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Àntécambrien (Séries sédimen- 
ta ires, métamorphiques et g ra ­
nitiques )

Granités alcalins à biotite et musccviie ( leucoqranites 
hercyniens

Çyy”] Granités calca-alcalins et Granodiontes hercyniens 

' Migmatites hercyniennes précoces

Siiurienloévonien M È  Granit9S anatectiques hercyniens précoces

Cambrien ¡lllllllll Axe granito - gneissique de Lanvaux

(b)

Fig 1 : La région étudiée dans a) le contexte des décrochements tardi-Hercyniens 
d'Europe Occidentale (d'après ârthaud et Matte, 1977) et b) le cadre de 
la Bretagne (d’après Cogne, 1974),
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Dans toute l’Europe de l’Ouest s’est créé, aux temps décrits tardi-hercyniens, un réseau 
de grands décrochements lithosphêriques soit dextres, soit senestres (Arthaud & Matte, 1977) 
(Fig. 1 a), dont le cisaillement sud-armoricain (1) est une expression dextre. Il est consti­
tué d’un faisceau de cisaillements convergents vers l’Ouest et deux branches principales, ja­
lonnées par des leucogranites hercyniens (à - 320 MA ; Vidal, 1973), peuvent y être distin­
guées (Fig, 1 b). La branche méridionale présentant -une trace courbe passe d’Ouest en Est de 
N 90 â N 130. La branche septentrionale, constante en direction N 100, s’étend de la pointe du 
Van à Baud et se poursuit par la ’’faille Malestroit-Angers” (Kerforne, 1919), limitant ainsi 
deux grands domaines de niveau et d’évolution structurale et métamorphique différents (Cogné, 
1957) (Fig. 1 b).

Fig 2 ; Cadre géographique,Les localités soulignées sont citées dans le texte. 
Les limites des feuilles au 1/50000 de Josselin (J), Ploermel (P), 
Malestroit (M), Elven (E) ont été tracées (d’après la carte Michelin 
au 1/200000).

A la place du terme "Zone Broyée Sud Armoricaine" ( Cogné,1957 ),nous préférons utiliser 
le terme"Cisaillement Sud Armoricain" qui rend mieux compte du caractère ductile de la défor- 
-mation dans cette région .
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LOCALISATION

Du point de vue géographique » la région étudiée se situe dans le département du Morbihan 
et constitue un rectangle de 400 km2 environ de surface, couvrant une partie des feuilles au 
1/50 000e de Josselin-Ploërmel-Malestroit-Elven (Fig. 2).

Du point de vue géologique, cette région s’inscrit sur la branche Nord du cisaillement 
sud-armoricain, au contact des domaines Centre-Armoricain et Ligérien défini par J. Cogné 
(1960, 1966, 1971). L’ensemble des formations étudiées est cartographiê sur le quart Nord-Est 
de la feuille géologique de Vannes au 1/80 000e.

Les annexes I et II présentent la cartographie faite à partir de levers inédits. A cette 
échelle, on remarque particulièrement la forme lobée des leucogranites et le parallélisme des 
différents terrains au Sud de la carte. Les leucogranites sont intrusifs dans les sédiments 
briovêriens mêtamorphisês à leur contact et sont affectés vers le Sud par une déformation de 
plus en plus importante. Au Sud de cette bande mylonitique orientée N 100, les séries sêdimen- 
taires du Paléozoïque inférieur affleurent au coeur du synforme de Saint-Julien-de-Vouvantes 
(Barrois, 1897) et présentent cette même orientation. Ce synforme est longé en son centre par 
deux failles directionnelles parallèles aux structures. Ces failles correspondent à ce que 
l’on appelle la branche nord du cisaillement sud-armoricain ; les derniers mouvements seraient 
caractérisés par un jeu en faille normale et une remontée des compartiments sud par rapport 
aux: compartiments nord (Le Corre, 1978),

TRAVAUX ANTERIEURS

Peu d’études précises ont été entreprises dans cette région mais, par contre, de nom­
breux travaux plus généraux, sur la Bretagne ont fait intervenir directement ou indirectement 
les différentes unités de cette portion du cisaillement sud-armoricain.

- Charles Barrois (1887) précise la nature pétrographique de la ’’granulite de Saint-Jean 
Brévelay”. Il reconnaît l’existence d'une ’’granulite schisteuse” au sud du Massif et l’inter­
prète comme étant la ’’granulite” elle-même métamorphisëe mécaniquement par une forte pression 
agissant du Nord vers le Sud. Dans ses publications suivantes (Barrois, 1890, 1930), il éta­
blit une cartographie de la région et distingue les différents pointements granitiques. Il re­
connaît du Nord vers le Sud l’encaissant briovêrien, les intrusions "granulitiques”, la traî­
née ’’granuiitique schisteuse”, les sédiments paléozoïques. Pour l’auteur, la structuration de 
la région est essentiellement hercynienne et la mise en place des massifs granitiques est svn- 
tectonique de la phase de plissement sudète.

- Jean Cogné (1957 et suivantes) discute le terme impropre de "granulite” et le remplace 
par granité à deux micas. Il confirme les grands alignements de Charles Barrois, Il reconnaît 
l’importance des grands cisaillements qui, d’une part, déterminent la différence de structure 
entre les granités à deux micas ”en massifs” et les granités à deux micas ”en feuillets” et 
qui, d’autre part, contrôlent la mise en place et la mylonitisation de ces derniers. Contrai­
rement à Charles Barrois, l’auteur propose un modèle polyorogénique dont l’histoire hercynien­
ne serait beaucoup plus étalée dans le temps ; la tectonisation serait caractérisée par une
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rétromorphose des terrains précambriens, une phase de plissements post-Namurien, anté-Stépha- 
nien, puis par un resserrement des structures et 1f apparition des grands cisaillements, senes 
tres selon lui, accompagnes de la mise en place des granités à deux micas»

- Claude Le Corre (1978) considère que le plissement majeur responsable de la schistifi 
cation des'terrains sêdimentaires paléozoïques et briovëriens est unique et dû à une seule 
phase de déformation d’âge hercynien en liaison étroite arec la montée des leucogranites her­
cyniens* Il fournit, dfautre part, les principales caractéristiques géométriques de cette dé­
formation :

■ , gradient dans l’intensité et le type de la schistosité, croissant du Nord vers 
le Sud.

. direction d’étirement subhorizontale et parallèle I l’axe des plis orienté E-W* 

. ellipsoïde de déformation localement de type constriction. Cet auteur attribue 
cette caractéristique à la combinaison de la compression N-S et de la montée
dlapirique des leucogranites.

Il admet enfin, pour le domaine le plus méridional, 11 influence d’une composante de 
cisaillement en fin d’évolution.

- Bernard Pivette (1978) confirme dans le synclinorium de St Georges sur Loire (Sud-Est 
de la région étudiée) le caractère hercynien de la déformation du Briovérien et du Paléozoï­
que ainsi que le caractère syntectonique des leucogranites hercyniens vis à vis du plissement 
hercynien.

- Denis Gapais (1979) met en évidence dans cette même région une composante horizontale
de cisaillement dextre au cours de la déformation majeure hercynienne.

PROBLEMES POSES ET BUTS

L’existence dans la région étudiée de leucogranites et de mylonites, de roches sêdimen­
taires paléozoïques et briovêriennes plissêes et mêtamorphisées, de la branche nord du ci­
saillement sud-armoricain, pose les questions suivantes :

. Quelles sont les relations entre les leucogranites ”en feuillets” et ”en massifs” ? 
Sont-ils le même matériel mis en place dans des conditions tectoniques différentes (Cogné, 
1957 ; Chauris, 1965) ou les leucogranites ”en feuillets” sont-il s des dérivés tectoniques 
des granités (Barrois, 1887 ; Berthé, 1977 ; Jegouzo, 1980) ?

. Quelles sont les relations entre phase majeure de plissement synschisteuse, métamor­
phisme, mise en place des leucogranites ? La montée des leucogranites est-elle synchrone du 
plissement (Barrois, 1930 ; Le Corre, 1978 ; Pivette, 1978 ; Hanmer, 1978 ; Gapais, 1979) ou 
lui est-elle postérieure (Cogné, 1957) ?

. Quelle est la géométrie de la branche nord du cisaillement sud-armoricain, son sens 
(dextre : Barrois, 1930 ; Arthaud & Matte, 1977 ; Jegouzo, 1980 - senestre : Graindor, 1966
Chauris, 1965 ; Cogné, 1966 ; etc...), 1 ’amplitude et la nature de son déplacement a-t-il 
fonctionné en chevauchement, en décrochement ? Son déplacement a-t-il été unique ? Quelles 
sont les relations entre le cisaillement et le plissement et la mise en place des granités ? 
Le cisaillement est-il un événement tardif dans l’évolution de la chaîne, ou en est-il un mo­
teur essentiel ?
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C’est à ces questions que ce mémoire tentera de répondre en utilisant les méthodes clas­
siques de la géologie au travers d’une étude régionale»

A cette étude dont les résultats seront essentiellement d’ordre régional, s’ajoutera une 
analyse beaucoup plus structurale dont les conclusions seront principalement d’ordre thémati­
que» Dans cette seconde partie, on abordera plus particulièrement les questions concernant la 
déformation progressive par cisaillement d’un granité originellement isotrope, d’une part, et 
celle des roches sêdimentaires stratifiées, d’autre part.

Au travers de ces deux parties, régionale et thématique, ce mémoire aura donc pour but, 
grâce à l’analyse d’une zone de cisaillement, de modéliser les trois points suivants :

» cisaillement et tectonique majeure hercynienne en Bretagne du Sud 
. cisaillement et orthogneissification d’un granité 

■ . cisaillement et plissement.
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Cette première partie est exclusivement consacrée à la description des formations sêdi- 
mentaires et des roches d’origine magmatique. Elle a pour but :

- (a) d’établir et de caractériser lithologiquement la série stratigraphique nécessaire 
à tout essai de reconstitution du milieu de sédimentation et de l’environnement paléogéogra-
phique.

~ (b) de préciser les relations et l’évolution pêtrographique et géochimique entre les 
leucogranites et les roches mvlonitiques.

L’étude lithologique et pêtrographique des terrains sédimentaires portera principale­
ment sur les roches paléozoïques et sera suivi d’une étude pêtrographique, geochimique et géo- 
chronologique des roches magmatiques (leucogranites) et de leurs dérivés tectoniques. La des­
cription et l’analyse pêtrographique se feront à deux niveaux : d’une part, d’après l’examen 
macroscopique de l’échantillon permettant une reconnaissance plus ou moins aisée sur le ter­
rain, d’autre part, d’après l’examen microscopique de lames minces amenant à l’utilisation 
d’une nomenclature plus précise pour les roches sédimentaires et les mylonites dérivés des 
leucogranites.



PREMIERE PARTIE

LE CAPRE REGIONAL



Chapitre

— Les Roches Sedimentaires
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Taille
en
mm

ROCHES

Consolidées Meubles

Rudites RUDITES Blocs et galets

Très grossières

Grossières
LU

Moyennes
on

Sables

Fines
«c
in

Très fines

, Grossières
UJ

Fines 1— ZD

S i l ts  ,

Argilites Argilites
«J

à rgiles

o<T)O

mUJœZDCD
LU
mH*7s:UJS

MATRICEB

2

1
0,500 

0,230 

0, 125 

0,064 

0,030 

0,004

(**) Le terme "matm.eeft est purement descriptif ; il désigné l’ensemble des éléments 
dont la taille est inferieure a 0,030; mm (cette définition concerne uniquement 
les sablites et les lutites).

Tab 1 ; Classification granulometrique des roches sédimentaires détritiques 
terrigènes (inspiré de Grabau (1904) et Niggli (1935) *

ì  M a t u r i  t é
de

I c o m p o s i t  i o n

quarcseuaea
subfeXdspathiquea
sublithiques
feldspathiquea
lithiques

"Fig 3 ; Classification modale des roches sédimentaires détritiques terrigènes
appartenant aux classes granulome triques des sablites et des siltites
grossières .
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ETUDE LITHOLOGIQUE DES TmAINS SEDIMENTAIRES

Généralités ' :
Dans ces régions à fort couvert végétal, la cartographie de détail est rendue difficile 

et les corrélations entre les différents affleurements sont souvent délicates, voire impossi­
bles à établir en raison d’une importante altération et d’une puissante tectonisation*

Différentes unités lithologiques ont cependant été mise en évidence. Les descriptions 
microscopiques utilisent une double classification (Quété, 1975) (granulométrique : Niggli,
1935 ; Kryiatov, 1971) (Tab. I) (modale : Gilbert, 1955 ; Dott, 1964) (Fig. 3) et se présen­
tent en tableaux avec, d’une part, en colonnes le faciès pêtrographique reconnu sur le terrain 
et, d’autre part, sur les lignes leurs différents caractères. Le pourcentage et la quantité de 
tel ou tel élément a été apprécié en lames minces :

+++ élément très abondant 
++ élément abondant 
+ élément rare 
- élément absent.

Les terrains protérozoïques
La majorité des terrains sêdimentaires dans lesquels les granités à deux micas sont in­

trusifs est représentée par les terrains réputés azoîques de Bretagne centrale (voir annexe I), 
Ils font l’objet, en particulier, des travaux récents de C. Le Corre (1977) et nous ne ferons 
donc ici que rappeler quelques traits caractéristiques. Ces différents terrains protérozoïques 
sont à rapporter au Briovérien terminal post-phtanitique (Cogné, 1962, 1972) et, dans la ré­
gion étudiée, l’essentiel des sédiments est représenté par des niveaux de poudingues (’’Poudin­
gue de Gourin”), des grès, des siltites. Ces sédiments sont mêtamorphisês à l’approche des 
granités à deux micas en micaschistes et gneiss dont l’étude sera effectuée plus loin.

Les terrains paléozoïques
Les terrains sêdimentaires paléozoïques affleurent au Sud de la région étudiée (voir an­

nexe I) (Planche I) en un synforme allongé E-W, prolongement du Synclinal de St Julien de Vou- 
vantes (Barrois, 1987 ; Kerfome, 1919). La discordance des terrains paléozoïques sur le Brio­
vérien mis en évidence en Bretagne centrale (Bolleli, 1951 ; Chauve 1, 1959 ; Philippot, 1950) 
n’a pas été observée directement dans la région étudiée. La série sédimentaire paléozoïque 
(Fig. 4) est identique, jusqu’à l’Ordovicien moyen, avec la succession reconnue, dans le syn­
clinal de Reminiac (Quêté, 1975) et au Sud de Rennes (Philippot, 1950) (Formation de Pont-Réan, 
du Grès armoricain, de Traveusot). Ensuite, cette série se poursuit par des unités lithologi­
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que s différentes reconnues dans le synclinal de Malestroit (Plaine, 1978) (Formation de Saint-
Marcel, de Gandouin, de Bois-Neuf), A l'Est de la région étudiée, cette succession est facile­
ment observable, mais à V Ouest, le métamorphisme et la tectonique modifient profondément les 
structures ; la série sêdimentaire paléozoïque n'est plus alors représentée que du Cambro- 
arenig au Llandeilo (voir planche I) (Fig, 5, 6, 7) .

Systèmes Vannes ( 2ème édition , 1949 ) Malestroit ( 1ère édition , 1980 )

Dévonien d Phyllades et quartzites 
de Plougastel

Silurien S4
SIb-3 Schistes de Bois - Neuf

Schistes et grès Sla Grès de Gandouin

■'S3
de Camaret

05-6
Schistes et grès 

de Saint - Marcel

Ordovicien $2 Schistes d'Angers 03-4 Schistes de Traveusot

Slb Grès armoricain 02 Grès armoricain
01 Schistes et poudingues

Cambrien Sla
Schistes et poudingues 

de Montfort k de Monfort
Briovêrien Xb Schistes et poudingues 

de Saint - Lo Xb Schistes et poudingues 
de Saint - Lo

Fig 4 ; Stratigraphie des Formations Paléozoïques d 1 après les légendes de la 
feuille de Vannes au 1/80000 (2ème édition,1949),et de la feuille de 
Malestroit au 1/50000 (1ère édition,1978 à paraître).

Formation de Montfort i ( épaisseur 100 m) (Tàb. II)
Cette formation comprend le conglomérat et les siltites de Montfort. Le conglomérat 

(photo 1 ) a été observé uniquement aux environs de Serent où il présente une faible
épaisseur (3 m) et une forte tectonisation. Plus à l'Ouest, il n'a pas été retrouvé. Les sil­
tites succèdent aux rares niveaux conglomératiques. Ce sont des schistes verts très sërici- 
teux à schistosité bien marquée procurant un débit "en dalles". La stratification n'est jamais 
visible. Vers l'Ouest, ces siltites passent à de véritables micaschistes où le quartz, la mos­
covite , la chlorite recristallisent et soulignent la schistosité de flux (Photo 2),

Formation du Grès Armoricain (épaisseur 200 m) (Tab. III) (Photo 3)
Elle fait suite à la formation de Pont-Réan et présente d'Est ou Ouest de fortes varia­

tions de largeur à l'affleurement (50 m à peine au Sud de Plumelec). Cette formation n'affleure 
bien qu'en trois points et 1 'importance de la tectonique n'a pas permis une analyse fine et la 
mise en évidence des trois membres bien visibles plus à l'Est dans le synclinal de Malestroit 
(Plaine, 1978). La formation débute par 1 'apparition de niveaux gréseux ne dépassant jamais la 
dizaine de cm. Les interbancs schisteux redeviennent plus nombreux vers le sommet de la forma­
tion. Vers l'Ouest, cette formation se caractérise par des quartzites bien recristallisés à 
intercalations micaschisteuses noires où la muscovite, la chlorite, le quartz recristallisent.





si b. 3 Formation de Bois-Neuf. (100. m) j-.— j  k. 01 Formation de Pont-Réan. (200. m)

si A Formation de Gandouin. (50. m) b. 02 ; Groupe de Bains-sur-Oust

o5.6 Formation de Saint-Marcel. (100. m) | b2.3 Briovérien moyen et supérieur

o3. 4 Formation de Traveusot. (200. m) TTflT
^ 1-2 
Ç y Orthogneiss de Plumelec.

o2 Formation do Gfès Armoricain. (100. m) |P Ï Ï  Çy1 Orthogneiss de Lan vaux.

Echelle des longueurs : 0 100m Echelle des hauteurs j
PLANCHE î

2 50 m

Coupes illustrant la position et la structure du synclinal Paléozoïque 
Fig 5 : Coupe schématique du synclinal Paléozoïque à 1 *Ouest.
Fig 6 : Coupe schématique du synclinal Paléozoïque au centre.
Fig 7 : Coupe schématique du synclinal Paléozoïque à l’Est.
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F ü R M A T 1 0 N Faciès pétrographique

D E
MUNIFORT Conglomirat Schistes

gréseux

quartz + + + + +

+' +

O{"OO

micas Muscovite Muscovite

cT
'<3 feldsp'iths _ _

M
fragments
lithiques

+ -
to•Uem
-i ,

minéraux .
accessoires

Zircon
Tourmaline

Magnétite{1) 
Zircon 
Rutile 
Tourmaline

matrice
<15%

Muscovite
Chlorite

50 % - 60' % 
Muscovi te 
Chlorite

structurées et 
figures 

sédimentaires
- -

granulométrie Rudites
Siitites
grossières

e'lasse modale Arenite
quartzeuse

Wackes
quartzeuses

Remarques : ( l) : Les cristaux de Magnétite subautomorphes
millimétriques sont fréquents et admette« 
des ombres de pression remplies de quartz 
et de chlorite néoformés .

F 0 R M.A T I 0 N Faciès pétrographique

d y
GRES ARMORICAIN Schistes Schistes

grSseux

quartz + + + * (i)

i micas
+ -*- +

Muscovite Muscovite
QfOÖ Chlorite
cT

feldspaths

. XÔ-
fragments
lithiques _ _

m

%
4T»Sfd

minéraux-:

accessoires

Tourmaline
Zircon
Rutile

Tourmaline 
Zi reon 
Rutile 
Apatite 
Opaques

matrice

90 1 
Muscovite 
Chlorite

< 15 X
Muscovite
Chlorite

structures et 
figures 

sédimen taires
Lamines

famines et 
figures de 
Charge

granulométrie
Siitites fines 

et
grossières

Sabiites fines

classe modale
Wackes
quartzeuses

Arenite
quartzeuse

Remarques : (t) ; Le quartz présente souvent une
recristallisation en bordure de grain .

F O R M A T I O N  
D E

TRAVEUSOT

Faciis
petrographique

Schistes

oroQ
O

CO
§
v4
Î0
sr
S'ca
td

quartz +

micas
+ + +

Muscovite
Chlorite

feldspaths

fragments
lithiques _

minéraux

accessoires

Tourmaline
Zircon
Rutile 
Apatite 
■ Opaques

matrice

90 %
Muscovite , . 
Chlorite U)

structures et 
f igures

sédimentaires
Lamines

granulométrie Siitites fines

classe modale Wackes
quartzeuses

Remarques : (}) ; La présence fréquente 
d’une pigmentation hématitique donne une 
teinte - rougeâtre à noirâtre a la roche .

Tab II î Caractères petrographiques et sédimentaires de la Formation de Montfort .
Tab III ; Caractères petrographiques et sédimentaires de la Formation du Grés Armoricain 
Tab IV ï Caractères petrographiques et sédimentaires de la Formation de Traveusot .



Faciès pétrographique
F O R M A T I O N

D E
SAINT MARCEL Sahistes Sahistes

grissmc.

quartz + + +

+ + + (0 +
1 micas Muscovite Muscovite

Chlorite ChloritejvjO
ci*
'<3 feldspaths + +

fragments

«K lithiques - -
to+i Tourmaline Tourmaline% minéraux Zircon Zircon
fc) accessoires Opaques Opaques

90 % (2) 35 %
matrice Muscovite Muscovite

Chlorite Chlorite

structures et
f igures Lamines

sédimentaires

Sablites Sablites
granulomé trie fines fines

Wackes Mackes
classe modale quartzeuses quartzeuses

Remarques .* O  ) : Ces muscovites sont généralement très
allongées.

(2) ; La teinte rougeâtre est donnée par la
présence d*une pigmentation hématitique

F O R M A T I O N
Faciis

petrographique
F <0 R M A T I 0 N Faciès pétrographique

B E
GANDOUIN Gris

D E
BOIS _ NEUF Schistes Sahistes

griseux

quartz + •*• + quartz + + -*- +

o
o

micas
+

Muscovite
Chlorite o1*5o

micas
+ + + 

Muscovite 
Chlorite 
Chioritoïde (1)

+
Muscovite
Chlorite

feldspaths -
o
'<3 feldspaths

«J
<o
S*
ä«

to

fragments
lithiques ~ fragments

lithiques
4iI
'Ie

minéraux

accessoires

Pyrite (rare)

El
ém
en
ts

minéraux-:

accessoires

Opaques
Pyrite

Opaques
Pyrite

matrice
<15 1 

Muscovite 
Chlorite mlatrice

90 Z
Muscovite
Chlorite

< 15 %
Muscovite
Chlorite

structures et 
figures 

sédimentaires

Lamines structures et 
figures 

sédimen taires
Lamines

Lamines et
figures de 
charge

granulométrie
Sablites
fines granu lomé trie

Siltites fines 
à

très fines

Sablites
fines

classe modale
Arenite

quartzeuse classe modale
Wackes
quartzeuses

Arenite
quartzeuse

Remarques ; Remarques ‘ (l) . Ces chloritoïdes sont -l:res souvent en
"rosette” .

Tab ¥ : Caractères petrograph iques et sédimentaires de la Formation de Saint-Marcel 
Tab VI ï Caractères pe trographiques et sédimeotaires de la Formation de Gandouin . 
Tab VII % Carcatères petrographiques et sédimentaires de la Formation de Bois-Neuf
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Formation de Traveusot (épaisseur environ 200 m) (Tab. IV)
Elle se compose essentiellement de siltites de couleur noire, à schistosité de flux très 

marquée masquant la plupart des caractères sédimentaires (Photo 4). Son épaisseur est variable 
en raison de sa juxtaposition au Nord et au Sud du synforme avec deux failles subverticales 
parallèles à la direction des couches (annexe I) (Planche I). Vers l’Ouest, elle passe à des 
micaschistes très sombres, luisants., à éclat métallique où de très nombreuses exudations de 
quartz sont parallèles à la schistosité.

Formation de St Marcel (épaisseur 100 m) (Tab. V) (Photo 5)
Bien développée .plus à l’Est dans le synclinal de Malestxoit (Plaine, 1978), elle n’est 

représentée ici que par des alternances schiste-gréseuses généralement de 1 ’ordre du centimè­
tre. Les siltites sont légèrement rosées et, vers le sommet de la formation, la quantité des 
bancs gréseux augmente. Cette formation disparait vers l’Ouest où elle se biseaute sur la 
faille limitant la Formation de Traveusot du Nord du synforme (voir annexe I),

Formation de Gandouin (épaisseur environ 50 m) (Tab. VI)
Aux alternances schistogrëseuses de la Formation de St Marcel, succèdent les grès de la 

Formation de Gandouin qui soulignent bien la structure anticlinale à l’Est de la région étu­
diée (voir annexe I) (Planche I, (Fig, 7), De rares affleurements montrent des niveaux gréseux 
clairs d’épaisseur décimêtrique à métrique. Ces grès présentent quelques lamines et sont for­
tement altérables. Ils viennent disparaître eux aussi le long de la faille bordant la Forma­
tion de Traveusot (voir annexe I),

Formation de Bois-Neuf (épaisseur environ 100 m) (Tab. VII) (Photo 6)
Cette formation correspond aux Schistes et Grësde Camaret des anciens auteurs, A l’Est 

du synforme, deux membres peuvent être distingués : le membre inférieur est représenté par une 
alternance schisto-gréseuse où les niveaux gréseux ne sont jamais très épais (quelques centi­
mètres) ; le membre supérieur, composé de siltites gris-bleu à fines lamines gréseuses, est le 
seul faciès facilement identifiable. Ces schistes ont un débit subvertical en dalles grossiè­
res et de nombreuses taches blanches de chloritoîde millimétrique ponctuent la roche. Cette 
formation vient se terminer à l’Ouest sous la forme d’un petit antiforme. Dans la partie la 
plus occidentale, elle ne peut être mise en évidence avec précision, mais certains faciès at­
tribués à la Formation de Traveusot pourraient lui être rapportés.

Problème des Schistes et Arkoses de Bains (Plan Vj (Planche III)
Les Schistes et Arkoses de Bains affleurent tout le long du massif orthogneissique de 

Lanvaux sur le flanc sud du synclinal, Comme dans le synclinal de Malestroit, quatre faciès
principaux ont été reconnus :

- Le premier faciès est représenté par des siltites semblables aux siltites briovériens 
du Nord. Ce sont des siltites■ fines à lamines gréseuses fréquentes. Parfois, les niveaux gré­
seux passent à des bancs massifs greywackeux décimé triques où les interbancs silteux devien­
nent peu épais. Tous ces sédiments sont riches en petits feldspaths détritiques (7). L’épais­
seur totale de cet ensemble, impossible à déterminer exactement en raison de la répétition
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tectonique, doit être de 1 * ordre de quelques centaines de mètres.
- Les niveaux arkosiques proprement dits constituent le deuxième faciès ; ces arénites 

passent à de vrais microconglomêrats riches en grains de quartz d5 origine volcanique et de 
feldspath (Photos 8, 9, 10). Ces niveaux présentent parfois des figures de bordures de chenaux 
(Photo 11) et leur composition chimique correspond à celle d!un tuff rhyolitique remanié.
L1 épaisseur de cet ensemble est de 1 ’ ordre de 50 mètres au maximum.

- Une alternance de siltites fines et de siltites grossières fait suite à ces niveaux 
arkosiques (coupe de Callac). Ils présentent des caractères identiques à ceux décrits ci-des­
sus si ce n’est la quantité beaucoup moindre de grains de feldspaths détritiques. Leur épais­
seur est de 11ordre de la centaine de mètres.

- Des grès-quartzites (Photo 12) apparaissent en bancs décimétriques au sommet du grou­
pe et au contact de la Formation de Traveusot. Localement, ce faciès de passage à la Forma­
tion de Traveusot peut se composer, soit de niveaux gréseux identiques à ceux du Grès Armori­
cain, soit dfune alternance schis to - gréseuse, L* épaisseur de ces faciès est variable et com­
prise entre 10 et 50 mètres.

La subdivision et 11 attribution d'une position stratigraphique au Groupe des Schistes 
et Arkoses de Bains ont toujours été controversées ; cependant certaines données permettent 
de cerner le problème. La partie inférieure des Schistes et Arkoses de Bains présente des 
analogies lithologiques avec les sédiments briovêriens du Nord, mais 1’existence d’un passage 
progressif avec la Formation de Traveusot par des grès quartzites identiques au grès de la 
Formation du Grès Armoricain et surtout l’existence de faune arênigienne (Peneau, 1929) amè­
nent à rattacher une partie des Schistes et Arkoses de Bains au Paléozoïque inférieur. D’au­
tre part, la nature de tuff rhyolitique des niveaux arkosiques (Chauve 1, 1977 ) pourrait per­
mettre de les comparer aux niveaux volcano-sëdimentaires dues aux éruptions acides cambrien­
nes reconnues ailleurs en Bretagne ; ces niveaux arkosiques seraient alors 1’équivalent de la 
Formation de Pont-Réan et la partie inférieure des Schistes et Arkoses de Bains représenterait 
soit la base du Cambrien, soit le Briovêrien. En. 1 ’absence de toute discordance visible, ce 
problème ne peut être résolu directement, mais nous verrons plus loin que 1 ’étude structurale 
des plis permet de lever cette indétermination.

CONCLUSIONS

Malgré l’absence de coupes et d’affleurements permettant me lithologie détaillée, il 
est cependant possible d’établir une succession lithologique pour le Paléozoïque inférieur 
basée principalement sur les analogies de faciès. Les caractères sëdimentologiques et pêtro- 
graphiques des terrains de la base du Paléozoïque dans la région étudiée sont analogues à 
ceux des terrains paléozoïques de Bretagne centrale (Fig. 8). Certains caractères particuliers 
permettent d’autre part d’aborder me reconstitution du milieu de sédimentation pour le Paléo­
zoïque inférieur.

Les sédiments de la bordure nord du synforme sont caractérisés par me bonne maturité 
de composition. Par contre, la série paléozoïque inférieur de la bordure sud du synforme re­
présentée par la partie supérieure des Schistes et Arkoses de Bains ne l’est pas. La présence, 
en particulier,des feldspaths leur confère cette maturité médiocre qui tend cependant à s’a­
méliorer vers la Formation de Traveusot.
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Fig 8 ; Comparaison des successions lithologiques dans a) les Synclinaux du Sud de Rennes 
( Le Corre, 1978 ),b) la patie occidentale du Synclinorium de Saint-Georges sur Loire ( Pivette» Î978 )sc) le 
Synclinal de Malestroit ( Plaine,1978 ),d) la région étudiée ,
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L1 interprétation des figures sëdimentaires (lamines, structures oeillées, figures d’ar­
rachements de bordure de chenaux) indique un milieu de sédimentation peu profond dans un do­
maine littoral. L’existence de quartz volcanique et la nature de tuff rhyolitique des niveaux 
arkosiques caractérisent me activité volcanique proche au Paléozoïque inférieur.

Toutes ces données soulignent d’autre part.la grande différence, tant dans la maturité 
de composition que dans les conditions paléogêographiques, qui existe entre les deux bordures 
nord et sud du synforme, Il est cependant difficile de savoir, dans l’état actuel des connais­
sances et des affleurements, si cette différence observée sur les deux flancs est d’origine 
sêdimentaire ou d’origine tectonique par juxtaposition de domines initialement très éloignés.
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PLANCHE II
Différents caractères petrographiques et sêdimentaires de la sér.ie Paléozoïque

PHOTO 1 : Conglomérat de Montfort »

PHOTO 2 :: Aspect microscopique des Schistes de Montfort . LP .
PHOTO 3 ;; Grès'Armoricain à lamines et figures de charges .
PHOTO 4 :: Aspect microscopique des schistes de la Formation 

de Traveusot . LN *

PHOTO 5 :: Aspect des grès de la Formation de Saint-Marcel . LN .
PHOTO 6 ;; Wacke quatzeuse à chloritordes de la Formation

de Bois-Neuf • LN •
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PLANCHE III
Principaux caractères pétrographiques et sêdimentaires du ” Groupe des Schistes 
et Arkoses de Bains” .

PHOTO 7 : Wacke feldspathique . LP .
PHOTO 8 : Arénite feldspathique . LP .
PHOTO 9 : Quatz à facture volcanique * LP »
PHOTO 10 : Feldspath plagioclase . LP .
PHOTO 11 ; Figures d*arrachement de bordures de chenaux
PHOTO 12 % Aspect microscopique des grès de passage à la

Formation de Traveusot . LP *





Chapitre II

Les Roches Magmatiques
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RAPPELS BIBLIOGRAPHIQUES

Considérée tout d'abord comme un massif unique par Ch. Barrois (1887) (Fig. 9), la 
"granulite de Saint Jean Brêvelay” est, dès 1890, séparée en quatre massifs distincts : le 
"granité porphyreîde de Bignan", les "granulites" de Saint Allouestre, de Guêheimo, de Lizio 
(1), qu'il rattache alors à la lignée de Loeminê, continuation vers l'Est du massif de Pontivy 
(Barrois, 1890) (Fig. 10).

Les différentes cartographies des massifs granitiques

Fig 9 : D'après Barrois ,1887 * Fig 10 : D'après la carte géologique de
Nantes au 1/320000 (2ème êd. 1972)

Ces trois massifs ont suscité des recherches pétrographiques générales (Barrois, 1887) 
et spécialisées (2) ; ils ont été intégrés à des études pêtrographiques, géochimiques et géo­
chronologiques réalisées sur d'autres massifs de Bretagne méridionale (Cogné, 1957, 1966 ; 
Chauris, 1966 ; Vidal, 1973) et ont fait plus récemment l'objet d'analyses géophysiques 
(Chauris 1967 ; Vigneresse, 1978). Les principaux résultats de toutes ces études sont résumés 
ci-dessous :

(1) La Villeder étant situé en dehors du massif, nous dénommerons donc dans ce mémoire ce gra­
nité comme étant celui de Lizio.

(2) Toutes les études pétrographiques spécialisées ont porté principalement sur les minéralisa­
tions de La Villeder ; Lorieux et Blavier, 1834 ; Lorieux et de Fourcy, 1848 ; Durocher, 
1851 ? D rAult Dumesnil, 1866 ; Levy, 1882 ? de Limur, 1882, 1884 ? Lodin, 1884 ,*
de Tronquoy, 1912, Chauris, 1965.



23

Ch. Barrois (1887) présente une description pêtrographique des principaux faciès de la 
’’granulite” en-distinguant une granulite massive grenue au centre du massif, une granulite 
aplitique localisée à l’auréole, des filons pegmatitiques et une granulite schisteuse locali­
sée au sud du massif. Pour cet auteur, ’la différence de structure qui distingue les granulites 
schisteuses des granulites grenues ’’lui” paraît un caractère acquis bien plus tard et posté­
rieurement à la solidification de ces roches”.

J. Cogné, outre la discussion du terme impropre de ’’granulite” qu’il remplace par grani­
té à deux micas (Cogné, 1957), confirme les grands alignements granitiques de Ch. Barrois 
(1930). Il reconnaît l’importance des grands cisaillements qui, d’une part, déterminent la 
différence de structure entre les granités â deux micas ”en massifs” et les granités à deux 
micas ”en feuillets” et, d’autre part, qui contrôle la mise en place et la mylonitisation de 
ces derniers (Cogné, 1954).

Les granités à deux micas appartiennent tous au type syntectonique leucocrate et s’é­
chelonnent strictement en bandes et en feuillets, au long des zones cisaillées en domine mé­
tamorphique, d’où ils s’échappent tectoniquement pour former des lobes et massifs allongés 
dans les structures cadomiennes distendues (Cogné, 1966).

Du point de vue gëochronologique, P. Vidal (1973) présente une isochrone Kb/Sr composite 
faisant intervenir deux points (R 83.84) pris dans la région. Il établit ainsi un âge à 
- 320 M  - 9 avec un rapport isotopique initial de 0,709 - 0011,

La forme géométrique des massifs a été abordée par les études géophysiques, en particu­
lier à partir des cartes gravimëtriques (Fig. 11), L. Chauris (1967) considère que ces massifs 
font partie d’un seul et même batholite, J,L. Vigneresse (1978) complète grandement cette étu­
de et donne à ce massif unique me forme en demi-ellipsoïde, décalé en deux parties par une 
faille N 60. Il fournit d’autre part une estimation de la profondeur maximum du plancher de 
8.9 km (ces granités ne sont pas enracinés).

jalonnants la branche Nord du Cisaillement Sud Armoricain . ( D ’après 
Vigneresse , 1978 ) .
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Il était donc nécessaire de rëentreprendre me étude pêtrographique , géochimique et géo- 
chronologique afin de caractériser les leucogranites ”en feuillets” et les leucogranites ”en 
lobes” et? ainsi, essayer d’établir leur origine, leur époque de mise en place et surtout les 
relations exactes existant entre eux,

LES GRANITES A DEUX MICAS

Caractères généraux des granités à deux micas
Ils affleurent en trois massifs distincts et circonscrits qui sont d’Ouest en Est : le 

petit massif circulaire de Saint Allouestre, celui de Guêhenno (1), celui de Lizio (voir carte 
générale) (annexe I)», De forme subcirculaire au Nord, ils prennent une allure virgulée dans 
leur partie sud. Lorsque les conditions sont favorables, les affleurements montrent un contact 
franc entre les granités à deux micas et les micaschistes encaissants. Trois types de rela­
tions ont été observées. Dans la partie septentrionale, le contact est légèrement pente vers 
le Nord (de 10° à 20°) et le granité comporte alors me texture planaire parallèle au contact 
et à la foliation de l’encaissant (Fig, 12). Dans la partie Est, le contact est subvertical et 
oblique sur la schistosité de l’encaissant (Fig. 13). Au Sud, le contact est aussi vertical et 
la structure planaire du granité à deux micas ”en feuillets” est parallèle à la schistosité de 
l’encaissant (Fig. 14).

Etude pêtrographique des différents faciès
Les caractères pétrographiques des différents massifs de granités à deux micas-présen­

tent de fortes analogies et il ne nous est pas paru nécessaire de séparer ces massifs dans 
l’étude qui suit. Les massifs présentent un faciès commun le plus répandu et des faciès de 
variations (faciès à phénocristaux de moscovite, faciès aplitique, filons) (Planche V ).

FacUë4 ûûïïotHM (Planche VI ) (Tab. VIH)
C’est le faciès le plus répandu dans les massifs et de nombreuses carrières y sont ou­

vertes, La roche est massive, leucocrate et aucune structure primaire de flux à 1 ’échelle de 
l’échantillon ne peut être mise en évidence (Planche V , Photo 13) à l’oeil nu. Le grain va­
rie de 0,2 à 0.5 cm et les feldspaths blanchâtres, le quartz translucide, la muscovite s’y 
distingue à l’oeil nu. La biotite est isolée dans la roche et parfois peut être absente. A la 
bordure septentrionale des massifs, ce faciès présente me très forte orientation planaire 
syn mise en place s’estompant vers les zones internes du massif (Fig. 12).

L’étude pêtrographique en lamemincepermet de mettre en évidence un ordre de cristalli­
sation progressif qui est le suivant : 1

(1) Par rapport aux anciennes cartes, ce massif présente une plus grande extension vers le 
Nord ( XT de la Ville Pierre) et s'interrompt dans sa partie sud et ne se poursuit pas 
jusqu'au ^ de Bignan).
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Le Pont Digo

Fig 12 : Coupe schématique au Nord-Ouest du massif illustrant la concordance des terrains 
des terrains sédimentaires avec la foliation du granite *

Le Baogouit La Chesnaie

Fig 13 : Coupe schématique au Sud-Est du massif illustrant 1*obliquité des 
terrains sédimentaires sur la bordure du Granité de Lizio „

Plumeiec

Fig 14 : Coupe schématique au Sud du massif illustrant la concordance entre les 
terrains sédimentaire et la foliation des orthogneiss ,

1-2(k-o. )Y Micaschistes du haleozoique inférieur a Y1 Aplite de bordure

('b‘2-3 1Y* ^Micaschistes du 
et supérieur

Briovérien moyen |*F 4 *| Y " Leucogranite de Lizio

! IJ Y* "Orthogneiss de Plumelec
-Faciès de bordure du 

Iti.isiiihwwiJ Granite de Lizio

Echelle des longueurs : 0 %50 m Echelle des hauteurs : ^

PLANCHE IV
Les différentes relations entre le Granite de Lizio et son encaissant *
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PLANCHE V

Les différents faciès des granités à deux micas

PHOTO 13 : Aspect du faciès commun isotrope .

PHOTO 14 * Aspect du faciès aplitique .

PHOTO 15 !: Aspect du faciès à phénocristaux de muscovite

Fig. 15 
Fig. 16 
Fig. 17

: Micrographie du faciès commun 
: Micrographie du faciès aplitique 
: Micrographie du faciès â phénocristaux 
de muscovite
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M I N E R A U X T E X T U R E R E M A R Q U E  S

QUARTZ
Plages de 1 cm constituées de grains xénomorphes 
imbriqués les uns dans les autres .

Parfois extinction "roulante ,

FE
LD
SP
AT
ES

ALCALIN
Principalement représenté par du microcline en 
cristaux xénomorphes (4~5 mm) ,avec association ■ 
des macles albite et péricline .

Fréquemment poecelitiques avec inclusions de 
petits cristaux.de quartz,plagio.,biot.,musc.- 
Ils sont souvent perthitiques .

PLAGIOCLASE
Cristaux d*albite-oligoclase (An1* 15-20) 
automorphes à s ub au t omo rphe s (1-5 mm) présentant 
la tnacle de l'albite ,

Les figures de "zoning" et de "syneusis" sont 
rares mais existent - Les bourgeons myrmékitiques 
sont rares -Inclusions de muscovites et plagio.

PH
ÏL
LO
SI
LI
CA
TE
S

BIOTITE
Elle apparaît soit en grandes lames fortement 
pleochr.oiques (2-3 mm) ,soit en amas de petits 
cristaux »

Nombreuses inclusions de zircon et d'apatite - 
. Elle est souvent chloritisée ,

MUSCOVITE
. .Souvent associée â la biotite » elle présente 
les mêmes caractères ,

Rares inclusions d'autres minéraux -Elle se déve­
loppe souvent en bordure des KF .

ACCESSOIRES
Principalement représentés par des cristaux 
d'apatite subautoraorphe et des zircons . L'apatite inclut souvent des zircons ,

T A B L E A U  VIII

• Ira m o »Imm0
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PLANCHE VI
Caractères pêtrographiques du faciès commun •

Tab Vili ;i Caractères pêtrographiques du faciès commun

PHOTO 16 :: Inclusion de zircon dans une apatite .
PHOTO 17 ;; Feldspath plagioclase zone *
PHOTO 18 :: Inclusion de feldspath plagioclase dans 

un feldspath microcline .
PHOTO 19 ; Muscovitisation en bordure de feldspath 

potassique .
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PLANCHE V U

Caractères pétrographiques des deux principaux 

faciès de variations *

Tab IX : Caractères.pétrographiques du faciès aplitique

Tab X : Caractères pétrographiques du faciès à . 
phënocristaux de muscovite .
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M I N E R A UK T E X T U R E R E M A R Q U E S

QUARTZ
Plages de 1-2 mm constituées de grains aux 
contours nets . Forte extinction "roulante" .

FE
LD
SP
AT
ES

ALCALIN
Toujours xenomorphes , ils sont peu nombreux - Le
quadrillage du microcline est fin .

Les individus se présentent en deux générations; 
les vieux cristaux sont grands (2 mm) »sales »et 
poecelitiques; les jeunes cristaux petits »propres,

PLAGIOCLASE
Très nombreux cristaux d’albite (AN% 10 ) 
subautomorphes et maclés albite .

Deux tailles et deux générations; les grands indi­
vidus (2 mm) sont sales et présentent de nombreu­
ses inclusions de quartz»musc.,tourm. Les petits 
individus sont propres. Pas de "zoning".

PH
YL
LO
SI
LI
CA
TE
S

BIOTITE Rarement observée ,

MUSCOVITE
Nombreux cristaux soit en individus isolés (1-2 mm) 
soit en amas . Ils sont souvent alignés dans la roche .

ACCESSOIRES
Tourmalines automorphes nombreuses (1-2 mm) . 
Grenats automorphes (2 mm) .

Fort plëochroisme bleu-vert des tourmalines qui 
sont parfois »avec le quartz »en inclusions dans 
le grenat .

T A B L E A U  IX

M I N E R A U X T E X T U R E R E M A R Q U E S

QUARTZ
Plages (1-2 mm) constituées de grains aux contours 
nets ou fortement engrenés les uns dans les
autres .

Forte extinction "roulante" .

FE
LD
SP
AT
HS

ALCALIN
Cristaux de microcline (1-2 mm) rares et toujours 
xënomorphes . Le quadrillage du microcline est fin

Deux générations ; les vieux grains sont très 
sales tandis que les nouveaux grains sont très 
propres .Les perthites sont fréquentes .

PLAGIOCLASE
Tris nombreux cristaux d*albite (AN% 10) ' 
subautomorphes .Ils sont maclés albite .

Comme les KF »ils apparaissent en deux généra- 
-tions :de grands individus (2-3 mm) sales»poe-
celoblaatiques (quartz)et de petits individus

propres

PH
YL
LO
SI
LI
CA
TE
S

BIOTITE De petite taille »rare» elle n’est jamais poece 
litique

Chloritisation très poussée .

MUSCOVITE Cristaux subautomorphes de très grande taille 
( 1 cm) .

Les cristaux s’alignent au sein de la matrice .

ACCESSOIRES
Rares apatites .
Tourmalines subautomorphes en gros cristaux de 
1 cm .

Fort plëochroisme bleu-vert des cristaux de 
tourmalines .

T A B L E A U  X
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Le zircon cristallise le premier puisqu' il se retrouve en inclusions dans les Apatites 
(Planche VI , Photo 16) » Celles-ci sont grandes et subautomorphes. La biotite cristallise 
ensuite relativement tôt car les inclusions centrales sont principalement des zircons et les 
apatites ne sont incluses que sur les bords des biotites. Les minéraux blancs cristallisent 
ensuite. Le quartz et le plagioclase commence à cristalliser tôt, en même temps que la bioti­
te, car celle-ci se retrouve très rarement en inclusions dans le plagioclase. Avant la fin de 
la cristallisation du plagioclase, se fait la cristallisation du microcline et du quartz, iso­
métriques et xénomorphes, englobant tous les cristaux précédents, L'époque de cristallisation 
de la moscovite primaire est difficile à apprécier, mais il semble qu'elle apparaisse avec 
les minéraux blancs. Ce faciès est atteint à différents degrés par des phénomènes postmagma­
tiques : muscovitisation, microclinisation (Planche VI , Photo 19).

F a c lié  de vaJtÂaJxom
Deux principaux faciès de variations ont été rencontrés. Le premier est un faciès à 

phénocristaux de moscovite localisé à la bordure est du Massif de Guêhenno. Le second est un
faciès apiitique beaucoup plus généralisé et situé â la périphérie des massifs. Malheureuse­
ment, les conditions d'affleurements ne permettent pas d'observer les relations exactes exis­
tant entre eux et le faciès commua, Il semble cependant que ces faciès se présentent en amas 
plutôt qu'en filons. Les exemples que nous décrirons proviennent de l'Est du Massif de 
Guêhenno.

Faccèô aptùUqm '(Tableau IX)
A l'oeil nu, la roche est massive, très leucocrate, à grain fin de l'ordre du millimè­

tre. Les minéraux identifiables sont identiques à ceux du faciès commun mais la'biotite est 
presque toujours absente (Photo 14), -

L’étude microscopique révèle, Fig. 16), outre la présence fréquente de cristaux de gre­
nats et de tourmalines, quelques grands cristaux (2-3 mm) de quarts, plagioclases (albite), 
microcline se détachant sur un fond de cristaux enchevêtrés des mêmes minéraux, mais plus pe­
tits, indiquant un refroidissement plus rapide que le faciès commun. Il faut noter qu’à l’Est 
du Massif de Guêhenno les minéraux sont orientés (en demeurant indemnes de toute déformation) 
et donnent à la roche une forte texture planaire subverticale synchrone de la mise en place.

Faciëé a phénocAAJitaux de miucovxte (Tableau X)
Ce faciès est localisé comme le faciès précédent à l'Est du Massif de Guêhenno et, com­

me lui, présente une texture planaire subverticale. Cette foliation est soulignée de grandes 
moscovites (1 an) indemnes de toute déformation (Photo 15), La roche est massive, grenue et 
rendue très brillante (aspect écailleux) par la présence de ces phénocristaux de muscovite.

Comme le faciès aplitique, 1 * analyse microscopique (Fig, 17) montre un fond constitué 
de petits cristaux de plagioclases (albite), de quarts et de feldspath potassiques entourant 
quelques phénocristaux de quartz, d'albite, de rares microclines et de muscovite.

Ces deux faciès de variation sont par rapport au faciès commun plus acides et présen­
tent les caractéristiques suivantes : un plagioclase toujours albitique, un rapport plagio-
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clase/microcline supérieur à 1, la présence fréquente de tourmaline et de granat, la rareté 
des zircons et des apatites. Ils présentent d’autre part les marques d’un refroidissement ra­
pide et, dans la partie est du Massif de Guêhenno, les traces d’une déformation pendant leur 
mise en place.

¥llom
Les filons sont nombreux dans les massifs de Guêhenno et de Lizio. Nous n’avons pas étu­

dié en détail ces filons, mais les observations faites sur le terrain ont montré les princi­
paux groupes suivants :

- aplites identiques aux faciès aplitiques précédents, localisées à l’Est du Massif de
Lizio

- pegmatites à quartz - feldspath-muscovite - tournai ine, très fréquente au Nord-Ouest du 
Massif de Guêhenno et un peu partout dans le Massif de Lizio. Ces filons sont parfois 
fortement minéralisés (mines de la Villeder, N-W de Lizio).

- tourmalinites constituées essentiellement de cristaux de tourmalines et de quartz, au 
Nord-Est du Massif de Guêhenno

- filons de quartz répartis sur tout le massif avec une localisation plus importante au
Nord de ces massifs.

Conclusions
L’étude pêtrographique, bien que succincte, fournit cependant les indications suivantes :
Les massifs, avec l’existence d’un faciès commun, de faciès de variations, d’une séquen­

ce de filons de produits différenciés, de phénomènes dentériques, présentent tous les caractè­
res de gisement batholitique.

L’ordre de cristallisation mis en évidence par l’examen microscopique, l’existence de 
plagioclases zones, de figures de synensis (rares mais présentes) sont autant d’arguments en 
faveur d’une origine magmatique de ces granités à deux micas.
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LES ORTHOGNEISS

Généralités
Ils sont géographiquement et cartographiquement liés aux granites à deux micas et af­

fleurent dans les massifs de Lizio et de Guêhenno en bandes allongées (voir annexe I). Ils 
sont localisés sur les bordures des lobes leucogranitiques malgré quelques rares zones inter­
nes (voir annexe II). Ces bandes sont orientées suivant deux directions N 40,50 et N 100. Les 
zones les plus importantes se localisent pour le massif de Guêhenno sur les bordures est et 
sud, pour le Massif de Lizio sur la bordure sud. Cette bordure sud, dite "zone de Plumelec", 
présente les meilleurs affleurements et la plus grande évolution et a servi pour la descrip­
tion des différents faciès mylonitiques.

Les tableaux utilisés pour la description pêtrographique seront les mêmes que pour l'é­
tude des granites. Il s'y ajoutera les remarques concernant la cataclase et la recristallisa­
tion des minéraux. D'après la classification de Higgins, trois principaux faciès peuvent être

distingués : (Higgins, 1971)
- Protomylonite granitique
- Mylonite granitique
- Ultramylonite.

Etude pêtrographique des différents faciès
Il est bien connu que dans les zones mylonitiques une augmentation de la déformation 

s’exprime par une diminution de la taille du grain accompagnée d'une recristallisation. Dans 
la zone étudiée, la myionitisation augmente du Nord vers le Sud et s'accompagne de la recris­
tallisation de quartz, de petits grains d'albite, de microcline, de biotite et de muscovite. 
La fraction cataclastique (nous définissons la fraction cataclastique comme la fraction de la 
roche composée des minéraux déformés quelque soit le mécanisme de déformation) est toujours 
plus importante que la fraction recristallisëe. Ainsi, on passe progressivement d'un stade 
protomylonitique à un stade ultramylonitique dans lequel seule une faible proportion de phé- 
noclastes feldspathiques demeure au sein d'une matrice à grain fin (10̂ (),

VKotomylonJXt (Fig. 18) (Tab. XI)
Ce faciès affleure mal et se localise dans la partie nord de la zone de Plumelec sur 

une largeur de 500 m environ. La roche est massive, leucocrate et les grains sont visibles à 
l'oeil nu. La nature granitique du matériel apparaît facilement mais prend un léger aspect 
oriente. Les minéraux constitutifs du granité commencent à se cataclaser suivant des modali­
tés bien connues'. Les moscovites se froissent, les feldspaths se granulent à leur périphérie 
et se fracturent. Ce faciès se rencontre dans les différentes autres zones des deux massifs 
de Lizio et de Guêhenno,
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M I N S R A U X T E X T U R E R E M A R Q U E S

QUARTZ
Grandes plages millimétriques allongées parallèle­
ment à la foliation - Ces plages sont constituées 
de grains ( 200 ) recristallisés .

Très rare extinction "roulante" - Les grains de 
quartz recristallisent en petit individus isolés 
( 50 ) dans la mêsostase .

I 
FE
LD
SP
AT
ES

ALCALIN
L'orthose et le microcline sont en phénocristaux
( 2-4 mm) -Ils sont tnaelés carlsbad ou microcline 
et sont subautomorphes .

Us sont perthitiques,granulés â leur périphérie 
et admettent des petites queues de recristallisa­
tion (quartz) à leur extrémités -L* albite recris­
tallise en petits grains (50 )dans la mésostase.

PLÂGIOCLASE
Lfalbite-oliglase (AN%«15) forme la majorité des 
hënocristaux -Us sont maclés albite (associée 
parfois à la made de carlsbad Zoning"fréquent.

Ils sont poecelitiques »fracturés et cassés à leux 
périphérie-Ils admettent quelques ombres de pres­
sion à leursextrémitës -Us recristallisent en 
petits grains d*albite (50 ) dans la mêsostase ,

%§
1
1

BIOTITE
En phénocristaux avec inclusions de zircons et 
leur auréoles plëochroiques .

La blotite est granulée » présente parfois une 
extinction onduleuse -Elle recristallise dans la 
mêsostase sous forme de petits grains (50 ) .

MUSCOVITE Mime texture que la bloti te mais sans zircon . Comme la biotite .

ACCESSOIRES Principalement des cristaux d*apatite .

T A B L E A U  XX

Tab XI : Caractères pëtrographiques des protoraylonites granitiques .

Fig 18 ï Micrographie du stade pro toity Ioni te 
granitique »

tiylonUd gt-icLYilUqm (Fig. 19) (Tableau XII)
CF est le faciès le plus répandu et il affleure au Sud des protomylonites. La roche perd 

son aspect granitique pour prendre un aspect fortement gneissique. La structure oeillée est 
caractéristique et formée par les phênoclastes feldspathiques nombreux dans la roche. La cata-
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M I N E R A  U X T E X T U R E R E M A R Q U E S

QUARTZ
Grandes plages millimétriques allongées consti­
tuées de grains recristallisés aux contours nets.

Peu d'extinction onduleuse-Ce minéral recristal­
lise en petits individus (50 ) dans la mésos­
tase .

FE
LD
SP
AT
ES

ALCALIN
L’orthose et le microcline se présentent en 
phénoclastes (3-4 mm) ,subautomorphes et fréquem­
ment maclés carlsbad .

Par rapport au stade protomylonitique la taille 
des queues de recristallisation et la granulation 
augmentent-

PLAGIOCLASE

Il est représenté par des phénoclastes d’albite 
oligoclase (3-4 mm) dont le nombre diminue .Ils 
sont souvent fragmentés .

Il a un comportement très fragile avec dissocia­
tion des individus -Il présente les mêmes queues 
de recristallisation que les KF -Il recristallise 
sous forme de petits grains d'albite (50 )

PH
ÏL
LQ
SI
LI
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BIOTITE
'■■'■Les phinocristaux. sont identiques àceux du faciès 
protomylonitique mais ils prennent une forme en 
poisson caractéristique .

Nombreux phénomènes de déformation intense avec 
glissement et ouverture des clivages 0.0.1 » 
nombreux kinks .Elle recristallise en petits

. ..strains (50 ) dans la mésostase .

MUSCOVITE Memes caractéristiques que la biotite . Mêmes caractéristiques que la biotite .

ACCESSOIRES Cristaux d* apatite . Ils admettent aussi des petites queues de recris­
tallisation à leurs extrémités .

T A B L E A U  XII

M I N E R A U X T E X T U R E R E M A R Q U E S

QUARTZ
Rubans (0.5 mm) formés de grains récristallisés- 
Petits cristaux (10-30 ) isolés dans la mésosta­
se

Les rubans sont peu épais et parfois ne sont 
constitués que d'un seul niveau de grains de 
quartz .

5gs
s
1s

ALCALIN
Les cristaux d'orthose et de microcüne restent 
les seuls phénoclastes (3 mm) -Ils ont une forme 
arrondie et sont maclés carlsbad .

La perthitisation , la granulation ainsi que la 
taille des queues de recristallisation deviennent 
très importantes -Il recristallise sous forme de 
petits grains de mictocline (10-30 ) .

PLAGIOCLASE
L'albite -oligoclase existe en fragments dissémi­
nés dans la mêsostase -Il a’existe plus en grand 
phénoclaste

Ils participent en fragments à la constitution de 
la mêsostase et recristallisent sous forme de 
petits grains d’albite (10-30 )

PH
ÏL
LQ
SI
LI
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S

BIOTITE Rares individus en clastes (0.5-1 mm)
Glissement et ouverture des clivages 0.0.1 - 
Forme en "poisson" caractéristique -Elle recris­
tallise sous forme de biotite verte .

MUSCOVITE Les muscovites en "poisson" sont plus nombreuses 
que les biotites .

Déformation identique à celle de la biotite .

ACCESSOIRES Cristaux d*apatite Peu déformés ,ils admettent des queues de recris­
tallisation de quartz .

T A B L E A U  XIII
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P LA N CH E VIII

Tab X I I  : Caractères pêtrographiques des mylcmites granitiques .

lab X I I I  : Caractères p ê t r o g r a p h iq u e s  des ultramylonites granitiques
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clase des minéraux devient très importante et les muscovites prennent une forme en poisson 
(Fig. 19) tandis que les queues de recristallisation à lfextrémité des clastes augmentent de 
taille.

'19 ; Micrographie du stade mylonite 
granitique .

ül&imyZovuXtà (Fig. 20) (Tab. XIII)
Elles sont localisées uniquement dans la zone de Plumelec et affleurent sous forme de 

bandes subverticales ne dépassant jamais 10 cm environ.
Les mynolites granitiques passent progressivement à une roche claire très feuilletée 

avec un fort débit schisteux. Le passage se fait par une forte diminution de la quantité et 
de la taille des clastes (feldspaths, micas). Hormis quelques rares clastes de 0,3 cm, tous 
les minéraux ont une taille inférieure au millimètre.

Fig 20 : Micrographie du stade ultramylonite 
granitique «

Le processus, illustré sur la figure 21, peut donc se résumer comme suit. Au fur et à 
mesure du développement de la mylonitisation, la taille et la proportion des phênoclastes de 
feldspaths diminuent en même temps que leur granulation et leur fracturation augmentent, La 
cristallisation secondaire de quartz et de microcline se fait dans des zones protégées aux 
extrémités des phênoclastes ; la taille de ces ombres de pression devient de plus en plus 
importante. Les extrémités des phyllosilicates se granulent tandis que leurs clivages 001 
s1ouvrent ou montrent une forte tendance aux glissements. L’allure "en poisson” et l’extinc­
tion onduleuse des phyllosilicates est fréquente et atteinte relativement précocement dans 
la déformation.
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Fig 21 : Evolution de la forme et de la taille des différents minéraux au cours de la déformation 
mylonitique croissante , La barre d'échelle représente .1mm »
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Les caractéristiques microscopiques de la cataclase se marquent donc par une déforma­
tion de plus en plus importante des minéraux du granité de départ et une réduction importante 
de la taille des grains et soulignent un fort gradient de déformation N-S au travers de la 
zone de Plumelec, Il faut noter qu’à cette déformation s’associe une persistance de la stabi­
lité et parfois de la cristalloblastèse de biotite brune et verte, de muscovite, de 11 albite 
et du microcline.

Conclusions
Plusieurs zones de mylonitisation sont présentes dans ces granités à deux micas, mais 

seule la bande sud du granité de Lizio présente une évolution suffisante pour atteindre le 
stade ultranylonitique * Ces mylonites ont tous les caractères pétrographiques des granités à 
deux micas dont elles dérivent progressivement par augmentation de la cataclase des minéraux, 
diminution de la taille du grain. Dans tous les cas, cette cataclase est supérieure I la re­
cristallisation. Dans la zone de Plumelec, la suite Protü~%lo~tEtramylo s’observe du Nord 
vers le Sud et soulipie ainsi un gradient d’ intensité de lylonitisation croissant dans ce 
sens (Fig. 22).

Fig 22 : Carte schématique des différents faciès myloaitiques , Il faut rappeler que

les limites des différents faciès ne sont pas aussi nettes et que le passage 
se fait de façon progressive . Il

Il est possible dès maintenant d’aborder le problème de l’âge de la mylonitisation en 
comparant ces faciès mylonitiques avec les faciès de variation déformés. En particulier dans 
l’Est du massif de Guéhenno, nous avons vu que les faciès aplitique et à muscovite présen­
taient les traces d’une forte orientation planaire synchrone de leur mise en place. Ces faciès
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sont situés dans les zones de mylonites mais, à la différence de celles-ci, leurs minéraux 
constitutifs sont indemnes de toute déformation. De plus, la foliation est orientée de façon 
identique dans les mylonites et les faciès de variations structurés. Ces différentes observa­
tions laissent penser que la déformation responsable de la mylonitisation est synchrone et 
identique à celle ayant développé l’orientation des faciès de variations. La mylonitisation 
serait'donc synchrone et se développerait pendant la mise en place des faciès de variations, 
lors de la fin de la mise en place des granités à deux micas,

ETUDES GEOCHÏMIQUE ET GEOCHRONOLOGIQÜE DES ROCHES MAGMATIQUES

Ces deux études beaucoup plus succinctes ont été entreprises pour, d’une part, caracté­
riser gêochimiquement les leucogranites et les mylonites associés, d’autre part, dater l’épo­
que de mise en place de ces granités.

Etude gêochimique (Tab. XIV )
Cette étude est entreprise par J.P. Caron, Les analyses sont nombreuses, bien réparties 

et sont disponibles à la banque de données du C.R.P.G, de Nancy,

1 2 3 4 5

Si02 71.50 72,25 72.27 71,45 69.29

Ti02 ,40 .20 ,28 .25 .52

M 2°3 15.30 15.10 14.66 15.89 16.31

Fe2°3 .81 .70 .87 .51 .62

FeO .69 .83 ,53 ,96 2,14

MnÛ ,02 .03 ,03 ,02 .05

MgO .50 .30 .38 .58 1,24
CaO .70 .75 ,65 ,69 1.68

Na20 3.40 3,37 3.30 3.48 3,96

k2o 4.42 4,44 4.84 4,56 3.00

P2°5 .25 ,20 .20 .25 .21

H?0 1.83 1.30 1.45 1.03 1.24

Total 99,82 99.47 99,46 99,67 100,26

Tab XIV ; Eléments majeurs en pourcentage d’oxyde .
-1 ; Lizio centre -2:Lizio extérieur -3:Lizio écrase 
~4:Guehenno -5:Saint allouestre ,



Ces granités sont typiquement des leucogranites (Didier & Lameyre, 1969). La comparai­
son des moyennes des analyses fait apparaître :

- une similitude entre les leucogranites de Lizio et de Guéhenno ; le massif de Saint 
Allouestre présente une composition géochimique légèrement différente (des analyses 
en cours montreraient que ee granité se rapprocherait beaucoup plus du Granité de 
Bignan) (Caron, connu pers.).

- les variations à 1’intérieur dfun même massif sont négligeables.
~ les mylonites sont gêochimiquement identiques aux leucogranites dont elles dérivent.
Il n* existe pas de variations géochimiques notables au cours de la mylonitisation qui a 

affecté le matériel leucogranitique.

Etude gêochronologique
Initialement, cette étude avait pour but de déterminer lrinfluence ou non de la myloni­

tisation sur une étude gêochronologique (Collaboration J.J. Peucat). Malheureusement, la 
fraîcheur des échantillons n’a permis qu’une étude du granité à deux micas non déformé.

L’isochrone Rb/Sr réalisée pour le granité isotrope fournit un âge de 338 - 13 MA avec 
un rapport initial de 0.7053 (Fig. 23). Cet âge est en accord avec l’âge fourni en 1967 par 
P. Vidal sur une isochrone composite (deux points de la région étudiée participaient à l’iso­
chrone) .

42

de Lizio .
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CONCLUSIONS

Lfanalyse pétrographique et géochimique des leucogranites et des mylonites associés 
permet de confirmer un important épisode de magmatisme à 1 ' Hercynien (327 MY), Ce magmatisme 
intrusif est représenté par des leucogranites identiques à ceux étudiés plus à lf Ouest 
(Hameurt, 1961 ; Hanmer, 1978 ; Mifdal, 1979), Lors de leur fin de mise en place, les leuco­
granites sont affectés par une déformation mylonitique importante qui se développe principa­
lement à partir du granité à deux micas lui-même.

En conclusion, les leucogranites ont me origine magmatique et gisent sous la forme de 
batholites avec leurs cortèges de produits différenciés.

les leucogranites ”en feuillets'1 sont en fait des roches mylonitiques 
dont la roche parente est le granité lui-même. Ces roches se développent pendant un épisode 
de déformation synchrone de la fin de la mise en place du granité.





DEUXIEME PARTIE:

LA DEFORMATION
CISAILLANTE
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INTRODUCTION

Les zones mylonitiques sont des régions planaires dans lesquelles la déformation est in­
tense relativement aux roches adjacentes (Hobbs et al). Ces zones de mylonites vont de l’é­
chelle de la lame mince jusqu’à des échelles plurikilomêtriques ; elles concernent tous les 
types de roches et sont représentées, entre autres, par les orthogneiss auxquels nous nous 
intéresserons plus particulièrement.

Ces zones mylonitiques se rencontrent principalement dans deux grands types de contextes 
géologiques que l’on peut distinguer d’après l’ampleur et la quantité des roches affectées :

- Le premier type est représenté par les zones d’échelle cartographique amenant la créa­
tion d’une grande quantité d’orthogneiss à des échelles kilométriques, Ces zones sont princi­
palement situées dans les régions de failles, dans les complexes de nappes ou de dômes,

- Le second type de zone mylonitique est représenté par des zones d’échelle métrique tel­
les que les zones décrites par Ramsay & Graham (1970), Hara et al (1973), Burg & Laurent (1978) 
Laurent & Etchecopar (1976).

Le régime de déformation associé aux zones mylonitiques a été le sujet de nombreuses dis­
cussions et controverses. L’interprétation généralement admise est que ces zones sont les pro­
duits de grandes déformations cisaillantes. C’est communément le cas lorsque le déplacement 
des roches de chaque côté de la zone peut être établi (Ramsay & Graham, 1970 ; Vemon & Ransom, 
1971 ; Hara et al, 1973). Toutefois, dans la majorité des cas, de tels déplacements ne peuvent 
être mis en évidence et l’interprétation n’est pas si claire. M. Johnson (1967) propose que, 
dans la majorité des zones de mylonites, la déformation est due essentiellement à un aplatisse­
ment normal à la foliation et le litage mylonitique aurait alors la même signification qu’une 
schistosité. Enfin, ces zones sont souvent considérées comme étant la somme de ces deux régi­
mes.

Un autre problème soulevé par l’analyse des zones de cisaillements est le fréquent paral­
lélisme entre la linéation d’étirement et les axes de plis. De nombreux auteurs considèrent 
que cette linéation d’étirement est un axe d’extension principal tandis que d’autres la consi­
dèrent comme une direction de cisaillement dans le plan de foliation.

Il était donc nécessaire de tenter de répondre à toutes ces questions primordiales pour 
la compréhension des zones de mylonites en analysant la déformation majeure dans les terrains 
sêdimentaires et dans les granités déformés.
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Dans le premier chapitre, 11 analyse micro tectonique, réalisée dans les terrains sédimen- 
taires dfune part, et, dans, les granités déformés d’autre part, permettra de définir la géomé­
trie de la phase majeure de déformation dont les relations avec la mise en place des leucogra- 
nites seront analysées au cours de 11 étude métamorphisme - déformation.

Dans le deuxième chapitre, la phase majeure de déformation synschisteuse sera caractéri­
sée par l’étude de la déformation finie, l’étude du régime et des mécanismes de déformation.

Enfin, dans le troisième chapitre, le régime de déformation étant connu, nous examinerons 
d’un point de vue beaucoup plus thématique, l’évolution des orientations préférentielles de ré 
seau de quartz dans les granités déformés et l’évolution de plis au cours de la déformation 
progressive.



Chapitre I

Geometrie de la phase majeure 
synschisteuse
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GENERALITES

Des études récentes sur la déformation des terrains sédimentaires briovériens et paléo­
zoïques de Bretagne centrale (Le Corre, 1978) et de Saint Georges sur Loire (Pivette , 1978 ; 
Gapais, 1979) concluent à une tectonique majeure hercynienne responsable de la schistogenèse 
et du plissement de ces séries*

- Cl. Le Corre, 1978 :
. La schistosité et la plupart des plis visibles dans le Briovêrien devaient être 

rapportés à la tectogenèse hercynienne.
. On notera les caractères particuliers de l’ellipsoïde de déformation dans toute 

cette région (axe X subhorizontal et parallèle aux plis, tendance locale à la constriction) 
qui sont attribués à la combinaison de deux moteurs gêodynamiques principaux : la compression 
N-S d’une part et la montée diaplrlque des granités syntectoniques d’autre part. Dans le do­
maine le plus méridional, l’influence possible d’une composante de cisaillement dextre a pu 
se superposer aux mécanismes précédents en fin d’évolution.

- B. Pivette, 1978 :
. L’importance des événements hercyniens dans la structuration du Briovêrien .... 

apparaît comparable à ce que l’on observe en Bretagne centrale.
. Plusieurs observations .... laissent supposer l’intervention d'une composante ho­

rizontale de cisaillement dextre au cours de la déformation.
- D. Gapais, 1979 :
confirme le caractère strictement synschisteux des leucogranites hercyniens .... 

et les résultats concernant l’étude du régime de la déformation permettent de conclure à 
l’existence d’une composante de cisaillement subhorizontale dextre au cours de la déformation 
synschisteuse dans le Sud de la région.

Nous voyons donc que, si ces auteurs sont en accord sur l’idée d’une déformation syn­
schisteuse hercynienne en relation étroite avec la montée des leucogranites, il n’en est pas 
de même en ce qui concerne l’influence de la composante de cisaillement horizontale dextre 
dans cette phase majeure.

La région étudiée, située sur la branche nord du cisaillement sud-armoricain, à la li­
mite entre la Bretagne centrale et le synclinorium de Saint Georges sur Loire, est idéalement 
placée pour aborder et approfondir les relations, d’une part,entre déformation - métamorphisme 
intrusions leucogranitiques et, d’autre part, entre la phase majeure de déformation et la corn 
posante de cisaillement.

L’analyse microtectonique réalisée, d’une part, dans les terrains sédimentaires, d’au­
tre part, dans les orthogneiss permettra de définir la géométrie de la phase majeure de dêfor 
mation dont les relations avec la mise en place des leucogranites seront analysées au cours 
de l’étude métamorphisme - déformation.
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Fig 24 : Trajectoires de Schistosité dans le Briovérien et le
Paléozoïque de Bretagne Centrale (d’après Le Corre,1978).

initiale -2: Schistosité de fracture et de crénulation initiale 
avec début de recristallisation -3: Schistosité de flux avec 
microlithons encore visibles -4: Schistosité de flux pénétrative.
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ANALYSE GEOMETRIQUE ET MICROTECTONIQUE 
DE Là PHASE MAJEURE SYNSŒISTEU5E DANS LES TERRAINS SEDIMENTAI RES

Rappel des données publiées (Le Corre, 1978)
En Bretagne centrale, après deux phases de déformation par gravité anté-Paléozoïque, se 

développe une tectonique majeure hercynienne caractérisée par les structures suivantes :
- La schistosité est subverticale et de direction N 90-100 (dans le Briovérien, cette 

schistosité tend à se coucher dans les secteurs méridionaux en prenant un pendage nord)
(Fig, 24), Du Nord vers le Sud, la schistosité de fracture fait progressivement place à une 
schistosité de flux localisée dans la région sud (Fig, 25) . Cette augmentation de l’intensité 
de la schistosité est en accord avec l’augmentation de la déformation finie (Le Thêoff, 1977) *

- La linêation d’intersection schistosité - stratification se dispose en zones dans le 
Briovérien (Parmi de nombreuses hypothèses, 1 ’auteur attribue cette variation à l’existence 
d’une phase de déformation antêschisteuse) ♦ Dans le Paléozoïque, elle est généralement subho­
rizontale et orientée E-W.

- La linêation d’étirement correspondant au grand axe de l’ellipsoïde de déformation 
finie (Le Thêoff, 1977) est subhorizontale, orientée E-W et parallèle à l’axe des plis syn- 
schisteus *

- Les plis admettent la schistosité pour plan axial* Ils sont le plus souvent à grand 
rayon de courbure et leur axe est subhorizontal et de direction N 90-100. Dans le Briovérien, 
le style des plis change du Nord vers le Sud et évolue depuis un type symétrique à axe subho­
rizontal et plan axial vertical jusqu’à des plis disymëtriques et nettement déversés vers le 
Sud,

- Le Sud de la Bretagne centrale est caractérisé par une crênulation régionale défor­
mant la schistosité 1 quelque soit sa position. Sa trace est toujours subhorizontale et pa­
rallèle à la direction d’étirement E-W. L’auteur attribue cette crênulation aux effets de
1 ’ interaction combinée du raccourcissement N-S et de la montée des leucogranites (Fig, 26).

Fig 26 : Combinaison des effets du racourcissement régional et de la montée diapirique 
des Leucogranites. sur la Schistosité .-A:la Schistosité née horizontalement 
au toit du granité est crënulêe lors du racourcissement régional .-B:la 
Schistosité née au cours du racourcissement régional est crenulée lors de la 
fin de la mise en place des granités .
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N N

• Poles de la schistosité 5]
0 Poles de la stratification Sq 3

Linêations d’intersection Li$Q/gj 
a Poles des surfaces de cisaillements c

Linêations de crënulation Lc\ ^
6• Linêations d’étirement Lej

Répartition de la schistosité S] 
Répartition de la stratification SQ 
Répartition de la linëation Li SO/SI 
Répartition des cisaillements 
Répartition des linêations Le j et Le,
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- Les déformations postérieures à la déformation majeure sont d'importance mineure 
quant à la structuration de la région, Qn peut distinguer des crénulations locales, des 
kink-bands en plusieurs familles, des plis métriques associés aux phases cassantes tardives*

Enfin, dans la région étudiée, apparaissent des failles parallèles à la direction du 
plissement et connues sour le nom de faille Malestroit-Angers, comme l’expression superfi­
cielle du Cisaillement Sud-Armoricain. Cette faille à mouvements composites (décrochements, 
puis faille normale) apparaît pour l’auteur comme un phénomène terminal dans l’évolution 
tectonique de la région.

Analyse géométrique et microstructures
L’étude de terrain permet de mettre en évidence une phase majeure de déformation dont 

les éléments structuraux caractéristiques (schistosité - linêation - plis) présentent une 
grande diversité dans leur type et leur orientation et soulignent ainsi la complexité de 
cette phase synschisteuse qui apparaît en étroite relation avec les zones de cisaillements,

SahlàtoèUë. (Fig* 27,a) , (Plan IX, Photo 20)
La schistosité est partout bien visible et oblitère souvent les caractères sédiment ai­

res. Cette schistosité est toujours une schistosité de flux typique qui évolue vers une véri­
table foliation aux abords des massifs leucogranitiques. Elle représente alors le stade ulti­
me de l’évolution de type mise en évidence par C, Le Corre (1978) et s’intégre parfaitement 
à ces résultats.

Dans la partie sud de la région, la schistosité présente une orientation variable. Elle 
est généralement subverticale et possède me direction comprise entre N 60 et N 100, oblique 
sur les contacts cartographiques. Localement, elle se trouve en position subhorizontale pou­
vant s’expliquer par une adaptation sur les formations compétentes. La carte des trajectoi­
res de schistosité réalisée en intégrant de proche en proche les mesures permet de mieux vi­
sualiser l’évolution de l’orientation du plan de schistositê(Fig, 27,a)et appelle à plusieurs 
commentaires sur les relations entre schistosité et granité, entre schistosité et cisaille­
ment.

- Schistosité et mise en place des granités 
La carte (Fig. 28) montre différentes relations entre la schistosité et la bordure 

des granités* Parfois, il existe me adaptation de la schistosité sur la bordure des granités 
pouvant aller jusqu’à la parallélisation de S avec la foliation syn-mise en place du granité 
(région de Coet-Bugat). Dans la région de Quily, elle est recoupée par le granité.

Fig 27 ; Stèreogrammes (Canevas de Schmidt ,hémisphère inférieur) des principaux 
éléments structuraux de la phase majeure .



Fig 28 : Carte de Schistosité Si (seule la direction a été tracée)
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Mais le fait le plus marquant est 1f existence 
à l’Est du granité de Lizio d’un point triple 
de schistosité (Ledru & Brun, 1977) (Fig. 29).
Ce type de figure est obtenu par la combinai” 
son de la schistosité liée directement à la mi­
se en place du granité et de la schistosité 
liée au raccourcissement régional ; elle est 
donc caractéristique de la mise en place des 
granités lors de la schistogenèse des terrains 
encaissants.

- Schistosité et cisaillements 
L’observation la plus intéressante dé­

coule de l’analyse des trajectoires de schisto­
sité (Fig. 29) au Sud de la région étudiée. La 
schistosité subverticale est orientée de N 60 à 
N 100 et présente une allure sigmoïde. La réo­
rientation locale de la schistosité définit 
ainsi plusieurs zones qui, à l’échelle carto­
graphique, ont toutes les caractères de zones 
de cisaillements (Carreras et al, 1975) .
Ces zones sont localisées sur les flancs du 
synforme et deux d’entre elles correspondent 
cartographiquement aux branches de la faille 
Malestroit-Angers (comparer avec annexe II).
Sans aborder la suite des résultats de ce mé­
moire, on peut déjà discuter le problème de 
l’âge du cisaillement vis à vis de la schisto­
genèse et donc de la phase majeure de déforma­
tion. Deux hypothèses peuvent permettre d’in­
terpréter une telle allure sigmoïde de la 
schistosité.

Le cisaillement est postérieur à tme 
schistosité préalablement orientée N 60.

Le cisaillement est contemporain de la 
création de la schistosité.

Dans la région étudiée, et ailleurs en 
Bretagne centrale, la phase majeure ne développe 
nulle part de schistosité N 60, Nous préférons 
donc choisir la deuxième hypothèse qui permet 
d’expliquer la très grande variété des micro- 
structures.
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PUé
La déformation majeure est responsable des mégastructures visibles à V échelle de la carte 

géologique (annexe 1). Dans le Briovérien, les seuls'plis visibles sont des plis métriques à 
décimétriques à déversement systématiquement vers le Sud (Fig. 30). Le flanc long est relative­
ment peu pentê vers le Nord tandis que le flanc court présente un pendage plus important dans 
cette direction (Fig4 30). Les axes des plis sont E-W avec un faible plongement vers 1f Est

H

Exemple de pli synschisteux déversé 
dans la région de Quily .

Dans la partie sud de la région, l’allure des plis change suivant que l’on se trouve à 
l’intérieur ou-entre les zones de cisaillements et plusieurs types de plis synschisteux peuvent 
être décrits.

Entre les zones de cisaillement, des plis d’échelle métrique ont été reconnus. Ce sont gé­
néralement des plis droits dont le 1/2 angle d’ouverture est voisin de 60°. La schistosité S 
correspond statistiquement au plan axial des plis (Fig. 31). Les axes des plis sont subhorizon­
taux (léger plongement à l’Est) et de direction moyenne N 80. (Fig. 27,b) (Plan. IX, Photo 21),

n

Exemple de pli droit synschisteux entre 
les zones de cisaillement dans la région 
de Sërent ,
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Dans les zones de cisaillements intenses, trois types principaux de plis se développent : 
plis fortement non .cylindriques, faiblement non cylindriques associés à des plis conjugues, A 
ce stade de ifétude, nous ne nous intéresserons qu’au premier type, les deux autres seront 
abordés au cours de la deuxième partie. Dans ces zones oü la schistosité est subverticale et 
orientée N 100, les plis sont fortement non cylindriques (Plan.» IX, Photo 22),(Fig. 32,a)

Fig 32 : Les differents types de plis trouves dans les zones de cisaillement.
-a : plis fortement non- cy 1 id r i que s .-b : plis moyennement non-cylindriques, 
-c : plis conjugues .

H

Leur plan axial est parallèle i la schistosité et leurs axes sont fortement courbes et 
réorientés vers me direction proche de l’horizontale. II' est possible d’observer, dans les 
plans perpendiculaires à la linéation d’étirement, des figures en oeil caractéristiques 
(Fig. 32,a),Ces plis déforment soit la stratification lorsque celle-ci est visible, soit la 
schistosité elle-même : ils sont alors soulignés par des exudations de quarts (Photo 22).
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Dans le plan horizontal, ces plis possèdent une asymétrie toujours dextre. Etes travaux récent̂  
en particulier Quinquis et al, ont montré que ce type de plis déformant la schistosité et 
lfadmettant aussi pour plan axial n’indiquait pas forcément deux phases de déformation, mis 
qu’ils pouvaient se développer de façon progressive au cours d’une même phase*

Nous retiendrons de cette étude des plis les deux points principaux suivants :
. Entre les zones de cisaillements, les plis sont de type droit, et d’orientation axiale 
subhorizontale N 80, donc oblique comme la schistosité sur les directions de Bretagne 
centrale.

♦ Dans les zones de cisaillement, les plis sont fortement non cylindriques mais, dans 
ces zones, la schistosité a me orientation conforme à celle de Bretagne centrale. Ils 
ont toujours une asymétrie dextre.

UMcution df $0/$j (Fig. 2̂ c) (Plan. IX, Photo 23).
La linêation d’intersection $Q/Si est difficilement identifiable en raison du caractère 

très évolue de la schistosité. Elle est cependant localement observable et visible sur le 
plan de schistosité, tels les zones entre les cisaillements, la linêation est subhorizontale 
et parallèle aux axes de plis. Dans les zones de cisaillements, les linêations Sq/Si s’ins­
crivent suivant un grand cercle et montrent une forte dispersion dans une direction N 80 
(Fig. 2Je). A l’échelle de l’échantillon, la linêation d’intersection est courbe (Photo 23).

Linêation a’i&üimzvit (Fig. 27,e)
Ce type de linêation est très difficile à mettre en évidence en 1 ’ absence de marqueurs. 

Dans la région, seul le microscope permet de visualiser me microlinéation matérialisée par 
1 ’allongement des minéraux néoformés et en particulier des phyllites. Malgré tout, en quelques 
cas rares, cette linêation est soulignée par l’allongement de galets dans les niveaux conglo- 
mératiques. Elle est presque toujours subhorizontale avec un léger plongement dans me direc­
tion moyenne N 80(Fig. 27,e)et contenue dans le plan de schistosité.

Problème de la cAimiiation régionale
Il existe localement dans la région étudiée de nombreuses crênulations d’orientation va­

riable, mais l’une d’entre elles apparaît fréquemment et correspond à la crênulation régionale 
(Le Corre, 1978). La schistosité est microplissêe quelque soit sa position mais la trace de 
l’intersection de la schistosité S-] avec la crênulation est toujours subhorizontale et paral­
lèle à l’axe des plis Pi et à la direction d’étirement Lei (Fig. 27,e)

Puis, à l’Est en Bretagne centrale, C. Le Corre (1978) attribue cette crênulation aux 
raccourcissements combinés liés à la mise en place des granités et à la compression N-S (cf 
introduction) mais, dans le Sud de la région étudiée, certains points particuliers empêchent 
l’application d’un tel modèle.

. La crênulation n’est pas généralisée et parfois n’est que très localisée et pourtant la 
présence proche des leucogranites devrait conduire à me crênulation très intense,

. Cette crênulation apparaît dans le synforme au Sud des granités, là où le raccourcisse­
ment lié à la mise en place du granité s’ajoute au raccourcissement lié à la compression ré­
gionale N-S.
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La crénulation que l’on observe ici présente des caractères d’orientation et d’occurence 
identiques à celle du Sud de la Bretagne centrale ; elle ne peut être ici expliquée par ce mo­
dèle. Nous reviendrons'plus loin sur le problème de cette crénulation en tentant de fournir 
une explication à la lumière des observations faites sur les zones de cisaillements.

Par contre, entre les lobes granitiques, ce modèle d’évolution progressive de la schisto­
sité peut s’appliquer. En effet, au toit du granité où la schistosité Si est subhorizontale, 
une forte crénulation pouvant aller jusqu’à la transposition de S-j se développe. Cette forte 
crénulation est subhorizontale et orientée N 50 et correspond à l’évolution progressive d’une 
schistosité Si née précocement au toit du granité puis crênulëe ensuite lors de la fin de la 
mise en place des deux lobes de Lizio et de Guêhenno

CÀÂcuIZmmtè  (Fig» 27, d) (Plan IX, Photos 24-25)
De l’échelle de la carte (voir carte de S-j) à l’échelle microscopique, de nombreuses zo­

nes de cisaillements dextres subverticales parcourent le Sud de la région.
Description

Ces zones de cisaillements subverticales sont bien visibles dans les plans horizontaux 
perpendiculairement à S-j et parallèlement à la direction d’étirement et sont particulièrement 
bien exprimées dans les formations schisteuses à l’Ouest de la région étudiée.

Elles sont formées par la réorientation de la schistosité et constituent, d’une part, à 
l’échelle cartographique les zones orientées N 100 qui bordent les flancs internes du synforme 
et, d’autre part, à une échelle moindre, les nombreuses zones qui sillonnent les affleurements 
et les échantillons.

A l’échelle de l’affleurement (Fig, 34),, l’interaction de ces zones avec la schistosité 
donne à la roche un débit amygdalaire. Elles sont d’ordre de grandeur variable et ne sont bien 
développées que lorsque les schistes présentent des veines d’exudation de quartz. Le déplace­
ment le long d’une zone peut atteindre la dizaine de cm (Photo 24). En lames minces, ces zones 
de cisaillement ont les mêmes caractères qu’à l’échelle supérieure et sont formées par l’ali­
gnement des minéraux constituant la schistosité (Photo 25), Sans entrer dès maintenant dans 
l’étude métamorphique, la similitude de constitution minéralogique (quartz, muscovite, chlori- 
te, parfois biotite) métamorphique montre que la schistosité et les cisaillements se sont for­
més dans le même régime métamorphique. Cependant, ils déforment la schistosité et sont donc 
relativement tardif par rapport à la création de la schistosité.

Relations géométriques schistosité - cisaillement
A ce stade de l’étude, nous ne intéresserons principalement qu’à l’examen des relations 

géométriques existantes entre la schistosité et les zones de cisaillements. L’aspect génétique 
de ces zones de cisaillements sera abordé lors de leur étude dans les granités (cf partie II).

Nous avons vu précédemment que la direction de la schistosité variait fortement de N 80 
à N 100, On constate qu’à ces variations de direction de la S-j s’associent des variations de 
directions des cisaillements, La géométrie des zones de cisaillements apparaît étroitement liée 
à la position de la schistosité et trois cas peuvent être distingués (Fig. 34)
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Lorsque la schistosité est d’orientation voisine de N 50-60, les zones de cisaillements 

sont orientées N 80-90. Lorsque la schistosité tourne, la direction des zones de cisaillement 
est voisine de N 100» Enfin, lorsque la schistosité est parallèle aux zones de cisaillement 
cartographique et orientée N 100, la direction moyenne des zones de cisaillement est proche de 
N 120-130.

Il existe donc des relations géométriques particulières entre les zones de cisaillement 
et la schistosité.

Conclusions
Ces zones de cisaillements, à toutes les échelles, se présentent donc comme les structu­

res les plus marquantes de la région étudiée et possèdent les caractéristiques suivantes :
. Elles sont systématiquement subverticales, dextres, avec un déplacement subhorizontal 
globalement E-W.

. Elles sont géométriquement liées à la schistosité.

. Elles f,apparaissentH postérieures â la schistosité mais se font dans le même régime 
métamorphique.

0 I 0  C m

Fig 34 ; Relations géométriques, entre Schistosité SI et cisaillement 
( O u e s t  de Saint-Jean b r ê v e l a y  ) .
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PLANCHE XX

Differents éléments structuraux de la phase majeure
PHOTO 20 :s Schistosité de flux(schistes de Montfort 

-Sud de Plumelec) . LP.
PHOTO 2! :: Pli droit synschisteux dans le Grës 

Armoricain (Sud de Plumelec) .
PHOTO 22 :: Plis non-cylindriques synschisteux 

soulignés par des exudations de quartz 
(schistes de Montfort - Sud de Plumelec),

PHOTO 23 :: Linéation d f intersection Lel courbe 
visible sur un plan de Schistosité SI

PHOTO 24 :: Zone de cisaillement dans les micaschistes

PHOTO 25 :

de Traveusot (route de Saint-Jean Brêvelay 
à Colpo) *

; Zone de cisaillement microspique (schistes 
de Montfort -Sud de Plumelec)-LN- •
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ANALYSE GEOMETRIQUE ET MICROTECTONIQUE 
DE IA PHASE MAJEURE SYNSCHISTEUSE DANS LES GRANITES DEFORMES

’’Les mylonites sont des roches laminées, à grain fin, montrant une importante recristalli­
sation. Elles renferment des yeux ou des fragments de la roche originelle à texture cataclas- 
tique plongés dans une matrice recristallisêe secondairement et composée de quartz et micas 
disposés dans le plan de ’’fluxion”.

Cette définition de C, Lapworth (1885) résume bien les caractères généraux des mylonites : 
d’une part, la dualité cataclase - recristallisation et, d’autre part, l’existence d’une ’’flu­
xion structure”.

Les ouvrages consacrés aux roches mylonitiques sont extrêmement nombreux et concernent 
principalement soit des problèmes de terminologie et de classification basées sur des études 
du rapport déformation - recristallisation (Lapworth-j 1885 ; Christie, 1963 ; Water & Campbell,
1935 ; Bell & Etheridge, 1976 ; Reed, 1964 ; Higgins, 1971), soit des analyses de la déforma­
tion des minéraux. Cependant, peu d’ouvrages ont abordé les problèmes de la signification de 
la ’’fluxion structure” du point de vue structural et les différentes études ont maintenu 
l’ambiguïté de ce terme qui, pour certains auteurs, ne représente que la foliation cataclasti- 
que et, pour d’autres, représente une structure de flux. Cette ambiguïté est fréquemment main­
tenue lors de la description du développement des textures cataclastiques (par exemple, Waters 
& Campbell, 1935).

Nous tenterons, d’une part, de préciser la ’’fluxion structure” en décrivant en particu­
lier l’apparition et l’évolution des différentes surfaces structurales au cours de l’intensi­
fication de la déformation et, d’autre part, de fournir les caractéristiques géométriques de 
la phase majeure synschisteuse dans les mylonites dérivées des granités.

Cette déformation sera analysée d’un point de vue descriptif : l’évolution de la déforma­
tion est suivie depuis le stade initial jusqu'au stade ultime le plus déformé et les différents 
stades de 1’orthogneissification, telles que l’apparition et l’évolution des différentes micro­
structures seront considérées.

Evolution de la déformation
Cette étude porte sur le leucogranite de Lizio et plus particulièrement sur la zone rnylo- 

nitique de Plumelec large de 3 km environ.

Matériel de départ
Le matériel de départ est représenté par un granité à grain moyen (2-5 mm) composé essen­

tiellement de quartz - feldspath potassique - feldspath plagioclase (AN 10-15 I) de biotite et



Fig 35 : Bloc diagramme schématique résumant la position des surfaces C »des surfaces S»
et leur relations géométriques avec les .axes principaux de déformation •

PHOTO 26 ; Stries de friction sur une surface € ,
PHOTO 27-28 : Photos illustrant ».dans une section XZ, les deux systèmes de surfaces et

0 I Cmleur relation au cours des premiers stades de la deformation —  u—_-_________J -

-M
mT
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de muscovite, plus des minéraux accessoires. Ce granité ne présente pas, sauf dans sa partie 
nord, de structures primaires d’écoulement, de foliation ou de texture ou de structures anté­
rieures à la déformation majeure que nous allons étudier maintenant.

Dans la zone de Plumelec, la déformation croît du Nord vers le Sud et développe, à l’é­
chelle de la zone, une succession des différents faciès successifs de la déformation cataclas- 
tique : protomylonite - granité mylonitique - ultramylonite.

Apparition et évolution des structures planaires et linéaires (Plan. X)
Le fait le plus marquant est l’apparition à un stade peu déformé de deux familles de 

surfaces dont l’une a une direction constante à l’intérieur de la zone déformée. La première 
famille de surfaces, subverticales et de direction N 100, est parallèle à la direction des ci­
saillements majeurs (N 100) (cfAnnexe II) et porte une forte linéation subhorizontale. Cette 
linêation correspond clairement à la projection sur ces plans de la direction d’étirement et 
d’allongement des minéraux déformés constitutifs du leucogranite. Sur ces mêmes surfaces et 
parallèlement à cette linêation, l’observation de stries de friction est possible à tous les 
stades de la déformation (Photo 26 ). Ces surfaces constituent donc des surfaces de mouvements 
relatifs à composante essentiellement horizontal dont le sens dextre peut être déduit de l’ob­
servation même microscopique ' et nous dénommerons ces surfaces sous le terme de plan
C ou surface C. (Fig* 35)

La seconde famille de surfaces,également subverticales, mais obliques sur la première 
famille, constitue le plan d’orientation des minéraux (Photos 27,28). Aux stades initiaux de 
l’orthogneissification, l’angle entre les deux familles de surfaces est voisin de 45° (Pho­
to 27). Les minéraux phylliteux ont leurs clivages 001 parallèles à la direction de cette 
deuxième famille de surfaces qui contient par ailleurs la direction d’allongement maximum des 
minéraux déformés. Cette anisotropie planaire correspond donc à une schistosité (surface S), 
c’est-â-dire au plan principal de dëfomnation XY, au moins aux stades initiaux de la déforma­
tion, Cette constatation est appuyée par le fait que les ombres de pression lorsqu’elles exis­
tent (â ce stade initial, elles sont peu développées) aux extrémités des phênoclastes de felds- 
paths sont contenues dans ces surfaces S-j,

Lorsque l’orthogneissification s’accentue du Nord vers le Sud, l’angle entre les deux fa­
milles de surfaces, voisin de 45° aux stades initiaux (Fig, 36) (Photo 27), diminue progressi­
vement par rotation des surfaces S tandis que les surfaces C gardent une orientation constante, 
Au stade ultrarnylonitique, cette évolution aboutit à la confusion des deux familles de surfa­
ces (surfaces C - S ).

A l’intérieur de cette évolution progressive qui tend à la parallélisation des deux fa­
milles de surfaces, nous avons distingué 5 stades (Plan. XI) que nous allons décrire mainte­
nant :

Stade. A (Plan. XI, Photo 29) (Fig. 30)
Dans ce stade initial, l’angle x entre les surfaces C et S est de 45° ; la schistosité 

est faiblement marquée et les surfaces C ont un faible développement parallèlement à la direc­
tion de cisaillement (du centimètre à la dizaine de centimètres) et leur densité est faible 
(environ 1 par cm). A ce stade, les principales remarques concernent les surfaces C et leurs
relations avec les surfaces S.
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PLANCHE XI
Les 5 stades de la deformation envisagée
PHOTO 29 :; Stade A
PHOTO 30 :: Stade B
PHOTO 31 :: Stade C
PHOTO 32 ;; Stade 0
PHOTO 33 :; Stade E
PHOTO 34 :: Pli asymétrique déformant les surfaces C-S

confondues
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Fig 36 : Stade initial A »micrographie.illustrant les relations 
géométriques, entre surfaces C et surfaces S .

Fig 37 : Micrographie illustrant la forte diminution de la taille 
des grains au niveau d’une zone de cisaillement C .

Fig 38 : Déformation à 1’extémité d ’une surface C ; les surfaces S adoptent une
configuration sigmoïde avant de s’anastomoser au niveau de la surface C 
Dans la partie hachurée , la granulation est très avancée .
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Les surfaces C sont fréquemment localisées sur les bords des phénocristaux de feldspaths 
et constituent, à l’échelle du microscope, des microzones où la taille des grains diminue for­
tement (10j«*) par rapport au grain moyen de la roche (Fig, 37) et où les minéraux sont recris­
tallisés .

Les extrémités de ces surfaces correspond à des zones d’atténuation du glissement le 
long des discontinuités C, Un tel amortissement semble se faire par déformation continue, à 
l’échelle du grain, grâce aux surfaces S qui adoptent une allure sigmoïde en tendant à se pa- 
ralléliser à la direction du cisaillement (Fig, 38}.

L’augmentation de longueur des zones peut se faire de différentes manières, soit par 
adaptation de la schistosité, comme nous venons de le voir, soit par jonction avec des surfa­
ces C déjà existantes. Dans ce cas, la jonction de deux zones de cisaillements proches l’une 
de l’autre se fait de deux manières possibles suivant la position des surfaces S (Fig, 39),

Fig 39 : Propagation des surfaces C ,La Schistosité est utilisée lorsque
les surfaces de cisaillements sont en position "normale” (cas à), 
Dans le cas B la propagation se fait au travers de la Schistosité ,

Dans le premier cas, la jonction se fait par utilisation de la schistosité le long de laquelle 
les minéraux se granulent. Dans le deuxième cas, beaucoup plus rare, une granulation intense et 
une disjonction des grains permettent la liaison des surfaces C,

Stade, 8 (Plan, XI, Photo 30)!'(Fig. 40) *
A ce stade, l’angle x est plus réduit (30°) ; la densité des surfaces C est plus impor­

tante (2-3/cm) ainsi que leur longueur, La schistosité est beaucoup plus marquée et soulignée 
par l’orientation des 001 de phyllosilicates et l’allongement des queues de recristallisation.
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Fig 40 ; Micrographie du stade B ; il y a augmentation du nombre des surfaces 
C et réduction de 1*angle C S par rotation des surfaces S .

Stadt C (Plan* XI, Photo 41)
L’ angle x entre les surfaces C et S continue de diminuer mais, aux environs de cette va­

leur, les caractères principaux des surfaces C et S changent. Le nombre des surfaces C demeure 
relativement constant (3/cm), mais les surfaces S bien que demeurant toujours le plan d’orien­
tation préférentielle des minéraux sont affectés par une granulation intense des phyllosilica- 
tes et des autres minéraux. A la partie de ce stade, les ombres de pression contenues-aux ex­
trémités des clastes feldspathiques présentent un allongement oblique sur les surfaces S qui 
ne contiennent plus le plan principal de déformation XY, Les surfaces S ne sont plus à ce 
stade des plans passifs et la cataclase des minéraux le long de ces surfaces indique clairement 
qu’elles deviennent des surfaces de déformation actives*.

*
Fig 41 ; La direction d’étirement X ,marquée par les dernières cristallisations 

dans les ombres de pression,est oblique sur la Schistosité matéralisëe 
par l’allongement des minéraux .
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Stade. V.E. (Plan..XI, Photos 32, 33)
A ce stade, l’angle x diminue encore et les deux systèmes de surfaces se parallélisent. 

La densité des surfaces OS confondues est fortement élevée et il n’est plus possible de les 
dénombrer. A ces stades finaux de la déformation :

- des plis asymétriques se développent et déforment 1 ’unique famille de surface OS ; 
leur configuration indique toujours un sens de cisaillement dextre (Photo 34)

- des surfaces de cisaillements secondaires géométriquement identiques à celles décrites 
dans les roches sédimentaires apparaissent (la description et 1 ’ interprétation de ces 
zones sera faite lors de l’étude du régime de déformation)

- les surfaces OS confondues ne sont plus des plans principaux de déformation comme en 
témoigne l’obliquité des ombres de pressions

Conclusions : Géométrie de la zone (Fig. 42)
L’évolution des surfaces C et S peut être interprétée schématiquement si l’on examine la 

zone myionitique dans sa totalité. Les trajectoires de schistosité dessiiment me géométrie 
générale identique à celle décrite par Ramsay & Graham, mais me demie zone de cisaillement 
est seulement visible. D’autre part, les surfaces C qui gardent me orientation constante au 
travers de la zone et qui sont toujours présentes avec les surfaces S forment me famille de 
microstructures qui doit être â ce modèle de cisaillement purement ductile

Fig 42 : Evolution géométrique des surfaces C et S au travers de la zone
myionitique de Plumelec (a) et comparaison avec le modèle ductile (b) 
propose par Ramsay et Graham (1970) .
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ETUDE METAMORPHIQUE

Nous avons vu* d’après la carte des trajectoires de schistosité, l’étroite relation qu’il 
y avait entre la schistogenêse et la mise en place des leucogranites* L’étude du métamorphisme 
va, d’une part, nous permettre de connaître la ou les paragenëses minérales nécessaires à l’é­
valuation des conditions Pression-Température de la déformation dans les granités mylonitisës 
et, d’autre part, de caler la schistosité et la crênulation régionale par rapport aux minéraux 
index.

Conditions PTX de la déformation dans les granités mylonitisës
Si l’on tient compte des données purement pëtrologiques, le fait marquant concernant 

l’estimation des conditions pression et température de la déformation est la stabilité des mi­
néraux phylliteux et notamment celle de la biotite brune au Nord dans les stades peu ou moyen­
nement déformés et de la biotite verte dans les stades très déformés, c’est-à-dire le plus au 
Sud. La partie cristalloblastique intéresse également le quartz, l’albite et le microcline.

De ces données pêtrographiques et, en particulier, de l’existence de l’association et du 
passage biotite verte, biotite brune, les températures et pressions minima que l’on peut esti­
mer sont de 450° et 1 kb (Fig, 43). Il faut signaler de plus que l’association albite-micro- 
cline (Fig. 44) peut demeurer stable jusqu’à des températures de 550° pour des pressions de 
5 kb (Kroll & Bambauer), en accord avec les températures du passage biotite verte, biotite 
brune à ces pressions de 5 kb
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Fig 43 : Courbes de stabilité Biotite verte / Biotite brune 
d'après Eugster,1957 ,

Fig 44 : Association Albite / Microcline dans une "queue de 
recristailisation .
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Les conditions Près s ion-Température que l’on peut estimer lors de la déformation serait 
de l’ordre de 550° pour des pressions de 5 kb, La déformation se ferait donc lors de la fin de 
la cristallisation du granité lors de la mise en place des faciès de variations (cf Page 32 ) 
expliquant ainsi les faciès plus froids à biotite verte sur les bordures du massif*

Minéraux index
Dans cette région, le métamorphisme est caractérisé par un certain nombre de minéraux 

caractéristiques dont les rapports vis à vis de la schistosité régionale et de la crénulation 
seront analysés au fur et à mesure des descriptions*

C h to n Â to ld t
L’apparition duchloritoîde étant en grande partie contrôlée par le chimisme de la roche, 

ce minéral n’apparait que localement, en particulier dans les schistes de Bois-Neuf et au Sud- 
Ouest de la région étudiée dans la Formation de Traveusot* Il se présente soit en individus 
millimétriques anté à synschisteux, soit en petits individus automorphes syn et post schisteux 
Quelques rares individus sont synchrones de la crénulation (Fig* 45).

Fig 45 ; Chloritoïde en phénocristaux syn à postschisteux (a) et en petits 
individus syn à postérieur à la crénulation 3c

C h tO A A J tZ -M u â C Q V A J Ù e

Elles cristallisent en petits individus subautomorphes aux joints des grains de quartz 
ou en amas fibreux* Ce sont elles qui participent le plus fréquemment à la constition de la 
schistosité régionale et de la schistosité de crénulation*

Blotltt

La biotite souligne la schistosité de flux, soif en petits individus subautomorphes, 
soit en amas fibreux. Elles demeurent stables tout au long de la phase majeure synschisteuse 
et au cours de la crénulation. C’est le minéral index dont l’isograde est le seul à pouvoir 
être cartographiê facilement (voir annexe 1) et qui montre une localisation à l’approche des 
granités.
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kndaZoüÂltz
Elle est fréquemment présente dans 11 auréole nord des massifs et se présente en taches 

centimétriques ou en niveaux dêcimêtriques pegmatordiques à 11 intérieur des micaschistes brio- 
vëriens *

C’est le minéral index qui permet par son extension de cerner le plus précisément possi­
ble les relations métamorphisme - déformation. Il est antêschisteux et se trouve alors sous 
forme de niveaux boudinés dans la schistosité. Il est souvent syn.schis.teux et enfin il se pré­
sente en taches poeciloblastiques fossilisant le début de la crénulation de S-j ; il est alors 
contourné par la schistosité de crénulation lorsque celle-ci est intense (Fig, 46),

Vlàthmz
Signalé par Ch. Barrois en 1890 dans la région de Saint Âllouestre, le disthène n’a pas 

été retrouvé.

StOMAOtidz

Toujours bien développé dans les micaschistes à minéraux entre les deux granités, il se 
présente en individus automorphes à subautomorphes dont la cristallisation est synchrone de la 
schistosité (Fig. 47) . Il se trouve déstabilisé la plupart du temps, excepté lorsqu’il est
blind

Fig 46 : Phënocristal <TÂndalousite postschisteux ayant cristallisé au 
début de la crénulation $c

Fig 47 ; Staurotide synschisteux (a) et postschisteux (b) Si
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Gn.mat
Dans ces mêmes micaschistes, le grenat se présente en cristaux automorphes de taille mil­

limétrique avec des inclusions de quartz rectilignes. Il est généralement déstabilisé à sa pé­
riphérie (Fig- 48, b) et, comme le staurotide peut se trouver blindé dans 1?andalousite 
(Fig. 48,a), ses relations avec la schistosité sont difficiles à mettre en évidence, mais il 
semble cristalliser pendant la formation de la schistosité.

Fig 48 : Le Grenat lorsqu’il n ’est pas blindé dans 1fAndalousite (a), est
fortement déstabilisé (b)

COKdiQJÜJtt
Tout près des granités, la cordiérite se développe en taches millimétriques. La cristal­

lisation de ce minéral est tardive sur la schistosité et se poursuit jusqu’au début de la an­
nulation.

Relations métamorphisme - déformation
L’analyse des relations et de la position des minéraux index par rapport à la schistosi­

té et à la crênulation qui 1 ’affecte est résumée dans le tableau (Fig. 49).

Fig 49 : Période de cristallisation des principaux minéraux de
métamorphisme par rapport aux éléments structuraux de la 
phase majeure .
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De ces observations , il ressort les points suivants :
. L!andalousite est antérieure- synchrone - postérieure à la schistosité,
. Le maximum de cristallisation est synschisteux.
. La cristallisation des minéraux de métamorphisme, en particulier de ceux liés directe­
ment à la mise en place du granité (And-Cbrd,) se poursuit jusqu1 au début de la crênu- 
iation.

Dans les zones de cisaillement, il n’existe pas de minéraux index de haut degré métamor­
phique, Il faut cependant noter qu’ils sont constitués des mêmes minéraux métamorphiques Ms~Chl 
que'la schistosité qui leur est associée.

Plusieurs, conclusions à.cela :
. La schistosité est synchrone du climat métamorphique,
. La crénulation se fait au cours du même métamorphisme ; la crénulation fait donc direc­
tement suite à Si.

. Les cisaillements lorsqu’ils existent se font eux aussi dans le même climat métamorphi­
que .

Conditions PT du métamorphisme
A l’augmentation du type de la schistosité évoluant depuis une schistosité de flux jus­

qu’à une foliation à l’approche des granités s’associé l’évolution suivante des paragenèses :
- Ch + Mis
- Chl + Ch + Mis
- Chl + Biot
- Ch + Biot + And
- Biot + And + St + grenat
A ces paragenèses, il convient d’ajouter deux paragenèses liées aux granités :
- Biot + And
- Biot + And + Cord.
Les conditions d’échantillonnage ne permettent pas de fournir de plus amples indications 

svr d’autres paragenèses typiques et ainsi de mieux caler le gradient géothermique. Cependant, 
ces paragenèses sont fréquentes aux abords des granités de la chaîne hercynienne (Capdevila,
1969 ; Hanmer, 1978) et nous oensons qu’elle s’intégre bien dans une suite caractéristique 
d’un événement métamorphique unique de type moyenne Pression - moyenne Température dans l’amphi- 
faciës fWinkler, 1974) suivi d’une chute des conditions PT marquée par une rétromorphose dans 
le greenschist faciès entraînant la déstabilisation des différents assemblages et le développe­
ment de oaragenëses à Ch + Mis .

Le métamorphisme de Bretagne est généralement considéré comme un métamorphisme faible à 
Mi/s-Ch - A*i(Le Corre, 1969, 1975 ; Quété, 1975 ; Plaine 1976 ; Hanmer, 1978) perturbé par l’em­
placement des leucogranites dans des conditions Pression-Température nettement supérieures voi­
sines de 550°-600° et 5 à 6 kb (Hanmer, 1978 ; Le Corre et al, 1980)„
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Fig 50 ; Domaine envisagée pour le métamorphisme dans la région étudiée *

Les données présentées ici confirme ce fait important dfun métamorphisme de degré 
faible perturbé et évoluant au niveau des leucogranites vers un métamorphisme de moyenne 
pression et température, tels la région étudiée, les conditions PT restent toutefois infë 
rieures à celles observées plus à l*Est (Hanmer, 1978) (Fig. 50).



Fig 51 : Bloc diagramne schématique replaçant les principales microstructures sSchistosité SI
Stratification SO , Cisaillements , et leurs configurations géométriques .
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Conclusions :-Géométrie de la phase majeure synschisteuse
Il est très difficile, du fait de la diversité des différentes microstructures, de fournir une 

image simple de la géométrie de la phase majeure synschisteuse. Si, dans la partie nord, la pha­
se 1 s1 intègre parfaitement aux résultats de Bretagne centrale (en particulier, dans le type de 
la schistosité et le style des plis soulignant un gradient N-S en direction des leucogranites), 
dans le Sud de la région, la géométrie de la phase majeure est globalement fortement différente 
de celle trouvée en Bretagne centrale et dans le synclinal de Saint Georges,
Le bloc diagramme schématique (Fig. 51) replace les différentes microstructures caractéristi­

ques de la phase majeure de déformation dont les éléments géométriques essentiels,du Sud de la 
région, sont les suivants :
. la direction du plissement, de la schistosité, de la direction dfétirement est globalement 

orientée au N 80 et oblique sur la direction de la phase majeure de Bretagne centrale orientée 
N 100.
. Les structures sont en relations très étroites avec les zones de cisaillements et ceci à 

toutes les échelles,
. Les zones de cisaillements majeurs ont une orientation parallèle à la direction de plisse­

ment dans la Bretagne centrale.
. Cette région présente de nombreuses caractéristiques d*une zone de cisaillement ayant joué 

en décrochement subvertical dextre.
D!autre part, et par contre, 1*étude des trajectoires de schistosité a montré 1*étroite rela­

tion entre la mise en place des granités et la schistosité et, comme en Bretagne centrale, la 
phase majeure synschisteuse est géométriquement liée à la montée des leucogranites,

-Relations Métamorphisme - Déformation
- Les sédiments briovériens et paléozoïques de la région sont affectés par un méta­

morphisme unique de type moyenne pression - moyenne température.
- L*isograde de la biotite se moule sur les contacts des granités (voir annexe 1).
- Le type de la schistosité évolue depuis une schistosité de flux vers une foliation 

aux abords des massifs soulignant un gradient dfintensité croissant vers ces granités.
- La phase de schistification est synchrone du climax métamorphique, La crénulation 

de la schistosité fait directement suite à la création de celle-ci. Il est difficile de pré­
ciser les relations exactes de ces deux structures avec les zones de cisaillements.

Les terrains sédimentaires de la région ont donc été soumis à un métamorphisme unique 
de moyenne pression - moyenne température, Ce métamorphisme est en étroite liaison avec la 
montée des leucogranites et présente un paroxysme pendant la création de la schistosité ré­
gionale .

La phase majeure synschisteuse est donc synchrone de la montée syntectonique des leu­
cogranites .





Chapitre II

Analyse de la deformation

— deformation finie
— régime de deformation
— mécanismes de deformation
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INTRODUCTION

Nous venons de voir que la partie sud de la région étudiée présentait une géométrie cor­
respondant à celle d’une mêgazone de cisaillement ductile. L’analyse de la déformation, réali­
sée dans les terrains sêdimentaires et dans les granités mylonitisés, va permettre :

• dans un premier temps, de préciser la position et la forme de 1*ellipsoïde de déforma­
tion finie.

. dans un deuxième temps, de confirmer et de caractériser le régime non coaxial de la dé­
formation.

. enfin, de discuter, dans les granités mylonitisés, 1*important problème des mécanismes, 
continus ou discontinus, de la déformation.

Mais, avant de commencer cette étude, il est nécessaire d’examiner les principaux problè­
mes auxquels se heurte l’analyse de la deformation : existence de marqueurs, homogénéité de la 
déformation, échelle d’observation, changement de volume.

Problèmes posés pour l’analyse de la déformation
ExÀMtmat de ma/tqueuM.
L’analyse de la déformation passe par la recherche de marqueurs. Les marqueurs sont des 

objets déformés dont la forme initiale est connue, La comparaison de leur état final déformé 
avec l’état initial non déformé permet de calculer l’ellipsoïde de déformation.

Dans la région, hormis le cas particulier' de marqueur d’origine sédimentaire tels les ga­
lets de conglomérat, il n’existe pas de marqueurs permettant 1-a quantification exacte de l’el­
lipsoïde de déformation. Il est cependant possible d’estimer le type de l’ellipsoïde de défor­
mation finie au moyen de l’étude de la symétrie de la fabrique des roches (Plinn,. 1965 ; 
Watterson, 1968 ; Cobbold et Gapais, 1979, Le Corre, 1978) ou de la méthode des ’’zones abri­
tées” (Choukrome, 1971).

Homogénéité de la dé̂ omatxon
Les bases mathématiques utiles â 1 ’ analyse de la déformation nécessitent une limitation à 

des domaines où la déformation peut être considérée comme homogène. Or, en géologie, les hété­
rogénéités sont multiples et de tous ordres de grandeur. Ainsi, si l’on examine le Sud de la 
région étudiée (Fig. 52) , on peut y déterminer deux types d’hêtérognéités :

. Ce sont tout d’abord les hétérogénéités liées â la nature du matériel ; ainsi les do­
maines A (mylonites granitiques) et B (terrains sêdimentaires) peuvent être considérés comme 
homogènes tandis que le domaine C est non homogène.



78

» Ce sont ensuite les hétérognéités issues de la déformation ; en effet, suivant 11 inten­
sité de la déformation 1’ellipsoïde de déformation finie sera différent. Ainsi, V ellipsoïde 
de déformation, déterminé dans une zone où la déformation est très 'intense (zone D), sera très 
différent de celui déterminé dans une zone peu déformée (zone E).

Fig. 52 : Différents domaines où d’une part le matériel peut être considéré 
comme homogène (A et B) ou non homogène (C) et d’autre part à 1 
échelle desquels la déformation peut être considérée comme homo­
gène D et E ou non homogène F.

Fig. 53 : Cisaillement simple avec glissements discontinus montrant que la 
forme et l’orientation des ellipses de déformation obtenues dé­
pendent de l’échelle d’observation (d’après Schwerdtner, 1973).

De ce fait, il convient de vérifier l’homogénéité de la roche à l’échelle du domaine de 
déformation choisi. Le problème de l’homogénéité de la déformation rejoint donc l’important 
problème de l’échelle de l’observation

L’eckellu de V  o b â m v a t lo n

En effet, suivant la nature de la déformation, et notamment dans le cas d’un cisaillement 
simple avec des glissements discontinus sur des plans privilégiés, le type d’ellipsoïde de dé­
formation obtenu à une échelle donnée et la position de ces axes principaux ne sont pas obli­
gatoirement extrapolables aux échelles inférieures et supérieures du domaine considéré 
(Fig. 53) (Schwerdtner, 1973)

A tous ces problèmes, étroitement lies les uns aux autres, qui restreignent l’analyse de 
la déformation, il est nécessaire d’adjoindre l’influence des changements de volume.

L u  changements de volume.
Lorsque des variations de volume interviennent au cours de la déformation, il se produit 

d’importants changements dans l’estimation ou le calcul, d’une part, des valeurs exactes des
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axes principaux de l’ellipsoïde de déformation et, d’autre part, du champ (constriction ou 
aplatissement) dans lequel se trouve située la déformation (Ramsay & Wood, 1973).

Dans ce mémoire, nous ferons, en première approximation, l’hypothèse que la déformation 
est isovolumique et ce problème sera de nouveau examiné, en particulier, dans les granites my~ 
lonitisés* La détermination de l’ellipsoïde de déformation finie et du régime de déformation 
seront donc automatiquement et étroitement liés à l’examen de ces principaux problèmes.
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DEFORMATION FINIE

Lfétude de la déformation finie passe par lf analyse de marqueurs ayant pu enregistrer 
tout ou partie de la déformation : galets, ombres de pression, fossiles déformés* Malheureuse­
ment, les affleurements de la région ne délivrent que très peu ou pas d’outils permettant d’a­
nalyser la forme et l’orientation de l’ellipsoïde de défomation* Les données seront plus sou­
vent qualitatives que quantitatives et serviront d’indications plutôt que de caractéristiques 
précises. Les seuls renseignements sur la forme et l’orientation de l’ellipsoïde de déforma­
tion sont fournis :

- dans les terrains sédimentaires, par l’examen de conglomérats déformés, d’ombre de 
pression sur les magnêtites, de la fabrique des micas dans les schistes* Au cours de cette 
étude, il sera abordé les problèmes particuliers de la linêatlon d’étirement en tant que mar­
queur de la direction X de l’ellipsoïde de déformation finie et de la crénulation régionale 
comme critère de constriction, c’est-à-dire de raccourcissement sur Y.

- dans les granités mylonitisës, par l’examen des ombres de pression sur les clastes 
feldspathiques et par l’examen de la symétrie de fabrique des gneiss.

DANS LES TERRAINS SEDIMENTAIRES

Analyse des conglomérats déformés (Plan. XII)
Nous ne reprendrons pas ici le détail des différentes méthodes d’étude des galets défor­

més et le lecteur, pour de plus amples informations, pourra se reporter aux travaux de Flinn 
(1962), Ramsay (1967), Gay (1968), Dumet (1969), Eliiot (1970) et Le Thêoff (1977)* La métho­
de employée est celle des abaques de Dumet (1969). Des sections dans les pians principaux de 
défomation ont été effectuées (XZ et YZ) (Photos 55,36) et ont permis la réalisation des 
diagrammes Rf/ÿf (1) qui ont été ensuite comparées aux abaques de Dumet (1969) (Fig. 54). Des 
corrections, en raison de l’influence de la concentration et le pourcentage des galets sur le 
rapport de ductilité, ont été effectuées : la première utilise le coefficient proposé par Gay 1

(1) Cette partie de 1*étude a été réalisée grâce aux techniques de calcul mises au point 
par B. LE THEOFF au Laboratoire de Géologie Structurale de Rennes
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PLANCHE XII
Analyse des Conglomérats déformés

PLAN XZ Rs~4.5 PLAN YZ Rs~2.1
-15 -15

-1C 40

f* : ,
• *1 ., . * * <„ * *

* * * v** ;
* . * *;. • •* * » * » * * • * „ , *

* **' * . **•

.i...i...J... ...— » «____j_„
* * * ,

.1...1...1...J.. ■ . . i ...1.. 1...1...1...I-.-tti y .
•30 30 •60 60

Rapport
de Sans correction Gay (1968) Bilby et Al (1975)

Ductilité K r K r K r

M 1 1.5 0.6 1.6 0.79 2 0.79 2.13
S 1 1.3 ! 3.2 1 4.2 1 5. 15

Fig. 54 : Diagrammes RF/jTf réalisés pour les sections XZ (photo 35) et YZ
(photo 36) de 1Téchantillon $}. Le tableau résume les valeurs des 
paramètres K£ et r de lfellipsoïde de déformation finie ainsi dé-* 
terminé, sans corrections et avec corrections.

Photo 35 : Section XZ de 1 échantillon Si (Est de Sérent).
Photo 36 : Section YZ de 1 échantillon Si (Est de Sérent).
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(1968) 5 1 * autre en utilisant le coefficient proposé par Bilby et al (1975),
Deux conglomérats du Sud-Est de la région ont été étudiés. Le tableau 16 récapitule les 

résultats obtenus et montre uniquement une intensité plus forte de la déformation pour l’é- 
chantillon le plus au Sud (Photos 35, 36)s c’est-à-dire le plus proche de la zone de cisaille­
ment bordant le Nord du synforme ; le paramètre k est voisin de 1. Malheureusement, ces deux 
résultats à eux seuls ne sont pas suffisants pour qu’une généralisation à tout le Sud de la 
région étudiée soit faite et qu’une comparaison avec les synclinaux de Bretagne centrale soit 
entreprise.

Méthode des ombres de pression (Fig. 55)
Nous avons vu que dans certains échantillons de micaschistes de la Formation de Montfort 

existaient à l’extrémité de cristaux de magnêtite ou de chlorite des ombres de pression conte­
nues dans des plans perpendiculaires à Si et parallèle à la linéation d’étirement. Ces ombres 
de pression et les cristallisations qui les remplissent permettent de déterminer l’orientation, 
et la forme de l’ellipsoïde de déformation finie (Choùkroune ,1971) . L’axe X est oblique sur 
la schistosité et subhorizontal. Dans les plans perpendiculaires, en section YZ, ces ombres de 
pression n’existent pas et les cristaux ne sont pas déformés suivant l’axe Y et il n’existe 
pas de bandes ou de zones de dissolution (Fig. 55) , Il n’y a donc aucun critère d’extension ou 
de raccourcissement suivant l’axe Y, Dans le cas où il est possible d’observer des ombres de 
pression, la déformation finie est toujours de type k « 1 (Fig. 56) ,

Fig, 55 ; Dessin schématique reconstituant la forme et l’orientation des
ombres de pression sur un cristal de magnêtite (schistes de Mont- 
fort - Sud-Ouest de Flumelec)«

Fig. 56 : Diagramme replaçant les différents types d'ellipsoïdes de déforma­tion finie. L'ellipsoïde de forme déterminée avec les ombres est de type k « 1 ; x >Y « 1,

F i g .  57 ; L'examen des échantillons de la figure 55 permet de montrer que
la direction d'étirement X est oblique dans le plan horizontal sur 
la schistosité Sj.



83

Problème de la linéation dfétirement comme marqueur de la direction d’étirement :
Schistosité et plan XY de déformation.

Dans la région étudiée, la linéation d’étirement est marquée par l’orientation des miné­
raux dêcristallisês et toujours contenus dans le plan de schistosité. Nous venons de voir que, 
dans certains où des marqueurs existent la linéation d’étirement est oblique sur la direction 
d’étirement et ne représente que la projection de la direction d’étirement sur le plan de 
schistosité (Fig. 57)/ De plus, dans la région étudiée, le régime de déformation est non- 
coaxial et la schistosité a donc de fortes chances pour ne pas contenir la direction X de 
l’ellipsoïde de déformation finie (Fig. 57).

En. conséquence, nous pensons que la linéation d*étirement n’est le plus souvent que la 
projection de l’axe X de l’ellipsoïde de déformation finie sur le plan de schistosité. En l’ab­
sence de marqueurs précis pouvant enregistrer la déformation et pouvant caractériser précisé­
ment 1 ’orientation des axes de l’ellipsoïde de déformation, la linéation d’étirement ne peut 
être utilisée pour indiquer l’axe X, et le plan de schistosité caractériser le plan XY de dé­
formation finie.

Analyse de la fabrique des micas dans les schistes
Une autre méthode permettant l’estimation de la forme de l’ellipsoïde de déformation finie 

est l’analyse de la fabrique des roches métamorphiques (Flirrn, 1965 ; Gapais & Cobbold, 1977 ; 
Le Corre, 1978).

Les roches dont la déformation s'accompagne de métamorphisme acquièrent une anisotropie de 
texture liée entre autres facteurs à l’intensité de la déformation. Toute tectonite peut être
décomposée en éléments linéaires L et planaires 5. Flinn (1965) propose de distinguer cinq ty­
pes de fabrique (L, L ;> $, L « S, L < S, S) suivant l’importance des éléments linéaires et pla­
naires .

Une étude plus précise de la fabrique de forme des micas dans les schistes paléozoïques du 
Sud de la région a été entreprise en diffractométrie X au moyen d’un goniomètre de texture à 
l’aide de calculs proposés par P. Cobbold & D. Gapais (1979)»

RUuttaté
8 échantillons de schistes ont été analysés (5 dans les schistes de la Formation de 

Montfort, 3 dans les schistes de la Formation de Traveusot). La schistosité de flux est tou­
jours très développée et est affectée à différents degrés par la crénulation ou des zones de 
cisaillement. L’échantillonnage est souvent rendu impossible par l’adjonction de ces différen­
tes surfaces.

Les résultats de cette étude sont résumés dans un diagramme de Flinn (1962) (Fig. 58).
Tous les points sont dispersés dans le champ des tectonites planaires avec un étalement des 
mesures de k * 0,1 à k - 0,58. Il n’existe pas même lorsque la crénulation de la est très 
intense (éch. n° sac) de points dans le champ des tectonites linéaires. De plus, il est très 
difficile pour les échantillons crénulés et cisaillés de faire la part des influences de la 
crénulation et des cisaillements dans la fabrique globale de la roche. Toutefois, cette disper­
sion traduit une évolution des tectonites planaires vers les tectonites linéaires qui peut 
s ’ interpréter par une intensité croissante de la crénulation qui modifie la fabrique planaire



Fig. 58 : Diagramme de Flinn : en hachures, le champs des ellipsoïdes de "fa­
brique” des micas dans les schistes paléozoïques de Bretagne cen­
trale (d*après Le Corre, 1978) ; les points, les ellipsoïdes de 
"fabrique” des micas dans les schistes paléozoïques de Bretagne 
centrale ; les triangles, les ellipsoïdes de "fabrique” des micas 
dans les schistes paléozoïques de la région étudiée.
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initiale vers l’acquisition d’une fabrique linéaire (Le Corre, 1978), D’autre part, il nous 
semble difficile d’utiliser les valeurs k obtenues pour comparer l’ellipsoïde de fabrique ob­
tenu avec l’ellipsoïde de déformation car il est maintenant admis (Gapais, 1979 ; Le Corre, 
1978) que les minéraux planaires tendent à augmenter le caractère aplati de l’ellipsoïde de 
déformation. Par contre, il semble qu’en général les fabriques soient plus sensibles à l’in­
tensité de la déformation (rf) qu’à la forme (kf) de l’ellipsoïde de déformation (Gapais, 1979) 
et les résultats obtenus sur les paramètres rf sont plus significatifs.

Les intensités mesurées sont comprises entre 4,56 et 7,05 et sont supérieures à celles me­
surées en Bretagne centrale mais inférieures à celles mesurées dans le Synclinorlum de Saint - 
Georges sur Inire et s’inscrivent dans le gradient d’intensité de déformation N-S (Le Corre &
Le Thêoff, 1976 ; Le Corre, 1978).

Aucune zonéographie des variations kf et rf (Fig. 59) ne peut être mise en évidence pour 
plusieurs raisons. Le gradient d’intensité est N-S et il n’est pas possible d’échantillonner 
une même formation du Nord vers le Sud puisque les structures sont orientées E-W, D’autre part, 
la présence des crënulations et des cisaillements modifient localement la ’’fabrique des schis­
tes”.

En conclusion, toutes les fabriques des micas sont de type planaire plus ou moins intensé­
ment crénulées ou cisaillées. Il n’est pas possible d’utiliser l’ellipsoïde de fabrique obtenu 
comme significatif de l’ellipsoïde de déformation. Par contre, la forte intensité de la schis­
tosité (exprimée par le paramètre rf) permet d’inscrite cette région dans le gradient d’inten­
sité N-S de déformation mis en évidence en Bretagne.

Problème de la crénulation régionale.
En Bretagne centrale, la crénulation régionale affectant la schistosité quelque soit sa 

position est utilisée comme critère de constriction due à la montée des leucogranites et au rac 
courcissement régional N-S (Le Corre, 1978) (Fig, 26). Dans la région étudiée, l’influence des 
leucogranites ne peut être mise en cause (cf Page 55 ) et il est nécessaire d’examiner la signi­
fication de cette crénulation.

Localement et principalement dans les zones où la schistosité devient proche de N 100, les 
lentilles découpées par l’intersection des plans de cisaillements et de la schistosité 
(Fig. 60) montrent une forte linëation de crénulation subhorizontale (Fig, 60). Sur les sur­
faces courbes de schistosité, la crénulation n’apparaît qu’au contact des plans de cisaillement 
tandis qu’au centre des zones de cisaillement les veines de quartz sont boudinées dans la di­
rection d’étirement et selon l’axe Y de déformation finie (Fig. 60) , Ces échantillons présen­
tent donc, d’une part, des critères de raccourcissement et, d’autre part, des critères d’apla­
tissement. Le modèle ci-contre permet d’expliquer simplement cette contradiction apparente par 
un effet ’’de structure” dû à 1’influence des lentilles les unes sur les autres, en particulier 
au niveau des zones de cisaillements où leur épaisseur est minime (Fig. 60) , Nous pensons que
ce modèle peut s’appliquer à une plus grande échelle et expliquer ainsi la crénulation de la 
schistosité verticale sur une plus grande étendue et à l’échelle cartographique.
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Fig. 60 : Sur la surface des lentilles découpées par la schistosité et les
zones de cisaillements, la crënulation n'est présente qu'au minimum 
d'épaisseur de ces lentilles et peut s’interpréter par l'influence 
des lentilles les unes sur les autres.

La crënulation de la schistosité en position horizontale peut, quant à elle, s'interpréter 
suivant un modèle identique à celui proposé par C, Le Corre : la schistosité naît précocement 
horizontalement par adaptation sur une formation plus compétente et se trouve ensuite crénulée 
par le raccourcissement lié à la continuation de la déformation. Il faut noter que, dans ce 
cas, l'orientation des axes de microplis est identique à celle des axes de plis de phase 1 
quand c'est la stratification qui est plissëe.

Pour la région étudiée, la crënulation "régionale" présente des caractères géométriques 
analogues à la Bretagne centrale, mais il faut distinguer deux moteurs différents pour sa créa­
tion. Elle ne peut être utilisée comme critère de constriction généralisé sur Y. Au contraire, 
l'analyse à l'échelle de l'échantillon montre soit un raccourcissement sur Y, soit un étirement 
sur Y. En première approximation, on peut donc considérer que l'ellipsoïde de déformation est 
globalement de type k « 1 avec des variations de type constriction ou de type étirement sur Y 
lié à un fort "effet de structure" des matériaux déformés.

DANS LES GRANITES MYLONÏIISES

Les critères caractéristiques de la position et du type de l'ellipsoïde de déformation fi­
nie sont peu nombreux dans les mylonites et ne sont représentés que par les ombres de pression 
sur les clastes feldspathiques, la méthode de la fabrique des gneiss ne permettant, quant à 
elle, qu'me approximation des caractéristiques de l'ellipsoïde de déformation finie.

Méthode des zones abritées
P o é itx o n  dcé axcé  principaux de l a  deformation ,
Le seul marqueur qualitatif de la déformation dans ces mylonites est constitué par le dé­

veloppement aux extrémités des phénoclastes feldspathiques de zones abritées dont la direction
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d? extension maximum donne la direction moyenne de l'axe X de V ellipsoïde de déformation finie 
(Fig. 61) . Cette direction est parfaitement contenue dans les surfaces S aux stades peu défor­
més et fait un angle de 45° avec les surfaces C. La direction de l'axe X tourne ensuite au fur 
et à mesure de l'évolution de la déformation, mais à partir des stades C, il reste oblique sur 
les surfaces S et le demeure dans le stade plus évolué de la déformation (Fig. 61) .

Fig. 61 : Evolution de la direction X de l'ellipsoïde de deformation finie 
au cours de la deformation.

Fig. 62 : Utilisation de la forme des ombres de pression sur les clastes
feldspathiques pour déterminer la forme de l'ellipsoïde de déforma­
tion finie, (a) ; déformation plane ou constriction ; (b) : apla­
tissement.

Type. de. I' eZ&ipéoZde. de. d&̂ osma&ion
La forme de l'ellipsoïde de déformation donnée par l'allure des zones abritées autour des 

clastes (Fig. 62) montre qu'il y a localement allongement suivant l'axe Y (aplatissement) ou 
granulation de ces clastes suivant ce même axe (constriction).

Nous interprétons ces légères variations comme des fluctuations autour d'une valeur moyen 
ne du paramètre k proche de 4 (déformation plane).

Méthode de la fabrique des gneiss
Fab/Uque macjioécoplqm
. Dans les stades A et B, la structure granitique est partiellement conservée. Dans ces 

premiers stades mylonitiques, la linéation et la foliation sont faible développées mais dans 
les plans perpendiculaires à S-j et L*j le caractère linéaire est légèrement plus important. On 
est donc en première approximation dans un cas de tectonlte L ̂  S (Fig. 63,a)
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©

Fig. 63 : Fabrique de forme macroscopique des mylonites granitiques de la zo­
ne de Plumelec . depuis le stade protomylonitique jusqu*au stade 
ultramylonitique.
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B N °  échantil lon Âng.CAS Dens.IVlax, Paliers K f Rf

a 76-0- 13 isotrope 4 62 - 1.0 2.31 0 .3 8 1.55

b 7 8 - 0 . - 1 0 4 4 5 ° 9 . 6 9 0.1 1.0 4 .8 5 0.91 Z3S
c 7 6 - D -  5 6 2 5 ° 12 .09 0.1 1.0 6.04 0.14 3.37
ri 7 6 - 0 - 5 3 25 e 17.66 0.1 1.0 8.83 0.15 4 .33

B 7 6 - D - 5 1 10° 14.95 0-1 1.0 7.48 0.27 3.46
f 7 8 - 0 - 8 3 0 ° 13.93 0.1 1.0 6.9 0.65 3 .1 9

fl 78~ D -78 2 6 .5 0 0.1 1.0 13.25 0.23 5.06

Fig* 64 : Ellipsoïdes de fabrique des micas (fig, 64 A) dans la bande myloni- 
tique de Plumelec.

les résultats sont inscrits dans le tableau fig. 64 B .
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. Dans les stades C et D, la structure linéaire apparaît beaucoup plus intense dans les 
plans YZ de déformation finie que la foliation» c’est-à-dire qu’on est dans un cas de tectoni- 
tes S < L (Fig® 63»b)

. Dans les stades E, la foliation est fortement marquée aussi bien dans le plan YZ que 
dans le plan YZ de déformation finie et elle est beaucoup plus développée que la linêation.
Les stades représentent des tectonites L < S (Fig* 63,c)

Analyse de la fabrique des micas (Fig* 64)
Une étude plus précise identique à celle effectuée dans les schistes des terrains sëdimen- 

taires (cf Page 83) a été entreprise à 1’ aide de la goniométrie de texture sur les micas *
7 échantillons depuis le stade isotrope jusqu1 au stade le plus évolué ont été analysés»

Dans le cas où 11 angle entre les surfaces C et S est important, les pastilles étudiées sont 
parallèles aux surfaces C. Dans le cas où les plans S sont fortement obliques (échantillon b-c), 
la section analysée a été faite à mi-distance entre deux surfaces C» L1 échantillon d correspond 
pour le même stade de 1’évolution de lfangle CÂ S * 20° à une section dans la surface C. L’é- 
chantillon f est un échantillon où C A S « 0 à gros grain tandis que lf échantillon g, pour la 
même valeur angulaire, est à grain fin*

Reâwttatà et cUàciMAton
Les points présentent une dispersion à l’intérieur du champ des tectonites planaires et 

1* analyse du diagramme de Flinn appelle à plusieurs commentaires :
, La fabrique planaire des stades évolués est confirmée*
. Par contre, 1 ’étude de la fabrique des micas donne des valeurs k < 1 pour les autres 

stades, bien que l’analyse macroscopique donne une valeur L ̂  S, c’est-à-dire une valeur k > 1. 
Ceci confirme bien l’accentuation du caractère aplati de l’ellipsoïde de déformation déterminé 
par la méthode de la fabrique des micas (Gapais» 1978),

. Pour un même état de déformation» par exemple lorsque les plans C et S sont confondus, 
un échantillon à gros grain montre un caractère beaucoup moins aplati kf « 0,65 et une inten­
sité rf * 3* 19 moindre que l’échantillon à grain fin kf * 0,23, rf « 5.06. La ’’fabrique” de la 
roche est donc plus influencée par la taille des grains que par le type et l’intensité de la 
déformation confirmant ainsi les résultats de J.L. Lagarde (1978) dans les gneiss du Canigou.

On voit donc ici aussi que l’ellipsoïde de fabrique déterminé par la méthode d’analyse 
des micas n’est en aucun cas significatif de l’ellipsoïde de déformation finie.

Cependant» l’étude du paramètre rf qui caractérise l’intensité de la déformation est beau­
coup plus intéressante :

- de 1 ’échantillon isotrope à l’échantillon le plus déformé» il y a augmentation de ce pa­
ramètre qui passe de rf « 1.55 à rf « 5.06, soulignant ainsi un gradient d’intensité de défor­
mation N-S du stade initial vers le stade déformé.

- à 1 ’ intérieur d’un même échantillon, il y a augmentation de 1 ’intensité de la déforma­
tion : le paramètre rf passe de 3.37 entre les surfaces C à 4.33 dans les zones C ; cette aug­
mentation de valeur de rf souligne ainsi un gradient de déformation vers les zones C.
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Conclusions
Ces quelques résultats sont trop peu nombreux pour permettre de définir exactement 1f orien­

tation et la forme de l 1ellipsoïde de déformation. Il est cependant possible de 11 estimer avec 
précision.

Dans les terrains sêdimentaires :
. Lorsque .1 * analyse où une bonne approximation est réalisable, l’ellipsoïde de déformation 

est de type k = 1.
• L’axe y de l’ellipsoïde de déformation est subvertical et correspond à l’intersection du 

plan de schistosité avec les zones de cisaillement. La position de l’axe X est difficile à met­
tre- en évidence' ; elle est contenue dans le plan horizontal et sa direction est souvent oblique 
sur celle de la' schistosité.

. Le paramètre d’intensité de déformation rf est élevé et compris entre les valeurs de la 
Bretagne centrale et celles de Saint Georges sur Loire. La zone étudiée s’intégre correctement 
au gradient d’intensité de déformation N-S (Le Corre & Le Théoff, 1976 ; Le Corre, 1978 ; 
Pivette, 1978 ; Gapais, 1979).

Dans les granités déformés :
. Comme dans les terrains sêdimentaires, l’estimation de la forme de l’ellipsoïde de défor­

mation finie conduit à un ellipsoïde de type k « 1 (déformation plane).
. L’axe Y de l’ellipsoïde de déformation est subvertical et correspond à l’intersection des 

surfaces de schistosité S et des surfaces de cisaillements C. De plus, l’axe Y est un axe de ro­
tation autour duquel la schistosité et l’axe X de l’ellipsoïde de déformation tournent au cours 
de l’augmentation de la déformation. La direction d’étirement X est contenue dans le plan de 
schistosité dans les stades peu déformés pour ensuite tourner m oins vite que la schistosité et 
lui demeurer oblique dans les stades plus déformés.

. L’étude du paramètre rf, qui caractérise l’intensité de déformation, permet de mettre en 
évidence un double gradient

- à l’échelle de la zone, un gradient général d’intensité de la déformation croissant du 
Nord vers le Sud, c’est-à-dire des bords vers le centre de la zone.

- à l’échelle de l’échantillon, un gradient local d’intensité de la déformation croissant 
au niveau de chaque surface de cisaillement C.

En conclusion, l’étude de la déformation finie détermine un ellipsoïde de déformation finie 
de type k * 1. Cependant, le fait que l’on observe des fluctuations du paramètre k autour de 1 
montre que la déformation bien que globalement plane passe localement â de 1 ’ aplatissement ou de 
la constriction. En ce qui concerne la position des axes principaux de l’ellipsoïde de déforma­
tion, seul l’axe Y demeure fixe et subvertical ; l’axe X est seul subhorizontal et tourne autour 
de l’axe Y. Cette rotation est bien visible dans les granités déformés en X et varie en direc­
tion depuis N 60 dans les stades peu déformés jusqu’à N 90 dans les stades les plus déformés.
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REGIME DE DEFORMATION

L’étude microstrueturale de la phase majeure synsehisteuse nous a montré que le Sud de la 
région étudiée présentait toutes les caractéristiques géométriques d’une mêgazone de cisaille­
ment. L’analyse du régime de déformation va permettre de caractériser le régime non coaxial de 
la déformation majeure. La recherche des structures utilisables en tant que critères du régime 
de déformation se fera à toutes les échelles, d’une part, dans les terrains sédimentaires et, 
d’autre part, dans les granités déformés.

Critères du régime de déformation 
Echelle, de, l a  â& a ic tm e ,
- Dans les terrains sédimentaires
La carte des trajectoires de schistosité (Fig. 29) montre une allure fortement sigmoïde 

de la schistosité qui, à cette échelle, est compatible avec l’existence de deux mégazones de 
décrochement ductile de direction N 100. (Fig. 65,a)

En dehors des zones de cisaillements, la schistosité est oblique sur la stratification. 
Cette obliquité pourrait s’interpréter par une adaptation et une disposition en éventail dans 
les charnières des mégaplis (Fig. 65,b) . Or, dans la région étudiée, cette obliquité est iden­
tique quelque soit la position dans le synforme (Fig. 65,c).

- a : allure schématique de la schistosité S.
* b : allure en éventail de la schistosité dans le cas de réfraction 
sur une formation compétente

~ Ç : allure identique de la schistosité sur les deux flancs du syn­clinal.

©
Fig. 65 : Utilisation de l’allure des trajectoires de schistosité comme mar­

queur du régime de déformation :



Fig» 66 ; Schéma synthétique montrant les variations de 1*intensité de défor­
mation au niveau de la zone et au niveau de chaque surface de cisail­
lement 0.
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V allure sigmoïde de la schistosité est principalement liée au cisaillement et donc ca­
ractéristique d’un régime non coaxial de la déformation (Ramsay et Graham, 1970)

Dfautre part, 1fangle entre la schistosité et la stratification varie fortement et de­
vient nul dans les zones de cisaillement intense* Cette diminution d’angle a été décrite dans 
des complexes de nappes (hagarde, 1978) et souligne un gradient de déformation vers ces zones 
qui ne peut être caractéristique que d’un régime de déformation non coaxial (Ramsay & Graham, 
1970 ; Cobhold, 1977),

- Dans les granités mylonitisés
La transformation du granité â structure équante en me ultramylonite traduit me for­

te augmentation de la déformation* L’étude du paramètre rf de l’ellipsoïde de fabrique et, 
surtout, l’évolution des surfaces C et S et la réduction de l’angle entre ces deux surfaces 
soulignent ce fort gradient N-S dans l’intensité de la déformation (Fig* 66).

Or, on sait qu’m  gradient d’intensité est caractéristique d’un régime de déformation 
non coaxial (Ramsay & Graham, 1970 ; Cobboid, 1977), La déformation responsable de 1 ’ ortho- 
gneissification du granité isotrope de Lizio est donc â l’échelle de la zone me déformation 
non coaxiale.

A cette échelle, le caractère non coaxial de la déformation est souligné principalement
par :

* des gradients N-S d’intensité de la déformation
. des trajectoires de la schistosité compatible avec me zone de cisaillement ductile.

Echelle, de, V  a l̂eoAement et de V  échantillon
A cette échelle, plusieurs critères peuvent être utilisés pour déterminer le régime de la

déformation. Ce sont :
. dans les terrains sédimentaires, les zones de cisaillements, les veines minérales dé­
formées , les plis curviplanaires.

, dans les granités déformés, les gradients de déformations et les plis curviplanaires.
- Dans les terrains sédimentaires
. Zones de cisaillements
De nombreuses zones de cisaillements obliques sur Sf, matérialisées par la réorien­

tation locale de S-j, sont visibles à toutes les échelles (cf Page 56). Elles sont subvertica­
les, orientées globalement N 100 et ne constituent qu’me seule famille toujours dextre* La 
présence d’me seule famille de zone de cisaillement indique en première approximation 
l’existence d’me déformation non coaxiale (Lagarde, 1978). D’autre part, elles nécessitent 
les mêmes remarques que les zones d’importance cartographique et elles sont caractéristiques 
du régime de déformation non coaxial.

. Veines déformées
Il s ’agit de veines minérales déformées essentiellement constituées de quartz paral­

lèles à la schistosité. Elles sont particulièrement bien développées dans les schistes de la 
Formation de Mbntfort et de la Formation de Traveusot à l’Ouest de la région. Ces veines sont 
à la fois boudinées et plissées . Les plis présentent toujours me asymétrie dex­
tre, Le flanc long est renflé par rapport au flanc court étiré. Ils sont identiques à ceux
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utilisés par J.L. Lagarde pour montrer que le plissement affecte des veines déjà boudinées«
Lf auteur met ainsi en évidence un passage des veines du champ d’ allongement dans le champ de 
raccourcissement de lf ellipsoïde de déformation finie qui sont ainsi obtenues en régime non 
coaxial

» Plis curviplanaires (Plan* XIII)
Dans ces mêmes terrains sédimentaires paléozoïques et lorsque la stratification ou la 

schistosité est subverticale et parallèle à 1*orientation des zones de cisaillements, ces mê­
mes veines de quartz ou la stratification soulignent des plis centimétriques * Nous avons vu 
les caractéristiques géométriques de ces plis que nous rappelons brièvement ici :

- Ils ont toujours une asymétrie dextre dans le plan horizontal (Photo, 37)
- Ils sont fortement non cylindriques jusqu’à parallélisation des axes de plis avec la 

linéation d’étirement* Ils admettent toujours la schistosité pour plan axial. Dans les plans 
perpendiculaires à S-pet à Le-], ils présentent des figures en oeil caractéristiques (Photo, 38)

Des travaux récents ont montré que pendant un cisaillement progressif les axes des plis 
pouvaient être réorientés dans la direction de cisaillement (Carreras et al, 1977 ; Rhodes & 
Gayer, 1977 ; Bell, 1978 ; Quinquis et al, 1978) (Fig. 67). H. Quinquis (1980) a montré d’au­
tre part que la schistosité née au cours d’un tel cisaillement pouvait elle-même replisser de 
façon non cylindrique.

L’existence de ces plis à axes courbes montre que dans les mégazones de cisaillements, 
la linéation d’étirement est proche de la direction de cisaillement et que, dans ces zones, il 
y a eu cisaillement parallèlement à S-] «

Les linéations d’intersection Sq/S1 courbes sont à interpréter dans cette optique de ci­
saillement et argumentent aussi l’existence d’un régime non coaxial de déformation au cours 
de la schistogenèse.

- Dans les granités mylonitisés
A cette échelle comme à l’échelle de la zone, les gradients d’intensité de la déforma­

tion sont marqués par une intensification locale de la déformation mylonitique (réduction 
taille de grain) et une réduction de l’angle entre les surfaces de schistosité S et les sur­
faces C (Fig. 79).

Dans certaines zones ultramylonitiques subverticales et N 100 déformant d’anciennes 
pegmatites, deux types principaux de plis sont visibles. Tout d’abord, à la limite entre les 
ultramylonites et le granité mylonitique, se développe des plis asymétriques qui vont jusqu’à 
s’enrouler sur eux-mêmes (Photo, 39) Puis, dans les ultramylonites elles-mêmes, on peut ob­
server la présence de plis non cylindriques à axes presque totalement réorientés vers la li- 
nëation d’étirement subhorizontale. Ces plis sont bien visibles dans les plans XY de déforma­
tion finie sous la forme de figures en oeil (Photo, 40). Leur plan axial est parallèle aux 
surfaces C-S confondues, subverticales et de direction N 100. Comme pour les plis non-cylin­
driques des terrains sédimentaires, nous interprétons ces plis comme étant dûs à un cisaille­
ment subhorizontal le long de surfaces subverticales de direction N 100 (Fig. 68)

A cette échelle, les critères de déformation sont donc encore essentiellement non coaxial s.
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Echelle de l a  la m e  m in ce
V étude à lféchelle de la lame mince met en évidence de nombreux critères de déformation. 

Dans les terrains sédimentaires comme dans les granités déformés, les plus importants critères 
(outre les gradients d*intensité de déformation) (Fig. 37) découlent de l’étude, du comporte­
ment et de la signification des surfaces S, d’une part, des minéraux déformés, d’autre part, 
et enfin de l’étude des micro zones de cisaillements. Tous ces critères ont été recherchés dans 
les plans XZ de déformation finie,

- L’évolution et le comportement des surfaces S (Plan. XIV) (Fig. 69)
Nous avons vu dans les granités déformés qu’au cours de l’évolution de la déformation 

les surfaces S tournent pour se parallêliser avec les surfaces C, Aux stades initiaux, les 
surfaces S sont les plans principaux XY de l’ellipsoïde de déformation finie mais, aux sta­
des très déformés, la direction X marquée, par l’allongement des queues de cristallisation sur 
les phênoclastes feldspathiques, est oblique sur les surfaces S et le demeure lorsque les sur­
faces C et S sont confondues. Les surfaces S sont donc créées parallèlement au plan XY de 
l’ellipsoïde de déformation finie mais ensuite tournent plus vite que l’axe X. Cette rotation 
est typiquement caractéristique d’un régime de déformation non coaxial (Choukroune & Lagarde, 
1977) (Fig. 69). ______w

|Cotg«*C=Cotg«< + Y 
|Tg 2 0 '= 2 / Y

Fig, 69 : Au cours de l’augmentation de l’intensité de la déformation, la 
direction X ne reste plus confondue avec la schistosité (fig, 69, 
a) ce qui est conforme à l’évolution théorique prévue (fig. 69,b) 
par Choukroune et Lagarde (1977).

Dans les terrains sédimentaires, il est difficile de mettre en évidence une telle évolu­
tion, mais il est cependant possible dans certains cas particuliers d’observer une obliquité 
entre la direction d’étirement et la schistosité.

Dans les micaschistes de la Formation de Pont-Réan, les lames minces taillées dans des 
plans subhorizontaux, parallèles à la linéation d’étirement et perpendiculairement à la schis­
tosité N 90 montrent des micaschistes où la schistosité de flux est soulignée par des re­
cristallisations de quartz et de chlorite. De nombreuses magnétites subautomorphes ponctuent 
la roche ; elles sont accompagnées à leurs extrémités par des zones abritées allongées et dans
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lesquelles le quartz et la chlorite recristallisent (Photo 42) » La direction d’ étirement indi­
quée par la direction des minéraux recristallisés dans les ombres de pression est oblique sur 
la schistosité dans un plan horizontal

La non-coïncidence de la direction d’étirement avec le plan de schistosité est, comme 
précédemment, un indice supplémentaire d’une composante non coaxiale dans la déformation 
(Lagarde & Choukroune, 1976 ;

- La forme des minéraux déformés (Plan* XIV, Photos 43, 44)
Les critères du régime de déformation non-coaxial basés sur l’étude de la forme des mi­

néraux déformés et cataclasés sont maintenant devenus classiques* C’est le cas par exemple des 
biotites et moscovites étirées disymêtriquement le long des surfaces C et qui acquièrent une 
forme ”en poisson” caractéristique des phyllosilicates cisaillés (Eisbacher, 1970 ; Lagarde, 
1978) et, plus particulièrement ici, cisaillées de façon dextre (Fig* 70) (Photo 43)

Fig* 7 0  ; Exemples d e  phyliosiiicates ” e n  poisson”*

C’est aussi le cas des ombres de pression disymëtriques présentes â 1 ’extrémité des phéno 
clastes feldspathiques et qui sont, elles aussi, systématiquement caractéristiques d’un cisail 
lement dextre (Fig* 71) (Photo 44)

Fig* 71 s Exemples d’ombres de .pression dissymétriques aux extrémités de 
clastes feldspathiques*
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PLANCHE XIIÌ
Les plis non-cylindriques

Photo 37 ;: Asymétrie dextre des plis dans un plan horizontal (section XZ).

Photo 38 :: Allure des plis non-cylindriques avec courbure des axes (pointil­
lés) dans un plan vertical (section XY)♦

Photo 39 :; Pli enroulé dans les ultramylonites (section XZ)*

Photo 40 ;; Figures en oeil (section XZ).

Fig. 67 :; Interprétation en terme de cisaillement des figures en oeil (dia­
prés Quinquis, 1980) de 1fîle de Groix*

Fig. 68 :: Schéma reconstituant 1*allure des plis non-cylindriques et inter­
prétation en terme de cisaillement subhorizontal dextre dans un 
plan vertical.







100

PLANCHE XI?

■Differents critères de deformation non coaxiale

Photo 41 ;: Lfobliquité de X (incrémental) au cours des derniers incréments 
de la déformation montre, qu’à ce stade, les surfaces ne sont 
plus des plans*principaux XY de l’ellipsoïde de déformation.

Photo 42 ; Obliquité de X sur la schistosité dans les schistes de Montfort

Photo 43 ;: Muscovite dissymétrique Hen poisson11.

Photo 44 : Ombres de pression dissymétriques sur t&ô clast&rf eldspathiques.
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PLANCHE X?
Interprétation de 1*orientation des surfaces C

Photo 45 : A l l u r e  rectiligne des surfaces de cisaillement C dans un plan XZ.

Fig« 72 : Evolution dans un cisaillement simple* de l a  direction X et des 
directions de cisaillement maximum (d*après Ramsay* 1967)»

ot-o
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Les critères microscopiques sont donc tous des critères de cisaillement et la déformation 
que l’on met en évidence à cette échelle est encore une déformation essentiellement non- 
coaxiale .

PROBLEME DE LA SIGNIFICATION DES SURFACES C 
ET DES MICROZONES DE CISAILLEMENTS

Deux structures particulières dans ce modèle de cisaillement sont à considérer, plus pré­
cisément les surfaces C et les cisaillements :secondaires»

Signification des surfaces C (Plan* XV)
Les surfaces C, constantes en orientation et présentes â tous les stades de la déformation, 

sont le trait majeur de la zone étudiée et il paraît nécessaire d’examiner leur signification 
dans le modèle de cisaillement proposé.

- Lforientation des surfaces C demeure constante, subverticale et N 100, quelque soit l’é­
tat de déformation* Si les surfaces C faisaient xm angle avec la direction du cisaillement, 
elles devraient, suivant l’intensité de la déformation, présenter des orientations diverses 
(Fig* 72) ; or ce n’est pas le cas (Photo 45) .

- Le modèle théorique prévoit, au premiers incréments d’une déformation par simple cisail­
lement, la naissance d’un plan de scission maximum parallèlement au plan de cisaillement. A 
chaque incrément de déformation suivant, la propagation de la zone se fera donc parallèlement
à ce plan, tandis que la partie déjà créée parallèle au plan de cisaillement n’aura aucune 
raison de se réorienter ou de tourner puisqu’elle se trouve déjà dans le plan où tendent à se 
réorienter les lignes et les plans lors du cisaillement simple.

- La direction N 100 des surfaces C est celle de la linêation d’étirement dans les ultra- 
mylonites et correspond à la direction de cisaillement déduite de l’existence de plis non-cy­
lindriques dans ces ultraraylonites *

- Enfin, l’orientation des surfaces C est parallèle à la trace cartographique de la 
branche nord du cisaillement sud-armoricain.

Les surfaces C sont donc à notre avis représentatives de l’orientation des bordures du 
cisaillement simple responsable de 1 * orthogneiss if ication.

Problème des cisaillements secondaires (Plan XVI)
Nous avons vu que dans les micaschistes où la schistosité S-| était très réorientée et 

dans les ultramylonites où les surfaces C et S étaient confondues, des micro zones de cisaille­
ments C’ se développaient. Des micro zones identiques sont de plus en plus décrites (Lagarde,
1978 ; Pecher, 1978 ; Berthé et al, 1979 ; Gapais, 1979 ; Quinquis, 1980) et présentent un 
certain nombre de caractères identiques. Avant d’aborder leur signification, il est d’abord 
nécessaire d’aborder leur géométrie et leur âge relatif , principalement dans les granités 
déformés (Photo 46).

Gê omtPUe
Les microzones de cisaillement sont subverticales, ne constituent qu’une seule famille 

dextre , font un angle variant de 15° à 30° sur les surfaces C S confondues et n’apparaissent 
qu’à ces stades. Dans les micaschistes, elles n’apparaissent que lorsque la schistosité est 
fortement réorientée et N 100.
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Age KQlwtLi
. Ces zones de cisaillement sont classiquement considérées comme' tardives mais les travaux 

récents (Lagarde, 1978 ; Pecher, 1978 ; Gapais* 1979) remettent cette idée en question* Plu­
sieurs observations permettent de penser que l’apparition de ces plans est synchrone de la dé­
formation majeure* Dans 1’exemple étudié ici, ces plans n’existent que dans les cas où les 
surfaces C S sont confondues et lorsque la schistosité est fortement réorientée, c’est-à-dire 
lorsque la surface qu’ils déforment est proche de la direction de cisaillement* Ils apparais­
sent donc génétiquement liés au stade intense de la déformation et à la position de la surfa­
ce déformée, .

D’autre part, l’étude des lames minces montre que les recristallisations qui les affec­
tent sont identiques à celles qui matérialisent les plans C S confondus ; dans les roches sé- 
dimentaires, ils présentaient ces mêmes caractères.

Les microzones de cisaillements se développent donc dans un contexte métamorphique iden­
tique à celui, d’une part, de la mylonitisation, d’autre part, de la schistogenèse. Cependant, 
elles déforment la schistosité dans les terrains sédimentaires et, dans les mylonites, elles 
déforment les surfaces C 5 confondues. Elles se sont donc formées en fin de déformation majeure 
lorsque les surfaces C S ou la schistosité était matérialisée.

Interprétation
In̂ Zumce, du nÈgime de dî̂ omatlon

■ Les zones de cisaillements identiques qui ont été décrites proviennent dans la majorité 
des cas de contextes géologiques où la déformation cisaillante était importante, sinon essen­
tielle (chevauchement himalayen, Pecher ; complexe de Champtoceaux, Lagarde ; cisaillement sud- 
armoricain, Gapais ; Ile de Groix, Quinquis)*

Nous savons que, dans le cas présent, le régime de déformation est essentiellement non- 
coaxial et que ces zones de cisaillements Cf apparaissent lorsque 1 *anisotropie préexistante,
C S ou S, se trouve être le plan de cisaillement,

La présence de ces microzones de cisaillements apparaît donc fonction du régime non- 
coaxial de la déformation lorsque le cisaillement se fait sur l’anisotropie préexistante 
(Fig. 86).

In̂ lumee du httlmgenzÀMé (Photo 47)
L’examen de la localisation et de la répartition des microzones de cisaillements montre 

qu’elles ne sont bien développées que lorsqu’il existe des phénoclastes dans les roches rnylo- 
nitiques, des phênocristaux de chlorite ou des exudations de quartz dans les micaschistes. En 
particulier dans les ultramylonites, ces microzones sont moins développées en nombre et en ex­
tension dans les roches où les phénoclastes sont moins nombreux et de plus petite taille.

L’apparition et l’extension des zones de cisaillements secondaires semble donc être fonc­
tion de la présence et de la taille des hétérogénéités.
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In̂ lumct de V ayUAO&ioplz
Dans certains échantillons de grès armoricain, il est possible d’observer dans une alter­

nance grésoschisteuse, où la schistosité est parallèle à la stratification, le développement 
de micro zones de cisaillement qui se fait uniquement dans les niveaux schisteux, tandis que 
dans les niveaux de quartzites elles ne sont plus représentées (Photo 48).

La présence d’une anisotropie planolinéaire est donc indispensable à leur matérialisation*
D’autre part, ces microzones présentent souvent une forte périodicité et une localisation 

sur les phénoclastes. L’existence de ces microzones pourrait donc être liée à l’anisotropie 
ponctuelle ou périodique de 1 ' anisotropie.

Nous retiendrons essentiellement les points suivants : (Fig, 73)
. La présence de ces microzones de cisaillement en une seule famille nécessite une défor­

mation non-coaxiale et l’utilisation de la surface préexistante comme plan de cisaillement.
, Le développement de ces zones est contrôlé principalement par l’anisotropie de la roche 

et la présence d’hétérogénéités.

Conclusions
Dans la partie sud de la région étudiée, tous les critères de déformation, de l’échelle de 

la carte à l’échelle de la microstructure, sont essentiellement des critères de déformation 
non-coaxiale.

La phase majeure synschisteuse est essentiellement due à une déformation non-coaxiale liée 
à un cisaillement ductile majeur ayant joué en décrochement dextre de direction N 100.

Il reste cependant à tenter de déterminer quelle a été l’importance de ce cisaillement.
L’évaluation de la quantité de cisaillement est rendue très difficile par l’absence de

marqueurs tels que des filons et la présence de surfaces C, le long desquelles le déplacement
ne peut être évalué, rend impossible l’application du modèle proposé par Ramsay et Graham 
(1970).

Il est possible cependant d’essayer d’approcher la valeur de ¡$ en déformant le granité et 
en lui redonnant une forme subcirculaire. Pour ce faire, les différents massifs ont été dessinés 
sur le côté d’un paquet de cartes, puis déformés jusqu’à ce que l’on obtienne une figure subcir­
culaire du massif de Lizio (Fig.74) , Suivant la formule $ ~ tg y, la valeur moyenne de % est 
donc voisine de 3- *

Fig, 74 : Essai de déformation des leucogranites afin d’estimer la quantité 
de cisaillement y*
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PLANCHE XVI

Photo 46 ; Aspect en section XZ des zones de cisaillements “secondaires1*, dans 
une mylonite granitique lorsque les surfaces C et S sont confon­
dues (Sud de Plumelec).

Photo 47 : Les zones de cisaillements “secondaires“ n*existent que lorsque 
des phénoclastes'.sont présents*

Photo 48 ï Dans le Grès Armoricain (Est de Serent), les microzones ne se dé­
veloppent que dans les -niveaux schisteux*

Fig. 73 : schéma reconstituant et résumant les différents éléments nécessai­
res à 1*apparition des zones de cisaillements “secondaires“.
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MECANISMES DE DEFORMATION,

Il est- de première inertance dans 1’ analyse de la déformation de savoir si les roches se 
sont déformées de façon cassante, de façon ductile, ou suivant un mode intermédiaire entre les 
deux (Paterson, 19S8 ; Heard, 1960)♦ tons les terrains sédimentaires, la recherche de critères, 
caractéristiques d’un mécanismes de déformation continue ou discontinue, est difficile, voire 
Impossible, en raison de la nature même du matériel ; par contre, dans les granités déformés de 
la zone de Plumelec, ce problème du passage cassant - ductile peut être discuté,

CARACTERE CONTINU ET DISCONTINU DES MECANISMES DE DEFORMATION

Avant de discuter la nature continue ou discontinue des mécanismes de déformation, il est 
essentiel de considérer une échelle donnée ; nous considérons ici l’échelle du grain moyen de 
la roche. Par exemple, les grains de quartz montrant une extinction roulante sont considérés 
comme ayant été déformés de façon continue, Par contre, un feldspath brisé dont les fragments 
ont été déplacés est considéré comme aytnt été déformé de façon discontinue.

L’exemple étudié apporte des renseignements précieux sur l’importante question de l’asso­
ciation déformation continue - discontinue â l’échelle du grain dans le phénomène de la mylo- 
nitisation.

Nous pensons en effet qu’une telle association est primaire, c’est-à-dire que la combinai­
son des deux mécanismes se fait à tous les stades de la déformation jusqu’à celui où, bien évi­
demment, la taille des grains est inférieure à celle de l’espacement des plans d’anisotrople.
Ce stade est un stade qui dépasse d’ailleurs celui observable dans la plupart des orthognelss.

Les arguments pour considérer la juxtaposition des mécanismes sont, à notre avis, les sui­
vants :

. Il n’y a pas sur le terrain de régions dans lesquelles les surfaces S sont présentes 
sans les surfaces C et inversement. Autrement dit, il n’y a pas de domaines où sont seules ex­
primées les surfaces C.

, L’évolution surface C - surface S est une évolution parallèle et cohérente : cette évo­
lution est évidemment liée aux variations progressives de l’intensité (̂ ) de la déformation 
cisaillante. Il n’y aurait en effet aucune raison pour que se surimposent deux mécanismes de 
déformation successifs aboutissant à deux déformations dont les maxima d'intensité coïncident.

. On sait, d'autre part, que le type d’association de déformation continue - discontinue 
a été reproduit aussi bien avec des modèles expérimentaux analogiques (Means, 1977) qu’avec 
des modèles expérimentaux de déformation d’un granité à diverses conditions de pression et 
température (Tullis & Yund, 1977).
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. Qn sait, ainsi, qu’une telle association simultanée subsiste à des températures très 
élevées (Tullis & Yund, op. cit.). Bien qu’il soit évident que la vitesse de déformation expé­
rimentale (de l’ordre de 10 ~ Vs) ne rende que très partiellement compte des vitesses de défor­
mations naturelles (on envisage dans le cas présent un ordre de grandeur de 10" a/s), on peut 
tout de même considérer comme prouvée la manifestation possible d’une déformation discontinue 
à l’échelle du grain à de fortes températures.

L’exemple étudié est donc à notre avis remarquable car il permet de mettre en évidence la 
coexistence à tous les stades des mécanismes continus et discontinus à l’échelle du grain.

- Au stade initial, par exemple dans les zones d’amortissement des surfaces C, on est 
obligé de faire appel à un passage progressif de la déformation discontinue à la déformation 
ductile (Fig. 38) . Ceci est confirmé par le fait que l’on passe dans de telles zones de miné­
raux cataclasés à ceux affectés progressivement par une déformation interne plastique dont té­
moignent les extinctions onduleuses.

- A un stade plus évolué, les domaines où s’effectue la déformation ductile (domaines des 
surfaces S) sont limités par des surfaces C où se localisent des mouvements relatifs disconti­
nus (Fig. 75) notables et où la cataclase est la plus intense. Soulignons ici que les domaines 
de déformation ductile sont de plus en plus restreints dès que la rotation des plans S est 
suffisante pour que ces plans soient eux-mêmes réutilisés en plans de mouvements.

Fig. 75 : Caractère discontinu à l’échelle du grain de la deformation le long 
d’une surface de cisaillement C,;. les deux fragments d’un meme 
feldspath sont sépares de cinq millimétrés.
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En d’autres termes, on a accentuation du caractère discontinu de la déformation avant 
d’atteindre le stade le plus évolué lorsque les plans C et S sont sub-confondus et infiniment 
rapprochés et où la déformation peut être considérée à nouveau comme continue à l’échelle du 
grain.

Enfin, il faut rappeler l’existence à tous les stades de la déformation, de stries sur 
les plans C, confirmant le caractère actif de ces plans. Ces stries étant parallèles à la li- 
nêation d’étirement apparente dans les plans C, on montre ainsi la cohérence de l’association 
déformation discontinue - continue.
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CONCLUSIONS

Du point de vue régional , les principales conclusions apportées par cette étude de la 
déformation concernent les points particuliers suivants :

- Horientation des axes principaux de la déformation finie est variable au-travers de la 
zone étudiée* Seul l’axe Y demeure fixe et subvertical ; l’axe X est subhorizontal et tourne 
autour de l’axe Y* Cette rotation est bien visible dans les granités déformés en X, varie, en 
direction, depuis N 50-60, dans les stades peu déformés, jusqu’à N 90 dans les stades les plus 
déformés.

- l’étude de la déformation finie permet de déterminer un ellipsoïde de déformation finie 
de type k « 1* Cependant, le fait que l’on observe des fluctuations du paramètre k autour de
1 montre que la déformation bien que globalement plane, passe localement à l’aplatissement ou 
à la constriction. Du point de Ame de l’intensité de la déformation (paramètre rf), la zone ê- 
tudiée, avec des valeurs (rf) intermédiaires entre celles de Bretagne centrale (Le Corre, 1978) 
et celles de Saint-Georges-sur-Loire (Pivette, 1978), s’inscrit dans le gradient d’intensité 
de déformation Nord-Sud mis en évidence en Bretagne Sud (Le Corre et Le Théoff, 1977 - Le 
Corre, 1978 - Pivette, 1978 - Gapais, 1979).

- les critères du régime de déformation, à toutes les échelles, sont caractéristiques d’ 
un régime non-coaxial de la déformation. Le sens de cisaillement, déduit des observations mi­
crostructurales à l’échelle de la zone, de l’affleurement du grain est dextre.

Le modèle de déformation dans la zone étudiée peut donc être représenté par l’évolution 
d’un cisaillement simple dextre de direction N 100 dont l’intensité croît du Nord vers le Sud.

Toutefois, on doit se demander quels sont les paramètres qui empêchent de retrouver 
ici, un modèle de déformation cisaillante purement ductile tel que celui décrit à l'échelle de 
l'affleurement par Ramsay et Graham (1970), (Laurent et Burg, 1978), ou à l’échelle cartogra­
phique (Coward, 1976), (Bossieras Vauchez, 1978). Dans l’état actuel des connaissances, et en 
particulier en l’absence de données plus précises sur les mécanismes de déformation à l’échelle 
inférieure à celle du grain qui nous renseigneraient sur les raisons et les mécanismes condui­
sant à un amollissement ou à un durcissement de surface C, il est très difficile de pouvoir ré­
pondre clairement à cette question. Toutefois, deux raisons possibles, à noter :

. dans les shear zones, la déformation est tardive par rapport à la mise en place des ro­
ches concernées tandis qu’ici, la déformation s’effectue lors de la fin de la mise en place 
de granités pendant la cristallisation de celui-ci. La quantité de roches suffisamment échauf­
fées pour permettre la localisation de zones de cisaillements est plus importante que dans le 
cas des shear zones purement ductiles où l’échauffement a du être localisé.
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. dfautre part, la vitesse de déformation peut ne pas être constante et les sauts de vi­
tesse interviennent dans une telle évolution»

Du point de vue thématique, les résultats concernant essentiellement les granités mylo- 
nitisés, permettent de soulever les points importants suivants :

• le phénomène de 1’ orthogneissification envisagé ici est la somme de deux mé­
canismes de déformation à caractéristiques distinctes (continue - discontinue) et localement 
la somme de deux régimes de déformation (cisaillement simple et aplatissement) qui ont sans 
doute opéré en même temps à chacun des stades de la gneissif ication.

» l’étude de la déformation finie a permis la mise en évidence de structures 
caractéristiques telles que l’existence de surface de cisaillement C (correspondant aux limi­
tes du cisaillement responsable de la déformation) et de surface de schistosité S (correspon­
dant au moins aux stades initiaux au plan XY de déformation finie). L’évolution de ces deux 
systèmes de surfaces et en particulier, la réduction de l’angle entre C et S, est cohérente 
avec l’intensification de la déformation, et, dans ce modèle de cisaillement simple, il de­
vient alors possible de raisonner en terme de déformation progressive.:

+ les différents stades de 1* orthogneissif ication, observés sur le terrain, de­
puis le granité non déformé jusqu’aux ultramylonites, représentent donc les differents stades 
de la déformation progressive du granité.

Ainsi, on possède sur lé terrain, me évolution spatiale de la, déformation qui 
correspond à me évolution dans le temps, chaque stade étant passé auparavant par le stade 
moins déformé qui lui est voisin sur le terrain.

+ l’angle entre les surfaces C et les surfaces S est fonction de l’intensité 
du cisaillement et, nous avons vu, qu’il évolua depuis des valeurs a - 1,5° jusqu’à a - 0°. 
L’évolution de cet angle est continue, et il devient alors possible d’utiliser le rapport an­
gulaire entre surface C et surface S came marqueur de la déformation progressive.



Chapitre ill

Cisaillement et deformation progressive

— cisaillement et orientation preferentielle 
de reseau du quartz

— cisaillement et plissement
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INTRODUCTION

Dans ce type de terrains oü il existe très peu de marqueurs de la déformation finie, il 
nrexiste aussi que très peu de marqueurs de la déformation progressive (c’est-à-dire des ob­
jets (grenat - ombre de pression, etc) ayant enregistré tout ou partie de la déformation).
Il est toutefois possible d’obtenir une image de la déformation progressive au moyen de mar­
queur tel que l’étude de la fabrique de réseau du quartz dans les tectonites (Gapais, 1979) 
ou tel que l’étude des plis curviplanaires (Quinquis, 1980 - Cobbold, Quinquis, 1980)*

Il était donc intéressant d’examiner ces deux points particuliers dans une région oü le 
régime non coaxial; de la déformation est cornu en sens et en direction* Dans ce chapitre, nous 
nous proposons d’examiner, (a) l’évolution des orientations préférentielles de réseau du quartz 
analysées à chacun des stades de 1 ’ orthogneissification progressive du granité de Lizio.

*(b) l’existence de plis et d’interférences nécessitant apparemment 
plusieurs phases de déformation, et pour lesquels, en terme de ’’déformation progressive”, nous 
proposerons un modèle de genèse et d’évolution au cours d’une seule et même phase de déforma­
tion.
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CISAILLEMENT ET ORIENTATION PREFERENTIELLE DE RESEAU DU QUARTZ

Généralités
Quand une roche se déforme, il se développe généralement une orientation préférentielle 

des directions cristallographiques dans les minéraux constitutifs. Cette orientation préféren­
tielle peut être étudiée au microscope avec platine universelle ou aux rayons x par goniomé- 
trie de texture. Ces orientations sont généralement représentées sous forme de diagrammes de 
fabrique ou de figures de pôle.

Deux mécanismes principaux permettent d’obtenir une orientation préférentielle cristal­
lographique dans les roches déformées. A de basses températures, sans recristallisation, l’o­
rientation peut se développer par rotation des grains ou par glissement interne. A de plus 
fortes températures, une orientation préférentielle due aux processus de la recristallisation
peut aussi voir lieu (Hobbs et al, 1976),

Orientation préférentielle et régime de déformation 
VlülxmtÂ typu de dlajynmmtâ
Les deux types principaux de fabriques que l’on rencontre le plus souvent sont les fa­

briques d’axes C en couronnes croisées de type I ou II (Lister, 1974).
Le type I consiste en guirlandes sur les petits cercles normales à la foliation reliées 

par un maximum en Y (Hara et al, 1973) (Fig. 76,a).
Le type II consiste en guirlandes sur des grands cercles dont l’intersection est sur Y 

où le maximuïi est localisé (Silvester & Christie, 1968) (Fig. 76,b) ,

Fig, 76 : Les deux principaux types de diagrammes de ’’fabrique” d ’axes C du 
quartz.
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Diagramme et é yéteme de gluément
Les diagrammes de pêtrofabrique ne sont pas caractéristiques de tel ou tel type de 

glissement et, pour cela, l’étude au microscope électronique reste indispensable mais il est 
possible, dans certains cas, d’ approcher le système de glissement (Bouchez, 1978),, Pour l’au­
teur, le glissement basal régit les couronnes de type 1, le glissement prismatique de direc­
tion a régit les maximum en Y, le glissement de direction a (quelque soit le plan de glisse­
ment) régit les couronnes de type II*

Symétnle et aigÂmt de defamation
La symétrie du diagramme par rapport au-plan YZ dans le plan XZ renseigne sur le régi­

me de déformation. Dans le cas symétrique (égalité de population des couronnes, petits cer­
cles complets ou double maximum de part et d’autre de Z), le régime est coaxial. Le cas con­
traire indique un régime non coaxial ou à composante non coaxiale suivant l’importance de la 
dissymétrie.

Il reste cependant que certaines tectonites présentent des diagrammes d’axes C symé­
triques bien que placées dans un contexte cisaillant connu (Hara et al, 1973 ; Riekels & 
Baker, 1977).

Dans le cas d’une couronne inclinée d’un angleoC sur le plan YZ, le régime est essen­
tiellement non coaxial (Laurent & Burg, 1978), La diminution de 1 ’ angle <* est fonction de 
l’accroissement de l’angle de cisaillement et l’obliquité de la couronne donne le sens de 
cisaillement (Laurent, 1978 ; Lagarde, 1978).

Rappel des données et position du problème
Dans le granite de Lizio, initialement isotrope, et ultérieurement affecté par une dé­

formation cisaillante, on peut donc observer plusieurs stades de l’évolution de la myloniti- 
sation. Celle-ci est marquée par l’acquisition de deux familles de plans d’anisotropie dont 
la densité croît avec l’intensité de la déformation. (Fig. 77)

- Les surfaces ”C” : subverticales de direction constante N 100, elles sont parallè­
les à la trace cartographique du cisaillement majeur et portent des stries horizontales ; 
elles constituent des surfaces le long desquels le mouvement relatif est dextre. Leur densi­
té croît du Nord vers le Sud à l’intérieur de la bande de granite déformé.

- Les surfaces ”S” : obliques sur les précédentes et également verticales, elles 
constituent des plans d’orientation préférentielle (de forme) des minéraux tels que les phyl- 
losilicates, et d’étirement de certains grains et des rubans de quartz ; elles contiennent, 
au moins aux stades peu évolués de la déformation, les ombres de pression aux extrémités des 
clastes feldspathiques.

du Nord vers le Sud, dans la bande de granite déformé, l’angle entre les surfaces ”C” 
et ”S” varie de 45° à 0°, l’orientation des surfaces ”C” restant constante en direction
n 100
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Fig«, 77 ; E v o l u t i o n  de 1 * a n g e  C A S  (0) à l’intérieur de la bande m y lo n i  t i q u e  
et définition des zones des mesures " p a r t i e l l e s * *  (où 6 local est 
different du 0 moyen)* L * a p p r é c i a t i o n  de l’intensité (y) de la dé­
formation par cisaillement simple est directement liée à 0 mesuré 
sur é c h a n t i l l o n *

L’angle 0 diminue en même temps que la taille des grains diminue et au fur et à mesure 
qu’augmente la densité des surfaces ”C”. Cette évolution est compatible avec une déformation 
des granités par cisaillement simple dextre, d’intensité croissante du Nord vers le Sud*

L’exemple étudié se présente comme particulièrement favorable car, non seulement le maté­
riel de départ, isotrope, est connu, mais encore on peut observer toutes les étapes de l’or- 
thogneissification progressive alors que le régime de déformation non coaxial est déterminé en 
sens et en direction* Le but de ce travail est de présenter :

1) L’évolution des orientations préférentielles d’axes C du quartz à chacun des stades ob­
servés *

2) Quelques données sur les rapports entre les orientations préférentielles d’axes C et 
l’orientation des plans d’anisotropie créés par la déformation et ainsi d’examiner 
l’influence des hétérogénéités dues à la déformation sur l’évolution de ces orienta­
tions préférentielles*

3) L’examen et l’utilisation des orientations préférentielles du quartz comme critères de
déformation non coaxiale*

Les données relatives à l’orientation préférentielle 
des axes C du quartz dans la bande mylonitique

En considérant au départ que l’angle 0 entre les plans ”C” et ”S” est significatif de l’in­
tensité de la déformation par cisaillement simple (c’est-à-dire de ,Fig* 77) (Ramsay, 1967), 
on se propose, dans un premier temps, d’étudier l’évolution des orientations préférentielles 
des axes c du quartz en fonction de . Pour cela, on a choisi différents stades de déformation 
croissante : 0 moyen « 45°, 30°, 20°, 5° et 0°* Il s’agit donc de voir si les caractéristiques 
moyennes des orientations préférentielles sont significatives du régime de déformation et les 
variations de ces caractéristiques significatives de l’intensité de celle-ci. Puis, dans un 
deuxième temps, on se propose d’étudier ’’partiellement” les orientations préférentielles en
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fonction des variations locales de 1’ angle Q pour un Q moyen donne. Cette dernière operation 
est destinée à déterminer 11 influence des variations locales entre les deux types d’anisotro- 
pie planaire (en d’autres termes, l’influence de l’hétérogénéité de la déformation) sur l’évo­
lution des orientations préférentielles au fur et à mesure que croît l’intensité de la défor­
mation non coaxiale moyenne (Fig, 77). 11 s’agit ici, par comparaison avec les données précé­
dentes moyennes, d’introduire le problème de l’échelle dans l’étude des orientations préféren­
tielles en régime cisaillant*

Analyse d’ensemble des diagrammes d’orientation préférentielle des axes ”C”
Les points majeurs qui ressortent de l’analyse des diagrammes d’orientations préféren­

tielles (projection sur l’hémisphère inférieur) sont les suivants (Fig. 78) :
- Toutes les orientations préférentielles sont comparables en type et montrent une tendan­

ce commune à se présenter en couronnes croisées de type I (Christie, 1963 ; Lister, 1974) avec 
un ou deux maximums d’axes ”c" proches de Y et permettent de raisonner en terme de déformation 
plastique du quartz* Il est à noter que ce type d’orientations préférentielles est relativement 
classique dans les zones de cisaillement (Hara et al, 1973) et a été partiellement reproduit en 
déformation expérimentale plane (Tullis, 1977). Des orientations préférentielles rappelant cel­
les observées ici ont également été obtenues par simulation de la déformation plane progressive 
d’un agrégat par glissement intracristallin (Lister et al, 1978),

- La symétrie des diagrammes peut, en première approximation, être assimilée à une symé­
trie orthorhombique * Nous assimilerons le plan moyen de concentration des axes "c" (plan m sur 
Fig. 79 au plan de symétrie qui passe par Y et le ou les maximums contenus dans le plan de 
jonction des petits cercles* Il est dès lors évident que l’intersection de ce plan et du plan 
de cisaillement (plan C) est proche de l’axe Y de la déformation finie.

Evolution des orientations préférentielles des axes ”C” du quartz 
en fonction de l’intensité de la déformation évaluée grâce à l’angle 0 moyen (Fig. 78)

Les orientations préférentielles les mieux définies sont celles pour lesquelles l’angle 
a une valeur intermédiaire comprise entre 45° et 0° ; lorsque 0 » 45° (stade peu déformé) et 
lorsque 0 est petit (stade très déformé), on observe alors les orientations préférentielles les 
plus dispersées.

Au fur et à mesure qu’augmente l’intensité de la déformation non coaxiale, l’angle entre 
le plan moyen de concentration des axes ”C” (plan m en Fig* 79) et le plan C de cisaillement, di­
minue. La rotation de ce plan moyen est conforme à la rotation qu’implique le cisaillement dex- 
tre et s’opère donc dans le même sens que la rotation des plans S* On confirme ici que l’incli­
naison des couronnes d’axes ”C” sur le plan S dorme le sens du cisaillement (Bouchez, 1977 a, b). 
On note également que la rotation du plan moyen de concentration des axes C est très rapide dans 
les premiers incréments de la déformation pour diminuer ensuite (Fig. 79).

Des diagrammes de la Fig. 79, il ressort également que, si l’angle entre le plan moyen de 
concentration des axes ”G” et le plan C diminue au cours de la déformation, l’angle qu’il fait 
avec les plans S change également : ceci est dû au fait que la rotation des plans moyens de con­
centration des axes C est moins rapide que la rotation des plans S.



Fig, 7g : Les orientations preferentielles des axes ftcrl du quartz : a = 8 
moyen = 45e ; aj, 32 = diagrammes partiels ; b * 8 moyen « 30° ; 
bj, b2, bj, b^ » diagrammes partiels, b5 =* sur grains isoles ; 
c = 8 moyen « 2Q* ; cj, £2 ~ diagrammes partiels ; d = 8 moyen =
0° ; ej = diagramme partiel. Les angles 8 pour chacun des diagram­
mes représentés sont donnés en encart*
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Fig. 79 : Evolution des plans moyens de concentration des axes c du quartz 
(plan m) en fonction de 1*angle 0 (angle C A S ) .  La premiere li­
gne horizontale représente cette évolution pour un 0 moyen de 45, 
30, 20, 5 et 0° (fabrique totale). Les lignes verticales corres­
pondent à 11 évolution lorsque 0 varie (de 45 à 0°) localement (fa­
brique partielle) pour chaque cas moyen. Le y est estimé en fonc­
tion de 1*angle 0 moyen.
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Cette rotation de 11 orientation préférentielle moyenne des axes ”C” avec l’intensité 
croissante de la déformation implique que la position de stabilité des lignes de glissement 
change par rapport au plan de cisaillement. On constate, dans les stades les plus évolués 
(0 * 5° et 0°), que la normale au plan m (Fig* 79) a même dépassé le plan de cisaillement C. 
Cette apparente anomalie sera discutée plus loin.

L’évolution des orientations préférentielles des axes ”C” 
en fonction des variations locales de l’angle

Les modalités du choix en lame mince des lieux de mesures ’’partielles” sont définies sur 
Plan. XV*II Ces. mesures ont été'.faites dans des zones oü l’angle @ est localement différent de 
0moyen, et ceci à l’échelle de la lame mince. Ces zones sont particulièrement intéressantes 
car elles constituent des domaines où la déformation est différente de la déformation moyenne 
observée et directement contrôlée par les anisotropies planaires C et S.

On relève sur les diagrammes d’orientations préférentielles ’’partiels” les fait princi­
paux suivants (Fig. 78, 79) :

- Les couronnes croisées paraissent mieux définies que dans les diagrammes ’’totaux”. Il 
semble donc que l’on caractérise mieux les orientations préférentielles en séparant les zones 
de mesures ; chaque zone de mesure présente, en liaison avec le caractère plus ou moins hétéro­
gène de la déformation, des orientations préférentielles d’axes ”C” particulières.

- Pour un 0 moyen donné, les caractères géométriques des orientations préférentielles 
partielles dépend plutôt de cet angle moyen ; en d’autres termes, comme pour les orientations 
préférentielles totales, c’est pour les valeurs de 0 intermédiaires non extrêmes (* de 45° ou 
de 0°) que les fabriques sont les plus typiques : ainsi, par exemple, lorsque l’angle moyen 
est de 45°, on observe pour m  0 local de 30°, des orientations préférentielles moins bien dé­
finies que des fabriques locales observables dans le cas où Q moyen est égal â 30° (Fig. 78).

- Lorsque les plans C et S sont localement confondus, les orientations préférentielles 
dans les bandes continues de quartz sont moins dispersées que celles dans les grains de quartz 
isolés.

- Les relations angulaires entre le plan moyen de concentration des axes ”C” et plans S 
varient avec les changements locaux de l’angle 0 : la rotation de ce plan moyen se fait encore 
conformément au sens de cisaillement et l’on démontre ici aussi que cette rotation est moins 
rapide que celle du plan S.

Les variations de l’angle entre plan moyen de concentration des axes ”C” et plan S pose 
le problème de la possible activité des plans S qui, s’ils restent des plans principaux XY de 
la déformation, devraient théoriquement rester passifs à chacun des stades de la déformation 
observée.

- Comme dans le cas des orientations préférentielles totales, on constate un dépassement 
du plan de cisaillement par la normale au plan moyen de dispersion des axes ”C” lorsque l’an­
gle 0 est petit.
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PLANCHE XVII

Les cinq stades de dévolution de la deformation en lame mince* A chacun de 
ces stades, on a localise les rubancs de quartz où ont été mesurées les orien­
tations preferentielles des axes c •



122

Interprétation des orientations préférentielles d’ axes "C” du quartz
Nous retiendrons de 1f analyse des données présentées ci-dessus les conclusions principa­

les suivantes :
* Si l’on excepte des zones localisées où les grains de quartz sont petits et isolés 

(zones généralement très peu importantes relativement aux autres et parallèles aux plans C), 
on peut estimer qu’il n’y a pas de changement fondamental dans les mécanismes de déformation 
plastique du quartz au fur et à mesure que croît l’intensité de la déformation et ceci aussi 
bien pour des intensités moyennes (à l’échelle de l’échantillon) que pour des intensités loca­
les (à l’échelle de la lame mince). Par contre, on peut suggérer qu’interviennent des mécanis­
mes du type glissement aux joints ou diffusion dès que la taille des grains devient petite 
(White, 1976) c’est-à-dire, dans le cas présent, dès que la déformation est importante,

. Dans le cas traité, on démontre que, pour des plans de cisaillement invariants (cor­
respondant à une des données des conditions aux limites de la déformation), au fur et à mesure 
que croît l’intensité de la déformation, la fabrique globale tourne confornement au sens de 
cisaillement. Ceci pose le problème de la généralisation de l’interprétation des normales aux 
couronnes d’axes ”C” en tant que direction proche du plan de cisaillement (Etchecopar, 1977 ; 
Bouchez, 1977 ; Laurent & Etchecopar, 1976 ; Burg & Laurent, 1978).

. Dans la plupart des cas, la normale au plan moyen de concentration des axes ”C” est 
comprise dans 1 ’angle aigu entre les plans C et S. Ceci est conforme, étant donné le sens de 
cisaillement, aux données fournies par les simulations en déformation non coaxiale en deux di- 
mensions (Etchecopar,1977).

On note cependant que lorsque 0 est très petit, ceci n’est localement plus vrai ; il 
existe alors des problèmes et l’interprétation des dissymétries peut conduire à une erreur. Si 
l’on considère que la plupart des gneiss sont des roches très déformées, les dissymétries de 
fabriques doivent alors être utilisées avec prudence : il faut alors établir clairement la si­
gnification de l’anisotropie planaire exprimée, et généralement unique, dans ce type de roche, 

. Lorsque B « 0, la normale du plan moyen de concentration des axes ”C” dépasse le plan 
de cisaillement (Fig. 79), On constate, à ces stades de déformation, qu’il apparaît à l’échel­
le de la lame mince, une nouvelle famille de plans de cisaillements pênêtratifs (les plans C’) 
dextres, à intersection Y avec les plans C et faisant un angle de 30° environ avec ces plans 
(Fig, 80).

Fig, 80 : Allure et position moyenne des plans C’ dans les stades très dé­
formés par rapport aux plans C-S confondus,
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L’apparition de telles structures planaires (-plan C’) peut permettre d’expliquer ce 
dépassement incompatible avec les modèles couramment admis.

. La rotation progressive des plans moyens de concentration des axes ,fC" pourrait être à 
la limite interprétée comme une rotation passive de la fabrique acquise au cours des premiers 
incréments de la déformation. Nous préférons faire appel à une déformation progressive essen­
tiellement par glissement intracristallin, étant donné la différence de vitesse de rotation 
entre les plans S et ce plan moyen de concentration des axes ”C”.

En conclusion, nous avons démontré que, dans le cas d’une déformation progressive non 
coaxiale, ’’gneissifiaate”, l’apparition et l’évolution des microstructures planaires influence 
directement l’évolution des orientations préférentielles du quartz, L’interprétation des rela­
tions géométriques entre les orientations préférentielles du quartz et les anisotropies expri­
mées (telle que les foliations) doit donc nécessairement passer par l’étude de la significa­
tion mécanique de ces anisotropies.
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CISÂÏLLB4ENT ET PLISSEMENT

Généralités
L’étude des mécanismes de plissement en régime de déformation non coaxiale, a été l’objet 

d’intérêt croissant dans ces dernières années. Les axes de plis sont fréquemment orientés vers 
la direction d’étirement (Bryant & Reed, 1969 ; Escher & Watterson, 1974). La réorientation 
par la courbure progressive des axes de plis (Hansen, 1971) peut être telle que les plis pren­
nent une forme en fourreaux très allongés (Carreras et al, 1977 ; Quinquis et al, 1978 ; 
Cobbold & Quinquis, 1980 ; Quinquis, 1980). Les plis naturels non cylindriques ont été reliés 
à différents types d’ellipsoïdes de déformation finie (aplatissement par Dearman, 1969 ; 
constriction par Boradaile, 1972 ; Sanderson, 1973) mais les plus récentes nombreuses corréla­
tions se font avec un régime de déformation plane non coaxiale (simple shear) (Rhodes & Gayer, 
1977 ; Quinquis et al, 1978 ; Cobbold & Quinquis, 1980 ; Quinquis, 1980).

Rappel des données et position du problème
L’étude de la déformation a démontré que :
. L’intensité de la déformation croît des bords vers le centre de la zone.
. La déformation est due principalement à un cisaillement simple.
. La direction du cisaillement est N 100 et subhorizontale.
. Le sens du cisaillement est dextre.
Les plis en fourreau, les plis faiblement non cylindriques et les plis conjugués ont été 

observée dans les roches sédimentaires de la région étudiée.
L’analyse tridimensionnelle de la géométrie de ces plis fournit d’importantes contrain­

tes sur l’histoire de leur développement, pour laquelle nous proposons un modèle.
Eh d’autres termes, le but de ce travail est ;
. d’une part, après une analyse géométrique des plis conjugués et des plis non cylindri­

ques, de fournir une explication à leur existence.
. d’autre part, d’examiner si l’association plis conjugués - plis non cylindriques est 

compatible avec l’existence d’un modèle de cisaillement simple dextre de direction N 100.
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DESCRIPTION GEOMETRIQUE DES PLIS 

Les plis fortement non cylindriques
Dans les roches sêdimentaires paléozoïques * lorsque la schistosité est fortement réo­

rientée et N 100, et dans les uitramyIonites orientées N 100, les plis non cylindriques sont 
fréquents. Leur amplitude varie de 1 â 100 cm. Généralement, les axes des plis sont subparal­
lèles à la linéation d’étirement et les plans axiaux sont verticaux et subparallèles à la 
schistosité. Les plis ont dans un plan horizontal une asymétrie dextre. La plupart des plis 
observés sont fortement non cylindriques (forme en fourreau) (Carreras & al, 1977 ; Quinquis 
et al, 1978) et présente dans les sections perpendiculaires à la linéation d’étirement des 
figures en oeil caractéristiques, qui ont été reproduites expérimentalement,

Les plis moyennement non cylindriques et les plis conjugués
Des plis mineurs sont relativement fréquents dans les pêlites finement laminées, et les 

greywackes du groupe des "Schistes et Arkoses de Bains" dont la position stratigraphique est 
encore sujette à de nombreuses discussions (cf partie lithologique). Ces plis sont toujours 
non cylindriques et quelques-uns sont conjugués (Fig. 81). Leur complexe géométrie tri-di­
mensionnelle a été reconstruite d’après des sections sciées.

Fig, 81 : Allure tridimensionnelle des plis moyennement non-cylindriques,
(a) et des plis conjugués (b) dans les terrains du groupe des 
.schistes et arkoses de JBàins.

Les plis à moitié non-cylindrique (Fig. 81,a)
Ce sont les seuls plis bien développés observables i l’affleurement. Ils apparaissent 

coiime des plis asymétriques dont les axes sont courbes et obliques sur la linéation a’étire 
ment (Fig. 100 a) et qui s’amortissent progressivement. Les flancs courts peuvent être par­
fois longs d’une trentaine de cm. Dans les sections horizontales, l’asymétrie des plis est 
systématiquement dextre et compatible avec le sens de cisaillement déduit de l’étude des
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granités déformes» Il est parfois possible d'observer certains plis localisés sur des hétéro­
généités tels que les galets de quartz (Photo 54)* La schistosité, toujours subverticale, ma­
térialisée par de petites biotites néoformêes, est plan axial des plis. (Photo 55)

Photo 54 : Nucléation d’un pli asymétrique sur un galet de quartz. L'ampli­
tude du pli s'amortit le long du plan axial.

Photo 55 : Section perpendiculaire à l'axe d'un pli moyennement non cylin­
drique montrant!la schistosité "plan axial".

Une étude de la forme des plis en fonction de leur courbure des axes a été entreprise en 
utilisant des sections sciées perpendiculairement à la charnière des plis (Fig, 82,a). Les 
variations de (a) l'amplitude A et (b) de l'épaisseur dans la charnière des plis T ont été me­
surées en fonction de l'angle entre les axes des plis et la linêation d'étirement (Fig. 82,c)

Pour l'exemple présenté sur la figure 82,a , nous avons étudié trois couches compéten­
tes successives dont la couche la plus compétente est la couche externe la plus quartzitique. 
Nous définissons l'amplitude des plis A comme la moitié de la valeur H prise par Hansen (1969, 
p. 11). Pour chaque couche, le graphe de A en fonction de l'angle est me courbe en cloche 
asymétrique avec un maximum dans la région 40 < 4* 80°. La superposition des courbes pour les 
trois couches montre que les plis sont arrangés en échelon.

Le graphe de T en fonction de l'angle montre des maxima dans la région 60 C e< 4 90°. 
Chaque maximum est bordé par deux minima lorsque la courbe est complète. Pour une couche don­
née, la différence entre le maximum et le minimiM peut être utilisée comme un marqueur quali­
tatif de l'intensité de déformation. Ainsi, dans la figure 82,c ,1a couche K est la moins dé­
formée .

Il est utile de comparer les graphiques de A en fonction de et de T en fonction de . 
Pour chaque couche, le maximum d'épaisseur est déplacé par rapport à son maximum d'amplitude 
par un angle 12ô< ©4 < 20°, La couche la moins déformée K montre le maximum d'amplitude le 
plus faible pour la plus grande valeur de . Par contre, la couche M montre le maximum d'am­
plitude le plus grand pour la plus faible valeur de oc ,
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Fig. 82 : Géométrie des plis moyennement non-cylindrique s* -(a) section mon­
trant les trois couches, competentes utilisées (K), (L) et (M)* L ’axe de 
plis pour la couche (K) est normal à la section des axes de plis,pour les 
couches (L) et (M) est légèrement oblique sur la section. Les profils vrais 
des couches (L) et (M) ont été reconstruits par projection. - (b) projection 
stéréographique (hémisphère inférieur) montrant le lieu des axes de plis (3) 
le lieu des pôles de plans axiaux, (p) et la linêation d’étirement. - (c) 
partie supérieure : courbes de variations d ’épaisseur dans la charnière (t) 
en fonction de l’angle (a) entre l’axe du pli et la linêation d’étirement. 
Partie inférieure : variations de l’amplitude (â) en fonction du meme angle 
(a).



83 ; Géométrie des plis conjugués. - (a) photographie montrant les parallélogrammes caractéristiques limités 
par les axes de deux familles des plis conjugués. - (b) section perpendiculaire à la linéation détire­
ment, perée à l’intersection des deux familles de plis et montrant la géométrie d’une interférence.
- (c) hloc diagramme construit à partir de sections sériées réalisées dans un exemple où la réorienta­
tion des axes es plus importante. - (d) reconstruction tridimensionnelle de la forme d’une couche du 
bloc diagramme (C).
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Ces faits indiquent clairement que A et T sont fonction de l'intensité de déformation. 
Ils suggèrent aussi que la courbure des axes de plis est une conséquence directe de la réo­
rientation au cours de la déformation progressive. Les plis apparaissent avec leurs axes for­
tement obliques (90°) sur la linéation d'étirement et en même temps qu'ils s'amplifient leurs 
axes se réorientent et tournent vers elle.

Les plis conjugues (Fig* 81 ,b)

Ils sont rarement observables directement à l'affleurement. Ils ont été reconstruits 
d'après des sections sériées faites dans des blocs oü ils sont plus facilement observables 
(Fig. 83, c) . La linéation d'étirement est toujours légèrement oblique sur une des deux famil­
les des axes de plis. A l'affleurement, seuls les plis dont les axes sont fortement obliques 
sont visibles ; la schistosité est plan axial de cette famille de plis. Bien que chaque famil­
le possède sa propre asymétrie caractéristique, tous présentent, dans un plan horizontal, une 
même asymétrie dextre compatible avec le sens de cisaillement.

Lorsque les deux familles s'intersectent, il se produit des structures d'interférences 
(Fig.83 a#b) dont la taille varie en fonction des paramètres dimensionnels du multicouche (espa­
cement et épaisseur des couches compétentes, épaisseur totale du multicouche). Lorsque les in­
terférences sont petites, les deux familles de plis déforment la stratification en un ensemble 
de parallélogrammes caractéristiques (Fig. 83, a et 83,d) (Ramsay, 1962 ; Ramsay & Sturt, 1963). 
Lorsque les interférences sont de plus grande taille, seule une famille de plis est visible, 
teis ce cas, les structures d'interférences peuvent être reconstruites en trois dimensions par 
l'examen de sections sériées. Elles sont semblables aux interférences de type 3 décrites par 
Ramsay, 1967. 11 faut noter que, dans un même échantillon, tous les types possibles d'interfé­
rences peuvent se présenter et pourraient être facilement confondues avec les interférences 
produites par des phases (n) de plissements superposés distinctes.

MODELE DE DEVELOPPEMENT DES PLIS AU COURS D'UN CISAILLEMENT PROGRESSIF 

Bases pour le modèle
Les faits les plus marquants des plis décrits précédemment sont :
. l'asymétrie dextre des plis obliques sur la linéation d'étirement,
. l'existence de plis en fourreau très allongé,
. la réorientation progressive des axes de plis vers la linéation d'étirement.
Tous ces éléments sont compatibles avec l'existence d’un régime de cisaillement subho­

rizontal dextre dominant tel qu’il a été déduit de l’étude des granités déformés.
Considérons un cisaillement simple avec la direction de cisaillement a et l’axe de ro­

tation b, où b est perpendiculaire à a dans le plan de cisaillement. Lorsque la surface qui 
va être plissêe contient b, les plis s’initient à de forts angles (90°) de la linéation d'é­
tirement, puis se réorientent symétriquement autour d’elle (Cobbold & Quinquis, 1980). Ceci 
arrive dans les roches sédimentaires paléozoïques et les ultramylonites de pegmatites. Si la
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position initiale de la surface à plisser dans le groupe des "Arkoses de Bains” avait été 
proche de celle observée actuellement à l’affleurement, les axes des plis conjugués auraient 
été normaux à la direction de cisaillement (Johnson, . 1977), l’axe b étant subparallèle
à la surface» En conséquence, la stratification dans les roches du groupe des "Arkoses de 
Bains” devait être fortement oblique sur les axes a et b* Etant donné que la direction du ci­
saillement est N 100, et que celui-ci est dextre, la stratification dans ces roches sédimen- 
taires devait avoir une direction initiale comprise entre N 100 E et N-S.

Le modèle suivant décrit le développement de plis au cours d’un cisaillement dextre 
progressif pour une couche oblique et prend en considération la coexistence possible des plis 
moyennement non cylindriques, conjugués ou non»

Rôle des effets mécaniques
Pour que des plis conjugués se développent, le matériel doit être lité ou mécaniquement 

anisotrope (Paterson & Weiss, 1966 ; Cobbold et al, 1971 ; Johnson, 1977). La périodicité des 
formes losangiques (Fig* 83) est un argument en faveur d’effets mécaniques. Sur plusieurs 
exemples, les plis sont localisés sur des hétérogénéités (Photo 54), En conséquence, des ef­
fets mécaniques ponctuels ont pu aussi avoir joué un rôle important dans le développement ini­
tial de ces plis. D’autre part, pour de nombreux plis bien réorientés et fortement amplifiés, 
il y a des évidences d’effets mécaniques tels que des réfractions de schistosité ou des gra­
dients de déformation localisés,

Nous proposons donc un modèle de plissement progressif dans lequel, au cours des pre­
miers stades, des effets mécaniques (anisotropie ou hétérogénéités locales) jouent un rôle im­
portant dans l’initiation des plis tandis que, durant les stades suivants, la réorientation 
des axes et l’amplification se font presque entièrement de façon passive (Fig. 84)

Réorientation des axes de plis
Le problème de la réorientation des axes de plis est peut-être plus facilement compré­

hensible au moyen d’un simple modèle géométrique (Fig. 84).
Supposons tout d’abord que les effets mécaniques aient précocement produit deux systèmes de
plis conjugués disposés symétriquement autour de la direction d’extension principale dans le 
plan devant être plissé (Fig. 85) et que les stades suivants soient dus à un simple cisaille­
ment homogène ; il s’ensuit que l’une des familles tourne plus vite que l’autre vers la direc-

Fig, 84 î Modèle purement géométrique montrant le développement des deux 
types de plis au cours d’un cisaillement simple progressif (le plan de ci­
saillement est en hachuré). Si la surface devant être plissé fait un angle 
initial ( a ) supérieur à 90° avec la direction du cisaillement, un système 
de plis conjugués se développe. Si l’angle initial (a) est inférieur à 90°, 
un seul système de plis se développe.
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tion d’étirement (Fig* 86)* L’angle entre les deux familles décroît tandis que la déformation 
cisaillante augmente.

Fig. 85 : Blocs diagrammes montrant, dans le cas d’un cisaillement simple, 
l’existence de deux familles de plis (dextres (dk) et semestres (sk)) I 1’ 
intersection d’une surface quelconque avec les deux surfaces de cisaillement 
maximum (sp) .

Pour une valeur de cisaillement $ « 5, les axes des deux familles de plis deviennent lé» 
gërement obliques sur la direction d’étirement. Les axes les plus obliques sont les plus ré­
orientés. L’illustration donnée sur la figure Q6 pour la réorientation des axes de plis con­
jugués peut être immédiatement transposée à l’exemple des plis non cylindriques. La disper­
sion des axes de plis observés sur le terrain (Fig. 82,b) est compatible avec les chemins théo­
riques prédits par le modèle géométrique.

Fig. 86 : Projection stêrëographique montrant les lieux de réorientation des 
axes de plis au cours d’un cisaillement simple progressif (S.P » plan de ci­
saillement). La ligne en pointillé représente la position initiale de la 
surface devant être plissëe ; les grands cercles indiquent les différentes 
positions de cette surface pour les valeurs successives de y. L représente 
la linéation d ’étirement pour y ~ 5 ; 8d est le lieu de réorientation des 
axes de plis dextres ; $s est le lieu de réorientation des axes de plis se­
mestres .

5$ =3
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Lorsque lfangle «Centre la surface à plisser et la direction de cisaillement est infe­
rieur à 90°, une seule famille de plis peut se développer (Fig, 04), L'existence simultanée 
de plis non cylindriques conjugués ou non est donc une conséquence directe de la réorientation 
de la surface durant le cisaillement progressif.
Conclusions

Les principales conclusions que l’on peut retirer de cette étude sont principalement de 
deux ordres :

d ’ osidxe, thématique.
. Les plis mineurs sont fréquemment non cylindriques.
. Les variations dans la géométrie des plis peuvent être attribuées aux variations de 

propriétés rhéologiques des sédiments et à la position initiale de la surface plissêe.
. Les effets mécaniques jouent un rôle dominant au cours des premiers stades du dévelop­

pement des plis tandis que l’amplification qui suit est principalement cinématique.
. La réorientation des axes de plis est contrôlée par la position initiale de la surface 

plissée. Si la surface est subparallèle à l’axe de rotation du cisaillement, la réorientation 
est symétrique autour de la linêation d’étirement, Si la surface est oblique à l’axe de rota­
tion du cisaillement, la réorientation est asymétrique,

. Si la surface plissée fait initialement un angle avec la direction de cisaillement de 
plus de 90°, des plis conjugués peuvent apparaître.

Plusieurs de ces conclusions sont probablement valables pour d’autres zones de cisaille­
ment, mais d’autres travaux sur un aspect de terrain, théorique et expérimental, seraient né­
cessaires .

d'QKdJte. régional
. L’existence de ces plis non cylindriques conjugués ou non est en accord avec l’exis­

tence d’un cisaillement simple dominant, orienté N 100, subhorizontal et de sens dextre.
, Une retombée directe de cette étude est la mise en évidence dans le groupe des 

’’Schistes et Arkoses de Bains” de l’existence de sédiments antê-Paléozoïque dont l’orientation, 
avant le plissement par cisaillement, était oblique sur l’orientation des sédiments paléozoï­
ques.
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CONCLUSIONS

Les deux exemples que nous venons de. voir sont particulièrement intéressants car dans les 
deux cas? le régime non coaxial de la déformation, proche d’un cisaillement simple, était con­
nu en sens et direction» Il nous a donc été possible de raisonner en teme de déformation pro­
gressive et ceci de deux façons :

- d’une part, par l’analyse des différents stades successifs de la défomation visibles 
sur le terrain, permettant de reconstituer l’évolution progressive des orientations préféren­
tielles de réseau d’axe C du quartz» (1)

- d’autre part, connaissant le régime de déformation, par la recherche d’un modèle permet­
tant de replacer les différentes structures plissées observées au cours d’une apparition et d’ 
une évolution progressive» (2)

(1) Dans le premier cas, l’apparition et l’évolution des orientations préférentielles d’axe C 
du quartz sont en étroite liaison avec les microstructures planaires présentes dans la roche ; 
l’interprétation de ces orientations préférentielles doit obligatoirement passer par l’étude 
de la signification mécanique de ces anisotropies *

(2) Dans le deuxième cas, le point principal suivant peut être souligné : l’existence de figu­
res de plissements complexes, généralement interprétables et interprétées en terne de ’’tecto­
nique polyphasée” n’est pas forcément caractéristique de plusieurs phases de déformation dis­
tinctes, mais peuvent, au contraire, s’expliquer par l'évolution progressive de plis au cours 
d’une seule et même phase de déformation»

Nous voyons donc que l’utilisation des orientations préférentielles de réseau et de plis 
ên qualité de marqueurs de la déformation progressive, nécessite de nombreuses précautions ; 
néanmoins, en l’absence d’autres marqueurs, ils demeurent extrêmement utiles dans ce type de 
terrains»
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RAPPEL DES DONNEES

Dans la région étudiée, la tectonique majeure responsable de l’acquisition de la structu­
re visible actuellement est unique et, de l’étude de la déformation, les points principaux 
suivants ressortent :

Age de la déformation : l’analyse des trajectoires de schistosité et l’étude des relations en­
tre le métamorphisme et la déformation ont montré que la phase majeure de déformation est syn­
chrone de la montée syntectonique de leucogranites.

Géométrie de la déformation : la phase majeure synschisteuse est caractérisée par une impor­
tante diversité de microstructures « Des différents éléments structuraux (schistosité, linéations, 
plis, zones de cisaillements) intégrés à l’échelle cartographique, définissent au Sud de la 
région étudiée, une mêgazone de cisaillement ductile subverticale et orientée N 100.

Déformation finie et régime de déformation : en l’absence de marqueurs quantitatifs de la dé­
formation, il a été cependant possible d’estimer un ellipsoïde de déformation finie de type 
k » 1.

Les critères du régime de déformation sont à toutes les échelles des critères de défor­
mation non coaxiale. La déformation responsable de la phase majeure synschisteuse est donc due 
à un cisaillement proche d’un cisaillement simple dont les éléments sont : un plan de cisail­
lement subvertical orienté N 100, une direction de cisaillement subhorizontale, un sens dextre*

Modèle : pour tenter d’expliquer plus précisément la géométrie de la mégastructure et en par­
ticulier la complexité et la diversité des microstructures apparamment contradictoires, il est 
nécessaire de faire appel à un modèle qui permettra de mieux visualiser l’évolution du Sud de 
la région étudiée au cours de la déformation majeure.

L’étude de la déformation dans les terrains sédimentaires paléozoïques a mis en évidence 
les points suivants ;

- la schistosité est subverticale, sigmoïde et plan axial des plis,
- lorsque la schistosité est fortement réorientée dans les mêgazones de cisaillement N 100, 

elle correspond au plan de cisaillement et la direction de cisaillement est subhorizontale.
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- entre les zones de cisaillement, les plis sont droits d’axe oblique sur ces zones- Dans 
les zones de cisaillements, les plis sont non cylindriques.

- les mégazones de cisaillements sont localisés sur les flancs verticaux de la mégastruc­
ture orientée N 100.

Il a été fréquemment décrit des plis en échelon induit par des cisaillements, mais ici, 
ce modèle ne peut expliquer lforientation N 100 du synforme (Fig. 87).

Le modèle suppose un début de plissement de la stratification suivant une direction N 90- 
100 (Fig. 60c). Avant le début de la création de la schistosité, les zones de cisaillements 
s’individualisent dans les flancs du synforme, au contact des formations paléozoïques et brio- 
vêriennes et dans la formation de Traveusot, c’est-à-dire oC les discontinuités lithologiques 
sont importantes (Fig. 88a). Dans les charnières des mégaplis, les cisaillements développent 
les plis droits et la schistosité sigmoïde. Dans les zones de cisaillements se développent les 
plis non cylindriques (Fig. 80, b,c).

La région étudiée se présente donc comme une mégazone de cisaillement ductile dextre. Ce 
cisaillement est synchrone de la schistogenèse de la phase de déformation majeure, elle-même 
synchrone de la montée des leucogranites.

IMPLICATIONS REGIONALES 

Comparaison avec les données régionales.

Il est intéressant de comparer les données structurales obtenues sur la région étudiée, 
avec celles déjà obtenues en Bretagne. En particulier, les points suivants sont intéressants 
à noter :

La géom&t/Uz : dans la région étudiée, la géométrie de la phase majeure synschisteuse est cel­
le d’une zone de cisaillement subverticale ayant jouée en décrochement subhorizontal dextre de 
direction N 100. Par contre, ailleurs en Bretagne et en particulier dans les synclinaux du Sud 
de Rennes, la phase majeure synschisteuse est principalement due à un raccourcissement Nord-
Sud avec une extension subhorizontale parallèle aux axes de plis et de direction N 100.

Il y a donc apparemment une contradiction entre ces deux géométries et il semble diffici­
le d’expliquer comment la direction d’étirement N 100 en Bretagne centrale, peut être en même 
temps la direction de cisaillement dans la région étudiée et ceci pour la même phase majeure 
synschisteuse..

le gmdlznt nÂgional de dijomatlon : nous avons vu, d’après l’étude de la fabrique des micas 
dans les schistes que la région étudiée s ’ inscrivait dans le gradient Nord-Sud de déformation 
mis en évidence par différentes études (Le Corre et le Théoff, 1976 - Le Théoff, 197 r - Le 
Corre, 1978 - Pivette,1978 - Gapals, 19F3).
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Fig. 87 : Plia en échelon dans un modèle de cisaillement (Choukroune, Iglesias, 
1980) .

Fig. 88 : Modèle proposé pour la région étudiée. Voir les détails dans le texte.
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Peu d’ informations quantitatives ont été apportées sur le type de lf ellipsoïde de défor­
mation, mais il a été cependant possible de déteimner un ellipsoïde de déformation finie glo­
balement de type k = 1* Il n!a pas été possible de mettre en évidence le raccourcissement sur 
Y fréquemment visible en Bretagne et matérialisé par une crénulation parallèle aux axes de plis 
(Le Corre, 1978)«

le ¡toit dm ImciogsianitzA « Le gradient de métamorphisme associé au gradient du type de schis­
tosité et lfanalyse de la phase majeure de déformation ont montré clairement le caractère 
strictement syntectonique des leucogranites et l’influence de ceux-ci lors de la déformation 
majeure« Cas données sont en accord avec les résultats obtenus en Bretagne centrale (Le Corre, 
1978 - Hanmer, 1978) et dans le Synclinoriun de Saint-Georges-sur-Loire (Pivette, 1978 - 
Gapais, 197*3) et montrent que la montée syntectonique des granités est un des paramètres im­
portants de la déformation majeure«

U m p o tv ù m m  du c À Â O Â llm tn t. Les différentes parties de l’analyse de la déformation ont mon­
tré sans aucune ambiguité, l’importance de la composante de cisaillement subhorizontal dextre 
responsable de l’acquisition des différents éléments structuraux de la phase majeure de défor­
mation*

Le cisaillement apparaît donc comme un élément essentiel de la déformation majeure en 
Bretagne du Sud (Pivette, 1978 - Gapais, 1980)*

Il apparaît donc important de replacer à l’échelle de la Bretagne du Sud, l’ensemble de 
ces données en proposant un modèle permettant d’expliquer, en particulier, les contradictions 
apparentes entre la région étudiée et le reste de la Bretagne*
Modèle : il est nécessaire, tout d’abord, de rechercher les principaux éléments utiles à la 
constitution du modèle :

- quoiqu’ils en soient, les modèles gëodynamiques proposés (Cogné, 1977 - Hanmer, 1977 - 
Audren, 1978 - Vigneresse, 1978 - Quinquis, 1980) impliquent généralement des mouvements re­
latifs Nord-Sud d’éléments lithosphêriques en liaison avec une convergence oblique (Audren,
1978 - Vigneresse, 1978 - Quinquis, 1980). Cette convergence oblique développe lors des sta­
des ultimes, la branche Sud du cisaillement Sud-Armoricain (Vigneresse, 1978 - Quinquis, 1980) 
où est localisée la déformation cisaillante la plus importante (Jegouzo, 1980),

- la branche sud du cisaillement Sud-Armoricain est courbe,
- l’examen des feuilles géologiques au 1/320 000 de Brest et Nantes montre, d’Ouest en 

Est, une orientation variable des structures depuis N 70 à N 120,
- la phase majeure synschisteuse est étroitement liée au cisaillement et à la montée des 

leucogranites «

Le modèle (Fig« 89) suppose donc une convergence oblique développant la branche sud du 
cisaillement Sud-Armoricain (Fig* 89, a)* Lors de stades suivants (Fig, 89, b, c, d), des plis 
obliques sur la branche sud du cisaillement Sud-Armoricain et le début de la schistogenèse 
apparaissent (Fig* 89, b). Au niveau des grands anticlinaux, les leucogranites se mettent en 
place (Fig. 89, c) vers 330 M*A. en créant ainsi des zones '’amollies” où se localisent les zo­
nes de cisaillement et en particulier la branche Nord du cisaillement Sud-Armoricain * Il y a
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saillement Sud^amorîcain (d) *
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alors individualisation de régions où la déformation majeure est essentiellement contrôlée 
par le cisaillement (région étudiée), de régions où la déformation est essentiellement due à 
un raccourcissement Nord-Sud (Synclinaux du Sud de Rennes - Le Corre, 1978) , de régions où 
la déformation est une combinaison d1 un'raccourcissement Nord-Sud ët dfun cisaillement (Syn- 
clinorium de Saint-Georges sur Loire ; Pivette, 1978 - Gapais, 19?9) * Ce modèle permet donc 
d1 expliquer la coexistence dans une même phase de déformation de domaines (Synclinaux du Sud 
de Rennes et région étudiée) où la direction N 100 est simultanément une direction d’ étirement 
(associée à un raccourcissement subhorizontal Nord-Sud) et une direction de cisaillement (as­
sociée à un cisaillement subhorizontal dextre).

Deux points importants n’ont pas été abordés dans cette étude et replacés ensuite dans ce 
modèle,

Pao blême. de lr oAthognetâé de» Lanvàux,
Tout au long de cette étude, l’”orthogneiss” de Lanvaux n’est pas apparu. Ce massif est 

considéré comme un matériel orthogneissique antéhercynien (Cogné, 1957 - Vidal, 1973 - Le 
Corre, 1978) déformé et étiré dans la direction régionale d’extension- Ce massif aurait, d’ 
autre part, servi, lors de déformation majeure, de ’’noyau” pour l’initiation des plis (Le 
Corre, 1978). Dans la région que nous avons étudiée, l’orthogneiss de Lanvaux présente les 
points suivants ;

- les affleurements sont généralement inexistants,
- il présente un métamorphisme de contact, localisé à sa bordure Nord, synschisteux et 
dont les relations avec la déformation sont identiques à celles trouvées pour les leu- 
cogranites,

- la déformation qui l’affecte est identique à celle qui affecte les leucogranites hercy­
niens tout en étant un peu plus froide (Ribeiro, corn, pars.),

- l’isograde de la biotite se moule sur le contact Nord et en particulier les biotites 
synschisteuses sont ’’plan-axial” des plis développés lors de la phase majeure.

Nous voyons donc que le Massif orthogneissique de Lanvaux présente de nombreux caractères 
contradictoires. En conséquence, en l’absence d’études cartographiques (s’agit-il d’un seul et 
même massif ?, en effet, il existe des faciès gabbroïques (Jegouzo, com. pers.)), pêtrographi- 
que, géochimique et structurale précises, il nous paraît difficile d’une part, de généraliser 
les observations locales que nous avons faites, et d’autre part, de faire rentrer ce massif 
dans le modèle proposé.

Mote.uA A&àpo niable. de. la gmyuMéatton

Nous venons de voir le rôle prépondérant que la granitisation jouait lors de la phase ma­
jeure synschisteuse. Il semble cependant que le modèle de cisaillement proposé ne puisse ren­
dre compte de la formation des granités eux-mêmes, comme le proposent Bouchez et Biaise (1976) 
et Nicolas et al. (1977). Dans ce cas, il convient donc de rechercher, pour la formation de 
ces granités, un mécanismes différent, la solution pourrait se trouver dans l’épaississement 
lié à une obduction du continent Sud sur le continent Nord vers 350 M.A. proposée par Quinquis 
(1980), la mise en place des granités se faisant vers 330 M.A.
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Les résultats essentiels sont principalement de deux types«
- sur le plan thématique :
trois problèmes principaux; liés au cisaillement ont été abordé dans ce mémoire :

1) l’orthogneissification d’un granité initialement isotrope a permis de met­
tre en évidence 1 ’apparition et l’évolution de structures planaires« Le développement de la 
mylonitisation se fait par l’apparition, de surfaces de cisaillements ”C” constantes en orien­
tation et parallèles au plans de cisaillement et de surfaces de schistosité S qui apparaissent 
â 45° puis tournent et se paraliêlisent avec les zones de cisaillements ”C" lors de l’inter- 
sification de la déformation. Cette évolution est progressive et dans les stades ultimes de la 
déformation, lorsque les surfaces C et S sont confondues, il se développe des surfaces de ci­
saillements ”C” obliques et de meme sens que le cisaillement général. Nous confirmons aussi 
que dans le cas de déformation très intense, 1’élément linéaire (linêation d’étirement, axe
de pli) représente la direction de cisaillement et l’élément planaire (schistosité, plans a- 
xiaux de plis) correspond au plan de cisaillement (Quinquis, 1980).

2) lors de cette orthogneissification progressive, dans un régime de cisaille­
ment connu en sens et en direction, l’analyse des orientations préférentielles de réseau du 
quartz a montré, d’une part, une rotation de la ’’fabrique” conforme â celle du cisaillement 
et, d’autre part, une dissymétrie de fabrique qui peut, après étude de la signification des 
microstructures, être utilisée comme critère de sens de cisaillement*

3) dans un régime de cisaillement, il est possible, au cours d’une seule et 
même phase, d’obtenir des figures complexes de plissements nécessitant habituellement plusieurs 
phases de déformation. Il convient cependant de ne pas généraliser cette interprétation en 
tentant d’expliquer des figures d’interférences par un modèle monophasé.

4) la recherche de critères d’un régime non coaxial de la déformation doit se 
faire à toutes les échelles, depuis l’échelle de la structure (gradient de déformation - tra­
jectoires de schistosité) en passant par l’échelle de l’échantillon (gradient de déformation - 
plis non cylindriques - linéations d’intersection courbes - plis non cylindriques associés à 
des plis conjugués) jusqu’à l’échelle de la lame mince (gradient de déformation - significa­
tion du plan de schistosité - forme des minéraux déformés - orientations préférentielles de 
réseau). A ces critères, il convient d’ajouter le système ”surface”C” - surface ”S" mis en 
évidence dans les mylonites et dont l’évolution est caractéristique d’une déformation non co­
axiale.
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5) il apparaît indispensable surtout dans le cas d’un régime non-coaxial de la 
déformation, de raisonner en texme de "déformation progressive" pour expliquer ainsi des 
structures apparemment contradictoires. Pour celà, il convient de trouver et d’étudier des 
marqueurs ayant pu enregistrer l’histoire de la déformation. L’étude de la déformation dans 
les granites a permis de mettre en évidence une évolution cohérente de l’ange CAS, au cours 
de 1 ’ intensification de la déformation. Cet angle CAS devient donc un nouvel élément utili­
sable comme marqueur de la déformation progressive,

~ Sur le plan régional :
- conformément aux conclusions de L e Corre (1978), Pivette (1978), Gapais 

(19?3), le caractère syntectonique des leucogranites hercyniens ainsi que le rôle fondamental 
qu’ils jouent au cours de la déformation ont été une fois de plus clairement démontrés,

- l’analyse de la déformation permet de mettre en évidence une composante de 
cisaillement majeur subhorizontal et dextre au cours de la déformation synschisteuse. Ceci 
permet, entre autre, d’envisager et de proposer un modèle de cisaillement responsable à 1’ ë- 
chelle régionale, de la majorité des structures visibles actuellement. Enfin, les zones de dé­
crochements apparaissent comme un trait majeur et essentiel de ce segment de la chaîne hercy­
nienne.
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