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Abstrait

A�n de contraindre le schéma de déformations �nies du socle variscain du massif de l'Agly, une analyse
structurale détaillée sur l'ensemble du massif de l'Agly a été réalisée. Notre enquête a combiné la
cartographie géologique, la réévaluation des données publiées et non publiées complétée par nos propres
travaux de structure. Les résultats sont fournis sous forme de nouvelles cartes tectoniques et de séries de
coupes régionales à travers le massif de l'Agly. Contrairement aux études précédentes, nous avons identi�é
trois tissus de déformation nommés D1, D2 et D3. La déformation D1 n'est que relictuelle et caractérisée par
une foliation largement orientée nord-ouest-sud-est et inclinée vers l'est sans aucun minéral clair ni direction
de linéation d'étirement. D1 pourrait être attribué à un épaississement de la croûte variscaine dans une
possible position de bord de plateau orogénique. La déformation D2 est une déformation hétérogène non
coaxiale, a�ectant l'ensemble du massif, qui a produit une foliation S2 faiblement pendante, et un réseau
anastomosé de zones de cisaillement C2 qui ont accueilli un amincissement vertical et une extension dirigée
N20. D2 est contemporain avec le métamorphisme LP-HT et le plutonisme à env. 315–295 Ma. D2 correspond
à l'e�ondrement extensionnel de la croûte orogénique partiellement fondue dans un glissement global
dextre à l'échelle de l'ensemble de la ceinture variscaine. Les tissus D2 sont pliés et pentus le long d'un
corridor orienté est-ouest D3, appelé Tournefort Deformation Zone (TDZ), où les intrusifs de Saint-Arnac et
Tournefort et les roches environnantes partagent la même foliation subverticale S3 NE-SW à EW. Le long du
corridor D3, le schéma de schistosité asymétrique et les critères cinématiques suggèrent une cinématique
dextre D3. La déformation D3 est un enregistrement de cisaillement dextre frappant EW qui a facilité et
localisé l'ascension et la mise en place des plutons en forme de feuille de diorite et de granit. D3 a survécu à
D2 et est devenu dominé par la compression en réponse à la fermeture de l'arc ibéro-armoricain dans un
régime transpressional. Le passage progressif de l'amincissement D2 à la transpression D3 est attribué à la
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diminution des forces gravitationnelles à un stade avancé de l'e�ondrement extensionnel qui a été surmonté
par les forces tectoniques de compression en cours au bord sud du plateau orogénique de Variscan. D3 a
survécu à D2 et est devenu dominé par la compression en réponse à la fermeture de l'arc ibéro-armoricain
dans un régime transpressional. Le passage progressif de l'amincissement D2 à la transpression D3 est
attribué à la diminution des forces gravitationnelles à un stade avancé de l'e�ondrement extensionnel qui a
été surmonté par les forces tectoniques de compression en cours au bord sud du plateau orogénique de
Variscan. D3 a survécu à D2 et est devenu dominé par la compression en réponse à la fermeture de l'arc
ibéro-armoricain dans un régime transpressional. Le passage progressif de l'amincissement D2 à la
transpression D3 est attribué à la diminution des forces gravitationnelles à un stade avancé de
l'e�ondrement extensionnel qui a été surmonté par les forces tectoniques de compression en cours au bord
sud du plateau orogénique de Variscan.

Résumé

A�n d’améliorer la compréhension du partitionnement de la déformation tardi-varisque dans le socle du
massif de l’Agly, une nouvelle étude structurale a été menée. Elle a combiné un travail cartographique
détaillé, la synthèse et l’harmonisation des données de la littérature complétées par notre propre analyse.
Les résultats sont retransmis sous la forme de nouvelles cartes structurales et coupes géologiques à travers
tout le massif. À la di�érence des études précédentes, nous avons clairement identi�é trois fabriques de
déformation nommées D1, D2 et D3. La déformation D1 est à l’état de relique et est caractérisée par une
foliation S1 de direction générale NE-SW avec un pendage important vers l’Est, sans linéation minérale ou
d’étirement clairement identi�able. D1 est interprétée comme témoignant de l’épaississement de la croûte
Varisque au front d’un plateau orogénique. La déformation D2 est une déformation hétérogène et non
coaxiale, a�ectant le massif entier, qui engendre une foliation S2 faiblement pentée et un réseau anastomosé
de shear zones C2 accommodant un amincissement crustal et une extension vers le N20. D2 est
contemporaine d’un métamorphisme de HT-BP et un épisode magmatique entre ca. 315 et 295 Ma. D2
correspond à une extension liée à l’e�ondrement gravitaire de la croûte orogénique partiellement fondue
dans un contexte global décrochant dextre à l’échelle de la chaîne Varisque. La foliation S2 est plissée et
verticalisée le long d’un couloir E-W D3, appelé Zone de Déformation de Tournefort (TDZ), où les intrusions de
Saint-Arnac et de Tournefort et leurs encaissants partagent la même foliation S3 sub-verticale de direction
NE-SW à E-W. Dans la TDZ, l’agencement asymétrique des schistosités et les critères cinématiques indiquent
une cinématique D3 dextre. La déformation D3 correspond à un cisaillement transcurent E-W dextre qui
localise l’ascension et l’emplacement des plutons dioritiques et granitiques. La D3 s’initie dans l’infrastructure
au cours de l’amincissement D2, elle perdure et reprend les fabriques D2 dans un régime transpressif dextre
dominant en réponse probable à la fermeture de l’Arc Ibéro-Armoricain. Le passage progressif de
l’amincissement D2 à la transpression D3 est attribué à la diminution des forces gravitaires à un stade avancé
de l’e�ondrement gravitaire suivi par la reprise les forces tectoniques compressives en bordure de plateau
orogénique. Nos résultats con�rment aussi que le rifting Crétacé ne provoque pas de déformation ductile
mylonitique dans les roches métamorphiques du massif de l’Agly.

Mots clés: Amincissement crustal / Orogène variscain / Dôme de gneiss / Massif de l'Agly / Pyrénées-
Orientales

Mots clés : amincissement crustal / orogénèse Varisque / dôme gneissique / massif de l’Agly / Pyrénées
Orientales
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1 Introduction

Chez les orogènes chauds et matures, la nature dynamique de l'évolution orogénique tardive entraîne la
préservation d'un ensemble complexe d'événements de déformation, de métamorphose et de magmatique
spatialement et temporellement répartis. Les relations de rétroaction dans le temps et dans l'espace entre
ces événements contrôlent l'équilibre des forces gravitationnelles par rapport aux forces de frontière qui
conduisent le �ux crustal, en particulier dans les plateaux orogéniques comportant une croûte large, chaude
et faible.

Le rééquilibrage mécanique du plateau orogénique conduit à un amincissement crustal dans sa partie
interne et à un écoulement crustal inférieur vers l'avant-pays où la compression et l'épaississement se
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produisent ( ex. Dewey, 1988 ;Rey et coll. , 2010 ). Avec l'e�ondrement orogénique en cours, une extension et
un amincissement supplémentaires se déplacent vers les bords du plateau et interagissent avec la croûte
profonde qui est continuellement soumise à la compression, à l'écoulement latéral et à l'exhumation. Sur ces
domaines externes particuliers, l'e�ondrement gravitationnel orogénique tardif est responsable de la
superposition, dans le temps et dans l'espace, de structures contractionnelles et extensionnelles dont la
représentation n'est pas simple mais essentielle à démêler a�n de bien comprendre l'écoulement crustal
latéral et horizontal et l'exhumation des profondeurs. croûte.

L'évolution tectonique susmentionnée est bien illustrée dans les Variscides européens où un plateau
orogénique de style tibétain s'est e�ondré au cours de la période du Carbonifère moyen-début du Permien (
par ex. Dörr et Zulauf, 2010 ;Whitney et al., 2015; Maierová et coll. , 2016 ). En France, le Massif central
français (FMC) a été proposé comme exemple de zone interne du plateau, et les Pyrénées varisques comme
bord de plateau ou avant-pays avec, entre les deux, le massif de la Montagne Noire (MN) situé à la transition
plateau-avant-pays ( Whitney et al. , 2015 ). Le FMC oriental a enregistré un e�ondrement d'extension à
l'échelle régionale et une exhumation de la croûte profonde partiellement fondue ( par ex. Malavieille et al.,
1990; Burg et al., 1994; Vanderhaeghe et al., 1999; Ledru et coll. , 2001 ). On considère que le dôme de gneiss
MN s'est formé au bord de l'e�ondrement de l'orogène Variscan pendant la �n du Carbonifère (Franke et coll.
, 2011 ; Whitney et coll. , 2015 ). Plus au sud, la ceinture pyrénéenne variscaine représenterait la frontière
extérieure du plateau orogénique qui partage des caractéristiques structurelles, métamorphiques et
magmatiques similaires avec le dôme de gneiss de la Montagne Noire situé à la transition plateau-avant-pays
( Whitney et al. , 2015 ). Cependant, des incertitudes subsistent sur la position relative des massifs pyrénéens
varisques situés au sud de la faille pyrénéenne nord, à savoirdans les zones axiales pyrénéennes, par rapport
au FMC et au MN. A l'inverse, le massif nord-pyrénéen oriental et en particulier le massif de l'Agly peut
représenter un prolongement direct vers le sud des massifs FMC sud. Malheureusement, ce domaine externe
manque encore de contraintes structurelles détaillées sur l'histoire du Variscan tardif a�n de comprendre les
déformations internes tridimensionnelles complexes dans le bord de l'orogène varisque qui reliaient
l'e�ondrement extensionnel entraîné par la gravité, la fusion partielle volumineuse, les emplacements de
magma, l'adoucissement thermique et la plaque - forces frontalières sous clé tectonique.

La présente étude étudie la déformation tridimensionnelle du massif de l'Agly comme exemple de l'avant-
pays du plateau orogénique au cours de la �n du Carbonifère-début du Permien. Nous avons identi�é une
géométrie de détail des structures avec une histoire de déformation polyphasée. L'analyse structurale des
macro et microstructures a été liée à des événements métamorphiques et magmatiques pour lesquels des
contraintes précises PT et géochronologiques sont disponibles dans la littérature. Le modèle de déformation
�nie du massif de l'Agly est discuté et remplacé dans le cadre tectonique de l'orogénie variscaine en
considérant un passage progressif de l'e�ondrement gravitationnel à la transpression dextre dans un
contexte de convergence syn-plaque.

Faisant partie du massif pyrénéen, le massif de l'Agly a enregistré à la fois les cycles orogéniques varisques et
alpins. La nature polyphasée complexe des Pyrénées est exposée dans la zone pyrénéenne nord (NPZ,
�gures 1 et 2A ), où les massifs métamorphiques paléozoïques à haute teneur du socle variscain, les massifs
pyrénéens nord (NPM), sont tectoniquement juxtaposés à des fragments de sous-continent. manteau et
sédiments mésozoïques métamorphiques en réponse à l'extension du Crétacé ( par ex. Clerc et al., 2015,
2016; Clerc and Lagabrielle, 2014; Lagabrielle et al., 2016; Ducoux, 2017 ). La plupart des NPM sont
caractérisés par de nombreuses zones de cisaillement ductile extensionnelles à faible pendage et un gradient
métamorphique HT-LP anormal ( par ex. Thiébaut, 1964; Roux, 1977; de Saint Blanquat, 1989, 1993; de Saint
Blanquat et al., 1990; Paquet and Mansy, 1991; Guitard et coll. , 1996 ). Bien que ces structures et
métamorphismes aient été liés à l'orogénie variscaine paléozoïque ( eg de Saint Blanquat, 1989 , 1993 ; de
Saint Blanquat et al. , 1990 ), certaines études mettent en évidence l'impact possible de l'extension du Crétacé
sur la structuration du massif de l'Agly variscain sous-sol (Delay, 1989 ;Vauchez et al., 2013; Odlum et Stockli,
2019 ). Nous discutons plus en détail de ce point secondaire à la lumière de nos nouvelles données
structurelles.

Fig. 1

(A) Carte des Pyrénées variscaines et du massif de la Montagne Noire avec les
principales zones de cisaillement varisques. (B) Position probable du massif variscain
à la �n de l'orogenèse variscaine, modi�ée deCarreras et Druguet (2014) .

Fig. 2

(A) Localisation de la zone pyrénéenne nord et carte des principales formations
géologiques de la zone. (B) Carte géologique du Massif de l'Agly modi�ée deFonteilles
et coll. (1993) et Delay (1989) . L'emplacement des coupes transversales des �gures 4
et 10 est indiqué. NPF: Zone nord pyrénéenne; TBF: Faille Trilla-Bélesta; AF: Faille
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d'Ansignan; RF: Faille de Rentadou; RRF: Faille de Roquo Roujo; PF: Panne de
Planèzes; BAF: Faille Bas-Agly; SPF: Faille Saint-Paul.

2 Contexte géologique

2.1 Les Pyrénées variscaines dans la ceinture variscaine d'Europe occidentale

Au sein de la ceinture variscaine d'Europe occidentale, les Pyrénées variscaines, c'est -à- dire la zone axiale
pyrénéenne (AZ) et la zone pyrénéenne nord (NPZ), appartiennent au domaine externe correspondant à
l'avant-pays orogénique méridional ( eg Burg et al. , 1994 ;Edel et coll. , 2018 ). Les Pyrénées variscaines sont
composées de sédiments du Protérozoïque au Paléozoïque qui ont été métamorphosés et déformés du
Carbonifère moyen au début du Permien ( ex. Aguilar et coll. , 2013 ;Denèle et al., 2014; Mezger et Gerdes,
2016 ). Le métamorphisme variscain est caractérisé par un gradient HT / LP haute température et basse
pression conduisant à une fusion partielle intense de la croûte inférieure et moyenne. Il est attribué à un �ux
mantellique élevé et à des emplacements de nombreux plutons basiques et acides ( Guitard et al. , 1996 et
références dans celles-ci;Lemirre, 2016 ). Deux principaux événements de déformation sont décrits dans la
zone axiale pyrénéenne: (i) un empilement de nappe vers le sud D1 responsable d'un épaississement crustal
modéré ( ex. Carreras et Capella, 1994 ;Matte, 2002 ;Vila et coll. , 2007 ;Denèle et al., 2009, 2014; Laumonier et
al., 2010; Aguilar et coll. , 2015 ), suivi de (ii) un régime transpressif dextre D2 formant plusieurs gneiss-dômes
et des zones de cisaillement inversé dextre permettant la mise en place de grands plutons ( Fig.1 ;Gleizes et
al., 1997, 1998a ,2001; Denèle et al., 2009, 2014; Laumonier et al., 2010; Cochelin et coll. , 2017 ). Plusieurs
zones de cisaillement d'extension plates sont également décrites ( Fig. 1 ;Gibson, 1991 ;Vissers, 1992 ;Mezger
et Passchier, 2003 ) qui sont interprétées comme des preuves d'exhumation transtensionelle du dôme
migmatitique dans un régime transpressional global ( Cochelin et al. , 2017 ). Au nord de la faille pyrénéenne
nord (NPF), la zone pyrénéenne nord a également enregistré principalement le même métamorphisme HT /
LP. À l'inverse de l'AZ, le tissu principal est dé�ni par une foliation pénétrante à plat qui s'est développée lors
d'un métamorphisme rétrogressif lors d'un événement d'extension continu ( de Saint Blanquat et al. , 1990
;Bouhallier et coll. , 1991 ). Un examen complet et détaillé de l'évolution géodynamique de la ceinture
variscaine d'Europe occidentale à l'époque du Paléozoïque supérieur peut être trouvé dans des contributions
récentes ( Cochelin et al. , 2017 ; Ballèvre et al. , 2018; Edel et al. , 2018 ).

2.2 Contour géologique du Massif de l'Agly (AM)

Le massif de l'Agly est le MNP le plus à l'est ( Fig. 1 ). C'est un massif varisque de 30 km de long et 10 km de
large délimité par trois bassins mésozoïques: le synclinal de Boucheville au sud, le synclinal du Bas-Agly au
nord-est et le St-Paul-de-Fenouillet au nord ( Fig . 2 ). Le remplissage sédimentaire cénozoïque (pliocène) du
Roussillon Graben délimite la frontière sud-est du massif. Les domaines structuraux du Paléozoïque et du
Mésozoïque sont séparés par des failles alpines verticales orientées EW ( Fig. 2B ).

Le socle variscain consiste en une séquence sédimentaire édiacarienne à dévonienne métamorphosée de 6
km d'épaisseur (Fonteilles, 1970 ;Berger et al., 1993; Casas et Palacios, 2012 ). La partie la plus profonde de la
séquence contient également d'abondantes nappes d'orthogneiss d'épaisseur d'un mètre à un décamètre
qui correspondent aux anciens seuils granitiques mis en place à env. 540 Ma (Tournaire Guille et al. , 2018 ).
La séquence dérivée para- et ortho a été métamorphosée et déformée au cours de l'orogenèse varisque
tardive entre ca. 305 et 295 Ma (Siron et al., 2012, 2020 ). Compte tenu des profondeurs structurelles et de la
teneur métamorphique, Delay (1989) a subdivisé en deux le sous-sol AM en une infrastructure et une
suprastructure, séparés par le front anatectique. L'infrastructure est constituée d'orthogneiss et de
paragneiss partiellement fondus abritant des couches de marbres et de calc-silicates. La suprastructure se
compose de la partie supérieure de la série métasédimentaire avec des micaschistes et schistes du Cambrien
au début de l'Ordovicien (le soi-disant groupe de Jujols,Laumonier, 1998 ), roches volcano-clastiques de
l'Ordovicien tardif minces et discontinues, schistes noirs du Silurien et marbres du Dévonien ( Fig. 2B ).

Tant le supra et l'infrastructure sont intrusés par des corps magmatiques varisques tardifs (308–304 Ma). La
charnockite d'Ansignan est un laccolithe de 600 mètres d'épaisseur qui a pénétré la partie la plus profonde
de l'infrastructure, dans la partie sud-ouest du massif, à 307 ± 3 Ma ( Tournaire Guille et al. , 2018 ). Ce
complexe magmatique est composé de deux roches magmatiques principales (1) une granodiorite
porphyrique K-feldspath, grenat et orthopyroxène et (2) une leucogranite grenat mieux observée dans le toit
d'intrusion ( par exemple, localité d'Albas). Des corps de norite et de diorite sont également signalés dans la
charnockite ( Delay, 1989 ; Berger et al. , 1993 ;Altho� et coll. , 1994 ,Olivier et coll. , 2008 ). Le granite de
Cassagnes se présente sous la forme de plusieurs seuils métriques à décamétriques dans la partie
supérieure de l'infrastructure ( Fig. 2B ). Sa composition est très similaire à la charnockite, sauf que
l'orthopyroxène est très rarement observé, mais a été mis en place au même moment à 308 ± 3 Ma (
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Tournaire Guille et al. , 2018 ). Des âges plus anciens ont été proposés pour les emplacements des seuils
d'Ansignan et de Cassagnes à env. 315 Ma (Postaire, 1982 ;Respaut et Lancelot, 1983 ;Olivier et coll. , 2004 ),
la diorite de Tournefort et le granite de Saint-Arnac ont envahi les schistes et micaschistes de la
suprastructure ( Fig. 2B ). Olivier et coll. (2008) ont proposé que ces deux plutons étaient cogénétiques et
qu'ils se déposaient entre 308 ± 1 et 304 ± 5   Ma respectivement. Le pluton de Saint-Arnac est également
composé de plusieurs intrusions acides ( Fonteilles et al. , 1993 ; Olivier et al. , 2008 ). La diorite a induit un
métamorphisme de contact local responsable d'une fusion partielle limitée des micaschistes environnants (
Delay, 1989 ; Fig. 2 ).

L'advection de chaleur associée au transfert vers le haut du grand volume de corps magmatiques peut avoir
contribué au métamorphisme régional HT / LP au cours de l'orogénie du Variscan tardif (Vielzeuf, 1984 ;
Delay, 1989 ; Guitard et coll. , 1996 ; Olivier et coll. , 2004 ; Siron et coll. , 2012 , 2020 ). Ceci est cohérent avec
les contraintes temporelles récentes de la température de crête HT-LP datée à env. 305 Ma avec LA-ICP-MS in
situ sur monazite et zircon ( Siron et al. , 2012 , 2020 ; Tournaire Guille et al. , 2018). La suprastructure est
caractérisée par un métamorphisme HT-LP enregistré avec l'apparition successive de biotite, cordiérite,
andalousite et sillimanite comme minéraux d'indice ( Fonteilles et al. , 1993 ). Ici, le gradient géothermique de
la suprastructure a été récemment reconstruit à 55 ° C / km ( Siron et al. , 2012 ). La température atteint
jusqu'à 680 ° C à la base de la suprastructure ( Delay, 1989 ; Bouhallier et al. , 1991 ; Siron et al. , 2012 , 2020),
déclenchant le début d'une fusion partielle en dehors du champ de stabilité de la muscovite. Sous le front
anatectique, l'infrastructure est caractérisée par un gradient géothermique quasi isotherme (∼ 8 ° C / km) lors
de l'événement varisque tardif, avec des températures comprises entre 730 et 800 ° C (Andrieux, 1982a, b ;
Vielzeuf, 1984 ; Delay, 1989 ; Bouhallier et coll. , 1991 ). Cela a été interprété comme la conséquence d'un
tamponnage thermique dû au comportement hautement endothermique de la réaction de déshydratation-
fusion de la biotite ( Delay, 1989 ; Siron et al. , 2012 , 2020 ).

La comparaison entre les estimations thermobarométriques et l'épaisseur actuelle suggère qu'entre 3 et 5
km de croûte ont été soustraits lors de l'éclaircie ( Andrieux, 1982a , b ; Vielzeuf, 1984 ; Delay, 1989 ;
Bouhallier et al. , 1991 ; Paquet et Mansy, 1991; ; Siron et al. , 2012 , 2020 ) responsable du resserrement des
isogrades métamorphiques et du fort gradient métamorphique apparent entre 80 ° C et 125 ° C / km (
Guitard et al. , 1996 et références; Siron et al. , 2012 ,2020).

Le métamorphisme HT / LP est lié au modèle de déformation principal observé sur l'AM qui correspond à une
foliation plate omniprésente et à des mylonites localisées contenant une linéation d'étirement de tendance
NNE-SSW. Le feuillage est plat dans la partie sud du massif, et est très raide et EW frappant dans la partie
nord-ouest du massif ( �gures 2 et 3 ; Berger et al. , 1993 ; Fonteilles et al. , 1993 ). Il est synchrone avec un
métamorphisme de haute qualité, une fusion partielle et des intrusions granitoïdes en forme de feuille, ces
dernières montrant une foliation magmatique concordante avec la foliation principale gneissique
environnante ( Delay, 1989 ; Bouhallier et al., 1991 ; Paquet et Mansy, 1991 ; Altho� et coll. , 1994 ).

Les zones de cisaillement ductile mylontique à ultramylonitique sont réparties sur l'ensemble du pieu
structural. Delay (1989) et Paquet et Mansy (1991) ont identi�é une dizaine de zones de cisaillement
mylonitique à pendage doux de diverses épaisseurs (mètre à décamètre) parallèles à la foliation principale
avec une direction d'étirement N20 très visible. Sur la base de la cinématique de ces zones de cisaillement (de
haut en nord dans la partie nord et de haut en sud dans la partie sud), Olivier et al. (2004 , 2008 ) ont suggéré
que ces zones de cisaillement étaient localisées au sommet du toit du dôme à env. 300 Ma comme dernière
étape d'un doming en évolution transpressionnelle. En revanche, Bouhallier et al.(1991) ont proposé que les
zones de cisaillement haut-nord soient liées à un détachement d'extension à la frontière entre les
micaschistes anatectiques et les gneiss, probablement responsable de la juxtaposition de l'infrastructure et
de la suprastructure lors d'une extension variscaine tardive. Sur la base de LA-ICP-MS in situ sur la monazite
de gneiss mylonitiques, Siron et al. (2012 ,  2020 ) ont proposé que cet éclaircie se soit produite à env. 300–
296 Ma. Olivier et coll. (2004) ont plutôt suggéré que la soustraction et l'amincissement ne se sont pas
produits via une seule zone de cisaillement et a proposé que le matériau soit soustrait par de nombreuses
petites zones de cisaillement au sommet d'un dôme diapirique Variscan tardif dans l'infrastructure et la
suprastructure.

Une phase tectonique antérieure est attribuée à un épaississement crustal avec des reliques de cyanite (
Fonteilles, 1970 ;Fonteilles et Guitard, 1971 ) et une foliation relictuelle modérément inclinée avec des plis de
gaine vergeant au sud interprétés comme un cisaillement de haut en bas et un empilement de nappes (
Bouhallier et al. , 1991 ; Olivier et al. , 2004 ).

Dans les sédiments mésozoïques des synclinaux du Bas-Agly et de Boucheville, l'impact de l'extension
crétaceuse est soutenu par le métamorphisme HT-LP en (Golberg et Leyreloup, 1990 ) et mis en évidence par
des études de spectrométrie Raman sur la matière carbonée (RSCM) qui ont rapporté des températures
allant jusqu'à 550 ° C (Clerc, 2012; Chelalou, 2015 ;Chelalou et coll. , 2016 ; Ducoux, 2017 ) à la suite de
l'amincissement crustal et du soulèvement du manteau du Crétacé ( Clerc et Lagabrielle, 2014 ; Clerc et al. ,
2015 , 2016 ; Chelalou et al. , 2016 ; Lagabrielle et al. , 2016 ; Ducoux, 2017 ). Dans ce contexte, l'âge variscain
tardif des zones de cisaillement ultramylonitiques est remis en question depuis les années 1990 ( Delay, 1989
; Paquet et Mansy, 1991 ; Vauchez et al. , 2013 ; Odlum et Stockli, 2019). La déformation mylonitique du



calcaire mésozoïque à la base du synclinal du Bas-Agly, avec une direction d'étirement N20 similaire à celle
a�ectant le socle métamorphique, ont conduit Delay (1989) et Vauchez et al. (2013) pour suggérer qu'une
partie du cisaillement ductile dans le socle d'Agly peut être attribuée à l'extension du Crétacé. Plus
récemment, Odlum et Stockli (2019)ont montré que les âges d'apatite U-Pb du côté sud et de la partie la plus
profonde du massif de l'Agly ont été réinitialisés entre 113 et 123 Ma tandis que ceux situés au nord ont
conservé les âges varisques tardifs. Cette di�érence d'histoire thermique les a conduits à suggérer que les
gneiss à haute teneur de la partie sud du massif font partie de la croûte inférieure et ont été exhumés et
juxtaposés aux micaschistes de la partie nord du massif, interprétés comme la croûte supérieure, au début
de l'extension du Crétacé.

Le socle paléozoïque est découpé par des failles de tendance EW à NW-SE fortement inclinées interprétées
comme d'anciennes failles sinistrales formées lors de l'ouverture de bassins à arracher remplis de
carbonates du Mésozoïque ( par exemple le Serre de Verges, Roquo Roujo, le Serre de Cors; Fig. 2B ;
Fonteilles, 1970 ,1976 ). Ces failles majeures drainent les �uides hydrothermaux avec des températures
comprises entre 300 et 550 ° C (Fallourd et al., 2014; Boulvais, 2016 ). L'hydrothermalisme a conduit
localement à une albitisation presque complète des roches paléozoïques, comme le granite de Saint Arnac et
les gneiss environnants entre 110 et 95 Ma (Poujol et coll. , 2010 ). Récemment, en utilisant la méthode (U-Th)
/ He sur l'apatite et le zircon dans les roches paléozoïques du Massif de l'Agly,Ternois et coll. (2019) ont
estimé la température de l'événement thermique crétacé lié à la circulation des �uides le long des structures
fragiles EW à un maximum de 300 ° C. En utilisant le RSCM, Ducoux (2017) a rapporté une température de
420 ° C dans les calcaires mésozoïques de Serre de Verges.

Les bassins mésozoïques bordant le Massif de l'Agly ainsi que les petits bassins tirants ont été inversés lors
de la collision tertiaire, et pincés entre des failles inverses raides et sur-poussés vers le Nord. Les principales
failles inversées coupant le socle paléozoïque sont du nord au sud, le Serre de Cors, le Rentadou et le Roquo
Roujo ( Fig. 2B ) délimitant des rubans de MNP. Les failles montrent une cinématique de haut en bas et ont
exhumé les blocs sud ( Delay, 1989 ). La dernière étape de la déformation fragile se manifeste par des failles
de décrochement conjuguées frappant N20 et N150 qui ont accueilli le raccourcissement pyrénéen dirigé par
NS. Parmi ces failles de décrochement, la faille sinistrale de Planèzes orientée NE-SW ( Fig.2B) ont peut-être
déjà accueilli un déplacement important au cours du Variscan tardif et peuvent avoir été réactivés pendant la
tectonique tertiaire pyrénéenne.

Dans ce qui suit, nous présentons les résultats d'une analyse structurale détaillée centrée sur la déformation
variscaine, et réalisée sur l'ensemble du massif de l'Agly, avec une cartographie géologique de réévaluation,
de nouvelles cartes tectoniques et des séries de coupes détaillées. Contrairement aux études précédentes,
nous avons clairement identi�é trois tissus de déformation Variscan nommés déformations D1, D2 et D3
responsables du pro�l de déformations �nies actuel du MA. L'historique des déformations a�n de corréler les
ensembles de données structurelles, métamorphiques, magmatiques et géochronologiques nouveaux et
existants.

Fig. 3

Cartes du massif de l'Agly montrant les mesures de feuillages (A) et de linéations (B)
de cette étude et Delay (1989) . (C) Carte synthétique montrant les trajectoires
simpli�ées de foliation des déformations D1, D2 et D3. Les zones de zoom des
�gures 6 , 12 , 13 et 14 sont indiquées.

3 Géométrie globale et partitionnement des déformations dans le massif
de l'Agly

Les cartes structurales de la �gure 3 présentent l'ensemble de données de plus de 3000 mesures de foliation
et de linéation provenant de nos propres enquêtes sur le terrain et de la cartographie publiée de Delay (1989)
. Deux zones principales sont dé�nies: (i) un domaine sud, qui s'étend au sud d'une ligne allant d'Ansignan
aux villages de Latour-de-France, où la foliation est modérément à légèrement pendante et la linéation
d'étirement et d'étirement minéral évolue constamment N20; (ii) un domaine nordique où les feuillages sont
fortement inclinés à la verticale et généralement dirigés EW ( �gures 3A - 3C). Cependant, les observations
microstructurales et les données structurales suggèrent que le schéma global de déformations �nies du
massif de l'Agly résulte de la superposition de trois déformations ductiles majeures, nommées D1, D2 et D3,
et d'une déformation locale D4 qui n'est présente qu'au voisinage du Marge Est du granite de Saint-Arnac ( cf.
section 4.2 ). Dans ce schéma, les domaines sud et nord sont principalement dominés par la foliation S2 et la
foliation S3 à forte inclinaison, respectivement ( Fig. 3 ). Nous documentons en outre les relations
géométriques entre D1, D2, D3 et D4 et leur cinématique dans des domaines clés avec une cartographie
structurelle détaillée et des analyses de déformation, en nous concentrant sur les relations entre la
déformation, le métamorphisme, la fusion partielle et la mise en place du magma.
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3.1 Déformation D1

Les tissus D1 sont observés dans l'ensemble du massif comme une déformation relictuelle préservée des
retouches D2 ou D3. Dans la partie orientale du domaine sud, où des schistes de bas grade sont exposés à
l'est de Caladroy et Latour de France, les tissus planaires D1 correspondent à un S1, majoritairement
parallèle à la litière sédimentaire, qui est majoritairement concordant au plat couché S2 ( Fig.4
stéréogrammes 1 et 2). La relation S0-1 / S2 est mieux observée sur les charnières de pliage F2 à l'échelle du
centimètre au mètre dans le schiste à basse teneur ( �gures 6A - 6C ) et les marbres du Dévonien ( �gure 6D).
Dans la partie gneissique et migmatitique du massif, S1 est préservé dans des domaines de déformation à
faible D2 en forme de lentille à l'échelle de dix à cent mètres sous forme de foliation S1 à pente modérée à
forte et de tendance NE-SW à NW-SE ( Fig. et 7 ). Dans ces domaines lenticulaires, la foliation S2 à plat est
omniprésente mais reste faible.

La surface enveloppante S1 est orientée NW-SE (principalement N150E) et plonge fortement à modérément
vers le NE avec un étirement et une linéation minérale L1 plongeant doucement SE. S1 est généralement plié
et transposé par S2 ( �gures 4 , 6 et 7 ). Dans le schiste à faible teneur de la partie orientale du domaine sud,
S1 et S2 sont dé�nis par un alignement préférentiel de chlorite, de mica blanc et de biotite ( �gure 6B ). Dans
l'infrastructure, les feuillages S1 et S2 sont délimités par de la biotite et des agrégats quartzo-feldspathiques
allongés ou des minéraux péritectiques comme la cordiérite ou le grenat ( �gures 6F et 6G). Les assemblages
minéralogiques qui dé�nissent les tissus planaires et linéaires D1 sont similaires aux paragenèses D2,
empêchant toute distinction D1 / D2 basée sur des caractères métamorphiques.

Le motif géométrique S1-S2 à grande échelle est mieux observé le long d'une coupe transversale orientée E –
W ( �gures 5 et 7B ) formant une enveloppe de feuilletage qui ondule avec deux orientations prédominantes.
Ce schéma est bien marqué dans la partie sud du massif où plusieurs auteurs ont mentionné ou représenté
des plis à l'échelle de la carte avec axe de tendance NS ( Delay, 1989 ; Berger et al. , 1993 ; Tournaire Guille et
al. , 2018 ). Delay (1989) a proposé que ces plis aient été formés par la mise en place de la charnockite
d'Ansignan, en contradiction avec la concordance entre la foliation magmatique et la foliation du country-
rock ( cf. section 4.1 ). Dans cette zone, les lentilles à faible déformation D2 sont plus grandes et plus
nombreuses ( Fig. 7 ), formant des alternances entre S1 raide et S2 presque horizontal ( Fig. 5 et 7 ). Des
vestiges de D1 conservés dans le domaine D3 sont observés à l'extrémité est du corridor de déformation D3
et au sud-ouest du pluton de Saint-Arnac.

Fig. 4

Pôles de tissus plans de chaque déformation (D1, D2, D3 et D4) tracés dans les
stéréogrammes Wulf de l'hémisphère inférieur. Seules les données avec une
a�liation claire à l'une des quatre déformations sont représentées.

Fig. 5

EW Coupes transversales du massif de l'Agly. (A) côté est de la faille de Planèzes. (B)
Partie sud du Massif de l'Agly, sur le versant ouest de la faille de Planèzes. (PM: fusion
partielle).

Fig. 6
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A�eurements et microphotographies montrant les relations D1 / D2. Dans les
schistes de Força Réal, (A) S2 en couches quarzitiques S0-1; (B) des restes de S1 en
section mince, S1 porte des chlorites et des muscovites, et S2 des muscovites et des
biotites; F2 plis en (C) schistes de Força Réal, (D) billes dévoniennes, (E) paragneiss
migmatitique. (F) Plis F2 dans le paragneiss migmatitique, les cordiérites sont
cristallisées parallèlement à S2 à l'intérieur des leucosomes contemporains avec une
déformation D2. (G) Plis F2 dans le paragneiss migmatitique avec des injections de
fusion parallèles à S2.

Fig. 7

Structure détaillée de la partie sud du massif des environs du village de Caramany.
(A) Carte des feuillages et de leurs trajectoires. (B) Coupe transversale.

3.2 Déformation D2

Dans tout le massif, D2 est dé�ni par une foliation S2 plane et omniprésente qui détient un étirement de
tendance N10-20 et une linéation minérale L2 ( �gures 4 , 5 et 8 ). Comme décrit à l'origine parPascal et coll.
(1976) , de nombreux plis F2 retravaillant S1 avec un plan axial S2 comme schistosité et axe de pli
communément parallèles L2 sont observés dans les gneiss et micaschists. Dans la partie orientale du massif,
la foliation S2 est parallèle aux isogrades métamorphiques caractéristiques des gradients métamorphiques
HT-LP (biotite-in, cordiérite-in, andalusite-in, sillimanite-in, muscovite-out et fondre isogrades). La L2 est
délimitée par un alignement préférentiel de la biotite, une ombre de pression autour des sulfures ou des
porphyroblastes allongés de cordiérite et d'andalousite ( Fig.8). Dans l'infrastructure, S2 est dé�ni par une
strati�cation gneissique et migmatitique. De nombreux leucosomes granitiques sont parallèles à S2 ou
pénètrent le long du plan axial du pli F2, mais sans aucune déformation plastique interne, ce qui plaide pour
une déformation syn-migmatitique D2. La foliation migmatitique possède une linéation L2 marquée par un
alignement préférentiel des agrégats de biotite +/- sillimanite. Ces observations indiquent que D2 était
contemporain avec le métamorphisme HT-LP (M2).

Les critères de cisaillement le long de L2 sont cohérents avec un cisaillement massif du haut vers le nord. Des
zones localisées à forte déformation D2 (C2) sont observées sous forme de zones de cisaillement mylonitique
à ultramylonitique de quelques centimètres à dix mètres de large dans tout le pieu structural. Ils sont
parallèles ou légèrement obliques à la foliation S2 principale ( Fig. 9 ). Ces zones de cisaillement C2 forment
un réseau anastomosé qui sépare les domaines de déformation D2-modérée en forme de lentille. Dans
l'infrastructure, nous avons observé d'importantes zones de cisaillement C2 qui forment des couloirs de forte
déformation de mylonites anastomosées de 20 à 30 mètres d'épaisseur appelées zones de cisaillement
Cuxous, Caramany, ouest d'Ansignan et est d'Ansignan ( Fig. 3 et 5 ). Une autre zone de cisaillement majeure
(zone de cisaillement de Caladroy, Bouhallier et al. , 1991) se situe à l'interface entre l'infrastructure et la
suprastructure. Les zones de C2 L2 portent un étirement minéral bien dé�ni linéation parallèle à celle des
domaines à faible contrainte formés par des agrégats allongé et recristallisés Bt + Qtz + KFS, avec une
direction N20 visible ( Fig. 8 ). Les indicateurs cinématiques suggèrent un cisaillement principal du haut vers le
nord observé soit dans l'infrastructure, soit dans la suprastructure ( Fig. 9 ). Les zones de cisaillement
mylonitique C2 sont souvent a�ectées en interne par des bandes de cisaillement C 'qui présentent un sens
de cisaillement similaire du haut vers le nord. Bien que le cisaillement du haut vers le nord soit la
cinématique la plus visible, le cisaillement de haut vers le sud est également signalé à di�érents endroits du
massif et est interprété comme des failles conjuguées ( ex: Bouhallieret al., 1991; Olivier et al., 2004).

Dans les roches les plus profondes de l'infrastructure, les gradients de déformation à travers les zones de
cisaillement C2 montrent que la texture mylonitique s'est développée progressivement à partir de la foliation
migmatitique sans changements signi�catifs dans les assemblages métamorphiques ( Fig.10). La
recristallisation dynamique des phases migmatitiques a produit des couches d'assemblage à grains très �ns
Qtz + Kfs + Bt + Grt ± Sil ± Crd ± Opx. L'écoulement plastique s'accompagne d'une fracturation fragile des
grands feldspaths K, grenats et orthopyroxènes (le cas échéant). La fracturation fragile et le boudinage des
porphyroblastes se sont développés en présence d'eau et sont responsables d'une rétrogression locale à
haute température avec la cristallisation de l'assemblage syn-cinématique Bt + Sil + Qtz. Bien que localisée, la
déformation mylonitique est répartie de manière homogène sur tout le domaine gneissique et migmatitique.

Dans les niveaux structurels supérieurs de l'infrastructure, le long des zones de forte déformation de
Cassagnes, Cuxous et Caladroy, les tissus mylonitiques sont caractérisés par une matrice à grains �ns
d'agrégats de quartz déformés plastiquement qui recouvre les feldspaths cataclasés ( Fig.10 ). Le quartz se
déforme plastiquement alors que la cataclasie du mégacryste feldspathique, l'imbrication et le boudinage
sont courantes. Les cols Boudin montrent une croissance syn-cinématique de la biotite. Dans la foliation
ultramylonitique, la granulométrie quartz-feldspath est très faible (5–10 μm) et les traînées de grenats
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fracturés présentent une rétromorphose rare et faible avec l'assemblage Bt + Chl + Qtz. Dans certains
échantillons, le chlorite semble être post-cinématique en raison d'une altération tardive de la biotite.

Fig. 8

Caractéristiques de l'étirement L2 et de la linéation minérale. (A) linéations L2 tracées
dans l'hémisphère inférieur stéréogramme Wulf. (B) L2 marqué par les andalousites
dans les micaschistes. L2 dans les paragneiss mylonitiques des zones de cisaillement
(C) Caladroy et (D) Cuxous. Les mesures de champ sont données dans la direction N;
plongez sur les photos.

Fig. 9

Relations C / CS lors de la déformation D2 avec une cinématique de haut en bas dans
les paragneiss (A et C) et dans les micaschistes (B).

Fig. 10

Coupes minces d'un gradient de déformation D2 dans des paragneiss de la partie
orientale du massif, près de Caladroy avec une cinématique de haut en bas. (A)
déformation à faible déformation avec des mylonites locales indiquées par des
�èches noires; (B) mylonitisation généralisée à l'ensemble de la roche; (C) texture
ultramylonitique avec assemblages Qtz - Kfs - Bt - Sil (lumière normale polarisée).

3.3 La «zone de déformation de Tournefort» D3 (TDZ)

Dans la partie Nord du massif, la foliation S2 est a�ectée par une déformation D3 localisée le long d'une zone
de tendance EW et de 4 km de large, appelée zone de déformation de Tournefort (TDZ). La TDZ traverse tout
le massif d'ouest en est ( �g. 3 et 11 ) formant des tissus plans subverticaux D3 avec des frappes allant de
ENE-WSW à ESE-WNW ( �g. 4 ). L'intrusion dioritique de Tournefort est également a�ectée par cette
déformation D3. La TDZ est coupée par le système de failles des Planèzes Variscains Tardifs qui induit un
déport sinistral global d'environ 3 km en vue cartographique ( Fig. 2B et 3 ).

Un gradient de déformation peut être observé depuis les marges jusqu'au cœur de la TDZ ( Fig. 11 ). Les
marges D3 TDZ sont caractérisées par un repliement progressif de la foliation S2 initialement peu profonde
et inclinée vers l'est dans une direction NE-SW avec un pendage plus prononcé ( Fig. 11 ). Les marges du D3
TDZ montrent des plis F3 avec une surface axiale de frappe NE-SW raide et des axes faiblement plongeants (
�gures 12A - 12C et 13C ). Les plans axiaux F3 peuvent être associés au développement d'un clivage
subvertical S3 NE-SW, comme dans le calcaire Dévonien ( Fig. 12B ).

Avec l'augmentation de la déformation D3 vers le noyau du TDZ, les plis F3 deviennent plus serrés conduisant
à l'intensi�cation du clivage S3 avec une frappe EW. Les linéations d'étirement des minéraux L3 sont très
rares et ont une plongée variable ( Fig. 12D ). Dans les coupes parallèles à la linéation d'étirement (plan
principal de déformation XZ) où elle est horizontale, les critères cinématiques dextre D3 sont reconnus dans
les micaschistes sous forme de tissus SC et de clastes de feldspath sigma dans les gneiss ( Fig.12C ).

Dans la TDZ, deux ensembles de zones de cisaillement dextre subvertical centimétrique à décamétrique sont
observés avec N120 et quelques directions N90 ( Fig. 13C ). Les zones de cisaillement N120 sont situées
principalement au cœur de la TDZ. L'in�exion de S2-S3 / C3 observée le long de ces zones de cisaillement est
cohérente avec un cisaillement dextre apparent. À l'est de la diorite de Tournefort et à l'ouest jusqu'au
granite de Saint-Arnac, la direction EW frappant S3 est transposée en zones de cisaillement de tendance NW-
SE (∼ N120) et met également en évidence un cisaillement dextre apparent ( Fig. 3 ). L'étalement NE-SW à
NW-SE des pôles de tissus plans D3 ( c'est -à- dire S2-S3 / C3) sur les stéréogrammes de ( �gures 4 et 13 ) est
expliqué par le gradient de déformation D3 ( �gure 13C ).

Entre Planèze et Latour-de-France, la foliation S2 légèrement inclinée vers l'est tourne progressivement à une
échelle kilométrique vers une orientation EW et sub-verticale et forme un pli F3 kilométrique ( Fig.14 ). La
foliation S3 est rare et peu répandue dans cette zone (non représentée sur la �gure 14 ), alors qu'elle est
pénétrante dans la partie ouest du dôme ( �gures 14C et 14D ). Il est à noter qu'avec le réseau anastomosant
D2, les mylonites et ultramylonites S2 et L2 sont également a�ectés par le pliage D3 ( Fig. 14 ).
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On observe un élargissement et une intensi�cation de D3 depuis le domaine supérieur, c'est -à- dire la zone
de LaTour-de-Fance, vers le domaine inférieur, c'est-à - dire les abords du village de Saint Martin où tous les
tissus plans se transposent en S3

Un gradient vertical de déformation est également observé dans la TDZ. En e�et, D3 est plus développé dans
les infrastructures de la partie ouest du massif que dans la suprastructure de la partie orientale. Dans
l'infrastructure entre les villages d'Ansignan et de Saint-Martin, tous les tissus planaires sont transposés en
S3. Dans les niveaux structurels supérieurs de la suprastructure ( c'est-à-dire les marbres dévoniens et les
schistes siluriens), le D3 est moins envahissant et forme des plis kilométriques ( cf. section suivante). Le long
de la TDZ au sud de la diorite de Tournefort, D3 crée une synform pincée qui s'ouvre comme une structure
en éventail vers l'est.

Fig. 11

Coupe transversale NS à travers le massif de l'Agly. (C) Partie ouest du massif. (D)
Coupe transversale à travers la charnockite d'Ansignan et Serre de Vergès avec des
roches mésozoïques pincées. (E) Coupe transversale à travers la diorite de
Tournefort. TDZ: Zone de déformation de Tournefort.

Fig. 12

Structures de déformation D3. F3 plis en (A) paragneiss et (B) billes «calc-schiste» du
Dévonien. (C) Cinématique Dextrale dans les micaschistes avec des relations de
structures C / S. (D) Linéations L3 tracées dans le stéréogramme Wulf de
l'hémisphère inférieur.

Fig. 13

Structure détaillée de la marge Est du granite de Saint-Arnac avec: (A) carte des
feuillages et de leurs trajectoires. (B) Pôles de tissus plans indi�érenciés (�let Wulf
hémisphère inférieur) de la TDZ et de la marge orientale du granite de Saint-Arnac.
(F) Esquisse du gradient de déformation de la TDZ.

Fig. 14

Structure détaillée de la partie nord-est du massif dans la région de Latour-de-
France. (A) Carte des feuillages et de leurs trajectoires. (B) croquis 3D de la forme
générale de la foliation S2. (C) Carte des linéations L2 et (D) stéréogramme L2 de la
zone. (E) Coupe transversale NS à travers la structure Latour-de-France montrant les
relations S2 / S3. Ils s'alignent sur un stéréogramme et indiquent un pli d'axe de
tendance EW plongeant vers l'Est.

3.4 Brouillage D2 / D3 dans la zone de Roque Courbe

Au nord des villages de Planèzes et Rasiguères, au niveau de la «Roque Courbe» (littéralement «le rocher
courbe» en anglais), les marbres du Dévonien et les schistes silurien-ordovicien présentent une polarité
inversée, avec des schistes ordoviciens au sommet des marbres du Dévonien, observés sur le versant sud de
la Roque Courbe près de Planèzes et dans le synclinal de La Peyrière D3 ( Fig. 15B et 15D ). Les reliques de
charnières à pli F2 synfolial centimètre à décimètre sont bien conservées dans les billes ( Fig.6D). La
déformation D2 a également entraîné le boudinage local des couches dolomitiques des marbres dévoniens le
long d'une direction de tendance NS, ainsi que le cisaillement et l'amincissement de la partie supérieure du
pieu métasédimentaire résultant en une épaisseur fortement réduite de la séquence (<20 m) et la rareté
voire l'absence du schiste silurien (voir Berger et al. , 1993). La zone de Roque Courbe s'est formée pour la
première fois lors du cisaillement D2 avec le développement d'un pli isoclinal F2 à l'échelle de l'hectomètre
avec un plan axial presque horizontal et un axe de pliage de direction nord par analogie avec l'axe
microstructural F2. Le pliage isoclinal D2 précoce est responsable de la polarité inversée. Par la suite, le pli
isoclinal F2 a été déformé par des plis ouverts F3 avec ENE-WSW plans axiaux à inclinaison abrupte et axes
plongeant doucement à modérément vers l'ENE. Le repliement F3 a conduit à la formation de l'anticlinal de
Rasiguères à l'échelle de la carte et du synclinal de La Peyrière ( Fig. 15 ). La déformation D3 a conduit au
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développement d'un clivage plan axial S3 vertical mieux observé dans la branche sud de l'anticlinal F3
«Rasigueres» où l'on observe les charnières du pli hectomètre F2 et le synclinal serré «La Peyrière» ( Fig. 15).
La structure plissée de Roque Courbe a été interprétée comme due au tectonisme alpin ( Delay, 1989 ) ou
comme un événement d'empilement de nappes variscaines ( Berger et al. , 1993 ; Fonteilles et al. , 1993 ).
Nous l'avons interprété comme un diagramme d'interférence de plis D2 / D3 à l'échelle kilométrique ( Fig. 15
).

Fig. 15

(A) Carte des feuillages S2 et S3 dans la région de Roque Courbe. (B) Coupe
transversale NS à travers la Roque Courbe montrant les relations S2 / S3. (C) Zone
détaillée située sur la carte (A), illustrant les di�érentes directions des tissus planaires
dans la TDZ. (D) Coupe transversale à travers la carte (C) montrant le pli F2 isoclinal
dans les billes du Dévonien. (E) Pôles de tissus planaires indi�érenciés tracés dans les
stéréogrammes de l'hémisphère inférieur Wulf de la carte (C).

4 Schéma de déformation dans les intrusions magmatiques du Variscan
tardif

4.1 Charnockite d'Ansignan et granites de Cassagnes

La charnockite d'Ansignan est mise en place dans la partie la plus profonde du Massif de l'Agly à ca. 5 ± 0,5
kbar et 700–900 ° C ( Vielzeuf, 1984 ; Delay, 1989 ; Siron et al. , 2012 , 2020 ; Fig. 5 ). Une foliation magmatique
est dé�nie par l'orientation préférentielle du K-feldspath et un bandage compositionnel correspondant à
l'alternance de magmas charnockitiques et leucogranitiques. Ce tissu est parallèle à la foliation S2 dans le
paragneiss migmatitique, plaidant pour la mise en place de syn-D2, comme déjà suggéré dans des études
précédentes ( Bouhallier et al. , 1991 ; Berger et al. , 1993 ; Altho� et al., 1994 ). L'alignement préférentiel des
porphyroblastes de feldspath K dé�nit également une linéation de tendance NS, cohérente avec la direction
d'étirement L2 régionale. Les enclaves de gabbro-norites contenues dans la charnockite d'Ansignan sont pour
la plupart concordantes avec la foliation magmatique S2 (voir Delay, 1989 ; Berger et al. , 1993 ; Altho� et al. ,
1994) et s'étirait à certains endroits vers une direction NE-SW. La déformation dans le pluton était active du
stade magmatique aux conditions sous-solidus comme en témoigne l'injection de magma dans de petites
bandes de cisaillement C2, et par la déformation à l'état solide des cristaux magmatiques comme le
développement de rubans de quartz et la fracturation des K-feldspaths. Les granites de Cassagnes
présentent le même pro�l de déformation que la charnockite d'Ansignan, avec une foliation S2 en pente
douce et une linéation minérale L2 à tendance N10-N20 et étirante. Comme dans le laccolithe d'Ansignan, le
tissu magmatique est délimité par une grande orientation préférentielle du K-feldspath. Cependant, la
déformation sous-solidus D2 est plus intense dans les seuils de Cassagnes, entraînant la formation de
feldspath K recristallisé allongé et la recristallisation de la matrice.

4.2 L'intrusion de Tournefort / Saint-Arnac

Les intrusions dioritiques de Tournefort et granitiques de Saint-Arnac appartiennent à un même grand
complexe plutonique qui a été largement étudié d'un point de vue chimique, structurel et géochronologique
par Olivier et al. (2004 , 2008 ). La diorite de Tournefort Hbl + Bt + Pl ± Cpx est intrusive dans les micaschistes
et les gneiss anatectiques ( Delay, 1989 ; �gures 3C , 11C et 13A ). Il est situé dans la zone TDZ et contient une
foliation magmatique verticale faible mais pénétrante EW à NE-SW avec une linéation presque verticale (
Olivier et al. , 2008 et �gures 3C , 11C et13A ). La foliation magmatique est dé�nie par l'alignement préféré de
la biotite et de la hornblende et la strati�cation compositionnelle. Localement, la foliation magmatique est
a�ectée par des zones de forte déformation verticales localisées de quelques mètres de large développées
dans des conditions à l'état solide ( Fig. 13A ). Le modèle de déformation magmatique et à l'état solide est
cohérent avec la déformation D3.

Comme précédemment documenté par Delay (1989) et Olivier et al. (2008) , l'intrusion de diorite de
Tournefort a induit une fusion partielle locale des micaschistes environnants qui présentent des plis serrés F3
et un clivage de crénelage EW S3. A quelques dizaines de mètres de la diorite, le métamorphisme de contact
dans les micaschistes était également responsable de la cristallisation de l'andalousite orientée
préférentiellement parallèlement à la foliation raide S3. Cela suggère que la mise en place de la diorite et le
métamorphisme de contact associé sont contemporains de la déformation D3 pendant le développement de
la TDZ ( �gures 4 , 13A et 13B). Néanmoins, les micaschistes anatectiques au voisinage de la diorite n'ont pas
d'injections magmatiques dans leurs plans axiaux F3, tous les leucosomes sont repliés par le D3, ce qui
indique que le D3 a�ectant les micaschistes s'est produit dans des conditions sous-solidus. Ainsi, D3 peut
avoir été actif à plusieurs stades, des conditions supra à sous-solidus.
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Le granite de Saint-Arnac présente une faible foliation magmatique marquée par l'orientation privilégiée de la
biotite et du K-feldspath ( Olivier et al. , 2008 ). Le pluton contient de nombreux xénolithes métriques de
micaschistes et d'enclaves ma�ques orientés parallèlement à la foliation. Dans les parties ouest et sud-est du
pluton, les xénolithes et les enclaves ma�ques dé�nissent une tendance EW et une foliation verticale.
L'intrusion granitique de Saint-Arnac déforme et coupe les isogrades M2 ( Fig. 2 ). Il est également
responsable d'un faible métamorphisme de contact des schistes et micaschistes environnants avec la
cristallisation de gros �ocons de muscovite post-cinématiques et sécants sur la foliation S2 ( Delay, 1989 ;
Berger et al., 1993 ). Ces observations indiquent que le pluton de Saint-Arnac est postérieur au pic M2. Dans
la partie nord du massif de l'Agly, l'énorme quantité de magma qui pénètre dans la suprastructure est
responsable de la déformation et de la réorientation de S2 d'une orientation subhorizontale à une direction
NW-SE plongeant fortement vers le NE sur plusieurs centaines de mètres ( Fig. 13A et 13B ; Retard, 1989). Les
schistes et micaschistes, situés au voisinage de la marge orientale du pluton, sont a�ectés par une
déformation D4, caractérisée par des plis centimétriques (F4) de S2 avec une tendance NNE-SSW et des plans
axiaux à forte inclinaison. Les charnières pliantes sont verticales ou plongent fortement vers l'Est.
Localement, le pliage F4 est associé au développement d'un tissu plan axial non omniprésent S4 qui est sous-
vertical avec un azimut N20, sans linéation minérale visible ou d'étirement. Le contact entre le D4 et le D3
TDZ forme un point triple ( Fig. 13A ). De telles déformations et réorientations de feuillages ont été décrites
pour plusieurs emplacements de plutons pyrénéens avec des paramètres transcourants dextre ( ex. Gleizes
et al., 1998b, 2001, 2006; Auréjac et al., 2004).

Basé sur l'anisotropie de la sensibilité magnétique (AMS) sur le Saint-Arnac, Olivier et al. (2008) ont proposé
que le pluton se soit installé pendant un régime transpressif. Cette transpression dextre est documentée
dans la plupart des emplacements de plutons de la zone axiale (Leblanc et al., 1993; Gleizes et al., 1998b,
2006; Olivier et al., 1999, 2016; Auréjac et al., 2004; Hilario Orús, 2004 ;Román-Berdiel et coll. , 2004 ,2006;
Antolín-Tomás et coll. , 2009 ;Izquierdo-Llavall et coll. , 2012 ), ainsi que dans deux plutons du NPZ
(Lacourt:Gleizes et al., 1992; Pic des Trois-Seigneurs: Leblanc et coll. , 1996 ). Sur la base de ces observations
et études, certaines intrusions du pluton de Saint-Arnac peuvent avoir eu lieu au cours d'un cadre
transcourant dextre, qui peut correspondre au D3. Néanmoins, les linéations AMS dans la partie nord du
pluton sont N20, ce qui peut indiquer une mise en place synchrone avec le D2.

4.3 Les leucogranites grenat

Un troisième type d'intrusion magmatique est représenté par les leucogranites grenat qui forment des seuils
et des dykes de quelques centimètres à des dizaines de mètres de large. Le dyke de leucogranite qui pousse
à l'est de l'intrusion de Saint-Arnac ( Fig. 13A ) et le pluton de leucogranite au sud du village de Latour-de
France ( Fig. 14A ) sont particulièrement intéressants . Dans les deux localités, les leucogranites sont
composés de quartz, de feldspath alcalin, de plagioclase, de biotite, de muscovite et de grenat. Le dyke est de
Saint-Arnac traverse les feuillages S2-S3 et postdate la déformation D3 précoce ( Fig. 13A ). La leucogranite de
Latour-de-France est située dans une charnière à pli D3 ( Fig.14A) et ne montre pas de déformation visible à
l'état solide. Mais, des microstructures comme les microfractures dans les mégacrystes de feldspath remplis
de quartz, le remplacement des marges du feldspath K par des myrmekites et la déformation plastique du
quartz avec extinction de l'échiquier suggèrent que la leucogranite a été déformée dans des conditions sub-
magmatiques à haute température (Marble, 1971 ;Hibbard, 1987 ;Vernon, 1991, 2000; Bouchez et al., 1992,
2006; Pawley et Collins, 2002 ). Nous suggérons que la leucogranite grenat Latour-de-France se soit mise en
place après déformation D2, probablement au cours de la dernière étape de la déformation D3.

4.4 Pegmatites

Des pegmatites abondantes sont observées du haut des gneiss migmatitiques jusqu'aux micaschistes de
l'Ordovicien à cordiérite. Les pegmatites forment à la fois des dykes concordants et discordants et des corps
en forme de lentilles dont la taille varie de quelques décimètres à plusieurs 10 mètres. Ces corps sont
interprétés comme étant le résultat de l'ascension de la masse fondue de silicate hydraté résiduel provenant
de la cristallisation de la masse fondue anatectique de l'infrastructure migmatitique. L'assemblage
minéralogique de pegmatite est constitué de Qtz + Kfs + Pl + Ms ± Bt ± Tur. Certaines pegmatites traversent la
foliation S2 et ne sont pas déformées tandis que d'autres sont boudinées dans des tissus mylonitiques D2.
Les relations mutuellement transversales entre les pegmatites et les linéations d'étirement S2 et N20 dans les
mylonites D2 suggèrent un âge syn à D2 tardif pour la mise en place des pegmatites.

5 Discussion

5.1 Impact de l'éclaircie crétacée et tectonique alpine sur le socle gneissique du
massif de l'Agly.

Le massif de l'Agly appartient à la zone nord pyrénéenne (NPZ) qui a été récemment interprétée comme un
analogue de la marge passive moderne (Lagabrielle et Bodinier, 2008 ;Jammes et al., 2009; Debroas et al.,
2010; Lagabrielle et al., 2010; Clerc, 2012; Clerc et al., 2012, 2013; Masini et coll. , 2014 ). Ce modèle tectono-



métamorphique est soutenu par un métamorphisme HT / LP enregistré dans les sédiments du Mésozoïque
atteignant jusqu'à 550 ° C dans les Pyrénées orientales au sein de bassins inversés à orientation EW (Synclinal
de Boucheville et Bas-Agly, Fig.1 ). Il est proposé que ce métamorphisme de haute qualité soit associé à un
amincissement crustal signi�catif du Crétacé, atteignant localement jusqu'à l'ouverture du manteau sous-
continental ( Clerc et al. , 2015 ). Au sud de l'AM, cet événement pyrénéen HT / LP lié à un amincissement
crustal était su�samment fort pour impliquer une fusion partielle des roches crustales sous le bassin de
Boucheville ( Chelalou et al. , 2016). Une question raisonnable se pose quant à l'impact thermomécanique de
la tectonique extensionnelle crétacée et du métamorphisme sur le socle variscain du massif de l'Agly.
Certaines mylonites localisées dans le socle gneissique ont été considérées comme crétacées ( Paquet et
Mansy, 1991 ; Vauchez et al. , 2013 ). Les résultats de l'apatite U-Pb conduisent Odlum et Stockli (2019) à
proposer l'existence d'une zone de cisaillement à haute température située sous le pluton de Saint-Arnac qui
était responsable (1) de l'amincissement du Crétacé lors du boudinage à l'échelle crustale et du
rétrécissement de la croûte continentale, et (2) le gradient de température élevé apparent actuel dans le
matin. En accord avec Bouhallier et al. (1991)nos observations sur le terrain démontrent que la déformation
extensionnelle s'est produite conjointement avec la migmatisation variscaine et les intrusions granitoïdes qui
ont donné des âges à env. 307 Ma ( Tournaire Guille et al. , 2018 ). La mise en place du pluton de Saint-Arnac
à 304 ± 5   Ma ( Olivier et al. , 2008 ) a conduit à la réorientation locale de S2 dans les micaschistes et induit un
métamorphisme de contact coupant les isogrades M2 ( Fonteilles et al. , 1993 ; Olivier et al. , 2008 ).

Suivant Corre et coll. (2018) , nous suggérons que le rifting crétacé conduisant à un fort amincissement de la
croûte continentale et au dégagement du manteau sous-continental est limité au fond des bassins crétacés
et n'a pas a�ecté le sous-sol variscain qui recouvre le massif de l'Agly. Des études thermochronologiques et
RSCM récentes ont rapporté que les températures crétacées mesurées dans les roches du Paléozoïque de
l'Agly ne dépassaient pas 450 ° C et ne pouvaient pas rendre compte des assemblages minéralogiques HT-LP
induits par le métamorphisme M2 dans les gneiss d'Agly ( Boulvais, 2016 ; Ducoux, 2017 ; Ternois et al. ,
2019). Des circulations de �uide hydrothermal dans le sous-sol, sans évidence claire d'altération
métasomatique, sont également attendues et pourraient avoir été à l'origine de la réinitialisation complète
ou partielle des systèmes isotopiques U-Th-Pb de monazite et d'apatite observés dans le gneiss du sud partie
du massif de l'Agly, à proximité du bassin de Boucheville ( Odlum et Stockli, 2019 ).

5.2 Réévaluation de la structure variscaine du massif de l'Agly

Le socle variscain du massif de l'Agly est couramment décrit par une seule enveloppe de foliation qui dessine
une structure en demi-dôme ( ex: Delay, 1989 ; Olivier et al. , 2004 ; Tournaire Guille et al. , 2018 ). A l'inverse,
nous proposons que l'AM résulte de la superposition de trois déformations D1, D2 et D3 correspondant
respectivement à un épaississement crustal, un collapsus orogénique extensionnel et une transpression
tardive.

Dans les massifs variscains des Pyrénées, des vestiges de conditions métamorphiques baroviennes
anciennes ont été documentés (Fonteilles et al., 1964; Besson, 1974; Roux, 1977; Azambre et Ravier, 1978
;Vielzeuf, 1980 ; Vielzeuf, 1984 ;Ayora et coll. , 1993 ;Azambre and Guitard, 2001; de Hoÿm de Marien et al.,
2018) that might be related to crustal thickening (Bouhallier et al., 1991; Carreras and Capella, 1994; Matte,
2002; Vilà et al., 2007; Denèle et al., 2009, 2014; Laumonier et al., 2010; Aguilar et al., 2015). Dans le massif de
l'Agly, nous documentons un événement de déformation D1 caractérisé par une foliation S1 ∼ NS frappante
et modérément pendante. Le S1 fortement incliné peut expliquer une période précoce de contraction
crustale. Les assemblages minéraux observés au sein des tissus D1 ne permettent pas de distinguer le
métamorphisme M1 du métamorphisme M2 à haute teneur. La description des reliques de cyanite dans le
massif de l'Agly par Fonteilles (1970) et Fonteilles et Guitard (1971) nous a conduit à supposer que l'Agly
aurait pu être a�ecté par un léger épaississement crustal lors de la contraction crustale D1. Un tissu planaire
précoce avec la même orientation que le S1 est documenté dans le Cap de Creus et est également attribué à
un stade d'épaississement crustal (Druguet, 1997 ,2001).

Les âges rapportés pour l'épaississement crustal D1 varient entre 340 et 320 Ma. Mezger et Gerdes (2016) ont
obtenu des âges de ca. 339–337 Ma des plutons de Soulcem et Bossost interprétés pour dater le stade
d'épaississement. Denèle et coll. (2014) ont proposé un âge d'épaississement D1 entre 323 et 308 Ma basé
sur une synthèse des travaux antérieurs sur la zone axiale. Lemirre (2016) a obtenu plusieurs dates autour de
320 Ma du NPZ (massifs de Castillon et Bessède) et a proposé de les relier à l'épaississement crustal précoce.

La déformation principale dans le massif de l'Agly est enregistrée par le développement d'une foliation S2 à
faible pendage avec une linéation d'étirement dirigée N20 ° E bien visible et un cisaillement normal dominant
de haut en nord. La déformation D2 a retravaillé une foliation S1 précoce conservée dans les zones de faible
déformation D2. Il en résulte une ondulation à l'échelle du kilomètre de tendance NS observée le long d'un
pro�l EW, en réponse à la superposition de D1 et D2 plutôt qu'au pliage d'une seule foliation à faible pendage
(S2) comme cela a été documenté précédemment ( Delay, 1989 ; Berger et al. , 1993 ; Tournaire Guille et al. ,
2018 ).

Dans l'infrastructure, les conditions de haute température (T> 550 ° C) de la déformation D2 sont attestées
par l'assemblage minéralogique syn-cinématique quartz-biotite-sillimanite observé dans les zones de



cisaillement normal D2 mylonitique à ultramylonitique dans les gneiss (Paquet et Delay, 1989 ; Siron et coll. ,
2012 , 2020 ) et par l'état magmatique à solide du D2 dans la charnockite d'Ansignan ( Altho� et al. , 1994 ).
Les feuillages S2 sont parallèles aux isogrades métamorphiques HT-LP et à la strati�cation migmatitique, et la
L2 est délimitée par un alignement préférentiel des minéraux de ce métamorphisme HT-LP ( Fig.7 ). Ces
observations indiquent que le cisaillement D2 s'est développé à partir du métamorphisme maximal (dans des
conditions suprasolidus) vers des conditions de faciès amphibolite subsolidus le long d'une évolution
rétrograde PT comme précédemment observé dans le massif de Saint Barthélémy ( de Saint Blanquat et al. ,
1990 ).

Ces zones de forte déformation D2 sont responsables de l'amincissement important du massif et de la
juxtaposition de di�érents niveaux structuraux le long des principales zones de forte déformation, comme le
Caladroy SZ à l'interface entre l'infrastructure et la suprastructure (This study, Delay, 1989 ; Bouhallier et al. ,
1991 ; Siron et al. , 2012 , 2020 ) et les zones de cisaillement Cuxous, Cassagnes, Est et Ouest Ansignan dans
l'infrastructure partiellement fondue (Cette étude, Delay, 1989 ; Paquet et Mansy, 1991 ; Siron et al. , 2012 ,
2020). Nous n'avons pas observé la limite inférieure du domaine S2 et il est probable que l'amincissement D2
se poursuive vers le bas au niveau structurel inférieur. La déformation D2 représente une large zone
d'amincissement ductile qui s'étale sur l'ensemble du pieu tectonique. Une partie importante de
l'amincissement a probablement été prise en charge lors du refroidissement rétrograde le long de
nombreuses zones de cisaillement C2 plus petites.

Le moment de D2 est limité par les données géochronologiques obtenues sur les migmatites et les
granitoïdes syn-D2. Siron et coll. (2012 , 2020 ) ont rapporté des âges de monazite LA-ICP-MS U-Pb à 305 ± 4
Ma et 306 ± 2 Ma attribués à des conditions de métamorphose maximale. Tournaire Guille et al. (2018)
donnent un âge à 299 ± 4 Ma qui peut représenter la cristallisation de la fonte migmatitique. La charnockite
d'Ansignan a donné des âges LA-ICP-MS U-Pb et ID-TIMS compris entre env. 315 et 300 ( Postaire, 1982 ;
Respaut et Lancelot, 1983 ; Tournaire Guille et al. , 2018 ). Le granite syn-D2 Cassagnes est daté à 308 ± 3 Ma
(Tournaire Guille et al. , 2018 ). Toutes ces données géochronologiques sont cohérentes et plaident pour une
déformation D2 dans des conditions suprasolidus dans la gamme 315–300 Ma. Siron et coll. (2012 , 2020 )
contraignent l'historique de refroidissement entre 300 et 296 Ma.

Dans la partie nord du massif de l'Agly et le long de la limite sud du corps plutonique de St-Arnac-Tournefort,
la foliation est en forte inclinaison. Paquet et Mansy (1992) attribuent cette accentuation nordique à la
collision alpine alors qu'Olivier et al. (2004 , 2008 ) ont plaidé pour une inclinaison de 45 ° vers le nord de la
partie nord du massif de l'Agly en réponse au rifting crétacé et à la formation de blocs inclinés pendant la
tectonique d'extension. L'hypothèse de la tectonique alpine ou crétacée comme partiellement ou totalement
responsable de la penti�cation des feuillages dans le nord de l'Agly ( Paquet et Mansy, 1992 ; Olivier et al. ,
2004 , 2008) est incompatible avec nos résultats structurels. Le domaine vertical correspond à une zone de
cisaillement strié-glissement transpressionnelle à tendance EW (TDZ) responsable du pliage et de la
penti�cation des structures D1 / D2 précédentes. Dans la partie ouest de l'AM, c'est-à - dire au niveau
structurel le plus profond, la D3 a une largeur de plusieurs kilomètres. A l'est, c'est -à- dire aux niveaux
structurels supérieurs du suprastrucutre, D3 se localise sous la forme d'une synform pincée. Dans le massif
de l'Agly, la TDZ montre à la fois des linéations à faible et à forte plongée qui sont une caractéristique
commune des zones de cisaillement transpressional (Fossen et Tiko�, 1993 ;Tiko� and Teyssier, 1994; Greene
et Schweickert, 1995 ;Tiko� et Greene, 1997 ). La mise en place des plutons de Saint-Arnac et de Tournefort
peut avoir occasionné un raccourcissement dirigé par NS induisant une composante de cisaillement pur de
transpression dans la TDZ pendant le cisaillement dextre D3 avec des linéations L3 d'étirement subhorizontal
et subvertical. La TDZ est intrusée par la diorite syn-D3 Tournefort datée à 307 ± 1 Ma et 308 ± 1 Ma ( Olivier
et al. , 2004 , 2008 ). Cet âge peut constituer une limite inférieure pour le cisaillement ductile de
synchronisation D3. Depuis qu'elle a retravaillé les mylonites D2, la transpression D3 était toujours active
après 295 Ma.

5.3 Comparaison avec les massifs varisques environnants

La position relative du massif de l'Agly par rapport à la zone axiale pyrénéenne et au massif central français
dépend principalement des mouvements attribués aux FNP qui sont débattus ( ex. Olivet, 1996; Sibuet et al.,
2004; Jammes et al., 2009; Carreras and Druguet, 2014; Tugend et coll. , 2015 ). Indépendamment de
l'ampleur du déplacement de la péninsule ibérique, la MA est située au nord de la NPF et devrait partager
plus de caractéristiques avec les massifs NPZ et Montagne Noire ( Burg et al. , 1994 ) qu'avec la zone axiale.
Dans les Variscides d'Europe occidentale, l'extension du Carbonifère tardif au Permien précoce est
principalement dirigée NS au nord du NPF alors qu'elle est orientée EW, c'est-à - dire presque parallèle à la
ceinture de la zone axiale pyrénéenne ( Burg et al. , 1994 ; Cochelin et al. . , 2017 ). Aussi, à cette époque,
tectonique dextre strié-glissant, largement documenté dans les zones internes et externes de l'orogène
variscan ( par ex. Edel et coll. , 2018 ), a largement contribué à l'écoulement de la croûte varisque épaissie et
était toujours active pendant l'e�ondrement extensionnel ( Burg et al. , 1994 ,Gébelin et al., 2007, 2009 ).
Comme proposé parCochelin (2016) , les MNP sont comparables à la partie sud du Massif central et à la
Montagne Noire, où un cadre d'extension est décrit avec une cinématique NS principale (Van Den Driessche
et Brun, 1992 ;Burg et Vanderhaeghe, 1993 ;Faure, 1995; Faure et al., 2009; Pitra et coll. , 2012 ;Barbey et coll.



, 2015 ), contemporain avec métamorphisme HT-LP et magmatisme entre 305 et 295 Ma ( Pitra et al. , 2012
;Couzinié et al. , 2016 ; Barbey et coll. , 2015 ). Les paramètres de transtension et d'extension sont dominants
dans la NPZ ( Thiébaut, 1964 ; Roux, 1977 ; de Saint Blanquat, 1989 , 1993 ; de Saint Blanquat et al. , 1990 ;
cette étude). Dans le massif de St-Barthélémy (NPZ), la mylonitisation variscaine a évolué des conditions HT
vers LT et est responsable de plusieurs kilomètres d'amincissement crustal ( de Saint Blanquat, 1989 , 1993 ;
de Saint Blanquat et al. , 1990 ;Delaperrière et al., 1994).

Dans la Montagne Noire (sud du massif central français), le schéma de déformation �ni est le résultat d'un
cisaillement dextre D2 dans l'infrastructure, contemporain avec un e�ondrement extensionnel D3 localisé le
long du front anatectique entre 315 et 295 Ma ( Pitra et al. , 2012 ;Rabin et al., 2015; Roger et al., 2015; Trap et
coll. , 2017 ). Le métamorphisme HT-LP atteint 700 ° C à 0,35 GPa ( Rabin et al. , 2015 ;Fréville et coll. , 2016 )
et est contemporain d'un événement majeur de fusion partielle et magmatique daté à env. 310 à 300 Ma (
Roger et al. , 2015 ; Trap et al. , 2017 ).Poujol et coll. (2017) ont également trouvé des âges à 320 Ma et l'ont
attribué à un autre événement de fusion partielle. Cet ancien événement de fusion partielle pourrait être lié
et comparé aux âges de Lemirre (2016) à 320 Ma dans les MNP.

En regardant le massif de l'Agly et la zone axiale pyrénéenne, le métamorphisme est très similaire dans les
deux domaines, avec des gradients métamorphiques HT-LP entre 60 et 80 ° C / km dans la suprastructure, et
près des gradients isothermes dans l'infrastructure ( Siron et al. , 2012 , 2020 ; Lemirre, 2016 ). Les
températures sont légèrement plus élevées dans le massif de l'Agly et la NPZ que dans la zone axiale, 800–
850 ° C et 700–750 ° C respectivement ( Lemirre, 2016 ). Le métamorphisme et les âges du magmatisme sont
similaires avec des estimations qui varient entre ca. 305 et 275 Ma dans le NPZ (Hart et al., 2016; Lemirre,
2016) and at ca. 315–295 Ma in the Axial Zone (Denèle et al., 2014; Druguet et coll. , 2014 ). Dans les Pyrénées
orientales varisques, le pic d'activité magmatique est bien contraint autour de 306 Ma ( Denèle et al. , 2014 ).

La principale di�érence entre la NPZ et la zone axiale réside dans les aspects géométriques et cinématiques.
Dans la zone axiale, les linéations sont principalement parallèles à l'allongement de la ceinture et le modèle
de déformation �nie régionale dé�nit une transpression dextre ( par ex. Soliva, 1992 ; Gleizes et coll. , 1997 ,
1998a , 2001 ; Olivier et coll. , 1999 , 2016 ; Román-Berdiel et al., 2004 , 2006 ; Denèle et coll. , 2009 , 2014 ;
Carreras et Druguet, 2014 ; Cochelin et coll. , 2017 ). La transpression dextre dans la zone axiale est
interprétée comme le résultat de l'échappement latéral de la croûte partiellement fondue lors de la
fermeture de la syntaxe ibéro-armoricaine entre ca. 305 et 295 Ma ( Denèle et al. , 2009; Cochelin et coll. ,
2017 ). Bien que la tectonique transpressive soit prépondérante dans la zone axiale, certaines études ont
rapporté un éclaircie du Carbonifère tardif avec une direction NS à NE-SW synchrone avec le pluton de
granodiorite du Carbonifère tardif mis en place à 305-310 Ma (Bouchez and Gleizes, 1995, Casas et al., 2007),

Dans la NPZ, les linéations d'étirement sont principalement transversales et le pro�l de déformation est lié à
un contexte d'extension ( Bouhallier et al. , 1991 ; de Saint Blanquat, 1993 ; Cochelin, 2016 ; cette étude).
Cependant, certaines études ont proposé que le NPM oriental et la zone axiale partagent le même
événement tectonique transpressional à la �n de l'orogenèse variscaine avec une partition en domaines de
zones de cisaillement dextre localisées ( Carreras et Druguet, 2014 ). Dans les massifs des Trois-Seigneurs et
de St-Barthélemy de la NPZ, peu de zones de cisaillement localisées par glissement sont attribuées à une
transpression tardive dominée par une clé développée dans des conditions métamorphiques rétrogrades (
Carreras et Druguet, 2014 ).

Le massif de l'Agly et la zone axiale orientale partagent le même modèle de déformation avec des synforms
pincés entourant de larges dômes, des plutons en forme de feuille le long de l'interface infrastructure /
suprastructure qui sont récemment a�ectés par la transpression. Carreras et Druguet (2014) ont proposé
que les massifs de l'Agly, du Mouthoumet et de la Montagne Noire partagent la même transpression
dominée par la compression que celle documentée dans la zone axiale.

5.4 Évolution tectonique variscaine tardive du massif de l'Agly

Dans ce qui suit, nous proposons un modèle tectonique pour l'évolution du Carbonifère moyen au Permien
précoce de la croûte varsicanale tardive du massif de l'Agly qui décrit le passage progressif de l'e�ondrement
gravitationnel à la transpression dextre dans un contexte de convergence syn-plaque.

L'étape initiale de notre modèle conceptuel est une croûte orogénique épaissie correspondant à une partie
de la partie externe d'un plateau orogénique ayant atteint une épaisseur critique. Indépendamment de
l'attitude ante-D2 de S1 qui reste inconnue, le pliage vertical D1 et une foliation S1 en forte inclinaison
présentaient la croûte avant env. 315 Ma et mis en place les conditions initiales de développement du massif
de l'Agly ( Fig. 16A ). Suite à la relaxation thermique de la croûte épaissie, la croûte médiane a atteint des
conditions de fusion partielle et a commencé à s'écouler en réponse aux gradients gravitationnels. Le
raccourcissement vertical et la foliation S2 peuvent avoir été initiés dans la croûte moyenne partiellement
fondue et faible à une profondeur où les instabilités gravitationnelles surmontent les forces de compression
horizontales ( Fig.16B). Avec un amincissement continu D2, la foliation pénétrante S2 peut avoir formé une
anisotropie mécanique à grande échelle et à plat dans la croûte médiane qui contrôlait la mise en place de
plutons granitoïdes en forme de feuille alimentés par l'ascension de la fonte le long des zones de cisaillement



proto-D3 ( Fig. 16C ). À ce stade, la croûte supérieure-moyenne est principalement soumise à des instabilités
gravitationnelles tandis que la croûte moyenne-inférieure est soumise à des forces tectoniques de
compression. Nous considérons que le TDZ est apparu pour la première fois comme un TDZ proto-D3 dans
l'infrastructure partiellement fondue et a agi comme une voie magmatique préférentielle menant à
l'ascension des premières impulsions magmatiques de la diorite de Tournefort et du granite de Saint Arnac,
mis en place entre 308 et 304 Ma à la bas du domaine D2 plat ( Fig.16C). Dans la croûte supérieure,
l'extension syn-orogénique est obtenue par des failles normales cassantes à faible angle à l'échelle du
kilomètre.

En réponse à un amincissement de la croûte et des emplacements granitoïdes en cours, le front anatectique
a avancé vers le haut, entraînant un élargissement du domaine S2 plat tandis que des magmas plus évolués
s'introduisaient dans la croûte supérieure de basse qualité. L'éclaircie est déplacée vers la croûte supérieure
avec la croissance probable de bassins à arracher.

Après l'activité de pic thermique et magmatique et pendant le refroidissement ultérieur, l'amincissement D2
s'est localisé le long de zones de cisaillement plus discrètes formant un réseau anastomosé en forme de
lentille ( Fig. 16D ). Certaines pegmatites tardives pénétrant les schistes de bas grade sont fortement
mylonitisées tandis que d'autres ont échappé à la déformation hétérogène tardive de D2. Le D2 est
maintenant limité à la croûte supérieure où des bassins dextre se sont développés dans lesquels des
sédiments du Carbonifère tardif au Permien précoce se sont déposés. Dans le même temps, les zones de
cisaillement antidérapantes sous transpression se développent davantage dans la croûte intermédiaire
inférieure dominée par une convergence en cours.

La dernière étape correspond au raccourcissement subhorizontal D3 qui surmonte le cisaillement
extensionnel. D3 a développé des plis ouverts à serrés et une foliation S3. Dans l'infrastructure, le TDZ s'est
élargi et a migré vers le haut en raison du cisaillement en cours de glissement sous transpression ( Fig. 16E ).
Une synforme pincée du schiste suprastructural et des micaschistes se développe le long de la TDZ.

Le passage progressif de l'amincissement à la transpression est attribué à la diminution des forces
gravitationnelles à un stade avancé de l'e�ondrement extensionnel qui a été surmonté par les forces
tectoniques de compression continues. Dans ce cas, une modi�cation de la contrainte de champ lointain
n'est pas nécessaire puisque le mécanisme d'entraînement est la chute des forces de gravité. Cependant,
l'extension au cœur du plateau orogénique est un mécanisme moteur potentiel responsable du
raccourcissement du domaine de l'avant-pays (Teyssier et coll. , 2008 ). L'extension NS et l'écoulement latéral
de la croûte partiellement fondue enregistrés dans l'e�ondrement du Massif Central français peuvent avoir
provoqué une compression dans le massif de l'Agly. À la suite de Cochelin et al. (2017) , il est probable qu'une
augmentation des forces de compression se soit produite en réponse à la fermeture de l'arc ibéro-armorcien
et ait été responsable de la transpression dextre au début du Permien.

Fig. 16

Modèle tectonique montrant l'historique des déformations de la croûte orogénique
du Variscan tardif dans le massif de l'Agly.

6 Conclusion

L'analyse structurale du socle varisque paléozoïque du massif de l'Agy montre que la forme apparente du
dôme du massif est le résultat de la superposition de trois déformations ductiles majeures D1, D2 et D3. La
déformation D1 est préservée sous forme de foliation relictuelle dans les zones de faible déformation et nous
supposons qu'elle pourrait être liée à l'épaississement du Carbonifère moyen et à la construction du plateau
orogénique. La déformation D2 est une déformation hétérogène non coaxiale, a�ectant l'ensemble du
massif, qui a produit une foliation S2 faiblement pendante, et un réseau anastomosé de zones de
cisaillement C2 qui ont accueilli un amincissement vertical et une extension dirigée N20. D2 est contemporain
avec le métamorphisme et le plutonisme LP-HT à environ 315–295 Ma. D2 correspond à l'e�ondrement
extensionnel de la croûte orogénique partiellement fondue dans un glissement global dextre à l'échelle de
l'ensemble de la ceinture variscaine. La déformation D3 est un enregistrement de cisaillement dextre
frappant EW qui a facilité et localisé l'ascension et la mise en place de la diorite de Tournefort et du granite de
Saint-Arnac. D3 a survécu à D2 et est devenu compression en réponse à la fermeture de l'arc ibéro-
armoricain.

La déformation ductile et le métamorphisme HT observés dans le socle paléozoïque du massif de l'Agly sont
liés à la tectonique du Carbonifère tardif au Permien précoce. L'extension crétacée n'a pas eu d'impact sur le
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record tectono-thermique Variscan mais a été uniquement exprimée comme l'altération hydrothermale
localisée le long des failles ∼ N100. La collision tertiaire pyrénéenne est responsable de la poussée �nale du
massif de l'Agly sur le bassin de Saint-Paul-de-Fenouillet ainsi que du pincement local et de l'incorporation de
calcaires mésozoïques faiblement métamorphosés dans le socle gneissique.
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Fig. 1

(A) Carte des Pyrénées variscaines et du massif de la Montagne Noire avec les
principales zones de cisaillement varisques. (B) Position probable du massif variscain
à la �n de l'orogenèse variscaine, modi�ée deCarreras et Druguet (2014) .

 Dans le texte

Fig. 2

(A) Localisation de la zone pyrénéenne nord et carte des principales formations
géologiques de la zone. (B) Carte géologique du Massif de l'Agly modi�ée deFonteilles
et coll. (1993) et Delay (1989) . L'emplacement des coupes transversales des �gures 4
et 10 est indiqué. NPF: Zone nord pyrénéenne; TBF: Faille Trilla-Bélesta; AF: Faille
d'Ansignan; RF: Faille de Rentadou; RRF: Faille de Roquo Roujo; PF: Panne de
Planèzes; BAF: Faille Bas-Agly; SPF: Faille Saint-Paul.

 Dans le texte

Fig. 3

Cartes du massif de l'Agly montrant les mesures de feuillages (A) et de linéations (B)
de cette étude et Delay (1989) . (C) Carte synthétique montrant les trajectoires
simpli�ées de foliation des déformations D1, D2 et D3. Les zones de zoom des
�gures 6 , 12 , 13 et 14 sont indiquées.

 Dans le texte

Fig. 4

Pôles de tissus plans de chaque déformation (D1, D2, D3 et D4) tracés dans les
stéréogrammes Wulf de l'hémisphère inférieur. Seules les données avec une
a�liation claire à l'une des quatre déformations sont représentées.
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Fig. 5

EW Coupes transversales du massif de l'Agly. (A) côté est de la faille de Planèzes. (B)
Partie sud du Massif de l'Agly, sur le versant ouest de la faille de Planèzes. (PM: fusion
partielle).
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Fig. 6

A�eurements et microphotographies montrant les relations D1 / D2. Dans les
schistes de Força Réal, (A) S2 en couches quarzitiques S0-1; (B) des restes de S1 en
section mince, S1 porte des chlorites et des muscovites, et S2 des muscovites et des
biotites; F2 plis en (C) schistes de Força Réal, (D) billes dévoniennes, (E) paragneiss
migmatitique. (F) Plis F2 dans le paragneiss migmatitique, les cordiérites sont
cristallisées parallèlement à S2 à l'intérieur des leucosomes contemporains avec une
déformation D2. (G) Plis F2 dans le paragneiss migmatitique avec des injections de
fusion parallèles à S2.

 Dans le texte

Fig. 7

Structure détaillée de la partie sud du massif des environs du village de Caramany.
(A) Carte des feuillages et de leurs trajectoires. (B) Coupe transversale.
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Fig. 8

Caractéristiques de l'étirement L2 et de la linéation minérale. (A) linéations L2 tracées
dans l'hémisphère inférieur stéréogramme Wulf. (B) L2 marqué par les andalousites
dans les micaschistes. L2 dans les paragneiss mylonitiques des zones de cisaillement
(C) Caladroy et (D) Cuxous. Les mesures de champ sont données dans la direction N;
plongez sur les photos.
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Fig. 9

Relations C / CS lors de la déformation D2 avec une cinématique de haut en bas dans
les paragneiss (A et C) et dans les micaschistes (B).

 Dans le texte

Fig. 10

Coupes minces d'un gradient de déformation D2 dans des paragneiss de la partie
orientale du massif, près de Caladroy avec une cinématique de haut en bas. (A)
déformation à faible déformation avec des mylonites locales indiquées par des
�èches noires; (B) mylonitisation généralisée à l'ensemble de la roche; (C) texture
ultramylonitique avec assemblages Qtz - Kfs - Bt - Sil (lumière normale polarisée).
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Fig. 11
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Coupe transversale NS à travers le massif de l'Agly. (C) Partie ouest du massif. (D)
Coupe transversale à travers la charnockite d'Ansignan et Serre de Vergès avec des
roches mésozoïques pincées. (E) Coupe transversale à travers la diorite de
Tournefort. TDZ: Zone de déformation de Tournefort.
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Fig. 12

Structures de déformation D3. F3 plis en (A) paragneiss et (B) billes «calc-schiste» du
Dévonien. (C) Cinématique Dextrale dans les micaschistes avec des relations de
structures C / S. (D) Linéations L3 tracées dans le stéréogramme Wulf de
l'hémisphère inférieur.
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Fig. 13

Structure détaillée de la marge Est du granite de Saint-Arnac avec: (A) carte des
feuillages et de leurs trajectoires. (B) Pôles de tissus plans indi�érenciés (�let Wulf
hémisphère inférieur) de la TDZ et de la marge orientale du granite de Saint-Arnac.
(F) Esquisse du gradient de déformation de la TDZ.
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Fig. 14

Structure détaillée de la partie nord-est du massif dans la région de Latour-de-
France. (A) Carte des feuillages et de leurs trajectoires. (B) croquis 3D de la forme
générale de la foliation S2. (C) Carte des linéations L2 et (D) stéréogramme L2 de la
zone. (E) Coupe transversale NS à travers la structure Latour-de-France montrant les
relations S2 / S3. Ils s'alignent sur un stéréogramme et indiquent un pli d'axe de
tendance EW plongeant vers l'Est.
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Fig. 15

(A) Carte des feuillages S2 et S3 dans la région de Roque Courbe. (B) Coupe
transversale NS à travers la Roque Courbe montrant les relations S2 / S3. (C) Zone
détaillée située sur la carte (A), illustrant les di�érentes directions des tissus planaires
dans la TDZ. (D) Coupe transversale à travers la carte (C) montrant le pli F2 isoclinal
dans les billes du Dévonien. (E) Pôles de tissus planaires indi�érenciés tracés dans les
stéréogrammes de l'hémisphère inférieur Wulf de la carte (C).
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Fig. 16

Modèle tectonique montrant l'historique des déformations de la croûte orogénique
du Variscan tardif dans le massif de l'Agly.
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