution, d'agradation et de néo­

genèse apparaissent comme un ensemble de méaanismes -de ~déforma­

tion partiaulièrement aotifs dans Za zone â st:!n;stos-ité puisqu'ils 

conduisent à des déplacements de matière en partie contrôlés par 

l'ellipsoïde des contraintes. 

Rappelons enfin que ces processus peuvent entrainer des 

changements de volume et une transofrmation considérable des carac­

tères initiaux du microfaciès sédimentaire des roches pélitiques. 
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{r- 2- 4.j LA DEFORMATION PLASTIQUE 

La déformation plastique par glissement intracristallin 

apparaît comme un mécanisme de déformation mineur dans les roches 

pélitiques vis-à-vis des processus précédants. 

Il est cependant possible èt même probable que les phyllo­

silicates soient affectés par des glissements sur leur plan basal, 

dans la mesure où ce mécanisme nécessite une énergie moindre que la 

rotation solide par exemple. 

Pour le quartz, nous avons vu que la déformation plasti­

que n'était pas non plus un mécanisme dominant. Seuls les grains 

les plus gros montrent parfois de telles déformations. Ceci dépend 

en réalité beaucoup de l'abondance relative des grains de quartz 

par rapport à la matrice phylliteuse. Il apparaît que, dans les 

mêmes conditions thermo-dynamiques, les grès et quartzites peuvent 

se déformer, par des mécanismes plastiques, tandis que les siltites 

se déforment grâce aux processus évoqués plus haut. Les résultats 

obtenus par D. GAPAIS (1978 et travaux en cours à paraitre) sur les 

Grès armoricains de la région de Bretagne centrale que j'ai moi­

même étudiés vont dans ce sens. 

I - 3 LA SCHISTIFICATION PROGRESSIVE 

1 I - 3 - l.J LES DONNEES DU PROBLEME 

Nous avons vu quels étaient les principaux facteurs in­

ternes et externes qui controlaient la schistification, ainsi que 

les mêcanismes physiques qui étaient actifs. Ces mécanismes n'inter­

viennent pas tous avec la même intensité pendant toute la durée de 

la schistification progressive. Certains peuvent être plus caracté­

ristiques d'un stade donné, mais il peut aussi y avoir compétition 

entre les différents processus. 
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Il reste maintenant à tenter de reconstituer l'histoire 

du développement progressif de la schistosité. Cette reconstitution 

des étapes du développement de la schistosité repose sur l'hypothèse 

selon laquelle les divers types de schistosité que j'ai décrits re­

présentent bien les stades successifs d'un même phénomène. Autrement 

dit, on supposera que les types les plus évolués (types 4 ou 5) 

sont passés par les stades correspondant aux types les plus rudi­

mentaires {type 1, 2 et 3). Cette façon de voir est peut-être con­

testable car les zones où la cristallinité des micas est très bonne 

peuvent se déformer plus rapidement que les autres. L'élévation ra­

pide de la température dans ces zones favorise l'entrée en action 

de processus tels que la dissolution ou la néogenèse, avant même 

que la rotation ou. le microflambage n'aient le temps de jouer un 

rôle actif. Ainsi certains stades seront peut-être absents de l'é­

volution de la schistification de tels secteurs 1 • 

Le schéma d'évolution que je propose (fig. 168) n'est 

donc pas généralisable, mais il est le modèle probable pour une 

zone sous contrainte où la température s'élève régulièrement et 

assez lentement pendant la déformation. Au sujet de la nature du 

matériel initial, on admettra qu'il s'agit d'un mélange d'argiles, 

de grains de quartz et de micas détritiques généralement inférieurs 

à 3 0 1J. L'hypothèse raisonnable sur la texture initiale est d' écar­

ter l'idée que ce mélange puisse être isotrope. On supposera que 

la fabrique initiale est du type planaire mais d'intensité modérée. 

Autrement dit les phyllosilicates détritiques étaient disposés à 

plat dans le litage sédimentaire mais d'une manière assez rudimen­

taire. Un microlitage par alternance de lits de composition légère­

ment différente (plus ou moins riches en quartz par exemple) pourra 

également exister, mais sans introduire de forts contrastes entre 

couches. A l'échelle de l'affleurement ce matériel initial pourra 

donc être supposé statistiquement homogène. On admettra enfin, 

dans un premier temps au moins, qu'il n'existe pas de composante 

rotationnnelle importante de la déformation régionale. 

Sur un . .plan plus général, ces différences de vitesse de déforma­
tion peuvent également introduire une composante rotationnelle 
ou des disharmonies pour des raisons de compatibilité avec les 
zones voisines. 
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Ces conditions initiales étant admises, l'ensemble de 

mes observations tend également à montrer qu'il faut distinguer le 

cas des zones charnières de celui des zones de flancs dans les 

mégaplis car l'évolution du développement de la schistification 

pourra y être assez différente, en particulier dans les premiers 

stades. Naturellement les zones de passage entre flancs et char­

nières doivent être considérées comme des cas intermédiaires. Si 

la formation schistifiée es~ très épaisse par rapport à la longueur 

d'onde des plis imposée par les formations compétentes, la plus 

grande partie de son volume se trouvera dans des conditions assez 

proches du cas zone-charnière, sauf évidemment à proximité des 

interfaces. Le cas zone-charnière me paraît donc le plus caracté­

ristique (et le plus fréquent), en particulier en ce qui concerne 

la Formation des Schistes d'Angers à laquelle je me refère ici. 

Jr- 3 - 2.) LE CAS DES CHARNIERES 

De telleszones sont caractérisées par 

- une déformation approximativement coaxiale, 

- un angle faible, voi~nul, entre la direction de raccourcissa~ent 

et le plan de la fabrique initiale (sauf à proximité immédiate de 

l'interface avec une-formation plus compétente). 

Trois phases principales de la schistification progressive peuvent 

être reconnues : 

C'est ce stade que l'on peut observer dans les types de 

schistosité peu évolués (type 1 et 2). Il se caractérise essentiel­

lement par le glissement intergranulaire, la rotation rigide et le 

microflambage des phyllosilicates détritiques. La crénulation liée 

CH à ces processus est symétrique et le plan 

axial des microplis est perpendiculaire à 

la direction de raccourcissement (figl. 169). 

La dis~>olution peut déjà commencer à jouer 

Fig. 169 - Crénulation symétrique ~ la charnière (Ch) et 
dissymétrique sur les flancs (F). 
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un rôle sur certains plans qui progressivement délimiteront des 

microlithons. Mais cette schistosité naissante reste encore assez 

mal définie en tant que plan statistique de l'orientation préfé­

rentielle et la fabrique initiale reste prépondérante. 

Les analyses au goniomètre de texture ont montré que 

cette phase correspondait à une diminution de l'intensité de la 

fabrique globale de la roche par rapport à la fabrique initiale et 

en ce sens il s'agit bien d'une phase de destruction. Cette fabri­

que globale évolue rapidement vers le type linéaire et le paramètre 

de schistosité diminue progressivement et devient négatif. 

Dans la mesure où il peut être défini à ce stade, on 

peut admettre que le plan de schistosité est confondu avec le plan 

axial des microplis et avec le plan XY de l'ellipsoïde de défor­

mation finie. 

Ce stade s'observe dans les schistosités du type 2 et 3. 

La fabrique initiale est encore présente mais tend progressivement 

à disparaître au profit de la fabrique nouvelle. 

La rotation rigide n'est plus très active à ce stade 

car les grains qui pouvaient tourner ont déjà pris une position 

voisine de leur position d'équilibre, tandis que les autres sont 

en position de blocage dans les microlithons. La crénulation peut 

s'accentuer et les microplis peuvent devenir plus aigus. Certains 

phyll6silicates détritiques peuvent donc dès ce stade avoir une po­

sition perpendiculaire à la direction de raccourcissement. Ces 

phyllosilicates réorientés vont constituer le point de départ du 

développement prdgressif des discontinuités inter-microlithons où 

la dissolution pourra également se concentrer. Un litage tectoni­

que pourra commencer à apparaître par différenciation minéralogique. 
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Dans cette phase, la dissolution des grains de quartz 

détritique deviendra active, favorisant l'apparition d'une fabrique 

de forme. 

Enfin, un début de néogenèse, de chlorite en particulier, 

peut se développer dans les discontinuités, ce qui entrainera une 

meilleure orientation statistique pour ce minéral par rapport aux 

micas. Mais cet effet n'est pas généralisable, car il dépend pro­

bablement de la composition initiale et des conditions du métamor­

phisme. Ainsi, dans les "Terres Noires" de la région de Gap (Alpes 

françaises), A. SIDDANS (1977) a obtenu un résultat inverse, c'est­

à-dire une meilleure orientation des micas par rapport aux chlorites. 

C'est au cours de cette phase de restauration que la fa­

brique globale de la roche va croître à nouveau en intensité et re­

passer du type linéaire au type planaire. L'indice de schistosité 

"S" redevient alors positif et croit très rapidement. 

Si les facteurs externes de la déformation n'ont pas 

changé, le plan de schistosité naissant reste parallèle au plan XY 

de l'ellipsoïde de déformation finie en tout endroit. 

Elle correspond au passage du type 3 aux types 4 et 5, 

c'est-à-dire à la schistosité de flux pénétrative à l'échelle de 

la lame mince. A ce stade, la vitesse de déformation augmente pro­

bablement rapidement et l'évolution devient du type "catastrophique". 

C'est la phase de fluage au cours de laquelle les mécanismes essen­

tiellement actifs sont la dissolution et surtout la néogenèse orien­

tée. Les microlithons sont rapidement résorbés et la fabrique ini­

tiale a dispar~. 

Les analyses au goniomètre de texture ont montré qu'à 

ce stade le caractère planaire de la fabrique était acquis et que 

c'était surtout l'intensité qui évoluait rapidement. 
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Les vitesses de fluage peuvent probablement varier d'un 

point à un autre en fonction d'hétérogénéités locales ou de retards 

de comportement, entrainant l'apparition d'une cission, donc de 

glissements sur le plan de schistosité lui-même et de rotations 

synmétamorphiques de cristaux. Mais globalement, si les conditions 

externes sont stables, le plan de schistosité est confondu avec le 

plan XY de l'ellipsoide de déformation finie. 

(r- 3 - 3.1 LE CAs DES FLANCs 

Ces zones sont caractérisées par : 

- une déformation à composante rotationnelle, 

- un angle initial entre direction de raccourcissement et plan de 

fabrique initial non nul et qui tend à augmenter progressivement 

avec le plissement. 

Pendant le plissement, les zones situées sur les flancs des grands 

plis subissent une rotation d'ensemble qui tend à augmenter l'angle 

entre fabrique initiale et direction de raccourcissement. La première 

conséquence sera de créer sur les flancs des conditions différentes 

de celles des charnières conduisant à un "amolissement rhéologique" 

relatif de ces zones (cf. COBBOLD 1977). La crénulation de la fa­

brique initiale si elle se produit sera dissymétrique (fig. 169). 

Elle peut aussi ne pas se produire, si chaque paillette détritique 

subit individuellement une rotation rigide indépendamment de la ro­

tation d'ensemble, ou si la rotat:bo.n d'ensemble est très importante. 

Sur les flancs, la phase de destruction de la fabrique 

initiale peut donc être partiellement escamotée et le début de la 

schistification correspond plutôt à une adaptation ou à une réuti­

lisation de la fabrique ancienne par rotation passive des particu­

les. On passe alors très rapidement aux phases de restauration puis 

d'accélération de la fabrique nouvelle. 

Par ailleurs, la rotation constante du flanc fait tourner 

la schistosité naissante, qui dans ce cas, même si elle est appa­

rue initialement perpendiculairement au raccourcissement, tend à se 
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comporter comme un plan de glissement. A l'incrément suivant elle 

n'est plus en effet un plan de cission nulle. Ainsi sur les flancs, 

la schistosité n'est pas obligatoirement confondue à tout instant 

avec le plan XY de déformation finie. Cependant si la vitesse de 

déformation, liée aux mécanismes physiques, est plus grande que la 

vitesse de rotation d'ensemble, la schistosité peut s'adapter à 

chaque incrément et rester le plan XY de la déformation finie (cf. 

ci-après, I-3-5). 

La crénulation dissymétrique créera également des micro­

lithons moins nombreux et qui seront plus rapidement résorbés si 

le glissement se produit sur les discontinuités. Dans celles-ci, 

le glissement favorisera également une réorientation rapide des 

phyllosilicates détritiques et probablement la néogenèse. 

L'analyse au goniomètre de texture montre que sur les 

flancs on peut passer presque directement de la fabrique initiale 

à une fabrique comparable à celle obtenue dans la phase B'dans le 

cas des charnières. A partir de là, l'évolution est probablement 

assez semblable dans les deux ~cas,, en particulier dans la phase C. 

1 I - 3 - 4.j L'EVOLUTION ULTERIEURE DE LA FABRIQUE SCHISTEUSE 

L'évolution de la déformation peut naturellement s'ar­

rêter au stade de la schistosité ardoisière pénétrative, mais elle 

peut encore évoluer. Si la déformation reste approximativement co­

axiale, il se produira simplement une exagération progressive de 

la fabrique planaire, avec des micas plus gros et mieux orientés, 

telle que l'indice de schistosité "S 11 puisse atteindre des valeurs 

de l'ordre de 200. 

Par contre si la déformation n'est plus coaxiale, ou si 

le régime de déformation évolue vers la constriction, comme j'ai 

pu l'observer dans le secteur méridional du territoire étudié ou 

encore à proximité des points neutres dans les zones de charnière, 

la schistosité peut se déformer à son tour 1 • Elle joue dans ce cas, 

Il peut en être de mème évidemment si une deuxième phase ou un 
deuxième cycle orogénique se superpose au précédent. 



332 

le même rôle que la fabrique sédimentaire initiale, mais à ceci 

près que les intensités sont très différentes. Une crénulation nou­

velle (dite crénulation II dans le domaine étudié) se développe qui 

amène progressivement la fabrique à un retour vers le champ des tec­

tonites linéaires et conduit à la destrùction de la fabrique précoce. 

Nous avons vu que le goniomètre de texture permettait de différen­

cier les schistes à crénulation II, des schistes à crénulation ini­

tiale, grâce au paramètre d'intensité de fabrique (cf. 2ème partie, 

II-4-2, p. 250). 

Dans le cas d'une deuxième crénulation, la destruction 

de la fabrique initiale est plus difficile à cause de l'intensité 

de celle-ci. Cependant, si les conditions de température et de con­

trainte le permettent, la première schistosité peut être effacée 

au profit de la nouvelle par l'intermédiaire des mécanismes de cré­

nulation1, de dissolution, de néogenèse et même de déformation plas­

tique. La roche repassera alors progressivement dans le champ des 

tectonites planaires. On peut imaginer que plusieurs cycles de ce 

type puissent se produiredans le cas des domaines métamorphiques 

à évolution complexe (fig. 170). C'est probablement le cas de beau­

coup de schistes cristallins dans lesquels il serait illusoire de 

vouloir retrouver des éaractères sédimentologiques initiaux tels 

que le litage sédimentaire, du moins à l'échelle de la lame mince. 

Le plus souvent, la pseudostratification que l'on observe n'est que 

le litage tectonique issu du cycle précédent. 

L 

Fabrique 
sédimentaire initiale 

s Fig. 170 ~ Exemple de "trajectoire de 
fabrique" dans le cas d'une 
évolution complexe. 

voir par exemple à ce sujet l'article récent de P. MARLOW et 
M. ETHERIDGE (1977) sur la crénulation de micaschistes. 
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Ces observations m'ont conduit à introduire la notion 

de "trajectoire de fabrique" (fig. 1?0) traduisant l'évolution 

progressive de la texture en termes de tectonite L-S et qui est com­

parable à la notion de "trajectoire de déformation" (strain-path). 

Ir- 3- s.j scHrsTosrTE ET DEFORMATION ROTATIONNELLE 

Il reste enfin à discuter l'hypothèse selon laquelle la 

schistosité serait un plan de cission non nulle (cf. 2ème partie, 

I-3, p. 196). 

En Bretagne centrale, du moins dans le secteur septen­

trional, il n'a pas été possible de mettre en évidence une campo­

sante rotationnelle régionale~ ni dans une direction parallèle, ni 

dans une direction perpendiculaire à l'axe des structures. Cepen­

dant, localement, une composante rotationnelle perpendiculaire aux 

axes peut apparaître sur les flancs des plis à proximité des inter­

faces schistes-grès, en liaison avec les contrastes rhéologiques 

entre formations. Mais dans le cas général, on peut admettre que 

la schistosité s'est développée dans un régime de déformation co­

axiale et qu'elle représente le plan XY de l'ellipsotde de défor­

mation finie~ comme l'étude des marqueurs le confirme. Nous avons 

vu également, que toute modification locale de la direction du 

raccourcissement régional, provoquait une adaptation de l'orien­

tation de la schistosité qui tend toujours à rester perpendiculaire 

au raccourcissement maximum local (cf. 2ème partie, II-1-3, p. 202). 

Ces observations, maintenant très classiques dans de 

nombreuses régions, permettent de dire qu'en régime de déforma­

tion coaxiale la schistosité natt suivant le plan XY et corres­

pond à un plan de cission nulle (cf. WILLIAMS 1976, par exemple). 

En extrapolant au 'cas·d 1une. déformation rotationnelle, on peut à 

la limite considérer le premier incrément comme une déformation 

finie coaxiale de faible amplitude. Si au cours d'une déformation 

finie coaxiale la schistosité se développe suivant XY on ne voit 

pas pourquoi il n'en serait pas de même pour tout incrément de 
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déformation. On peut donc généraliser et dire que le plan XY infi­

nitésimal (et fini si la déformation est coaxiale) est toujours le 

plan potentiel de schistosité. Autrement dit, la "schistosité infi­

nitésimale" est toujours confondue avec le plan XY, mais évidemment 

elle ne se matérialise jamais puisque la déformation est trop faible 

et c'est toujours la "schistosité finie" que l'on observe. Cette 

manière de voir semble avoir été confirmée par les récentes expé­

riences de cristallisation de micas sous contrainte (TULLIS 1976 

et cf. 2ème partie, I-2-3, p. 193). 

Pourquoi dans ce cas, observe-t-on parfois du glissement 

sur le plan de "schistosité finie" ? C'est évidemment là le pro­

blème et diverses solutions ont déjà été proposées pour y répondre 

(cf. 2ème partie, I-3, p. 197). 

Ma propre solution s'appuie sur les observations de Bre­

tagne centrale et repose à la fois sur le concept de la déformation 

progressive (coaxiale ou non) et sur l'importance des mécanismes 

physiques liés au développement de la schistosité. Elle se distin­

gue par là des solutions purement géométriques qui ne tiennent gé­

néralement pas compte des processus synschisteux réels. Si au cours 

de la déformation progressive une modification locale de l'orienta­

tion des contraintes ou l'apparition d'une composante rotationnelle 

régionale se manifeste, différentes éventualités peuvent se présen­

ter (fig • 171 ) : 

- Si la modification du régime de déformation est compatible avec 

la vitesse de schistification, fonction des processus physiques 

(rotation, dissolution, néogenèse ••• ), la schistosité pourra s'a­

dapter à chaque incrément de déformation et restera toujours per­

pendiculaire au raccourcissement fini. Elle n'apparaîtra pas, dans 

ce cas, comme un plan de cission et sera encore confondue avec le 

plan XY de l'ellipsoïde de déformation finie comme lors d'une dé­

formation coaxiale. 

- Si par contre la vitesse de schistification est lente, la schis­

tosité ne pourra plus s'adapter à chaque incrément et elle devien-

dra un plan de cission non nulle à l'incrément suivant. La schi.stosité 
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s 

XY 

Fig. 171 - La rotation de la direction de raccourcissement (Z) peut entraîner du glissement 
sur S, une restauration en S' ou une crénualtion de S, suivant les cas. 

sera alors un plan de glissement qui pourra également tourner pas­

sivement, mais elle restera toujours oblique sur.,le plan XY car 

l'ellipsoide de déformation tournera plus vite. Ce cas est compara­

ble à celui envisagé dans certaines solutions géométriques où l'on 

suppose que la schistosité se développe en deux phases : un stade 

précoce d'initiation de l'anisotropie perpendiculairement au rac­

courcissement maximum et un stade ultérieur au cours duquel un 

cisaillement simple se produit sur les plans de schistosité déjà 

initiés (cf. SCHWERDTNER 1973, AUTRAN et al. 1974, VIALON et al. 

1975, 1976, CARON et JEANNETTE 1975, CHOUKROUNE et LAGARDE 1977, 

par exemple). Mais on ne peut pas généraliser ce mécanisme car Ze 

retard de Za schistosité pourra n'être que momentané si la compo­

sante rotationnelle cesse d'être active ou si les processus physi­

ques de déformation s'accélèrent1 • La schistosité pourra alors se 

régénérer et reprendre une position parallèle au plan XY de l'el­

lipsoide fini. Une cristallisation syncinématique. ou .le décroche­

ment de repères internes dans les microlithons pourront témoigner 

de cette phase de cisaillement. Si la déformation se poursuit en­

suite longtemps en régime coaxial toute trace de la phase rotation­

nelle pourra être effacée. 

1 C'est d'ailleurs le cas pendant les phases de crénulation, les 
glissements nécessaires au cours du mécanisme du microflambage des 
micas peuvent cesser ensuite lorsqu'un autre mécanisme prend le relai. 
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- Enfin, si la rotation des axes de l'ellipsoïde de déformation in­

crémentai est très rapide et très importante (ou encore si un rac­

courcissement sur Y apparaît parce que le régime de déformation de­

vient constrictif), la schistosité née des premiers incréments se 

comportera comme une fabrique initiale et pourra être affectée par 

une crénulation qui pourra elle-même évoluer vers une schistosité 

pénétrative. 

Finalement, on voit que tout dépend de la différence 

entre la vitesse de rotation des axes et la vitesse des processus 

physiques au cours de la déformation progressive. A mon sens ce 

sont ces mécanismes physiques de défo~ation qu'il conviendra d'é~ 

tudier en détail dans l'avenir, car les véritables problèmes de la 

schistosité sont là. Dans ce travail, j'ai mis l'accent sur cer­

tains de ces processus mais il reste à préciser leur importance re­

lative? à chaque stade Œ la schistification progressive, en fonc­

tion de la position des charnières et des flancs. QUelle est, par 

exemple,< l'importance du glissement intergranulaire, qui permet 

une déformation de la roche sans déformation des grains eux-mêmes, 

vis-à-vis de la dissolution, de la néogenèse ou du glissement 

intracristallin, à tel stade de la schistification ? Expérimen­

tations, modèles théoriques et études de cas naturels par des 

moyens analytiques précis devraient permettre de répondre à de 

telles questions. 

Pour conclure, on peut dire que Za schistosité 1 appa­

ratt suivant Ze plan XY de Z'eZZipsotde de défo~ation infinité­

simale (et finie si Za défo~ation est coaxiale) et n'est pas, 

no~aZement, un plan de cission mais qu'elZe peut le devenir 

temporairement si une composante rotationneZZe apparatt au cours 

de Za défo~ation progressive. 

Il s'agit ici de la "schistosité vraie 11 , c'est-à-dire d'une 
structure planaire pénétrative associée à un raccourcissement. 
Elle ne doit pas être confondue avec d'autres structures planai­
~es pénétratives telles que celles associées à un écoulement 
laminaire et qui ne font pas intervenir de raccourcissement. 



LE MODELE GEODYNAMIQUE 

DE LA BRETAGNE CENTRALE 
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A travers l'ensemble des données géologiques régionales 

et des données particulières à-la déformation synschisteuse, je 

voudrais présenter ici ma conception géodynamique du segm.ent her­

cynien de Bretagne centrale. Dans ce chapitre, je ne chercherai 

pas à retracer l'évolution paléogéographique au cours de lapé-· 

riode de sédimentation (cf. 1ère partie, II-1), ni à reconstituer 

un modèle hercynien en termes de tectonique globale (cf. à ce su-
. 1 

jet les essais de J.P. LEFORT 1975, .J. COGNE 1977, Cl. AUDREN et 

J .P. LEFORT 1977, J .L. VIGNERESSE 1978, Cl. AUDREN, 1978 et leurs 

travaux sous presse ou en cours) • Je tenterai seulement de mettre 

l'accent sur les conditions géomécaniques et sur la natures des 

"moteurs" des paléodéformations à l'échelle régionale. 

II - 1. LE PLISSEMENT EN BRETAGNE CENTRALE 

Les déformations hercyniennes se sont exercées sur un 

ensemble essentiellement sédimentaire constitué par le Briovérien 

et les formations paléozoïques discordantes. Le Briovérien comprend 

surtout des siltites, assez homogènes, alternant localement avec 

des grès ou des conglomérats rarement très épais (cf. 1ère partie 1 

I-1). Dans l'ensemble, on peut l'assimiler à un multicouche rela­

tivement peu compétent. Nous avons vu que la discordance du Paléo­

zoïque sur le Briovérien était une donnée structurale importante 

pour l'histoire régionale et témoignait de l'existence de plisse­

ments liés à la fin de l'orogenèse cadomienne. Mais, j'ai surtout 

montré que l'essentiel des déformations actuellement visibles dans 

le Briovérien, et en particulier la schistosité, était d'âge her­

cynien. Le Briovérien de Bretagne centrale a dona été mécanique­

ment intégré au Paléozoique pendant les événements hercyniens et 

n'a jamais joué le rôle d'un socle au sens mécanique du terme. 

Ce problème de l'influence du soubassement briovérien 

sur le plissement de la série paléozoïque a pu donner lieu dans le 

passé à diverses interprétations. Ainsi pour Cl. KLEIN (1975), à 

la suite de P. FALLOT (1944), les ondulations du Paléozoïque sont 

des plis de revêtement induits par le rejeu des structures du 



338 

"socle briovérien". Par contre, A. PHILIPPOT et J.J. CHAUVEL (1957), 

M.J. GRAINDOR (1961, 1963) et J. COGNÉ ( 1960, 197 4) admettaient qu'il 

s'agissait de pZis de couverture avec décollement sur le socle plus 

ancien resté plus ou moins passif. En réalité, l'ensemble de la pile 

sédimentaire constituée par le Briovérien et le Paléozoïque a réagi 

de manière relativement comparable aux contraintes hercyniennes. La 

discordance stratigraphique entre les deux systèmes doit être consi­

dérée, du point de vue mécanique, comme une discontinuité lithologi­

que au même titre que les discontinuités intrapaléozoiques. Des dé­

collements locaux ont pu se produire, mais ils n'ont guère plus 

d'importance que ceux existant à l'interface des fcrmations paléo­

zoïques de compétence différente. 

Le véritable socle de ce segment, s'il existe, pourrait 

être constitué par les formations métamorphiques du "Briovérien 

inférieur11 sur lesquelles le "Briovérien récent" de Bretagne cen­

trale reposerait en discordance, ou encore par des granites tardi­

cadomiens comparables à ceux de la Mancellia bien que les données 

gravimétriques ne se prêtent guère à une telle interprétation. 

Quoiqu'il en soit, ce socle hypothétique a du avoir un comporte­

ment ductile à cause de sa profondeur et surtout de la remontée 

des paléoisothermes associée au diapirisme des granitoïdes hercy­

niens. 

Au-dessus du Briovérien, le Paléozoïque est constitué 

par des formations lithologiques assez épaisses et contrastées 

(fig. 31) ayant eu chacune, un comportement mécanique particulier. 

Il faut signaler enfin un dernier élément important dans 

ce schéma : l'axe granitique de Lanvaux-candé situé au S du terri­

toire étudié et qui a joué le rôle d'un môle résistant. 

C'est cet ensemble qui au cours de la période hercy­

nienne a subi un raccourcissement approximativement orienté N-S et 

plus intense dans le secteur méridional. 
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!ri- 1- l.j LE ROLE DU MÔLE ORTHOGNEISSIQUE DE LANVAUX 

Dans ce modèle, il semble que le môle de Lanvaux ait joué 

un rôle fondamental. Il s'agit d'un granite anté-hercynien dont les 

âges radiométriques s'étalent de - 540 M.A. pour l'essentiel, à 

- 420 M.A. pour les réactivations les plus tardives (VIDAL 1972). 

Cet axe granitique, intrusif dans le Briovérien, a été plus ou moins 

orthogneissifié à l'Hercynien et se trouve actuellement en position 

de horst au coeur de l'Unité anticlinala de Lanvaux - Candé (cf. 1ère 

partie, II-2-2, p. 131). 

C'est précisément le long de cet axe que s'est individua­

lisée la zone anticlinale la plus marquée de la région et qui sem­

ble également avoir guidé les autres structures, en particulier, la 

profonde Unité synclinale de St Julien-de-Vouvantes située plus au N. 

Pendant le raccourcissement régional tout semble s'être 

passé comme si ce môle granitique résistant avait induit la première 

ondulation anticlinale et avait conservé ce rôle tout au long de 

l'histoire structurale. On sait en effet {COBBOLD 1975) que les plis 

peuvent s'initier à partir d'hétérogénéités, s'amplifient et migrent 

éventuellement. Mais ici, le môle résistant semble avoir bloqué, 

pendant la durée du plissement, toutes migrations possibles de l'on­

dulation précoce. C'est donc autour de cet axe que l'ensemble de 

la structure a dû s'organiser pour répondre aux contraintes exté­

rieures (fig. 172). 

Au cours de la déformation, il a également joué le rôle 

d'un "méga-objet" compétent. Ceci a permis le développement d'une 

schistosité subhorizontale et d'une tertdance à la constriction au 

toit du môle, selon un mécanisme comparable à celui gue j'ai décrit 

pour les interfaces schistes-grès au voisinage des charnières de 

plis (cf. 2ème partie, II-1-3, p. 202). C'est probablement ce qui 

explique en partie l'étirement accentué des grains détritiques de 

quartz et des autres marqueurs dans le complexe des Schistes et 
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Fig. 172 • Le rôle du môle orthogneissique de Lanvaux {cf. texte). 

Arkoses de Bains. Par ailleurs, l'évolution de l'ellipsoide de dé­

formation vers le type constrictif a pu êtr7 favorisée par la ten­

dance du Massif de Lanvaux à remonter au cours du plissement régio­

nal (cf. 2èmepartie, II-6-3, p. 294). 

II - 1 - 2. LE.ROLE DE LA LITHOLOGIE 

En allant vers le N, il est clair que l'influence du môle 

granitique de Lanvaux a été en diminuant. On constate en effet que 

le secteur nord constitue un ensemble légèrement arqué qui contraste 

avec la grande régularité directionnelle du secteur méridional de 

Lanvaux - Candé qui reste rectiligne sur près de 200 km. 

La géométrie du plissement a donc été contrôlée par d'au­

tres facteurs dans tout le secteur septentrional. En particulier, 

l'ensemble lithologique Briovérien - Paléozoïque (fig. 31) a des 

caractéristiques rhéologiques permettant d'interpréter certains 

faits d'observation. A la base de la série, les terrains situés sous 
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le Grès armoricain sont constitués par la série rouge infrapaléozoi­

que et par le Briovérien. Il s'agit pour l'essentiel de roches aptes 

à l'acquisition de la schistosité et se déformant par fluage appro­

ximativement parallèle au plan axial des plis. Le Grès armoricain 

lui-même est, au contraire, un épais (500 m) multicouche "compétent" 

dont le plissement a été aidé par les glissements couches sur cou­

ches (flexuraZ sZip), sauf peut-être vers l'extrême S où un début 

de fluage par déformation plastique intracristalline se manifeste 

(cf. GAPAIS 1978). Au-dessus du Grès armoricain vient un ensemble 

assez épais (~ 1 000 m) essentiellement silteux constitué par les 

Formatiomdes Schistes d'Angers et des Schistes de Riadan séparées 

par le Grès du Chatellier, multicouche compétent peu épais (~ 70 m). 

Au-dessus encore, viennent les formations siluriennes tantôt gré­

seuses, tantôt schisteuses mais rarement très épaisses vis-à-vis 

des terrains précédents. 

Finalement, chaque formation de la pile sédimentaire 

était assez épaisse pour avoir un comportement rhéologique propre, 

mais certains termes ont eu une influence plus déterminante sur la 

géométrie de l'ensemble. Depuis les premiers travaux modernes sur 

le plissement (BIOl' 1957 1 RAHBERG 1959 ••• ) on sait en effet que la 

longueur d'onde dominante d'une couche plissée est fonction de son 

épaisseur et du contraste rhéologique avec les couches voisines. 

On comprend alors que le Grès armoricain jouant le rôle de couche 

compétente la plus épaisse ait pu imposer à tout l'ensemble la 

géométrie des ondulations de premier ordre. Il en résulte, pour le 

Grès armoricain, la formation de grands plis isopaques, parfois un 

peu coffrés, et généralement à grand rayon de courbure. Les varia­

tions d'épaisseur du Grès armoricain ont joué un rôle important. 

C'est en effet dans la région nord-ouest (Unité de Paimpont)~ là 

où la Formation du Grès armoricain est la plus épaisse gue l'on 

observe 1es'plus grandes longueurs d'onde. 

Par ailleurs, l'initiation des grands plis a pu être 

en partie contrôlée par les hétérogénéités de l'interface Briovérien­

Paléozoique. Par exemple, le "golfe de Bain-de-Bretagne", paléorelief 
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où la Formation rouge de Pont-Réan est absente et où le Grès arme­

ricain repose directement sur le Briovérien, a pu être le point de 

départ de l'anticlinal d'Araize (cf. 1ère partie, II-2-2 et fig. 

52). De la même façon, dans le secteur oriental de l'Unité de Remi­

niac, on peut expliquer l'existence de deux ondes divergentes par 

la présence du seuil volcanique de Comblessac à l'interface Briové­

rien- Paléozoïque au S de Guer (cf. 1ère partie, fig. 47). 

Il sembl~d'autre part, y avoir une relation entre la 

forme légèrement arquée du secteur nord et les variations d'inten­

sité du raccourcissement. Ainsi au NW, où la direction du plissement 

est voisine deN 95, le raccourcissement est plus faible qu'à l'E 

où l'orientation des plis va jusqu'à N 115 (fig. 173). L'examen des 

cartes (cf. carte au 200 000 et fig. 47), des coupes sériées (fig. 

64), des trajectoires de schistosité (fig. 98) ainsi que l'analyse 

de la déformation finie (LE THEOFF 1977) confirme cette manière de 

voir. Ceci pourrait s'expliquer par les relations de compatibilité 

entre les gradients de déformation et les gradients de rotation 

mises en évidence par les travaux théoriques de P. COBBOLD (1977, 

1978). 

Si le Grès armoricain a pu imposer les grandes structu­

res, par contre, c'est la Formation du Chatellier qui est à l'ori­

gine des pliB de 2ème ordre. Cette formation compétente mais peu 

épaisse, isolée au milieu d'un épais ensemble schisteux (fig. 31), 

s'est déformée par flambage <buakZing) d'une manière relativement 

N 

-- t ......... 
................ 

173 - Variation du taux de raccour­
cissement en fonction de l'o­
rientation du plissement en 
Bretagne centrale, 
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indépendante du Grès armoricain. Il en résulte une assez grande dis­

harmonie entre les plis du Grès armoricain et ceux du Grès du Chatel­

lier (fig. 64) particulièrement bien illustrée dans la partie cen­

trale de l'Unité de Martigné (cf. 1ère partie, II-2-2, fig. 62 et 

carte au 200 OOOème). Dans la Formation du Chatellier, les longueurs 

d'onde sont donc beaucoup plus courtes et les plis s'amortissent 

plus rapidement dans la direction parallèle à l'axe. Il n'est pas 

rare que deux ondulations voisines aient des pentes axiales inver­

ses l'une vers l'E et l'autre vers l'W. Un synclinal peut s'amortir, 

être relayé et se trouver dans le prolongement d'un anticlinal (cf. 

1ère partie, II-2-2, p. 116). 

On peut également s'étonner d'observer si peu de plis 

de détail métriques ou décamétriques dans l'ensemble de la série. 

Je pense que la nature des diverses formations peut en rendre compte. 

Ainsi, la Formation rouge de base, assez homogène, s'est déformée 

par aplatissement et surépaississement et a joué le rôle de couche 

tampon entre le Briovérien et le reste du Paléozoïque. Dans le Grès 

armoricain, les grandes longueurs d'onde ont peu favorisé l'appari­

tion de plis de détail. QUant aux Schistes d'Angers, épais et homo­

gènes, l'absence de couches contrastées n'a pas permis le dévelop­

pement de replis internes car là encore la déformation s'est faite 

par aplatissement. Ce n'est théoriquement qu'au niveau de la Forma­

tion du Chatellier et des quelques bancs gréseux isolés dans la 

Formation de Riadan que l'on pouvait espérer voir se développer des 

plis de détail. C'est effectivement ce que l'on peut observer sur 

le terrain. 

II - 2 LES CARACTERISTIQUES DE L'ELLIPSOIDE DE DEFORMATION EN 
BRETAGNE CENTRALE. 

Nous avons vu (cf. 1ère partie, I-2, II-2, et 2ème partie, 

II-7) que tous les critères permettant d'apprécier l'orientation 

de l'ellipsoïde de déformation finie, aussi bien dans le Briovérien 

que dans le Paléozoïque, indiquaient pour l'axe X, une direction 

subhorizontale parallèle au plissement régional. Aucune explication 
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particulière, liée par exemple à la nature ou à la géométrie des 

marqueurs, à des considérations locales dues au plissement ou en­

core à l'existence d'une très forte composante rotationnelle per­

mettant une réorientation générale des plis suivant X {cf. BRUN 

1977, QUINQUIS et al. 1978) 1 ne saurait être retenue ici. L'étire­

ment de Za matière suivant une direetion parallèle à Z1axe du 

plissement doit dona être considéré eomme un fait général, carac­

téristique des conditions de déformation de eette région. 

Ceci pose un problème, souvent évoqué dans la littéra­

ture {cf. HOBBS et al., 1975, par exemple) car généralement on 

considère lors des phases tectoniques en compression {raccourcis­

sement horizontal), que la matière tend à fluer préférentiellement 

selon une direction subverticale ou en tout cas plus ou moins per­

pendiculaire à l'axe du plissement (cf. par exemple WOOD, 1971, 

pour le Pays de Galles ou CLOOS, 1947, pourle Maryland). 

Diverses explications peuvent être invoquées pour ré­

soudre cette question, telles que : 

o Compaetion anisotrope assoaiée au raaeoureissement tectonique 

(SANDERSON 1976, voir aussi 2ème partie, I-1-4). 

Une compaction (perte de volume) anisotrope liée à la 

charge lithostatique provoquera un raccourcissement vertical (fig. 

174). Une telle déformation peut être vérifiée dans certaines ré­

gions septentrionales peu tectonisées du Massif armoricain où 

malgré une schistification pratiquement nulle on peut observer un 

net aplatissement des micro-organismes dans le plan de stratifica­

tion (F. PARIS, com. pers.). Si par la suite un raccourcissement 

tectonique horizontal se manifeste, la déformation finale sera un 

étirement parallèle aux axes du plissement (fig. 174). Cette expli­

cation très satisfaisante, sur le plan théorique, n'est probablement 

pas généralisable. La déformation induite par la compaction joue 

certainement un rôle important sur la fabrique.initiale des siltites 
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Fig. 174 - Extension horizontale obtenue par combinaison d'une compaction et d'une 
déformation uniaxiale (d'après SANDERSON 1916). 

en améliorant l'orientation préférentielle des phyllosilicates dé­

tritiques dans le plan de stratification. Par contre, son influence 

sur les marqueurs potentiels de la déformation (galets, colites, •• ) 

est probablement très modeste dans un sédiment encore gorgé d'eau, 

vis à vis des déformations d'origine tectonique. Sauf dans le cas 

de déformations tectoniques très faibles, les effets de la compac­

tion seront donc largement oblitérés, en particulier dans la zone 

à schistosité de flux pénétrative et cette explication n'est donc 

pas suffisante dans le cas de la Bretagne centrale. 

• EXistence d'une aomposante verticale compressive liée à la 

eression Zithostatique 

Même après la compaction des sédiments, la pression li­

thostatique continue à s'exercer pendant toute la durée des événe­

ments tectoniques. Le plus souvent, on admet que la charge litho­

statique est isotrope et qu'elle n'a donc aucune influence sur le 

déviateur des contraintes resf~nsable de la déformation. En réalité, 
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on peut penser raisonnablement que la charge, fonction de la profon­

deur d'enfouissement, est une contrainte uniaxiale telle que a 1 soit 

verticale (cf. MEANS, 1976). 

1 1 1 1 1 
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Fig, 175 - Etat de contrainte à l'intérieur de la crct1te, en l'absence de contraintes d'ori­
gine tectonique (A), et en présence de contraintes tectoniques (B). 

(d'après MEANS 1976). 

La valeur de a1 peut devenir très élevée avec la pro­

fondeur et la contrainte différentielle a1 - a3 également (cf. 

MURELL 1976}. On peut imaginer que l'ellipsoïde des contraintes 

d'origine tectonique, dont la propre direction a1 est horizontale, 

vient se superposer à cet état lié à la chargE'. La combinaison des 

deux types de contraintes donnera l'ellipsoïde global {fig. 175). 

On voit qu'à partir d'une certaine profondeur, fonction de l'in­

tensité du déviateur tectonique, l'axe 01 total peut devenir ver­

tical et si on admet que l'ellipsoïde des contraintes et l'ellip­

soïde de déformation sont coaxiaux, la schistosité peut dans ce 

cas passer à l'horizontale. Mais il faut probablement une profon­

deur importante pour que la contrainte de charge puisse compenser 

le déviateur tectonique. 

Ceci tend à montrer que l'existence d'une forte compo­

sante verticale compressive contrarie la possibilité de fluage de 

la matière dans cette direction car à partir d'une certaine pro­

fondeur l'axe a3 total peut devenir horizontal. Cependant, nous 

avons vu qu'en Bretagne centrale, les déformations s'étaient pro­

duites dans des conditions de charge relativement faible et qui, 
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même si elles ont contribué à faciliter l'étirement horizontal de 

la matière, ne sont probablement pas suffisantes pour l'expliquer 

totalement. 

• L'arcure de Za chatne et Ze cisaillement longitudinal 

D'autres moteurs plus spécifiques au segment étudié 

peuvent être invoqués pour expliquer l'étirement parallèle aux 

axes de plis. 

Nous avons vu que les structures de Bretagne centrale 

avaient une légère convexité tournée vers le Net s'intégraient 
, 

ainsi dans l'arc ibéro-armoricain (CHOUBERT 1935, COGNE 1967, 

BARD et al. 1971). Si on admet que l'arcure de la chaine puisse 

être une conséquence de la tectogenèse (cf. à ce sujet MATTE et 

RIBEIRO 1975, CLAFFIC'H 1976, SHACKLETON et RIES 1976), on voit 

qu'un étirement subhorizontal pourrait se produire à l'extrados de 

l'arc mais allant en décroissant vers l'intrados. Dans le cas de 

la Bretagne centrale, on observerait alors une déformation crois­

sante du s vers le N, inverse de ce qui existe sur le terrain, ce 

qui rend cette solution difficile à admettre. 

Je discuterai plus loin le problème de l'existence 

d'une composante de cisaillement horizontal parallèle aux struc­

tures (cf. II-3, ci-après). Un tel mécanisme peut effectivement 

favoriser un étirement subhorizontal de la matière (cf. MATTE et 

RIBEIRO 1975, BOUCHEZ et BLAISE 1976). Cependant ici encore, ce 

seul mécanisme de cisaillement simple (K = 1) ne pourrait expli­

quer l'existence locale de la constriction vraie (raccourcissement 

sur Y, donc K > 1). 

• Existence d'une composante verticale compressir;Je, liée à 
la migration diapirigue des corps magmatiques. 

Tout au long de ce travail, j'ai montré le caractère 

syntectonique de la montée des granites hercyniens et l'influence 
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thermique et mécanique qu'elle avait eue sur les déformations. Il 

est clair que, localement, à proximité du toit des pointements gra­

nitiques, le raccourcissement vertical parait presque aussi impor­

tant que le raccourcissement horizontal lié au plissement (ellip­

soïde en constriction, crénulation de la schistosité). 

On peut alors concevoir que la remontée progressive des . 
granites a pu perturber l'ellipsoïde des contraintes pendant la 

tectogenèse en modifiant les conditions aux limites et en intro­

duisant une composante verticale se superposant auraccourcisse­

ment régional horizontal. Cet effet ne s'est pas traduit partout 

par un raccourcissement vertical mais a contribué à limiter les 

possibilités d'étirement dans cette direction. Ceci se traduit par 

le~ "':fait que le. paramètre K n'est jamais inférieur à 0,3. Ainsi, 

contrainte à la fois verticalement et horizontalement, la matière 

a eu tendance à fluer selon la direction la plus facile, c'est-à­

dire selon une direction horizontale, parallèle à l'axe du plisse­

ment. Il est probable aussi que les conditions aux extrémités est 

et ouest ne bloquaient pas les possibilités d'extension ou mème 

qu'une tendance générale de la distension E-W a peut-être facilité 

les effets précédents. 

La simultanéité de la tendance au double raccourcisse­

ment, vertical et horizontal, explique bien la crénulation généra­

lisée dans le domaine méridional quelque soit la position initiale 

de la schistosité précoce. Ainsi, lorsque la montée des granites 

induit une schistosité précoce subhorizontale, celle-ci est cré­

nulée par les dernières manifestations du raccourcissement régio­

nal (fig. 176). Réciproquement, la fin de la mise en place d'une 

masse granitique provoquera la crénulation tardive de la schisto­

sité restée subverticale dans d'autres secteurs (fig. 176). 

En conclusion, je pense avoir montré que, parmi les 

diverses possibilités invoquées pour expliquer l'étirement et même 

parfois la constriction horizontale, c'est surtout Za montée dia­

pirique des granito-ïdes synte,ctoni'ques qui doit être retenue. Quel­

ques unes des autres possibilités offertes ont pu également y con­

tribuer, mais elles n'ont probablement joué qu'un rôle accessoire. 
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Fig. 176 - Effets de raccourcissement et de la moutée diapirique des leucograuites sur la 
schistosité. 

II - 3 LE PROBLEME DE L'INFLUENCE D'UNE COMPOSANTE ROTATIONNELLE 
LIEE AU CISAILLEMENT CRUSTAL SUD-ARMORICAIN. 

Dans cet essai de synthèse géodynamique, j'ai fait jusqu'à 

maintenant l'hypothèse que la déformation progressive était, à l'é­

chelle régionale, globalement non rotationnelle. J'ai d'autre part 

admis que les deux moteurs principaux de la tectonique étaient un 

raccourcissement N-S et la montée diapirique des granitoides syntec­

toniques. 

Mais, étant donné la proximité du cisaillement sud-armo-
, 

ricain (fig. 1, 2 et 177) ou "Zone broyée sud-armoricaine" (COGNE 

1957), on est conduit à évoquer l'influence possible d'une aompo­

sante de aisaiUement régionale pendant la tectogenèse. Dans le sec­

teur nord, le style tectonique simple et l'absence de critères micro­

structuraux (pressure shadows sigmoides par exemple), permet diffi­

cilement d'invoquer un tel mécanisme. Par contre, dans le domaine 

méridional, la tectonique est plus complexe et le cisaillement se 

manifeste le long de la faille Malestroit - Angers correspondant à 

la branche nord du cisaillement sud-armoricain. 

Nous avons vu (cf. 1ère partie II-2-2 et II-2-3) que 

cette faille parallèle à la direction du plissement avait surtout 

fonctionné en cisaillement dextre et que ses effets apparaissaient 

comme un phénomène terminal dans l'évolution tectonique régionale. 

Mis à part l'existence d'un contact anormal, l'essentiel du fonc­

tionnement de cette faille correspond au développement d'une folia­

tion mylonitique localisée à la bordure méridionale du granite de 
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3~ lill]§] 

• La structure armoricaine 

Du Nord au Sud : 
(1} - Le "massif" armoricain proprement dit, partie intracratonique 

saxo-thuringienne de l'orogène hercynien socle cadomien et couverture 
paléozoïque épicontinentale. 

(2} - La Zone broyée sud-armoricaine, géosuture hercynienne 
chevauchante vers le Sud, dans le prolongement et au Sud du Sillon de 
Saint-Georges-sur-Loire, jalonnée par les leucogranites. 

(3} - L'Orogène ligérien, d'âge silure-dévonien, constitué en marge 
méridionale du socle cadomien. On y reconnalt trois zones : (3a} dans 
les régions externes (Domaine ligérien} : socle cadomien et magmatismes 
calco-alcalins anté- et pré-hercyniens; (3b} le long du bourrelet 
sédimentaire : métamorphisme de haute température et migmatisation 
(Domaine de l'Anticlinal de Cornouaille}; (3c) dans la zone la plus 
interne : métamorphisme de haute pression - basse température (Ile de 
Groix - Vendée). 

La largeur initiale de ce dispositif orogénique anté- et pré­
hercynien se trouve maintenant extrêmement réduite sous l'effet de la 
tectogenèse hercynienne 

Fig. 177 - La structure armoricaine, d'après J. COGNE (1977). 
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Lizio, et à l'apparition de plis à axe courbe dans les formations 

sédimentaires voisines (cf. BERTHÉ et BRUN 1978, et BERTHÉ, tra-

vaux en cours) • 

Plus au s encore, au delà du granite d'Allaire (fig. 1 

et 2) , les plis de la terminaison occidentale du Synclinorium de 

St Georges-sur-Loire viennent se pincer contre la branche sud du 

cisaillement sud-armoricain ou zone broyée sud-armoricaine propre-, , 
ment dite (COGNE, 1957, JEGOUZO 1976, COGNE 1977). A proximité de 

cette zone on observe également les effets du cisaillement sur la 

déformation régionale (cf. GAPAIS et PIVETTE, travaux en cours). 

Le problème qui se pose est de savoir à partir de quel 

moment cette composante de cisaillement dextre a pu réellement in­

tervenir dans le mécanisme structural et quelle était l'extension 

de sa zone d'influence. Autrement dit, doit-on considérer que ses 

effets se sont uniquement localisés le long des branches nord et 

sud et éventuellement de quelques autres failles satellites, · 

ou bien l'ensemble du secteur méridional a-t-il été soumis à la 

composante de cisaillement après la phase de raccourcissement ré­

gional ou en partie simultanément avec celle-ci. Ce problème qui 

déborde largement le cadre régional qui m'était strictement imparti 

n'est pas totalement résolu {cf. travaux en cours). L'exemple de 

la région d'Angers (BOUCHEZ et BLAISE, 1976) n'étant pas décisif 

à mon sens, pour démontrer l'importance régionale d'une composante 

cisaiZZante horizontale syncinématique en Bretagne centrale même 

dans sa partie la plus méridionale (cf. 2ème partie, II-6, p. 294). 

II - 4 CONCLUSIONS GEODYNAMIQUES 

La Bretagne centrale appartient au domaine continental 

nord-armoricain, zone relativement stable constituée par les restes 

des chaînes antécambriennes et par des sédiments paléozoîques épi­

continentaux. Cette région est bordée au S par une zone beaucoup 

plus mobile et qui semble avoir été active dès le Silure-dévonien 

(cf. COGNÉ 1977), c'est à dire antérieurement au paroxysme hercy-

nien post~dinantien proprement dit (fig. 177). Cette mobilité 
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précoce des secteurs les plus méridionaux s'est poursuivie au cours 

de l'orogenèse hercynienne puisque c'est encore dans ces régions 

que les leucogranites sont les plus fréquents et que fonctionnent 

les grands cisaillemen~ sud-armoricains. 

Dans ce contexte, la Bretagne centrale apparaît modéré­

ment affectée par les événements géodynamiques hercyniens. Trois 

grands "moteurs", ayant peut-être une origine commune liée aux mou­

vements des plaques lithosphériques, paraiss€nt avoir été actifs 

dans cette région: 

une compression nord-sud, 

- la montée diapirique des granites syntectoniques, 

une composante de cisaillement horizontal dextre, surtout active 

en fin d'évolution à la limite méridionale du secteur étudié. 

Il semble que l'essentiel de la compression ayant provo­

qué le raccourcissement venait du S tandis que vers le N, le môle 

granitique mancellien (cadomien) constituait un butoir. En partant 

du S et en allant vers le N, plusieurs zones structurales peuvent 

être mises en évidence à l'échelle armoricaine (fig. 178) 

·N 
BASSIN DE 

LAVAl. 
MOL! IIANCEI.UEN ZONE SOCAINE SYNCI.INAI. 

... 

50 Km. 

Fig. 178 - Coupe schématique du segment hercynien armoricain entre le Nord Cotentin 
et cisaillement sud -armoricain (ZBSA). 

DE SIOUVII.L! 

- Dans la partie la plus méridionale~ entre les deux branches du 

cisaillement sud-armoricain, on observe une zone en éventail axée 

sur le granite d'Allaire. De part et d'autre de cet axe granitique 

syntectonique qui se poursuit loin vers l'E (cf, pointement de 

Nozay), les terrains ont été éjectés soit vers le N, soit vers le 

S. Au N du Massif d'Allaire, cet effet se manifeste par une ten­

dance au déversement vèrs le N des grands plis synschisteux et par 
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de petits chevauchements vers le N, visibles dans l'Unité de St 

Julien et plus ou moins contemporains de la crénulation II (cf. 

1ère partie, II-2). Par contre au S du massif d'Allaire, on ob-

serve des chevauchements du N vers le S en climat encore métamor­

phique contemporains de la fin de la mise en place du massif (cf. 

PIVEI'TE, travaux en cours). Plus au S encore (Bretagne méridionale) 

on a également pu observer de tels chevauchements (AUDREN 197~.En fin 

d'évolution, l'éjection a également pu être favorisée par le ser­

rage consécutif au fonctionnement des cisaillements sud-armoricains. 

Dans oe premier domaine, Zes effets de Za compression venant du S 

sont perturbés par Za remontée synteotimique de Z 'a::ce granitique 

A 7, Zaire - Nozay. 

- Dans Za partie septentrionaZe, au N de la faille Malestroit -

Angers, l'influence des leucogranites s'atténue. Certes, dans la 

région de La Gacilly, on observe encore une crénulation très déve­

loppée et une déformation constrictive parfois intense, mais immé­

diatement plus au N, la tectonique devient beaucoup plus simple. 

Dans ce secteur, les leucogranites sont probablement encore pré­

sents en profondeur mais ils sont plus disséminés et ne sont pas 

montés aussi haut dans les structures. (Par contre, dans la partie 

ouest de la Bretagne centrale, région de Pontivy, ils réaffleurent 

largement dans le Briovérien). Leur influence est donc peu ressen­

tie dans le style tectonique des grands plis appalachiens du 

Synclinorium de la Vilaine. Ici, leur présence en profondeur se 

manifeste essentiellement par les anomalies dans le tracé des palée­

isothermes soulignés par la cristallinité des micas. 

Dans oe deuxième domaine, c'est dona Ze raooouroissement N-S qui 

est prépondérant. 

-Plus au N encore, au delà de l'anticlinorium briovérien de Rennes­

Chateau~Gontier, une autre gouttière synoZinoriaZe apparatt, coin­

cée contre le môle mancellien : le "Bassin de Laval" et sa prolon­

gation occidentale vers le Menez-Belair. Dans cette région, on 

constate que l'ensemble de la pile sédimentaire qui monte jusqu'au 

Namurien (PELHATE 1967) est affecté par une schistosité régionale 
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hercynienne pouvant aller jusqu'au flux (PLAINE 1976). Par rapport 

au Synclinorium de la Vilaine, on observe donc un gradient de défor­

mation inverse, c'est-à-dire du S vers le N. La réapparition de la 

schistosité de flux s'explique, ici encore, par une remontée des 

paléoisothermes liée à la présence à faible profondeur de granites 

syntectoniques (FOURMARIER et al., 1965, FOURMARIER et PELHATE, 1968). 

Contre le môle mancellien, vers les limites nord et ouest 

de ce domaine, la déformation est plus irrégulièrement répartie se­

lon la morphologie du socle qui a favorisé l'existence de zones neu­

tres plus ou moins protégées. C'est le cas de la région de Vitré 

et du Menez-Belair, où la schistosité de flux peut cependant réap­

paraître localement à proximité des massifs granitiques (PARIS 1971). 

-Au N du "Bassin de Laval", l'énorme masse des granites précambriens 

(aadomiens) de ta Maneetlia aonstitue une sorte de mi~o-craton resté 

très stable au cours des événements he,rcyniens (AUDREN et al. 1974). 

Ces granites sont localement recouverts par une mince couverture 

paléozoïque peu déformée et plissée inhomogènement en fonction de 

la morphologie des blocs de socle ayant rejoué. Dans l'ensemble ce 

môle mancellien forme une sorte de "méga-objet" résistant. En le 

contournant, la direction de plissement en épouse les limites et 

peut ainsi passer progressivement de N 50 à N 110 comme dans la 

"zone bocaine". Le fait que la "zone bocaine" située au N du bloc 

mancellien soit légèrement plissée avec développement d'une mo-

deste schistosité de fracture, prouve qu'une poussée venant du N 

se manifestait dans cette région. Des écaillages tardifs en ont 

d'ailleurs prolongé les effets (ROBARDET 1973). Mais dans tout ce 

domaine les conditions thermiques étaient très basses et la défor­

mation est restée très modeste. 

- Il faut remonter vers' te N Cotentin, dans ta région du Synatinal 

de Siouville, pour retrouver la sahistosité de flux, manifestement 

liée encore à la proximité du granite de Flamanville dont le carac­

tère syntectonique vient d'être mis en évidence (BRUN et LEDRU 1977). 

Ainsi dans le N Cotentin, on retrouve semble-t-il le début d'une 

zone thermiquement et dynamiquement active, peut-être comparable à 

celles que nous avons reconnues plus au s. 
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Finalement, tout se passe comme si l'ensemble de ce seg­

ment allant de Nantes à Cherbourg avait été mis sous contraintes 

par des poussées venant essentiellement du s. Dans ce dispositif, 

le massif mancellien constitue un énorme bloc résistant. Mais l'en-

semble de ce domaine continental ne s'est pas déformé de manière 

homogène. Les déformations se sont concentrées dans des zones rhéa­

logiquement amollies grâce à l'apportthermique des granites syn­

tectoniques. Nous avons vu en effet que c'était toujours autour des 

masses granitiques affleurantes ou cachées que le raccourcissement 

se manifestait le mieux par une schistosité pénétrative. Par ail­

leurs, cette montée diapirique des granites syntectoniques a en­

trainé l'apparition d'une déformation caractérisée par un ellip­

soïde dont le grand axe X est subhorizontal avec même parfois une 

tendance au raccourcissement sur Y (constriction). 

Mis à part l'existence des puissants cisaillements sud­

armoricains, c'est la combinaison de la poussée horizontale N-S et 

du diapirisme qui constitue le caractère géodynamique original de 

ce segment de chaine. Ce modèle, valable pour la Bretagne centrale, 

peut être étendu vers le N jusqu'au Cotentin et probablement géné­

ralisé à l'ensemble du Domaine hercynien armoricain qui constitue­

rait un segment dans une chaine intracratonique très large. Les 

zones de déformation seraient concentrées à proximité des diapirs 

granitiques plus ou moins aléatoirement dispersés. Elle aurait 

ainsi à la fois Zes oa:raotères d'une ahatne de type 11ensialique 11 

(of. KREBS et WACHENDORF 19?3) et oeu::c d'une ahatne "a:veo raooour­

aissement" liés aux mouvements de plaques lithosphériques (cf. 
, 

COGNE 1977, AUDREN 1978). 
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L'ensemble de ce travail permet de mettre en évidence 

des résultats que l'on peut regrouper sous trois rubriques diffé­

rentes : 

I - SUR UN. PLAN METHODOLOGIQUE 

Les problèmes posés par le développement de la schisto­

sité en Bretagne centrale ont été abordés ici par des méthodes très 

diverses, certaines très classiques, d'autres plus sophistiquées : 

- cartographie, 

- microtectonique, 

-analyse chimique (%silice en particulier), 

- analyse minéralogique qualitative et semi-quantitative aux RX, 

- analyse pétrographique (minéralogie et microfaciês) 

- analyse granulométrique du quartz, 

analyse typologique de la schistosité, 

- analyse photométrique de la schistosité, 

- analyse de la cristallinité des micas (rayons X) , 

- analyse de la déformation finie sur des marqueurs, 

sur lames 
minces en 
microscopie 
optique 

analyse de l'orientation préférentielle (fabrique) des micas et 

chlorites au goniomètre de texture (rayons X). 
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L'un des buts de ce travail était précisément d'essayer 

de perfectionner les moyens d'investigation et de tester des métho­

des classiques ou nouvelles, sur des roches (schistes pélitiques) 

difficiles à caractériser. Je crois avoir montré dans ce travail 

qu'il y avait "schiste" et "schiste" et qu'on pouvait distinguer 

de nombreux types grâce à divers paramètres. 

Cependant, à l'expérience, est-il vraiment utile et né­

cessaire de pratiquer toutes ces méthodes à chaque fois que l'on 

étudie un segment de chaine où se développe la schistosité ? 

De toute évidence, la réponse est non. 

A côté des méthodes de terrain, toujours nécessaires, 

je pense qu'il faut retenir essentiellement trois types d'analyses 

• L'étude en Zame minee : typologie de la schistosité, relations 

schistosité - déformation - métamorphisme, processus synschisteux. 

o La eristaZZinité des micas par diffraction X : approche quanti­

tative du facteur thermique dans des roches dont la minéralogie 

trop banale ne permet pas d'utiliser systématiquement les minéraux 

index. 

o La goniométrie de texture : approche quantitative de l'intensité 

de la schistification et du type de fabrique à partir desquels on 

peut obtenir, avec une bonne approximation, une information sur le 

type d'ellipsoïde et sur l'intensité de la déformation finie en 

l'absence d'autres marqueurs. 

A mon sens, il deviendra difficile, dans l'avenir, de 

se passer de tels outils, si l'on désire aborder la "zonéographie 

régionale" des effets'- tectonométamorphiques dans les chaînes avec 

schistosité. 

Enfin, ce travail de recherche "fondamentale 11 m'a con­

duit, parallèlement, à mettre au point une stratégie de la recher­

che ardoisière "appliquée". L'intérêt de ces méthodes pour la 
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reconnaissance ou l'extension des gisements et pour le contrôle de 

la qualité des matériaux ardoisiers n'est plus à démontrer. Le dé­

veloppement des actions de recherche concertées, sur plusieurs gi­

sements armoricains, en collaboration avec l'Industrie ardoisière, 

le B.R.G.M. et la Région, en est le témoignage. 

II - SUR UN PLAN THEMATIQUE AXÉ SUR LA SCHISTOGENESE 

Les résultats relatifs à l'ensemble des méthodes ont 

permis de préciser l'influence des différents facteurs~ de souli~ 

gner le rôle des mécanismes physiques et de proposer un modèle de 

schistification progressive. 

• En ce qui concerne les paramètres qui interviennent~ iZ 

faut essentiellement souligner : 

- le rôle fondamental de la température conduisant à interpréter 

les fronts de schistosité comme des paléoisothermes et non comme 

des surfaces liées à la pression de confinement. 

- l'importance de la géométrie des limites et des contrastes rhéo­

logiques sur l'orientation de la schistosité : adaptation à 

l'interface avec les formations plus compétentes ou avec les 

masses magmatiques anté ou syn-orogéniques • 

.J- le rôle de la position du volume schistifié par rapport à la 

charnière et aux flancs des mégaplis. 

o Du point de vue des mécanismes physiques agissant au cours 

de Za schistification progressive~ on doit retenir : 

- la démonstration du rôle fondamental de la dissolution du quartz 

et de la néogenèse de chlorites dans les stades plus évolués, 

entrainant une transformation minéralogique assez importante 

pour détruire le microfaciès initial. 

- la notion de "trajectoire de fabrique" en relation avec l'évo­

lution typologique progressive de la schistosité qui permet de 

ne plus raisonner pour la déformation synschisteuse en termes de 

phases de déformation séparées mais plutôt en termes de défor­

mation progressive : microlitage initial + crénulation I + 

schistosité pénétrative I+ crénulation II+ schistosité péné­

trative II + ••• 
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• Au sujet des relations entre sahistosité et déformation~ 

on retiendra enfin : 

- que la fabrique des phyllosilicates permet une approche quantita­

tive de la déformation finie mais qu'elle en sous-estime générale­

ment le rapport X/Y et l'intensité. 

- que la "schistosité potentielle" est parallèle, à chaque incré­

ment de déformation, au plan XY de l'ellipsoïde de déformation 

infinitésimal et n'est donc pas un plan de cission. 

- que la uschistosité matérialisée" restera parallèle au plan XY 

de déformation finie si la déformation progressive est coaxiale. 

- qU'elle pourra s'en écarter et devenir un plan de cission si une 

composante de cisaillement apparaît, sauf si la vitesse des pro­

cessus physiques permet la restauration constante du plan de 

schistosité. 

III - SUR UN PLAN REGIONAL 

Certaines retombées de cette recherche thématique, sur 

la connaissance du contexte géologique régional, sont également à 

retenir. 

o Au su.i et du Briovér>ien 

-L'ensemble des terrains briovériens de Bretagne centrale forme une 

série unique rapportée à un Briovérien terminal "post-phtanitique" 

et considéré comme la molasse peu déformée de la véritable chaine 

cadomienne plus ancienne (Briovérien inférieur et moyen des auteurs), 

située probablement plus au N. 

Du point de vue structural, ce Briovérien a donc enregistré uni­

quement la fin du cycle orogénique cadomien, mais a surtout été 

déformé lors de l'orogenèse hercynienne. En particulier, j'ai pu 

montrer que.la schistosité et la plupart des plis visibles dans 

le Briovérien devaient être rapportés à la tecto9enèse hercynienne. 

Le Briovérien ne s'est donc pas comporté comme un socle au sens 

strict du terme, vis à vis du Paléozoïque. 
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• Au sujet du Paléozofque 

Des précisions sur la lithostratigraphie de cette région ont été 

apportées. 

-L'influence du Grès armoricain et du Grès du Chatellier d'une part, 

et du môle orthogneissique de Lanvaux, d'autre part, sur la géo­

métrie du plissement a été mise en évidence. 

Les caractères et la zonéographie du métamorphisme ont été préci­

sés. 

• Du point de vue géodynamique : 

-On notera les caractéristiques particulières de l'el~ipsoide de 

déformation dans toute cette région (axe X subhorizontal et paral­

lèle aux plis, tendance locale à la constriction) qui sont attri­

buées à la combinaison de deux "moteurs" géodynamiques principaux 

la compression N-S d'une part et la montée diapirique des granites 

syntectoniques d'autre part. Dans le domaine le plus méridional, 

l'influence possible d'une composante de cisaillement dextre a pu 

se superposer aux mécanismes précédents en fin d'évolution. 

- Enfin, on peut probablement généraliser ce modèle à l'ensemble 

hercynien armoricain et en déduire qu'il s'agit d'un segment de 

chaine intracratonique ayant les caractères mixtes d'une chaine 

"ensialique" et d'une chaine à raccourcissement horizontal lié 

au déplacement des plaques lithosphériques. 
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