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1.1- L’exploration pétroliere dans les systemes compressifs

Les systemes orogéniques ont été le lieu d’importantes découvertes d’hydrocarbures des les
prémices de I’exploration pétroliére: les découvertes des champs géants du Zagros en Irak et en Iran
datent ainsi des premiéres décennies du 20eme siécle. Ces découvertes ont d’abord été les structures
anticlinales les plus simples, qui pouvaient étre identifiées en cartographiant la géologie de surface et
les indices de suintement d’huiles des roches. L’évolution des technologies et la compréhension
géologique de la formation des chaines plissées ont été déterminantes dans I’exploration de ces zones
structuralement complexes: 80% des découvertes de champs géants I’ont été aprés 1950 [Cooper,
2007]. Depuis, un grand nombre de chaines montagneuses ont été explorées avec plus ou moins de
succes: les chaines plissées associées aux frontieres de plaques convergentes représentent 14% des
ressources découvertes d’hydrocarbures [Cooper, 2007]. Une carte mondiale de la localisation des
chaines ou se concentrent la plupart des ressources pétrolieres montre bien que la plupart des chaines
orogéniques possedent un systéme pétrolier exploitable (Figure 1.1). Selon Cooper [2007], qui se base
sur les estimations de I'USGS [2000], les chaines plissées associées aux frontieres de plaques
convergentes représentent 15% des ressources en hydrocarbures qu’il resterait a découvrir; depuis le
« boom » de I’exploitation des hydrocarbures non-conventionnels, ces estimations pourraient méme
étre revues a la hausse. L’exploration des régions plissées en tectonique compressive reste donc

aujourd’hui un sujet d’actualité pour I’industrie pétroliére.

Toutefois I’histoire complexe de structuration dans les régions montagneuses rendent
I’exploration et les découvertes plus difficiles que dans les bassins sédimentaires en extension (rifts et
marges passives). Dans ces chaines plissées, le calendrier de la génération des hydrocarbures et de
leurs migrations en relation avec le développement des piéges structuraux doit se faire dans un
« timing » trés restreint [Roure et Sassi, 1995]. Du point de vue du géologue explorateur, deux points
supplémentaires expliquent les difficultés de I’exploration des chaines plissées : (1) les incertitudes
apportées par la faible qualité du jeu de données amenent souvent a des idées fausses sur I’histoire
d’enfouissement des sédiments, (2) prédire la mise en place des gisements pétroliers nécessite de bien
comprendre les processus guidant la structuration de ces chaines. Ces zones de prospections

pétroliéres apparaissent donc comme plus risquées et surtout plus chéres a explorer.
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Figure 1.1 — Carte tectonique mondiale montrant la répartition des principales provinces pétrolieres situées
dans les chaines de montagnes, selon leur contexte tectonique [d’apres Goffey, 2010].

Contrairement aux bassins en extension, les bassins compressifs se caractérisent par des édifices
complexes, marqués par des failles et des plis accommodants de grands raccourcissements et
déformations. La difficulté de I’acquisition et du traitement des données sismiques a terre rend
I’imagerie de profondeur peu précise dans les régions montagneuses; il est nécessaire de coupler
I’information sismique avec d’autres observables tels que les données de terrains et les données de
puits. Tres colteuses, ces implémentations limitées réduisent la capacité de contraindre la géométrie
des structures en 3 dimensions. Par conséquent, I’extrapolation en profondeur de la géométrie des
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bassins compressifs a partir des données disponibles est trés difficile car souvent plusieurs soluti

géométries structurales peuvent étre proposées a partir des mémes données éparses (Figur:
systeme pétrolier qui est recherché pour chaque cas varie fondamentalement [Sassi et al.,

Initial observations/data

des associations de plis et failles, et ont permis. d’i Uire en géologie structurale les notions de la
1948; Ramsay, 1967 ; Dahlstrom, 1969; Mattauer, 1973;

théorie des déformations des solides [Goguel, ?

McClay, 1992 ; Merle, 1994 ; FosserMS géologues structuralistes ont décrit et utilisé ces
observations comme des expériences

interprétations des grands systemes sformations crustaux [Boyer, 1986; Mitra, 1986; Price, 1988 ;
Gratier et Gamont, 1990; Epard , 1993; Cook et Varsek, 1994]. Ces observations du mm

e des roches servant d’analogues pour expliquer les

au km ont servi de références p er de la validité des interprétations des profils sismiques et

des coupes géologiques [e.g et al., 1983]. Les techniques quantitatives d’équilibrages de coupes
géométriques et cinématiques simples de proposer des géométries

faces [Dahlstrom, 1969 ; Gibbs, 1983 ; Mugnier, 1987 ; De Paor,

permettent en appliquan

cohérentes des struct
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Figure 1.3 — Deux interprétations d’une méme coupe structurale au Venezuela, avant et aprés le forage du puit
Macal [Roeder, 2010]

Paraphrasant R. Graham, Goffey [2010] décrit les hydrocarbures piégés dans les chaines de
montagnes comme des accumulations « Boucle-d’Or » : elles requiérent des conditions spécifiques
(« ni trop chaudes, ni trop froides ») pour permettre le développement des pieges avant la migration
des hydrocarbures et ensuite maintenir I’intégrité du piege et des accumulations a mesure que la chaine
évolue. Deux conséquences peuvent étre données : d’une part, les ressources « yet-to-find » (« encore
a trouver ») dans les chaines de montagnes sont probablement concentrées au sein d’accumulations de
moyennes tailles, plus difficile a trouver et moins rentables pour les entreprises [Goffey, 2010].
D’autre part, pour limiter les risques, il est nécessaire d’intégrer dans un modele cohérent les données
provenant de diverses disciplines des sciences de la terre (géologie, géochimie, géophysique) afin de

pouvoir cibler les zones & fort potentiel pétrolier: c’est le réle de la modélisation de bassin.

1.2- L’importance et les problématiques de la modélisation cinématique en

tectonique complexe

La modélisation de bassin a pour objectif d’accroitre les chances de réussite dans le domaine de
I’exploration pétroliére. Le but est de synthétiser et de regrouper les résultats et les progrés accomplis
en géologie structurale et sédimentaire et de proposer un modéle du systéme pétrolier en s’appuyant
sur les acquis de la géochimie et de la mécanique des fluides. Plus précisément, la modélisation de
bassin reconstitue les phénoménes de compaction et de transferts de fluides et de chaleur durant

I’évolution d’un bassin sédimentaire, en y associant I'évolution de la matiére organique (maturation,
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génération, expulsion, migration et dégradation) [Doligez et al., 1987 ; Ungerer et al., 1990 ; Burrus et
al., 1991 ; Schneider, 2003 ; Hantschel et Kauerauf, 2009]. La modélisation permet donc I’étude des
phénomenes menant & la mise en place des gisements pétroliers, de la génération des hydrocarbures

dans la roche-mére & leurs accumulations dans les piéges des bassins sédimentaires.

L approche historique de la modélisation de bassin consiste, a partir de I’état final, a décompacter
et retirer les couches sédimentaires de maniére séquentielle: c’est ce qu’on appelle le
« backstripping » [Sleep, 1971 ; Perrier et Quibliet, 1974 ; Watts et Ryan, 1976 ; Ungerer et al., 1990].
On sait maintenant que cette approche n’est pas suffisante dans les zones structuralement complexes
[Roure et Sassi, 1995 ; Schneider, 2003 ; Sciamana et al., 2004 ; Sassi et al., 2007 ; Thibaut et al.,
2014 ; Neumaier et al., 2014], telles que les chaines plissées retrouvées aux pieds des prismes
deltaiques, au front des prismes d’accrétions ou sur les fronts des chaines de montagnes. Les grands
mouvements latéraux imposes par le jeu des failles chevauchantes jouent un réle considérable dans
I’histoire thermique et I’enfouissement des sédiments [Shi et Wang, 1987 ; Endignoux et Wolf, 1990 ;
Roure et Sassi, 1995 ; Husson et Moretti, 2002 ; Sassi et al., 2007] (Figure 1.4). Le changement de
profondeur de la roche mére est alors controlé par la compétition entre érosion, sédimentation et
déplacement des unités chevauchantes. Ainsi, la complexité structurale des prospects sous
chevauchement résulte de I’interaction entre la subsidence lithosphérique, les jeux des failles et les
plissements, et les processus syn-tectoniques d’érosion et de sédimentation, qui doivent donc tous étre

pris en compte dans la modélisation cinématique.
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Figure 1.4 — Evolution de I’histoire thermique et d’enfouissement pour un pli de cintrage sur rampe [Sassi et al.,
2007]
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La démarche méthodologique qui est utilisée pour la modélisation de bassin en zone complexe se
décompose en général en trois étapes [Roure et Sassi, 1995 ; Schneider, 2003 ; Roure et al., 2005 ;
Baur et al., 2009 ; Faille et al., 2014 ; Thibaut et al., 2014 ; Neumaier et al., 2014]: La premiere étape
consiste a construire une coupe géologique (en profondeur) a partir de I’interprétation sismique, des
données de puits et des observations d’affleurements [voir notamment Mugnier, 1987 ; De Paor,
1988]. La seconde étape consiste & déplier ou restaurer la coupe géologique dans sa position ante-
chevauchement, en utilisant des modéles conceptuels de déformation géologique (on parle alors de
« restauration »): les techniques d’équilibrages de coupes [Dahlstrom, 1969 ; Gibbs, 1983 ; De Paor,
1988 ; Moretti et Larrére, 1989 ; Moretti et al., 1990 ; Maerten et Maerten, 2006 ; Moretti, 2008 ;
Gibergues et al., 2009 ; Durand-Riard et al., 2013]. L’objectif est de contraindre des sections
intermédiaires cohérentes d’un point de vue géologique, afin d’obtenir une chronologie cohérente des
événements. Enfin dans une troisieme étape, des simulations directes sont effectuées a partir des
scénarios structuraux proposés, qui permettent le calcul de la compaction, des transferts de chaleur, de
la génération des hydrocarbures et de la circulation des fluides [Sassi et Rudkiewicz, 1998 ; Schneider
et al., 2003 ; Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Faille et al., 2014].

La deuxieme étape, la reconstruction géométrique d’un bassin sédimentaire de son état initial
jusqu’a son état final actuel, est une des étapes clés de I’approche quantitative de I’exploration
pétroliere. En effet, la configuration géométrique du bassin a chaque pas de temps a une grande
influence sur les différents mécanismes physico-chimiques qui président a la formation des gisements
pétroliers, que ce soit (1) la genése des hydrocarbures, (2) leurs migrations ou (3) leurs accumulations

et préservations au sein du réservoir :

(1) La genese des hydrocarbures se produit par craquage du kérogene au sein d’une roche-
mere pendant son enfouissement. L augmentation de la température et de pression associée
a I’enfouissement des sédiments est a I’origine des réactions chimiques qui transforment la
matiere organique solide en hydrocarbures liquides et gazeux; Or I’enfouissement est trés
clairement lié a son histoire sédimentaire et tectonique.

(2) Le gradient de pression est le moteur de I’expulsion et de la migration des fluides
pétroliers [e.g. Allen et Allen, 2005 ; Hantschel et Kauerauf, 2009], bien que les propriétes
physiques des fluides telles que la densité et la viscosité rentrent en compte également. Les
caractéristiques physiques des matériaux sédimentaires (porosité et perméabilité) et le
comportement des failles par rapport a I’écoulement des fluides a I’échelle des temps
géologiques sont également des parametres essentiels [e.g. Schneider, 2003 ; Allen et
Allen, 2005 ; Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Evans et Fischer, 2012 ; Thibaut et al., 2014].
Ces différents paramétres sont directement liés a [’histoire d’enfouissement des

sédiments et la compaction associée; la configuration géométrique du bassin a chaque

18



étape conditionne donc en grande partie la géométrie et le calendrier des chemins de
migration dans le bassin.

(3) L’accumulation des hydrocarbures dans les réservoirs a la suite de la migration dépend
également de la géométrie du bassin et de son évolution : les piéges pétroliers doivent se
former avant ou pendant cette phase de migration, et les propriétés physiques des
réservoirs (la porosité notamment) doivent étre optimales au moment de la migration [voir,
notamment, Roure et al., 2005 ; 2010]. En plus de cela, les propriétés physiques et le
comportement mécanique des roches couvertures sus-jacentes a chaque étape de
déformation sont trés importants pour déterminer le piégeage des hydrocarbures, et donc

I’évolution du réservoir aprés la phase de migration.

La modélisation cinématique, c’est-a-dire I’étude de la disposition géométrique des terrains
sédimentaires et son évolution au cours des temps géologiques, est un exercice fondamental de la
modélisation de bassin. Une démarche méthodologique pour concevoir et contraindre des scénarios
géologiques en vue de réaliser des modéles de bassin a été décrite par Roure et Sassi [1995], et reprise
ensuite dans de nombreuses études (on peut citer notamment Grelaud et al. [2002], Sciamanna et al.
[2004], Fowler et al. [2004], Toro et al. [2004], Schneider et al. [2003], Deville et Sassi [2006], Sassi
et al. [2007] et Roure et al. [2010]). Elle commence par la construction d’une section géologique
équilibrée et cohérente dans la géométrie du stade actuel et anté-déformation. A partir de la section
restaurée et dépliée, la modélisation directe utilise des modeles simples et conceptuels de déformation
géologique pour déterminer le calendrier de la chronologie de mise en place des chevauchements en
utilisant des procédures d’essais-erreurs [Endignoux et al., 1989 ; Contreras et Suter, 1990 ;
Endignoux et Mugnier, 1990 ; Zoetemeijer et Sassi, 1992 ; Hardy et al., 1996 ; Sassi et Rudkiewiscz,
1998]. Il est possible alors de contraindre ce calendrier en reconstruisant I’histoire de la température a
I’aide d’indicateurs de paléotempérature [Roure et al., 2005 ; Roure et al., 2010 ; Erdos, 2015 ; Mora,
2015].

Pour mener a bien une étude cinématique, il est alors nécessaire de préciser différents parametres,

parmi lesquels :

- La configuration initiale du bassin qui servira de point de départ & la modélisation
cinématique ; on a déja souligné le fait que cette étape s’effectue en général au moyen de
techniques d’équilibrages de coupes géologiques [Dahlstrom, 1969 ; Gibbs, 1983 ; Moretti et
al., 1990 ; Maerten et Maerten, 2006 ; Lovely et al., 2012 ; Durand Riard et al., 2013]. On
verra cependant en Chapitre 2-2 que cette étape essentielle n’est souvent pas suffisamment
contrainte dans les cas d’études par rapport aux besoins de la modélisation de bassin.

- Des paramétres évolutifs qui peuvent étre regardés comme des conditions aux limites du

modéle géométrique ; par exemple, des paramétres cinétiques comme la quantité de
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déplacement affectant les blocs structuraux et le mécanisme de déformation affectant les
sédiments, la chronologie de la mise en place des failles, la topographie du bassin a chaque
étape, I’intensité de I’érosion, le taux de subsidence ou encore la compaction subie par les
matériaux sédimentaires.

- L’état actuel du bassin sédimentaire, qui est aussi I’état final de la modélisation ; Il comporte
lui-méme des incertitudes liées a I’extrapolation de la géométrie des structures a partir des

données initiales.

On s’attend a ce qu’apres quelques tests, un ou plusieurs scénarios s’accordent avec les données
géologiques indépendantes. A travers cette méthodologie, des erreurs dans la restauration initiale
peuvent étre identifiées, ce qui permet parfois de proposer une nouvelle interprétation de la coupe
structurale. De méme, des reconstructions intégrant I’évolution thermique et géochimique peuvent
jouer un role clé dans la validation de la géométrie structurale finale et du scénario géologique
[Grelaud et al., 2002 ; Fowler et al., 2004 ; Sciamanna et al., 2004 ; Toro et al., 2004 ; Deville et
Sassi, 2006 ; Sassi et al., 2007 ; Vilasi et al., 2009 ; Erdos et al., 2014 ; Mora et al., 2015].

Les scénarios cinématiques qui ont été mentionnés jusqu’ici font partie des familles de scénarios
« géomeétriques », qui reposent sur la traduction géométrique d’hypothéses mécaniques, en opposition
avec des scénarios purement « mécaniques ». Ces scénarios ne sont pas prédictifs, dans le sens ol la
chronologie et la cinématique du déplacement sur les failles ne sont pas déterminées sur des critéres
objectifs de mécanique des roches. Les modeles cinématiques géométriques sont un moyen de
proposer un scénario qui est une solution cohérente, valide parmi d’autres solutions possibles [e.g.
Gibergues et al., 2009]. Cependant elles ne permettent pas d’expliquer avec des principes physiques
ou, comment et pourquoi une structure s’est formée et a évolué comme elle I’a faite [Fletcher et
Pollard, 1999 ; Lovely et al., 2012], comme cela a pu étre étudié par Hafner [1951], Elliott [1976],
Chapple [1978], Davies et al. [1983], Dahlen et al. [1984], Sassi et Faure [1997], Gerbault et al.
[1998], Leroy et Sassi [2000], Souloumiac et al. [2010] et Caer et al. [2015]. Le travail de cette these
s’inscrit dans cette problématique : il s’agit d’utiliser les outils actuels de modélisation géo-mécanique
pour élaborer une méthodologie qui permettent de coupler évolution cinématique et prédictions

mécaniques.

1.3- Les modélisations cinématiques mécaniques

En tectonique, I’analyse et I’interprétation des données a disposition sont souvent réalisées
conjointement avec la conception de modeles, qui peuvent étre mécaniques ou géométriques et basés
sur des approches analytiques, numériques ou expérimentales ; Ils ont pour but de comprendre et de
quantifier I’évolution des objets et des processus geologiques dans le temps et dans I’espace
[Malavieille, 2015].
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Dans sa thése de doctorat soutenue en 1997, R. Divies, qui est a I’origine du développement de
I’algorithme de modélisation cinématique FOLDIS [Divies et Sassi, 1997], justifie le recours a des
modélisations cinématiques avec des principes géométriques de déformation par cette remarque :
« Une modélisation mécanique de la déformation tectonique, fondée sur le principe des calculs de
structure, n’est pas poursuivie car cette approche est trop complexe pour étre appliquée au domaine
des bassins sédimentaires ». La difficulté de simuler numériquement la déformation naturelle avec des
lois mécaniques réalistes s’explique par plusieurs types de problémes, reconnus depuis longtemps: (1)
la complexité du phénomeéne lui-méme a I’échelle des temps géologiques et son comportement
chaotique, (2) la complexité de sa formulation mathématique et physique, et (3) la complexité de sa
résolution analytique, et donc la nécessité d’approcher le résultat des systémes d’équations aux
dérivées partielles par des méthodes numériques. La question qui se pose aujourd’hui est : quelles ont
été les progres réalisés depuis 20 ans dans I’application des principes géo-mécaniques aux problémes

de modélisations cinématiques ?

Deux principales pistes ont été suivies pour introduire des principes géo-mécaniques dans la
modélisation cinématique de la déformation des bassins sédimentaires: (1) le perfectionnement des
méthodes de restaurations, soit par I’utilisation de lois de comportement élastique [Maerten et
Maerten, 2006 ; Moretti, 2008 ; Guzofski et al., 2009 ; Durand-Riard et al., 2013], soit en conservant
une approche purement cinématique [Cornu et al., 2003 ; Gibergues et al., 2009] et (2) les méthodes
de simulations directes qui utilisent des lois constitutives non linéaires élasto-plastiques ou élasto-
visco-plastiques [Sassi et Faure, 1997 ; Stockmal et al., 2007 ; Simpson, 2009 ; Lovely et al., 2012 ;
Ruh et al., 2012 ; Fillon et al., 2013 ; Ghazian et Buiter, 2014 ; Caér et al., 2015 ; Ueda et al., 2015].

Une des problématiques des méthodes de restaurations est de concevoir des modes de
déformations réversibles, afin que la modélisation des déformations tectoniques ne nécessite plus
I’utilisation de deux types d’algorithmes différents (restauration puis modélisation directe) pour
valider I’interprétation géologique et produire un scénario structural [Cornu et al., 2003 ; Gibergues et
al., 2009 ; Durand-Riard et al., 2013 ; Laurent et al., 2015] ; cette approche réversible permet de
s’assurer de la cohérence du chemin cinématique de déformation propose, et rend le scénario plus
approprié pour un couplage avec des modéles de bassin [Gibergues et al., 2009 ; Durand-Riard et al.,
2013 ; Thibaut et al., 2014]. Dans le cas des restaurations dites « mécaniques », la section est restaurée
en appliquant des conditions aux limites qui permettent de mettre a plat un ou plusieurs horizons
stratigraphiques jusqu’a une configuration initiale dépliée ou « défaillée ». Les failles, incorporées
explicitement, sont autorisées a étre activées (i.e. a étre le lieu de déplacement cisaillant) durant la
restauration en respectant des lois de méecaniques continues élastiques [Moretti et al., 2006 ; Maerten
et Maerten, 2006 ; Guzofski et al., 2009 ; Durand-Riard et al., 2013]. Bien que I’utilisation d’un
comportement élastique linéaire simplifie fortement la modélisation des roches, elle permet également

de rendre la déformation entiérement réversible [Maerten et Maerten, 2006]. Ces méthodes
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« mécaniques » possedent des avantages sur les méthodes cinématiques traditionnelles,
particulierement dans la restauration 3D des régions structuralement complexes [Maerten et Maerten,
2006 ; Moretti, 2008 ; Maerten, 2010 ; Lovely et al., 2012 ; Woodward, 2012 ; Resor et Pollard, 2012 ;
Durand-Riard et al., 2013 ; Nyantaki et al., 2014]: elles permettent notamment d’intégrer des
matériaux aux propriétés mécaniques élastiques hétérogenes, de calculer des déplacements non-
uniformes sur les failles en se basant sur des principes mécaniques et de tenir compte d’interactions
mécaniques entre les failles. Cependant, les conditions aux limites de ces modéles sont
fondamentalement différentes des forces a I’origine des déformations géologiques, ce qui pose un
probléme pour prédire les champs de déformations et de contraintes [Lovely et al., 2012 ; Resor et
Pollard, 2012]. De fait, plusieurs auteurs ont souligné la difficulté de construire avec ces méthodes de
restaurations des scénarios géologiques qui permettraient de prédire a partir de critéres mécaniques ou,
quand et pourquoi les failles chevauchantes se forment et se déplacent [Fletcher et Pollard, 1999 ;
Lovely et al., 2012 ; Resor et Pollard, 2012], a I’instar des expériences de Cubas et al. [2008],
Souloumiac et al. [2010], Mary et al. [2013] et Caér et al. [2015] par exemple.

L’autre piste consiste a utiliser des simulations directes des déformations géologiques qui utilisent
des lois de comportement mécanique non linéaires élasto-plastiques et élasto-visco-plastiques [e.g.
Mandl, 1988 ; Cundall, 1989 ; Makeél et Walters, 1993 ; Poliakov et al., 1993 ; Bathellier, 1994 ; Sassi
et Faure, 1997 ; Zienkiewicz et Taylor, 2005 ; Simpson, 2006 ; Stockmal et al., 2007 ; Simpson,
2009 ; Albertz et Lingrey, 2012 ; Albertz et Sanz, 2012 ; Smart et al., 2012 ; Ruh et al., 2012 ; Fillon
et al., 2013 ; Schmalholz et al., 2014]. Ces méthodes numériques résolvent principalement des
problémes de mécanique des milieux continues ; elles ont été utilisées pour répondre a des problémes
de mécanique a I’échelle de la lithosphere [Poliakov et al., 1993 ; Avouac et Burov, 1996 ; Le
Pourhiet et al., 2004 ; Yamato et al., 2007 ; Jammes et al., 2013 ; Erdos et al., 2014] et & des
probléemes de mécanique a I’échelle du bassin sédimentaire [Makel et Walters, 1993 ; Bathellier,
1994 ; Sassi et Faure, 1997 ; Gerbault et al., 1998 ; Simpson, 2006 ; Stockmal et al., 2007 ; Simpson,
2009 ; Albertz et Lingrey, 2012 ; Albertz et Sanz, 2012 ; Smart et al., 2012 ; Ruh et al., 2012 ; Fillon
et al., 2013 ; Schmalholz et al., 2014 ; Ueda et Gerya, 2015 ; Caer et al., 2015]. La plupart de ces
outils arrivent aujourd’hui a maturité, ce qui leur permet de modéliser des problémes physiques avec

une grande sophistication (Figure 1.5).
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Modélisation avec deux décollement et érosion, Ruh et al [2012]

12m.y., Ax=120km
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Modélisation 3D avec deux niveaux de décollements et erosion complexe, Ueda et al [2015]

Figure 1.5 — Exemples récents de modélisations géo-mécaniques réalisées au sein de différents laboratoires,
montrant la complexité des simulations qui peuvent étre réalisées a ce jour..

De nombreux travaux ont mis en évidence la validité de ces modeles numériques d’évolution
structurale en reproduisant avec succes les résultats des expériences analogiques, les fameux « bacs a
sable », constituées de conditions aux limites simples et connues [e.g. Sassi et al., 1993 ; Barnichon et
Charlier, 1996 ; Sassi et Faure, 1997 ; Ellis et al., 2004 ; Buiter et al., 2006 ; Nilfouroushan et al.,
2013 ; Mary et al., 2013]. Cependant, les bassins sédimentaires restent des systemes mécaniques
extrémement complexes dont il est difficile de modéliser I’ensemble des conditions aux limites et des
processus mécaniques. La technique de modélisation analogique de type « bac a sables », c’est a dire
avec des matériaux granulaires, a permis depuis le X1Xéme siécle d’investiguer a différentes échelles
les dynamiques des déformations compressives. Elles ont identifié un certain nombre de mécanismes
et de processus qui exercent un controle de premier ordre sur I’évolution des chaines plissées [voir en
particulier le review récent de Graveleau et al., 2012]; par exemple, la stratigraphie mécanique,
I’architecture structurale & I’état initial, les conditions aux limites cinématiques, les phénoménes
d’érosion, de transport et de sédimentation, etc. Par rapport a ces techniques expérimentales, les
modélisations numériques ont plusieurs intéréts, a savoir [e.g. Burov et al., 2014b]:

(1) La possibilité d’intégrer des matériaux avec une tres grande gamme de propriétés mécaniques

et de lois de comportements rhéologiques.
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(2) Comparé aux expériences analogiques, la simulation numérique utilise des paramétres
physiques avec des valeurs réalistes ; on évite ainsi une grande partie des problemes de
calibrage des boites a sables.

(3) La possibilité d’utiliser des conditions aux limites complexes, multi-échelles, qui peuvent
répondre a des problémes mécaniques trés variés ; les transferts de chaleurs notamment sont
plus facilement déterminés.

(4) Les sorties graphiques permettent de visualiser plus aisément les déformations, les évolutions

des contraintes et des flux de chaleurs au cours de I’évolution du modéle.

On peut noter cependant qu’a I'instar des expériences analogiques, les simulations humérigues
ont principalement servie jusqu’ici a évaluer I’importance relative des différents processus impliqués
dans I’évolution géologique, et a valider ou réfuter des hypothéses géologiques et géodynamiques sur
la base de tests paramétriques [e.g. Burov et al., 2014b]. Trés peu d’études ont été réalisées avec pour
objectif de concevoir, a I’aide d’outils mécaniques, un scénario cinématique d’une section géologique
capable d’expliquer la formation et I’évolution des structures tectoniques grace a des critéres
mécaniques ; on peut citer toutefois Caér et al. [2015], bien que I’approche mécanique utilisée ne

permette pas encore de prendre en compte des matériaux et des failles aux propriétés hétérogénes.

1.4- Plan de la thése

La modélisation cinématique des bassins sédimentaires est cruciale pour explorer les prospects
pétroliers situés dans les régions structuralement complexes. Deux méthodes sont généralement
appliquées pour préciser I’architecture d’un front de chevauchement et son évolution: (1) La méthode
de la restauration de coupes équilibrées permet d'obtenir une interprétation structurale cohérente
géométriquement et cinématiquement, et (2) la modélisation analogique et numérique permet de
discuter sur la base de paramétres mécaniques I'évolution du front de chevauchement. Les techniques
d’équilibrages de coupes généralement utilisées ne sont cependant pas suffisantes pour restaurer de
maniere précise des coupes géologiques [Sassi et al., 2008 ; Moretti et Callot, 2012], et aucun liens ne
peut étre fait entre I’équilibre des forces appliquées au systeme a chaque pas de temps et la résistance

critique de la roche a la rupture [Eliott et al., 1976 ; Leroy et Sassi, 2000].

Les progrés réalisés sur les techniques de modélisations numériques a notamment permis le
développement de modéles géo-mécaniques, supposés supplanter les modeéles purement géométrigues
[Fletcher et Pollard, 1999]. Cependant, la complexité du probléme mathématique n’a pas permis a ce
jour de mettre au point une méthode de simulation des déformations géologiques mature, et les
développement les plus marquant concernent les modeles couplés géométrie/géomécanique [Maerten
et Maerten, 2006 ; Moretti, 2008; Guzofski et al., 2009]. On peut se poser la question de la pertinence

des résultats obtenus avec les options de mécaniques simplifiées utilisées dans ces méthodes de
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restaurations géomécaniques, notamment pour aider a la simulation des écoulements et les
surpressions de fluides en région structuralement complexes [e.g. Lovely et al., 2012 ; Caer et al.,
2015].

L’objectif de cette these est d’utiliser I’état des connaissances en matiére de modélisations
géomécaniques et de modéles de bassins pour étudier une problématique typique rencontrée dans les
chaines plissées, qui est celle du couplage entre circulations de fluides et activité d’un décollement
argileux [Hubbert et Rubbey, 1959 ; Davies et al., 1983 ; Dahlen et al., 1984 ; Sibson, 1992 ; Smith et
Wiltschko, 1996 ; Cobbold et al., 2001 ; Echavarria et al., 2003 ; Cobbold et al., 2004 ; Mourgues et
Cobbold, 2006 ; Deville et al., 2010 ; Lacroix et al., 2013 ; Zanella et al., 2014a ; Aydin et Engelder,
2014 ; Rocha et Cristallini, 2015; MacKay, 2015; Deville, 2015]. De nombreuses études
d’explorations pétroliéres dans les chaines plissées ont montré que les niveaux roches-meres situés
sous les plis frontaux se trouvent dans la fenétre a huile [Roure et Sassi, 1995 ; Moretti et al., 1996 ;
Grelaud et al., 2002 ; Faure et al., 2004 ; Deville et Sassi, 2006 ; Sassi et al., 2007 ; Zanella et al.,
2014a; Rocha et al., 2015]. Les modéles cinématiques couplés avec des calculs thermiques et
géochimiques montrent souvent que la progression des chevauchements frontaux est synchrone de la
génération des hydrocarbures [Deville et Sassi, 2006 ; Sassi et al., 2007 ; Rocha et Cristallini, 2015].
De fait, beaucoup de roches meres sont des argiles et constituent des niveaux de décollement
potentiels dans les chaines plissées. Différents auteurs ont proposé un lien entre l'activation du
cisaillement sur ces niveaux argileux et leur hydratation (pour la partie superficielle) et I'augmentation
de la maturité de la matiére organique (en profondeur). Le mécanisme généralement proposé est que la
génération des hydrocarbures, huile ou gaz, crée une surpression qui diminue la résistance des roches
au cisaillement et génere des phénoménes de fracturations hydrauliques [Parnell et al., 1998 ; Cobbold
et al., 2001 ; Cobbold et al., 2004 ; Mourgues et Cobbold, 2006 ; Gale et al., 2007 ; Engelder et al.,
2009 ; Aydin et Engelder, 2014 ; Zanella et al., 2014a ; Rocha et Cristallini, 2015 ; MacKay, 2015].
Parmi les processus connus pour créer une surpression, la transformation de la matiere organique en
hydrocarbures est en effet souvent évoquée, et surtout le craguage secondaire des huiles en gaz
[Ungerer et al. 1983; Spencer 1987 ; Grauls et al., 1999 ; Osborne et Swarbrick, 1997 ; Mourgues et
Cobbold, 2006 ; Deville, 2015]. En plus de ces phénomeénes, I’effet des contraintes tectoniques
[Sibson 2003; Evans et Fischer. 2012 ; Beaudoin et al., 2014], et celui des transformations
diagénétiques dans les argiles [Freed and Peacor 1989 ; Couzens et Wiltschko, 2000 ; Roure et al.,
2005] sont également abordés. Ces processus n’interviennent pas avec la méme intensité dans les
différents facies sédimentaires, ni méme dans un faciés ayant été impacté de maniere différente par des

événements diagénétiques post-sedimentation [Sassi et al., 2013 ; Gasparrinni et al., 2014].

Dans cette these, je propose d'étudier plus précisément les changements de propriétés
mécaniques des argiles riches en matieres organiques quand elles entrent en fenétre a huile puis a gaz,

afin de déduire si leur enfouissement peut activer un décollement et propager un systeme de
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chevauchement. L’approche choisie est celle du couplage entre modeles de bassin (avec une
formulation hydromeécanique, mais sans approche macro-mécanique) et modélisations géo-mécaniques
directes (avec une approche mécanique mais sans formulation hydromécanique), calibrées sur un cas
d’étude au front des chaines Subalpines dans les Alpes ou le décollement est une roche-mére. Ce
travail a pour but, en utilisant une approche couplée mécanique et hydromécanique, de comprendre :
(1) les phénomenes transitoires et dynamiques de surpressions et le développement de fracturations
associées au sein d’une roche-mére pendant son enfouissement sédimentaire et tectonique, et (2) les
parametres mécaniques critiques pour pouvoir activer un décollement au sein d’un niveau roche-mere.
En confrontant les deux points de vue, on verra qu’il est possible de discuter des conditions aux limites
typiques et des processus géologiques, géochimiques et hydromécaniques nécessaires au
développement de décollements au sein de niveaux roches-méres pendant I’augmentation de leur
maturité. En cela, ce travail est un premier pas vers I’établissement de lois rhéologiques thermo-
dépendantes pour les roches argileuses et les roches-meres, qui pourraient étre plus largement utilisées

dans les thématiques de géo-modélisations.

Ce travail multidisciplinaire s’organise selon trois axes: un aspect géologique, un aspect
caractérisation expérimentale et un aspect modélisation. A la faveur d’une étude détaillée des styles
structuraux observés sur de nombreuses coupes géologiques de chaines plissées autour de la
Méditerranée, j’expose les principaux problemes de mécaniques qui se posent pour reconstruire
I’évolution structurale de ces bassins sédimentaires complexes (Chapitre 2), et la place qu’occupent les
surpressions de fluides dans les roche-mere au sein de ces scénarios de déformations géologiques pour
des systemes géologiques variés (Chapitre 3). Ces inconnus mécaniques constituent des problémes
types qui peuvent étre étudiées au travers de modélisations géo-mécaniques, afin de préciser comment
peuvent s’agencer dans le temps les blocs structuraux composants les coupes géologiques (Chapitre 2-
2). L’objectif est de permettre une meilleure prédiction de I’histoire d’enfouissement des terrains
sédimentaires, afin d’améliorer la résolution des systemes pétroliers dans les chaines plissées. Au
cours de ce travail, je montre notamment la nécessité d’adopter un point de vue mécanique pour
restaurer les coupes structurales (Chapitre 2-2). Je documente ensuite deux cas de roches-méres qui
ont été, ou pourrait étre, des décollements (Chapitre 4). Dans le cas des chaines Subalpines dans les
Alpes francaises, la modélisation cinématique géométrique couplée avec I’évolution thermique et
géochimique permet d’identifier la hiérarchie des paramétres structuraux contrélant la maturité de la
roche-mere (Chapitre 4-1). Dans le cas de la zone lonienne en Albanie, la présence d’affleurements a
I’état trés peu mature de la roche-mere Toarcienne Posidonia Schist me permet de caractériser en
laboratoire et a haute résolution I’évolution verticale des paramétres qui contrdlent le comportement
rhéologique des roches-meres (Chapitre 4-2). Ces deux cas géologiques me servent de données de
bases structurales et sédimentaires pour simuler I’évolution d’une roche-mere pendant son

enfouissement (Chapitre 5). Deux aspects sont etudiés :
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@ En utilisant des modélisations hydromécaniques effectuées avec le modele de bassin
TEMISFLOW Arctem, prenant en compte la génération des fluides hydrocarbures,
j’analyse les conditions nécessaires pour créer des surpressions au sein d’un niveau de
décollement roche-mere localisé sous le footwall (mur) d’un chevauchement (Figure 5-
1). Les valeurs obtenues permettent de discuter les conditions seuil nécessaire pour
fracturer la roche et modifier le comportement rhéologique de la roche-mére.

2 Au travers de modélisations géo-mécaniques effectuées avec le code numérique
FLAMAR [Burov et al., 2014a], des séries de tests paramétriques modifiants
systématiquement les parameétres clés des lois rhéologiques sont réalisés. J’étudie ainsi
sous quelles conditions mécaniques les géométries de plis géologiques peuvent étre
modélisées (Chapitre 5-2). Je propose également de hierarchiser les parameétres
mécaniques qui permettent d’activer un décollement au sein de roches-meres intégrées

dans une stratigraphie mécanique (Chapitre 5-2).

Au travers de ces deux aspects de modélisation différents, géo-mécanique et hydro-mécanique, je
discute des développements nécessaires pour proposer une loi rhéologique permettant de prendre en
compte I’adoucissement mécanique thermo-dépendant des roches-méres dans les modélisations géo-
mécaniques. Cette discussion permet de faire le point sur les développements nécessaires pour intégrer

une formulation mécanique dans les modéles de bassins.
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Les roches sédimentaires doivent accommoder les déformations géologiques qui leurs sont
imposées au cours de I’histoire tectonique par les mouvements tectoniques. Ces mouvements latéraux
varient sur des durées de I’ordre de la dizaine de millions d’années a des vitesses beaucoup plus lentes.
Ils sont complétés par les mouvements verticaux d’enfouissements et d’exhumations éventuelles qui
résultent de la sédimentation, de I’érosion et des chevauchements tectoniques. La combinaison, ou la

succession de ces événements conduit a la déformation finale des matériaux sédimentaires.

Plusieurs contextes d'évolution géodynamique menent a la formation des ceintures de
chevauchements et des chaines plissées (Fold and Thrust Belts, FTB) ou les terrains sédimentaires
sont plissés, faillées, renversées, exnumées et redéposés. Les terrains sédimentaires déformés au sein
des chaines plissées enregistrent les phases principales de I'évolution orogénique, et sont fagonnés a la
fois par des processus géologiques de surfaces (érosion/sédimentation) et des processus géologiques
profonds (flexure de la lithosphére et cinématiques des plaques). De fait, a cause des nombreux
parameétres qui interviennent dans leurs formations, les chaines plissées sont caractérisées par des

architectures géologiques et des évolutions structurales trés variées.

L’architecture d'une chaine de montagne est typiquement asymétrique et peut se diviser en
plusieurs zones structurales distinctes, chacune témoin d’un événement géodynamique différent [e.g.
Mattauer, 1973 ; Merle, 1994 ; McClay et al., 2004 ; Fossen, 2010] (Figure 2.1) :

- La zone centrale, appelée zone axiale, forme le coceur métamorphique tres déformé de la
chaine, intrudé par des plutons syn- ou post-orogéniques. Elle est constituée de roches ayant
subi un enfouissement trés fort, progressivement mises a nues par I'érosion et le soulévement
de la chaine.

- Les chaines plissées dans I’avant-pays forment la marge du systéme orogénique. Elles sont
caractérisées par des chevauchements qui se propagent de la partie interne de la chaine vers la
partie externe. Ces chaines plissées déforment essentiellement la couverture sédimentaire.

- Au dela des derniers chevauchements, le poids de la chaine crée une forte subsidence qui
aboutit a la formation de bassins d'avant-pays asymétriques qui récoltent les produits de

I'érosion des chaines.
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Figure 2.1 — Représentation schématique de I’architecture en profondeur et en 2D d’une chaine de montagne
[Barrier, 2002]

L’étude de la déformation des matériaux de I’écorce terrestre regroupe de nombreuses
thématiques, de la formulation mathématique de la déformation a I’observation des structures
tectoniques a I’affleurement ou sur des profils sismiques. Comprendre I’évolution structurale d’une
chaine plissée ou d’un systéme orogénique revient a intégrer au sein d’un modele synthétique les
observations géologiques, leurs extrapolations dans le sous-sol et leurs explications mécaniques.
L’évolution structurale proposée pour une chaine plissée ne peut étre validée que lorsque chaque étape
de déformation du bassin sédimentaire se justifie géométriqguement, cinématiquement et

mécaniquement.

Dans ce chapitre, on revient tout d’abord sur quelques notions de base de la rhéologie et de la
mécanique des roches, afin de montrer comment les modélisations géo-mécaniques approchent la
déformation des matériaux géologiques, et comment les lois constitutives attribuées a ces matériaux
doivent étre utilisées pour simuler de maniére satisfaisante la déformation des bassins sédimentaires.
Dans une deuxiéme partie, une analyse comparée de I’architecture des chaines plissées est effectuée
sur la base de nombreuses coupes géologiques équilibrées autour des chaines de montagnes
Méditerranéennes. Elle permet d’identifier les liens entre la mécanique des roches et le style structural.
Elle montre surtout I’importance de I’interprétation mécanique pour le travail de la restauration

structurale.
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2.1 - Principes mécaniques élémentaires expliquant la déformation des

roches sédimentaires en contexte de compression

2.1.1- Notions de mécanique des roches et de rhéologie

La rhéologie est une discipline de la mécanique des roches qui étudie les propriétés mécaniques
des matériaux solides, fluides et gaz. Elle traite principalement des processus de fluages et de
cisaillements des roches, opposes aux processus de ruptures qui forment les fractures et les failles
géologiques. Si les hétérogénéités existantes au sein de la roche sont négligées (comme les micro-
fractures, les contacts entre grains ou I’espace poreux) et que les propriétés physiques varient
graduellement au sein du volume rocheux, la déformation des roches peut étre décrite et analysée par
des principes simples dans le cadre de la mécanique des milieux continues. Ces principes permettent
d’établir des équations mathématiques qui décrivent les relations entre la contrainte, la déformation et
le taux de déformation. Ces lois sont ce qu’on appelle les lois constitutives des matériaux, ou lois de
comportement rhéologique (ou mécanique), et sont a la base de la description du comportement des

roches dans les modélisations géo-mécaniques qui seront réalisées dans cette thése.

Les expériences de mécanique des roches mettent en évidence deux familles de
comportement mécanique: la déformation réversible (i.e. élastique) et la déformation irréversible (i.e.
plastique). Pour la premiére, les matériaux déformés reprennent leur forme initiale lorsqu’ils ne sont
plus sous contraintes. Pour la seconde, au dessus d’un seuil de contrainte se crée une déformation
permanente qui se produit soit sous la forme d’une rupture (Figure 2.2a), soit sous la forme d’une
déformation plastique suivie d’une rupture (Figure 2.2b), soit sous la forme d’une déformation
plastique sans rupture (Figure 2.2¢), entrainant le fluage de la roche. On introduit ici la notion de seuil
de contrainte pour un changement de comportement mécanique, qui peut correspondre a: (1) un seuil
de rupture (Figure 2.2a), (2) a un seuil de plasticité suivi par un seuil de rupture (Figure 2.2b) ou (3) a
un seuil de plasticité, la résistance de I’échantillon atteignant un maximum en régime stationnaire
(Figure 2.2c).
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Figure 2.2 — Relations contraintes/déformations pour des déformations élastiques et élasto-plastiques [modifié
d’aprés Huet, 2010]
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Les expériences de mécanique en laboratoire permettent de caractériser un certain nhombre de
propriétés mécaniques des roches, qui servent a décrire au travers d’un ensemble de lois constitutives
le comportement rhéologique du matériau géologique [e.g. Mandl, 1988 ; Jaeger et al., 2009 ; Zoback,
2010 ; Fossen, 2010]. On peut citer les paramétres qui seront les plus utilisés au cours de ce travail :
les paramétres mécaniques élastiques (modules d’Young et coefficient de Poisson), les parameétres
mécaniques liés a la définition du critére de rupture (coefficient de frottement et cohésion) et les

parameétres mécanique liés a la conception d’une loi de fluage.

Le module d’Young et le coefficient de Poisson définissent I’évolution du comportement
élastique de la roche. Le module d’Young (ou E, ou module élastique, ou raideur) caractérise a quel
point il est difficile de déformer une roche. Ainsi, une roche possédant une faible valeur de module
d’Young est mécaniquement faible, dans le sens ou sa résistance a la déformation est faible. Le
coefficient de Poisson est une mesure de la compressibilité de la roche. Elle traduit la tendance a
développer une élongation élastique perpendiculaire aux contraintes appliquées sur le systéme ; plus la

valeur du coefficient de poisson s’approche de 0.5, plus le matériel est incompressible.

Le coefficient de frottement (i) (qui est la tangente de I’angle de friction interne de la roche @) et
la cohésion (Coh) de la roche permettent de décrire, en relation avec la théorie de Mohr-Coulomb, le
critére de rupture pour I’activation de fractures dans une roche saine selon une orientation plane. Le

critére est égale a :
T+ po, — Coh <O

ou o, et T sont la contrainte tangentielle et la contrainte normale sur le plan. Sur un graphique
représentant la relation T et on, les composantes principales o1 et o3 définissent un cercle de Mohr
représentant toute les orientations possibles de plans de fractures en son intérieur (Figure 2.3). Le
critere de Mohr-Coulomb est alors une droite définie par une pente p et une ordonné a 1’origine Coh.
Si, au cours de I’histoire de déformation de la roche, le cercle de Mohr tangente la courbe du critére de
rupture, I’état de contrainte est alors critique pour la formation ou I’activation de failles conjugués par
rapport a o3. L’angle aigu entre les deux plans de cisaillements conjugués a alors une valeur de 26
(Figure 2.3)
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Figure 2.3 — Représentation dans un champ t/c, des contraintes principales selon le cercle de Mohr.
La réduction du coefficient de frottement de la roche modifie la valeur critique du seuil de rupture de la roche,
ainsi que I’angle des plans de cisaillements conjugués.

Les mécanismes impliqués dans la déformation plastique a I’échelle microscopique nécessitent
I’utilisation de paramétres complexes, difficiles a mesurer en laboratoire (par exemple, la constante A,
I’énergie d’activation Q ou le paramétre puissance n) [Turcotte et Schubert, 2014 ; Evans,
2005 ; Fossen, 2010 ; Burov et al., 2014a]. Ceux-ci permettent de décrire sous la forme de lois de
fluages les mécanismes de fluages plastiques observés pour différentes conditions géologiques au sein
de la lithosphére, comme les mouvements de dislocations, de diffusions ou de maclages [e.g. Schmid
et al., 1977 ; Goetze et Evans, 1979 ; Ranally, 1995 ; Gleason et Tullis, 1995 ; Burov, 2007 ; 2011 ;
Fossen, 2010 ; Gratier et al., 2013 ; Turcotte et Schubert, 2014 ; Burov et al., 2014a]. Les lois de

fluages sont généralement écrites sous la forme d’une équation puissance de type :

E = Ac™exp(Q/RT);
avec R la constante des gaz parfaits et T la température.

A partir des parametres mécaniques mesurés ponctuellement sur quelques échantillons d’une
roche, un travail essentiel de la modélisation géo-mécanique est de proposer un comportement
rhéologique a méme de simuler correctement les processus de déformation des matériaux des bassins
sédimentaire. Dans le cadre de ce travail de these, c’est notamment le comportement rhéologique

d’une roche riche en matiére organique qui est rechercheée.

Sur le terrain, seules les déformations plastiques irréversibles sont observées ; les déformations
élastiques réversibles restent quant a elles invisibles. La description des objets tectoniques a
différentes échelles d’observation permet de distinguer du point de vue géologique de deux sortes de

déformations irréversibles (Figure 2.4) :

- Les déformations localisées, qui forment des zones hétérogénes ou la majeure partie des

déformations se produit le long de structures restreintes (Figure 2.4a et c).
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- Les deformations distribuées, qui forment des zones homogénes ou les variations de

déformations sont progressives (Figure 2.4b et d).

Le degré de localisation dépend fortement de I’échelle spatiale de I’observation. Ainsi, une
déformation peut étre localisée a I’affleurement, mais distribuée a I’échelle microscopique (c’est le cas
des deformation bands, figures de déformation typique des gres poreux), ou bien localisée a I’échelle
de la lithosphere mais distribuée a I’échelle de I’affleurement (c’est le cas des shear zone, les zones de
failles lithosphériques).

déformation localisée déformation distribuée

déformation cassante

déformation ductile

Figure 2.4 — Caractérisation du degré de localisation et de continuité de la déformation finie [Huet, 2010].

a) Faille normale au niveau du canal de Corinthe, Gréce. Le plan de faille sépare deux blocs distincts qui
glissent I’un par rapport a I’autre. b) Bréche de faille, Gréce. La zone de faille est marquée par la fracturation
du milieu en de multiples éléments centimétriques englobés dans une matrice plus fines. ¢) Bande de
cisaillement dans une roche métamorphique, Suisse. d) Plis dans les métasédiments de la Formation de Moine,
Ecosse. La longueur d’onde des plis dépend de I’épaisseur des différents niveaux [Biot, 1961]

Les déformations géologiques peuvent également étre décrites en termes de déformation fragile et
ductile (Figure 2.4) :

- La déformation cassante/fragile définie une déformation discontinue manifestée par des blocs
individualisés par des plans de glissement. Elle est généralement assimilée aux déformations

frictionnelles et a la rupture.
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La déformation ductile définie un comportement ou la déformation permanente s’accumule
(i.e. flue) de facon distribuée, sans fracturation macroscopiquement visible. Les déformations
ductiles peuvent dériver de mécanismes de déformations differents (par exemple, pour les
déformations ductiles des roches métamorphiques et celles des roches faiblement consolidées
dans les parties superficielles de I’écorce terrestre). En ce sens, la déformation ductile décrit
un style structural, dépendant de I’échelle d’observation, plus qu’un mécanisme de
déformation (Figure 2.5). Elle se distingue en cela du mécanisme de déformation plastique,

qui traduit un changement permanent de forme et de dimension sans fracturation (Figure 2.5)

Structural style

| Brittie > Ductie

o Brittle-ductile 9

Microscale mechanism
Brittie-plastic

A J o e

| Plastic

g— —
o Brittle style, 9 Ductile style, e Ductile style, e Non-existent
brittle (frictional) brittle (frictional) plastic mechanism
mechanism mechanism

Figure 2.5 — Relations entre le style de déformation et les mécanismes de déformations [Fossen et al., 2010]

Pour résumer, il est possible de distinguer au premier ordre deux comportements rhéologiques

plastiques, qui correspondent & deux mécanismes dominant associés a la déformation des roches:

Le comportement frictionnel est associé a la formation et le jeu des failles. Bien souvent, ce
comportement est associé a la déformation fragile et a la rupture des roches. La valeur du
seuil de plasticité et I’évolution des contraintes en déformation irréversible sont dépendantes
de la pression de confinement, et se décrivent au travers de différentes lois de comportement :
Mohr-Coulomb, Drucker-Prager, etc. [e.g. Mandl, 1988 ; Jaeger et al., 2009 ; Fossen et al.,
2010].

Le comportement visqueux est souvent associé a la formation des plis ou des boudins. Bien
souvent, ce comportement est associé a la déformation ductile des roches trés fortement
enfouies dans I’écorce terrestre. La valeur du seuil de plasticité et I’évolution de la contrainte
dans le domaine irréversible sont dépendantes de la vitesse de déformation et de la
température, et se décrivent le plus souvent au moyen d’une loi de dislocation ou de diffusion
[e.g. Mandl, 1988 ; Jaeger et al., 2009 ; Fossen, 2010 ; Turcotte et Schubert, 2002].
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De nombreux auteurs étudiant le comportement rhéologique des roches-méres définissent les
termes ductiles et fragiles de fagons légérement différentes. Ainsi, une roche-mére fragile est définie
comme une roche qui se déforme élastiquement, mais sans déformation plastique/irréversible
importante avant la rupture [Sone et Zoback, 2011 ; Slatt, 2011 ; Slatt et Abousleiman, 2011 ; Sone et
Zoback, 2013a, b ; Gale et al., 2014]. Au contraire, une roche-mére ductile est définie comme une
roche qui se déforme peu élastiquement, mais pour laquelle la déformation plastique avant rupture est
trés importante [Sone et Zoback, 2011 ; Slatt, 2011 ; Slatt et Abousleiman, 2011 ; Sone et Zoback,
2013a, b ; Gale et al., 2014].

La distribution des mécanismes de déformations au sein de I’écorce terrestre est souvent définie
par la notion de niveau structural, qui définit des domaines de pressions et de températures ou les
mécanismes dominants de la déformation (fragile et ductile) restent les mémes (Figure 2.6) [Mattauer,
1973 ; Burov, 2007 ; 2011]. Ainsi, au premier ordre, les roches de la croQte supérieure riche en quartz
et en feldspath se déforment principalement par des mécanismes fragiles. Les variations de
compositions minéralogiques des roches au sein de la lithosphére ménent a la définition d’une
stratigraphie rhéologique composée d’une succession de couches rhéologiques fragiles et ductiles qui
contrdlent une grande part des mouvements tectoniques et des styles de déformation observés aux
grandes échelles [e.g. Burov, 2007 ; 2011].
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Figure 2.6 — Bloc diagramme représentant les styles de déformations typiques des roches de I’écorce terrestre
en fonction de la profondeur d’enfouissement [Mattauer, 1973]

Pour des modélisations géo-mécaniques réalisées dans le cadre de la mécanique des milieux
continus, le comportement des matériaux face aux contraintes peut se décrire aux travers de trois lois

fondamentales : élastiques, plastiques et visqueuses (Figure 2.7).
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Un matériau élastique est un analogue mécanique d’un ressort : il résiste a un changement de
forme, mais ne se déforme plus lorsque plus de contraintes sont appliquées (Figure 2.7a). La réponse a
la déformation est instantanée, et idéalement le matériel retourne a son état initial une fois que les
forces appliquées au systeme sont retirées. Un matériau élastique linéaire est généralement formulé

mathématiquement selon la loi de Hooke [voir Chapitre 6 ; Jaeger et al., 2009 ; Fossen, 2010].

La déformation irréversible est simulée par des matériaux assimilés a des pistons, pour la
déformation visqueuse linéaire (Figure 2.7b), ou a des patins, pour la déformation plastique parfaite
(2.7¢c). Dans le premier cas, la relation entre contraintes et déformations est linéaire et la contrainte
dépend du taux de déformation (Figure 2.7b). Plus le temps pendant lequel le matériel est sous
contrainte est long, plus il sera déformé. Dans le second cas, la déformation s’effectue a contrainte
constante une fois le seuil de plasticité atteint (Figure 2.7¢). La formulation mathématique utilisée

dans ce dernier cas est le plus souvent celle d’un critére de Mohr-Coulomb.

(a) Modéle de comportement élastique linéaire

Linear
elastic => Relation contrainte/déformation linéaire
5 e => Reéponse instantanée aux contraintes
= s o .
AMAMAAAARARK— e => Déformation réversible
WA ot ont '
% o
b b
(b) Modéle de comportement visqueux linéaire
Linear
- viscous => Relation contrainte/déformation linéaire
Sh / => La contrainte dépend du taux de déformation
Eb h => Réponse différé aux contraintes (plus de temps
€ = plus de contrainte)

tan~'(h) => Déformation irréversible
4

(c) Modéle de comportement plastique parfait

Perfectly
plastic
E Sn Yield stress => Déformation a contrainte constante une fois la limite
D—> e d'élasticité atteinte
— . => Contrainte constante, peu importe le taux de
10— déformation

5 == Déformation irréversible

Figure 2.7 — Les modéles de comportements rhéologiques idéaux des matériaux géologiques dans le champ de
la mécanique des milieux continus [modifié de Fossen, 2010]

Les roches ne se comportent jamais comme des matériaux plastiques parfaits; le taux de
déformation a souvent un effet sur le comportement rhéologiques, et le seuil de contrainte pour
déformer le matériel est susceptible de se modifier pendant I’histoire de la déformation. Si la
contrainte appliquée doit étre augmenté pour accumuler de la déformation supplémentaire, le

phénomene s’appelle I’écrouissage « durcissant » (ou strain hardening) (Figure 2.8). Au contraire, si
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le niveau de contrainte est réduit, il s’agit du phénomene d’écrouissage « adoucissant » (ou strain

softening) (Figure 2.8).
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Figure 2.8 — Relations contraintes/déformations pour des matériaux durcissant ou adoucissant

La modélisation de la formation des structures tectoniques par la mécanique des milieux continus
pose notamment le probléme de définir une loi de comportement pour les roches sédimentaires qui soit
valable aux grandes échelles de temps. Une large variété de modéles combinant des déformations
élastiques, visqueuses et plastiques ont été employée pour simuler avec succes le comportement des
matériaux géologiques [e.g. Burov, 2007 ; 2011 ; Jaeger et al., 2009 ; Fossen, 2010 ; Turcotte et
Schubert, 2014]. Les modeles élasto-plastiques et visco-élastiques présentés en Figure 2.9 sont ainsi
classiquement utilisés pour simuler les déformations permanentes fragiles et ductiles dans les
techniques actuelles de modélisations géo-mécaniques [Mandl, 1988 ; Jaeger et al., 2009 ; Gerya,
2009; Fossen, 2010 ; Turcotte et Schubert, 2014].

(a) Modéle de comportement élasto-plastique

Elastic—plastic (Prandtl)

=> Relation contrainte/déformation élastique,
puis plastiqgue

=> Réponse instantanée aux contraintes

=> Déformation réversible et irréversible

(b) Modéle de comportement viscoélastique (Maxwell)

Viscoelastic (Maxwell)
" => Relation contrainte/déformation élastique,

Viscous : Foe Visc. puis visqueux au dela d'un seuil
" WMW——P i => Réponse instantanée aux contraintes, puis
Elastic ! dépendante du temps
f ftPerm, => Taux de déformation controlé par la viscosité
ty t, => Déformation réversible et irréversible

e

Figure 2.9 - Exemples de modeles de comportements rhéologiques combinés utilisés dans le cadre de
modélisations géo-mécaniques FLAMAR [modifié de Fossen, 2010]
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La mécanique des milieux continus écarte, par définition, la description de mécanismes fragiles
comme les fractures et la localisation de bandes de cisaillements [voir notamment Mandel, 1974 ;
Mandl, 1988 ; Guiton, 2001 ; Jaeger et al., 2009], qui est pourtant un aspect majeur de la déformation
des bassins sédimentaires. Toutefois, la résolution de problémes aux limites complexes par
I’approximation numérique des éléments-finis et la définition de lois de comportements favorisants
cette localisation (comme les lois élasto-plastique avec frottements et adoucissements) ont permis de
prédire I’orientation de bandes de cisaillement a leurs initiations et de tenter de comprendre leurs
relations avec le plissement [Makél et Walters, 1993 ; Bathellier, 1994 ; Barnichon et Charlier, 1995].
Plusieurs auteurs ont mis en évidence la possibilité de reproduire par des modélisations géo-
mécaniques utilisant la mécanique des milieux continues les déformations expérimentales observées
dans les boites a sables, en utilisant des lois constitutives élasto-plastiques formulées par des
phénomenes d’écrouissages adoucissants [Mandl, 1989 ; Makeél et Walters, 1993 ; Batthelier, 1994 ;
Barnichon et Charlier, 1995 ; Merle et Abidi, 1995 ; Sassi et Faure, 1997 ; Hoth et al., 2007]. Pour
aborder le probléme de la génération d’une fracturation provoquée par la tectonique, Sassi et Faure
[1997] ont montré que I’élasto-plasticité avec des lois constitutives conventionnelles (loi de Hooke
pour I’élasticité, et critere de Drucker-Prager pour la plasticité) semble étre cinématiquement

admissible, puisque conforme aux observations sur le terrain.

Il est cependant nécessaire de bien définir les lois constitutives utilisées suivant les problémes
mécaniques a traiter. Ainsi, Leroy et Sassi [2000] puis Guiton et al. [2003a et b] montrent comment la
définition d’une loi constitutive du comportement rhéologique d’une roche sédimentaire adaptée a un
probleme précis, celui de I’étude de sa fracturation, permet de mieux prédire I’évolution d’un réseau
de fractures simulées au sein d’un pli, depuis le stade initial jusqu’a I’actuel. lls proposent ainsi une
méthodologie de modélisation pour obtenir une meilleure quantification de la densité, de I’orientation
et du mode de fracturation pendant I’évolution structurale d’un systéme plissé [Guiton et al., 2003a ;
2003b ; Sassi et al., 2012].

Les roches-meres forment un ensemble particulier au sein des roches sédimentaires, puisqu’une
partie de sa composition minérale (la matiere organique, ou le kérogéne) est formée par un matériel
dont la stabilité est thermo-dépendante, pour des isothermes faibles qui sont communément retrouvés
au sein des bassins sédimentaire [e.g. Tissot et Welte, 1984 ; Baudin et al., 2007]. Au travers
d’observations géologiques, de caractérisation en laboratoire, et d’expériences de modélisations, une
partie des objectifs de cette these est donc de proposer un moyen d’utiliser les lois constitutives
existantes dans les modélisations géo-mécaniques (et en particulier le modele géo-mécanique
FLAMAR [e.g. Burov et al., 2014a]) pour simuler le comportement rhéologique thermo-dépendant de

ces roches-meres, et de vérifier comment cette rhéologie peut influer sur I’activation d’un décollement.
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2.1.2- Evolutions cinématiques des structures plissées par I’approche géométrique

Il n'existe pas d'outils permettant de visualiser directement I’architecture interne d’une chaine
plissée. Pour la déterminer, il est donc indispensable d'extrapoler les structures tectoniques a partir des
informations fournies par les profils sismiques, les données de forages ou les données de terrains. Les
faibles contraintes qui existent sur les structures tectoniques dans le sous-sol laissent possibles de
nombreuses solutions structurales trés variées. Les techniques d’équilibrages et de restaurations des
coupes géologiques, théorisées dans les années 1960 [Bally et al., 1966 ; Dahlstrom, 1969], sont
utilisées pour valider et prédire les interprétations structurales, et en extraire des informations
additionnelles [e.g. Dahlstrom, 1969 ; Suppe, 1983 ; Mugnier, 1987 ; De Paor, 1988 ; Gratier, 1988 ;
Moretti, 1989]. Le principe de base de ces techniques consiste a valider la coupe géologique en
procédant a son dépliage, ou en cherchant a faire correspondre le résultat de modeles directs avec la
coupe interprétée. Ce dépliage se fait sous la contrainte de lois de conservations de volume de la roche,
dont la formulation la plus simple consiste a supposer une épaisseur et une longueur constante des
couches sédimentaires durant la déformation. Ces modéles font I’hypothése que les mécanismes de
déformations responsables du plissement peuvent étre décrits a I’aide de ces principes géométriques
simples, hypothése souvent vérifiée au premier ordre par les observations géologiques et géophysiques
[e.g. McClay, 2011 ; Brandes et Tanner, 2014]. De nombreuses observations de terrains mettent en
évidence la localisation des changements de pendages selon une bande étroite, appelée charniére ou
kink, idéalisée dans les modéles cinématiques par un plan sans épaisseur, orienté selon la bissectrice de

I’angle aigu défini par une méme couche de part et d’autre du pli.

Sur la base de ces considérations d’ordre géométriques, un certain nombre de modéles
cinématiques des plis géologiques ont été proposés pour tenir compte des structures tectoniques trés
variées observées dans la nature. Ces modéles cinématiques sont le plus souvent une combinaison de
trois plis élémentaires, le pli de cintrage sur rampe (Fault Bend Fold, FBF) (Figure 2.10), le pli de
propagation (Fault Propagation Fold, FPF) (Figure 2.11) et le pli de détachement (Detachment Fold,
DF) (Figure 2.12) [e.g. Suppe, 1983, 1985 ; Jamison, 1987 ; Suppe et Medwedeff, 1990 ; Erslev,
1991 ; Chester et Chester, 1990 ; McClay, 1992, 2011 ; Epard et Groshong, 1993 ; Mercier et al.,
1997 ; Poblet et McClay, 1996 ; Allmendinger, 1998 ; Mitra, 2003 ; Suppe et al., 2004]. Depuis les
travaux fondamentaux de Suppe [1983, 1985], des efforts considérables ont été réalisés pour évaluer,
raffiner et appliquer ces modéles a toute sortes d’observations géologiques, et donc proposer des
modeles cinématiques géométriques prédictifs pour des conditions géologiques variées [e.g. McClay,
2011 ; Brandes et Tanner, 2014].

Le pli de cintrage sur rampe (Figure 2.10) simule la géométrie classique d’un chevauchement en
escalier [Suppe, 1983]. Le déplacement sur la faille entraine la croissance d’un anticlinal dans le

hanging-wall du chevauchement, tandis que le footwall n’est pas déformé. Ce type de pli implique un
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déplacement trés fort sur le chevauchement (Figure 2.10c). Une telle géométrie est visible au sein de
I’anticlinal du Grand Colombier dans les Chaines Subalpines de I’Ouest (Figure 2.10a) ; La Figure
2.10b montre une coupe d’un FBF au sein des niveaux Crétacé de I’anticlinal de Saranda en Albanie
(voir Chapitre 4.2).
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Figure 2.10 - Le modele du pli de cintrage sur rampe.

a) Anticlinal du Grand Colombier en Savoie, Alpes de I’Ouest, France. Le panorama montre une courbure de
faille en palier-rampe-palier au niveau des sédiments argileux du Lias typique des plis de cintrage sur rampe
(cliché IFPEN). b) Coupe transversale d’une rampe dans les carbonates Crétacé de Saranda, Albanie (cliché
IFPEN). On distingue clairement le changement de pendage des couches sédimentaire de part et d’autre de la
faille. c) Modele cinématique d’un pli de cintrage sur rampe tel qu’il est décrit par Suppe [1983].

Le pli de propagation résulte de I’action combinée du chevauchement et de la propagation de la
rampe (Figure 2.11) [Suppe et Medwedeff, 1984]. La géométrie frontale du pli qui en résulte est
relativement différente de celle d’un pli de cintrage sur rampe (Figure 2.11b). Des modeles plus
complexes de plis de propagation ont été proposés, soit a partir de la combinaison de deux modeles
élémentaires de FBF et de FPF [Suppe et Medwedeff, 1990 ; Mercier et al., 1996] soit par le
remplacement du kink par une bande triangulaire de cisaillement (le modéle trishear [Erslev, 1991 ;
Allmendinger, 1998]. Ce dernier modele semble assez bien correspondre au pli proposé en Figure
2.11a, localisé au sein des séries sedimentaires carbonatées Crétacé dans la région de Butrint, en

Albanie (voir Chapitre 4-2).
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Figure 2.11 - Le modéle du pli de propagation de faille.

a) Pli de propagation dans les niveaux de carbonates du Crétacé de Butrint, Albanie (cliché IFPEN). Le
plissement typique selon une zone triangulaire suggére un mode de déformation en trishear. b) Modéle
cinématique d’un pli de propagation tel qu’il est décrit par Suppe et Medwedeff [1984].

Les plis de détachement sont des plis de faibles amplitudes associés aux phénoménes de buckling
au dessus d’un détachement (Figure 2.12) [Jamison, 1987 ; Hardy et Poblet, 1994 ; Epard et Groshong,
1993 ; Mitra et al., 2003 ; Atkinson et Wallace, 2003 ; Wallace et Homza, 2004]. Ce mode de
plissement ne demande pas I’existence d’une rampe de chevauchement pour se créer, a I’inverse des
deux précédents (Figure 2.12c). Les plis de détachements nécessitent la présence d’une couche de
décollement ductile, qui peut remplir I’espace généré a la base du pli. lls sont le plus généralement
disharmonique (Figure 2.12b). Sur la Figure 2.12a est montré un pli faillé qui peut étre interprété soit
comme un pli de propagation dans lequel la faille a traversée le pli, soit comme un pli de détachement
faillé [Mitra, 2002].
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Figure 2.12 - Le modele du pli de détachement.

a) Pli de détachement faillé proche de Saint-Rambert en Bugey, dans les faisceaux du Jura Externes (cliché
IFPEN). b) Plis disharmoniques dans les flyschs Oligocéne au front du Mali i Gjere, Albanie (cliché IFPEN).
C) Modeéle cinématique d’un pli de détachement [modifié de Poblet et al., 1997].

2.2- Article BSGF : A discussion on the validation of structural interpretation:

the mechanics of North Western Mediterranean Fold and Thrust Belts

Cette partie fait I’objet d’une publication soumise dans le Bulletin de la Société géologique de
France, accepté sous réserve de modifications. Dans le but d’assurer I’nomogeneité et la continuité du
manuscrit de thése, les références ont été ajoutées a celles du manuscrit en pp. 243-260.

En utilisant I’interprétation de géologues sur 6 coupes géologiques équilibrées a travers les
chaines plissées de la Méditérranée du Nord Ouest, une analyse comparée de I’interprétation de
I’architecture structurale est utilisée pour mettre en évidence les liens entre le style structural et la
mécanique des plis et des chevauchements. Pour chaque exemple, les données et les méthodes utilisées
par les interpréteurs sont de quantité et en qualité différentes. Nous avons examiné a quel point ces
données et méthodes sont utiles pour contraindre le scnéario d’évolution structurale de chaque coupes
géologiques. Chaque interprétation est examinée en fonction de considérations de la mécanique des
bassins sédimentaire, et de I’incertitude de I’extrapolation des failles en profondeur. Nous montrons
que chaque cas révele un type particulier de style structural : thin-skinned, thick-skinned, pli de failles,
failles pré-existantes, etc. Dans ce travail, une analyse méthodique est réalisée qui peut étre ré-utilisée
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pour determiner la nature des problemes de canique qui doivent étre addressés pour réduire
I’incertitude sur la reconstruction des scénarios géologiques. Pour chaque coupe structurale
interprétée, on propose des conditions aux limites mecaniques qui peuvent servir a développer des
modéles analogiques et/ou numériques qui visent & tester la validité mécanique des scénarios

d’évolutions structurales.
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Sedimentary basins record the vertical and horizontal movements of the lithosphere and provide
the most important parameters to constrain its geodynamics history and evolution (Cloetingh et al.,
1989; Cloetingh et al. 1994; DeCelles, 1996; Cloetingh et Burov, 2011). The long term burial history
is recorded in both the stratigraphy and the architecture of sedimentary basins. The utmost remaining
issue with respect to basin-scale geological modelling is to predict the tectonic style development
allowing a mechanical validation of a structural interpretation (Mandl, 1988; Strayer et Huddleston,
1997; Sassi et Faure, 1997; Gerbault et al., 1998; Maillot et Leroy, 2006; Cubas et al., 2008; Kampfer
et Leroy, 2012; Albertz et Lingrey, 2012; Albertz et Sanz, 2012; Pons et Leroy, 2012; Smart et al.,
2012; Groshong et al., 2012; Lovely et al., 2012; Resor et Pollard, 2012; Caér et al., 2015). In this
respect, the definition of the initial system geometry and timing of applied stresses or displacement
loadings is of paramount importance (Boyer, 1992; Roure et Sassi, 1995; Nieuwland et al., 2000;
Guiton et al., 2003a; Guiton et al., 2003b; Moretti et Callot, 2012; Sassi et al., 2012). To bring out
these elements it is required to accurately describe the sequential geometries of the sedimentary basins
and upper crustal blocks (Gratier et al., 1989; Endignoux and Mugnier, 1990; Zoetemeijer and Sassi,
1992, Chalaron et al., 1995; Moretti et al., 1996; Meigs, 1997; Lickorish et Ford, 1998; Leturmy et al.,
2000; DecCelles et al., 2001; Grelaud et al., 2002; Fowler et al., 2004; Faure et al., 2004; Sciammanna
et al., 2004; Toro et al., 2004; Roure et al., 2004; Deville et Sassi, 2006; Sassi et al., 2007; Hardebol
et al., 2009; Callot et al., 2010; Espurt et al., 2012; Graham et al., 2012). Structural interpretation of
Fold and Thrust Belt (FTB) systems is many times a real challenge mainly when the deepest structures
are poorly imaged and their transported sedimentary basins are partially preserved. However so far,
the generation of several geometric models were proposed and used at basin scale to explain or
describe the diversity of fold styles and their associated kinematic evolution. The study of rocks and
their deformation structures at outcrop scale has led to the understanding and classification of fault and
fold associations from millimetre to kilometric scales (Goguel, 1948; Laubscher, 1977; Dahlstrom,
1969; Boyer, 1982; Suppe, 1983; Boyer, 1986; Jamison, 1987; Gillcrist et al., 1987; Mitra, 1986; Price
et Cosgrove, 1990; McClay, 1992). These fold styles are the so-called Fault-Bend Fold (FBF), Fault
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Propagation Fold (FPF) and Detachment Fold (DF) (Suppe, 1983; Mitra, 1986; Jamison, 1987; Suppe
et Medwedeff, 1990; Chester et Chester, 1990; Mitra, 1990; Erslev, 1991; McClay, 1992; Suppe et al.,
1992; Poblet et McClay, 1996; Mitra, 2003; Suppe et al., 2004; McClay, 2011). Advanced basin
modelling and validation workflow of a structural interpretation should be done using integrated
geomechanical approaches because sedimentary basin modelling must at the same time address the
linked key questions which are: the prediction of overpressure development, the modelling of
petroleum generation, expulsion and migration, the development of natural fracturing and structural
modelling. The current development of geomechanics in basin models is under progress with several

major questions to address:

- Developing fast numerical solution to model basin scale incipience of faulting, the
propagation of faults and folds and their inter-relationships with sedimentation, erosion and
fluid transport processes (Maertens et Maertens, 2006; Stockmal et al., 2007; Gibergues et
al., 2009; Vidal Royo et al., 2012; Buiter, 2012; Ruh et al., 2012; Fillon et al., 2013; Mary et
al., 2013; Neumaier et al., 2014; Caér et al., 2015).

- Developing a methodology to reconstruct the initial geometry of the geological system and
understand how to define the applied loading and boundary conditions to test and validate the
geologist’s interpretations. The aim of this paper is to examine the way to reconstruct the pre-
compression structural configuration of a sedimentary basin. To validate or in-validate a 2D
cross-section in complex tectonic areas such as FTBs, structural restoration is usually
performed based on rules of geometric consistency. However it is necessary and often much
more difficult to determine the mechanical nature of the structural deformation underlined by

the geologist’s interpretation.

Using 6 cross-sections of complex structural settings selected in the north western Mediterranean
area (Figure 1) the methodology to reconstruct the initial basin geometry is performed together with
the analysis of the loading and boundary conditions required to explain the basin structural evolution.
The interpreted structural cross-sections are fold and thrust belts representatives of the Western Alps,
Central Pyrenees, Central Apennines and Outer Albanides (Figure 1). These school examples give
insights about the geomechanics of various form of structural development. The validity of the
reported structural styles and geological history is discussed in the light of the nature and quality of the
data supporting them. The study focuses on the outer part of the orogenic wedges, from low-grade
metamorphism to the end of the wedge-top in the sense of DeCelles (1996). Only pro-wedge sections
have been selected. Therefore the selected case studies do not attest for all configurations on the
structural complexity of all FTBs. Special emphasis is placed on the question of how good is the
geologist’s interpretation documented in his geological cross section, thus allowing or not allowing to
constrain an accurate scenario of burial history. The aim is to build a scenario that must render realistic

the sequential reconstruction of the precompression sedimentation, erosion, compression by thrusting
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and folding and syncompression sedimentation and erosion, and post-compression sedimentation or

uplift and erosion.
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Figure 1 - Tectonic map of the Western Mediterranean (adapted from Roure et al., 2012).

a- Jura FTB (adapted from Philippe et al., 1998), b- Bornes-Aravis Massifs (adapted from Faure et
al., 1999), c- Chartreuse FTB (adapted from Deville et Sassi, 2006), d- Central Apennines FTB
(adapted from Artoni, 2013), e- Outer Albanides (adapted from Barrier et al., 2003), f- Southern
Central Pyrenees (adapted from Meresse (2010).

2.2.1- The Fold and Thrust Belts of North Western Mediterranean

The selected Fold and Thrust Belt (FTB) cross sections, as shown on the map in Figure 1,
correspond to several distinct geodynamic evolutions. The orogens surrounding the Western and
Central Mediterranean result from the frontal or the oblique collision of two continental lithospheres.
The lithospheric and mantle dynamics building these orogens have been described as (Figure 2):
continental subduction beneath a continental upper plate in the Alps or the Albanides (Tricart, 1984;
Dercourt et al., 1986; Collaku et al., 1992; Roure et al., 1996; Jolivet et al., 2003), subduction roll
back in the Apeninnes (Malinverno et Ryan, 1986; Royden, 1993; Carminati et al., 1998; Doglioni,
1998; Jolivet et Faccenna, 2000; Spakman et Wortel, 2004; Carminati et al., 2012; Faccenna et al.,

2014) and continental subduction during the shortening of an extremely thinned continental domain in
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the Pyrenees (Choukroune et al., 1989; Roure et al., 1989; Mufioz, 1992; Roure et al., 1996; Teixell,
1998; Beaumont et al., 2000; Vergés et al., 2002a; Roure, 2014).

The selected case studies are restricted to the western and central MFTB for two main reasons.
They have been intensively studied so the major details of the MFTB paleogeography, geodynamic
events and style of tectonic deformation are already discussed (Dercourt et al., 1986, Roure et al.,
1996; Pfiffner et al., 1997; Seranne, 1999; Beaumont et al., 2000, Jolivet, 2003; Spakman et Wortel,
2004; Lacombe et Jolivet, 2005; Carminati et al., 2012; Mouthereau et al., 2013; Roure, 2014;
Faccenna et al., 2014). Also, the MFTB are characterized by similar lithospheric age and strength at
mountain building time, and therefore the selected systems are not too contrasting (Ziegler et al.,
2006; Watts, 2007; Roure et al., 2012; Mouthereau et al., 2013; Roure, 2014; Burov et al., 2014). The
selected FTB cross sections have in common their recent structural development, spanning from 7 to
30 Ma of deformation (Figure 2 and Table 1). Looking at the geodynamical histories, these values

represent relatively short time intervals with respect to the pre-compression history of sedimentation.

Figure 3 displays the structural interpretations of six 2D geological profiles: three in the Western
Alps (Figure 3a-c), one in the Central Apennines (Figure 3d), one in the Outer Albanides (Figure 3e)
and one in the Central Pyrenees (Figure 3f). The cross section in Figure 3a is located in the
Septentrional Jura, and was published by Philippe et al. (1996). In Figure 3b, the Bornes and the
Aravis Massifs cross section belongs to the northern Subalpine Chains and has been interpreted by
Faure et al. (1999). It has been re-published by Affolter et al. (2008) and Bellahsen et al. (2014). The
cross section of the Chartreuse Massif in Figure 3c is located in the south of the area where the Jura
FTB branches off from the Alps. This interpretation published by Deville et Sassi (2006) refers to that
of Deville (1994) and Philippe et al. (1998). The cross section in Figure 3d is located in the frontal
part of the Central Apeninnes, as interpreted and published by Artoni (2013). In the outer Albanides
the cross section in Figure 3e is taken from Barrier et al. (2003), also available in Vilasi (2009).
Finally, in the southern flank of the West-Central Pyrenees, the cross section in Figure 3f has been
interpreted by Meresse (2010). It is partly reproduced in Lacroix et al. (2011) and Lacroix et al.
(2014).
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Figure 2 — Calendar of the selected MFTB main geodynamic events and timing of deformation of

each cross-section

The cross sections were selected partly because these examples of fold and thrust structures are

dominantly perpendicular to the tectonic transport, which allows us to keep out of this study the

discussion on the 3D structural complexity of the tectonic deformation. All geologic cross-sections in

Figure 3 are shown at the same scale with no vertical exaggeration. Their orientation is such that the
hinterland is on the left and the foreland on the right, so that tectonic transport is seen from left to right
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for all sections. Under the dated sedimentary layers, no other distinction is given for what is called the
undifferentiated basement rock. Pre-triassic sediments may exist but these strata were not described by
any of the interpreters. The interpreters of the cross sections have been working with a given volume
of data set comprising seismic profile, well-log measurements, surface geology, field observations and
geochemical thermal markers. Table 1 summarizes the content of the dataset available to document
each case study. For example the line « Seismic » indicates, using dots, the quality of the seismic
reflection profile used by the author, the number of available wells, the accessibility to maps and
outcrops, the type of maturity indicators, etc. It is not possible here to discuss about the uncertainties
linked to the time-to-depth conversion part of the work: the structural interpretations were made using
different quality standards of reflection seismic profiles acquired at various time and more than 20
years ago. Therefore the uncertainty in the location of the bottom of the Mesozoic sediments cannot be
fully appreciated in our demonstration exercise. It is only possible to mention why and where we may
expect some alternative interpretation to apply and how this may be related to poor quality of seismic

imaging.
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Table 1 - Key parameters describing the selected MFTB structural style internal, external and loading boundary

conditions.

Data Available: the dots symbolize the evaluation of the available key data, in quantity and quality. AFT: Apatite

Fission Track. QC Dataset: evaluation of the quality of the whole geo-dataset. Structural Style: gray case

symbolizes major fold-style interpreted. Cross symbolizes the absence of the type of fold. Key parameters for

structural evolution scenario: Internal Boundary Conditions (BC): Thick.: thickness of pre-compression

sedimentary succession. Dclt: Number of decollement. Litho Dclt: Lithology of the decollement levels. Th D:

Thickness of the decollement levels. Loading BC: Tim:Timing of deformation. Shor. Amount of displacement.

Shor. Rate: Shortening rate. Ero: Erosion bounds. Sed: Syn-kinematic sedimentation bounds. Type BC: Type of

boundary condition. DB: Deformable backstop. CT: Crustal thrust.
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The selected cross sections display the basin architecture of the FTB, from the surface to the
upper part of the undifferentiated basement (Figure 3). Each case study has its own structural style
defined by their fold shape, thrusts units and fault-related folds geometries and involving distinct
stratigraphy of the pre- and syn-compression deposits. In the Alpine cross-sections (Figure 3a, b and
c), the basins are composed from 1 to 3 km of Mesozoic pre-compression sedimentary sequences and
thin Cenozoic syn-compression sedimentary sequences (Deville, 1994; Philippe et al., 1996; Philippe
et al., 1998; Faure et al., 1999; Deville et Sassi, 2006; Affolter et al., 2008; Bellahsen et al., 2014). By
contrast, in the Central Apennines, the Outer Albanides and the Southern Pyrenees cross-sections
(Figure 3 d, e, 1), the foreland basin is thick, strongly deformed and incorporated into the FTB. In the
Figures 3d and e, the hinterland part (i.e. the Central Apennines and the Kruja and lonian Zone) is
mainly composed of stacked Mesozoic to Early Cenozoic pre-compression sediments, while toward
the foreland 5 to 10 km of Miocene to Pliocene syn-compression sediments are progressively
integrated in the deformation (Ori et al., 1991; Roure et al., 1995; Frasheri et al., 1996; Artoni et
Casero, 1997; Barrier et al., 2003; Albouy et al.,, 2003a,b; Roure et al., 2004; Scisciani et
Montefalcone, 2006; Vilasi et al., 2009; Artoni, 2013). In the Southern Pyrenees cross-section (Figure
3f), the deformed foreland basin is principally composed of Paleocene syn-orogenic sedimentary
sequences (Seguret, 1972; Puigdefabregas, 1975; Puigfabregas et Souquet, 1986; Mutti et al., 1988;
Millan Garrido et al., 2000; Millan Garrido et al., 2006; Meresse, 2010).

The number of thrust units identified in each cross-section varies between 9 and 13 (Figure 3 and
Table 1). Given the differences in the cross-sections dimensions, it means that the sizes of the tectonic
structures are completely different. The three Alpine cross-sections form small tectonic systems,
principally concentrated in the 5 upper km of the crust (Figure 3a-c), and characterized by small and
closely spaced thrust units (Figure 3a, b, ¢). The Outer Albanides cross—section forms a large tectonic
system with more spaced and larger thrust units that encompass almost 15 km of sediments (Figure
3e). The Southern Pyrenees and the Central Apennines cross-sections are transitional systems: the
deformed foreland basin is composed of about 5 km of sediments, while in the hinterland crustal
deformations encompass at least 10 to 15 km of undifferentiated basement rocks (Figure 3d, f). In the
interpretations re-drawn in Figure 3, the Jura, the Chartreuse and the Outer Albanides display a thin-
skinned structural style (Deville, 1994; Roure et al., 1995; Philippe et al., 1996; Sommaruga, 1999;
Roure et al., 2004; Deville et Sassi, 2006), while both thin-skinned and thick-skinned tectonic coexist
in the Bornes-Aravis Massifs, the Central Apennines and the Southern Pyrenees (Faure et al., 1999;
Scisciani et Montefalcone, 2006; Jolivet et al., 2007; Affolter et al., 2008; Meresse, 2010; Artoni,

2013). Thick skinned tectonic style in these examples is defined as basement-involved thrust tectonics.
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The uplifted basement strongly tilts the sedimentary basin towards the foreland in both the
Southern Pyrenees cross section (Figure 3f: Seguret, 1972; Teixell, 1998; Millan Garrido et al., 2006;
Jolivet et al., 2007) and the Bornes-Aravis Massifs cross section (Figure 3b: Guellec et al., 1990;
Pfiffner et al., 1997; Deville et Sassi, 2006; Affolter et al., 2008). Therefore in these two cases, the
chronology between the sedimentary basin deformation and the basement deformation becomes a
fundamental question to address (Williams, 1985; Affolter et al., 2008; Roure et al., 2012; Bellahsen
etal., 2014).

For the Bornes-Aravis Massifs and the Southern Pyrenees (Figure 3b, f), the identification of
the basement ramps relies on a few reflectors visible on the deep-reflection seismic profile ECORS-
Alpl (Mugnier et al., 1990; Tardy et al., 1990; Guellec et al., 1990; Deville, 1994; Pfiffner, 1997;
Schmid et Kissling, 2000; Bellahsen et al., 2014) and ECORS-Arzacq (Daigniére et al., 1994; Teixell,
1996; Mufioz, 2002; Millan Garrido et al., 2006; Jolivet et al., 2007). Subsurface constraints about the
deepest portion of the cross-section is lacking to interpret the Central Apennines (Albouy et al.,
2003a,b; Scisciani et Montefalcone, 2006; Artoni, 2013), despite the existence of several deep seismic
profiles where crustal scale thrust are traced in the Apennines region (Barchi et al., 2003; Lavecchia et
al., 2003). In fact, the nature of the thrusts present in the undifferentiated basements and their
extension into the crust in Figure 3 are subjected to discussion as evidenced by the numerous
alternatives interpretations proposed using similar dataset (Guellec et al., 1990; Deville, 1994; Teixell,
1998; Faure et al., 1999; Albouy et al., 2003a,b; Scisciani et Montefalcone, 2006; Millan Garrido et
al., 2006; Jolivet et al., 2007; Artoni, 2013; Bellahsen et al., 2014). Their geometries and their
developments relatively to the basin deformation are strongly dependent on their type (inverted faults
or newly formed shear zone) and their extension into various mid- crustal or lithospheric levels
(Cooper et al., 1989; Lacombe et Mouthereau, 2002; Pfiffner, 2006; Bellahsen et al., 2012;
Mouthereau et al., 2013; Bellahsen et al., 2014; Roure, 2014).

For each cross-section, the systems of thrust blocks are detached on one, two or three
stratigraphic formations (Table 1): one formation for the Chartreuse and the Central Apennines cross-
section (Figure 3c, d), two formations for the Jura, the Outer Albanides and the Southern Pyrenees
(Figure 3a, e, ) and three formations for the Bornes-Aravis Massifs (Figure 3b). Evaporites in the
Trias often form the major detachment level (Figure 3a, d, e, f). In the Bornes-Aravis and the
Chartreuse cross section (Figure 3b, c) the major detachment is positioned into the Liassic shale
formations. In the Alpine cross-sections (Figure 3a,b,c), both the major and secondary decollement
horizons are localized into the pre-compression sediments only, contrary to the other cross-sections
where decollement horizons are also positioned into Paleocene to Miocene foreland deposits (Figure
3d.e,f).
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Figure 3 — MFTB cross-sections.

a- Jura FTB (adapted from Philippe et al., 1998), b- Bornes- Aravis Massifs (adapted from Faure et
al., 1999), c- Chartreuse FTB (adapted from Deville et Sassi, 2006), d- Central Apennines FTB
(adapted from Artoni, 2013), e- Outer Albanides (adapted from Barrier et al., 2003), f- Southern
Central Pyrenees (adapted from Meresse (2010).

54




In the Figures 3d and e, the foreland basin successions are decoupled from the autochtonous
carbonate platforms in favor of a secondary detachment horizon branched into the major one toward
the hinterland. These secondary detachment horizons are the evaporitic Messinian Gessosso-solifera
Formation in the Central Apennines (Figure 3d) and the Oligocene turbidites in the Peri-Adriatic
Depression (Figure 3e). Several detachment horizons are clearly interrupted toward the foreland, like
the Triassic decollement of the Outer Albanides (Figure 3e), absent in the Peri-Adriatic Depression
(Roure et al., 1995; Frasheri et al., 1996; Roure et al., 2004), and the Triassic decollement in the
footwall of the South Pyrenean Thrust Zone (SPTZ) in the External Sierras (Figure 3f) (Teixell, 1998;
Millan Garrido et al., 2006; Jolivet et al., 2007; Meresse, 2010). In the Outer Albanides, the evaporites
disappearance under the Peri-Adriatic Depression leads to interpret an inherited basement fault located
along the line called « Vlora-Elbasan Lineamen » (Figure 3e). Note that in the interpretation displayed
in Figure 3e, the geometry and the displacement imposed by the inversion of the « Vlora-Elbasan »
normal fault is not precised. In the Central Apennines cross section (Figure 3d), the connection of the
lowest thrust units of the « Coastal folds » from the Mesozoic sediments to the Messinian detachment
horizon seems also linked to inversion processes. However, similarly to the Vlora-Elbasan Lineament,

the geometry and the displacement of this branch is not clearly displayed in Figure 3d.

At the scale of a thrust unit, several cross sections are dominantly represented by one specific
type of fold model, as quoted in Table 1. For example, in Figure 3a, multiple examples of well-
recognized DFs characterize the Internal Jura (Buxtorf, 1916; Laubscher, 1977; Mitra, 2003;
Laubscher, 2008; Suppe, 2011). Such well-developed DF are also recognized in the External Sierras of
the Southern Pyrenees in Figure 3f (Poblet et Hardy, 1995; Beaudoin et al., 2015), but not in any of
the others cross-sections. Also, both structural domains are the only one where back thrusts are major
structural features (Figure 3).

In Figure 3b, the Bornes-Aravis cross-section is characterized by several FBFs in which the
fault ramps are postulated to be pre-existing normal faults based on outcrop evidences, like the Bargy
Anticline, the Rocher de Leschaux Anticline or the thrust unit located SE of the La Balme well
(Welbon, 1988; Guellec et al., 1990; Butler, 1992; Ferril et Groshong, 1993; Faure et al., 1999;
Affolter et al., 2008; Smart et al., 2012). FBFs and duplexes are also recognized in the crustal thrusts
of the Central Apennines and the Southern Pyrenees (Figure 3d, f), and in the pre-compression
sediments of the Kruja and lonian Zone and the Southern Pyrenees (Figure 3e, f). With its —passive
roof duplex| geometry the Bornes Massifs duplex remains quite a unique case here (McClay, 1992),
with a strong decoupling between the deformation in the Jurassic and in the Cretaceous formations
(Figure 3b). For the Bornes Massifs and for the Internal Sierras (Figure 3b,f), the FBFs are attested by
the duplications of stratigraphic levels observed in wells (Guellec et al., 1990; Faure et al., 1999;
Deville et Sassi, 2006; Meresse, 2010). The interpretations of the other FBFs rely only on seismic

profiles (Artoni et Casero, 1997; Barrier et al., 2003; Roure et al., 2004; Scisciani et Montefalcone,
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2006; Jolivet et al., 2007; Meresse, 2010; Artoni, 2013), and may be challenged by other alternative

solutions.

FPFs dominate in the Peri-Adriatic Depression in Figure 3d, but these are also recognized by
Artoni (2013) in the —Internall and —Coastall folds of the Peri-Adriatic domain (Figure 3e). The
interpretation of both structural domains is well-constrained by fair quality seismic and wells (Artoni
et Casero, 1997; Barrier et al., 2003; Roure et al., 2004; Artoni, 2013) and growth strata architectures
ascertain the interpretation of these buried folds with a FPF model (Barrier et al., 2003; Roure et al.,
2004; Scisciani et Montefalcone, 2006; Artoni, 2013). In Figure 3c, the Chartreuse cross-section
exhibits a stack of imbricate thrust units formed by successive FPF or pure shear FBF. In Figure 3f,
the style of the frontal SPTZ is quite unique in so far as it is characterized by a very large thrust
displacement, carrying the huge syncline of Guargua. Looking at the kinematic of the fold, the SPTZ
may be close to an out-of-sequence thrust imbricate initiated on a pre-existing FBF, as in the models
proposed by Boyer (1986), Mitra (1990) and McClay (2004). The same type of fault-related fold, with
similar large amount of displacement, can be applied for the lonian anticlines (Figure 3e) but in those

cases the thrust-related folds are located in the hinterland part of the section.

Each author has justified his structural interpretation by providing a restored state of the cross-
sections, which is meant to attest that the cross section is balanced and displays coherent geometric
objects. Figures 4a-f show these restored cross-sections as published by their authors and here redrawn
at the same scale, except for the Outer Albanides which is two times reduced. Also, for each example,
the main thrust units are outlined and numbered (Figure 4). Each thrust unit represents an individual
block which is displaced without significant internal strain during the folding and thrusting phases
indicated in Figure 2. In addition of ensuring the consistency of the extrapolations at depth, each
restored section reveals information on topics such as the displacement and its distribution among the
different thrust units, the architecture of the pre-compression basin, the behavior of the pre-existing
faults during the folding and thrusting phase and the deformation mechanisms of the sediments.
However, because the goals pursued by the authors were different, each topic was not dealt with the
same attention in the different cases. In the following chapter, the different restoration approaches
chosen by the authors are compared in order to analyze their adequacy with geological and mechanical
processes and to point the critical information they give or not for the subsequent geological scenario

attempts.
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Figure 3 — MFTB cross-sections.

a- Jura FTB (adapted from Philippe et al., 1998), b- Bornes- Aravis Massifs (adapted from Faure et
al., 1999), c- Chartreuse FTB (adapted from Deville et Sassi, 2006), d- Central Apennines FTB
(adapted from Artoni, 2013), e- Outer Albanides (adapted from Barrier et al., 2003), f- Southern
Central Pyrenees (adapted from Meresse (2010).

57




For each case, the total shortening during the folding and thrusting phase can be determined from
the length difference between the restored cross-section (Figure 4) and the present-day cross-section
(Figure 3). The values of the shortening vary from 12 km in the Jura to 80 km in the Outer Albanides
(Table 1). Comparing the studied examples, two categories are determined: The Alpine cross-sections
(Figure 3a, b, and c) have not been shortened much (Table 1), during a compression phase that last
from 15 to 25 M.a. (Figure 2). It indicates an average shortening rate of about 1 mm per year (Table
1). The Central Apennines, the Outer Albanides and the Southern Pyrenees cross sections (Figure 3d,
e, and f) are characterized by higher shortening (Table 1), but during a compression phase that is very
short in the Central Apennines or very long in the Outer Albanides and the Southern Pyrenees (Figure
2). The average shortening rates that can be inferred vary from 4 mm per year in the Central
Apennines to 11 mm per year in the Southern Pyrenees (Table 1). It is possible to check the
consistency of these values with typical geological rates of the Mediterranean systems, as found in
Mugnier et al. (1997) or Nocquet et Calais (2004) for instance: As such, only the high rates
determined for the Outer Albanides could be questioned compared with classic rates observed in
collision context. Still, the use of unique rate for a long period of time is not critical to describe the
history of the basin deformation because it smoothes too much the shortening variations. With respect
to the validation of a structural cross-section, it only gives an average estimation of the compression
velocity which must be used to experimentally test hypotheses of mechanical emplacement.

The average displacement accommodated by the thrust units greatly differs from one cross-
section to another. For example, in the Chartreuse cross-sections (Figure 3a, b, c) the displacement on
thrust faults varies from 1 to 5 km, while it varies from 15 to 25 km for the Kruja Zone and the lonian
Zone in the Outer Albanides (Figure 3e). In the Alpine crosssections (Figure 3a, b, c), the shortening is
distributed among many thrust units that are slightly displaced, except for the La Balme thrust in the
Borne (Figure 3b) and the Ratz thrust in the Chartreuse (Figure 3c) that account for 25 to 30% of the
total shortening. In the Figure 3d, e and f, most of the shortening is accommodated by a very large
displacement imposed on the pre-compression thrust units, while in the foreland series, the multiple
thrust units have a minor contribution to the total cross-section shortening. It is noticeable that on
these examples only few thrust units account for most of the shortening, like the SPTZ in the Southern
Pyrenees (Figure 3f) and the Berati belt in the Outer Albanides (Figure 3e) that are displaced by 25 km

at least.

In the Jura, the Chartreuse and the Southern Pyrenees cross-sections (Figure 4a, c, f), the only
purpose for the authors to provide the restored state of their cross-section is to justify the consistency
of their structural interpretation solution (Deville, 1994; Philippe et al., 1996; Deville et Sassi, 2006;
Meresse, 2010).The Jura and the Chartreuse restorations were performed by flattening the pre-
compression stratigraphic horizons using thickness and length preservation, and still display the syn-

or post-compression erosion of the top horizons (Figure 4a and c). The Southern Pyrenees restored
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section (Figure 4f) is represented differently: it still displays the syn-compression stratigraphic
horizons, although it is flattened on the precompression Late Cretaceous level. Therefore the
architecture of the pre-compression basin is not explicitly shown in the Figure 4f. Also, the eroded
stratigraphic horizons of the footwall and the hanging wall of the Monte Perdido thrust are
reconstructed (Figure 4f). This restoration principally shows the lateral variations and the foreland
progradation of the Paleocene to Oligocene sediments. The common characteristic between these three
restorations is that because they were only conceive to test the consistence of the structural
interpretation, several topics such as the pre-compression basin architecture and the deformation
mechanisms of the sediments seem more loosely addressed. As a result, for these three cases several

structural assumptions can be questioned in light of the existing alternatives.

For example, the fact that the restored state of the Chartreuse cross-section (Figure 4c) is not fully
filled in the hinterland implies a critical uncertainty surrounding the structural geometry extrapolated
at depth. In fact, alternatives interpretations by Butler (1992) and Bellahsen et al. (2014) proposed the
rooting of the Liassic decollement in the basement in favor of a Mesozoic paleo-basin under the Mont
Granier, and this solution is also coherent with the data available; It would completely modify the
calendar of the tectonic structures development. Similarly, in the Southern Pyrenees restored section
the basement is not taken into account (Figure 4f) although it is clear from Figure 3f that it has
strongly driven the compression. As such, the mechanical explanation of the basement thrust
emplacement is unclear: is it promoted by basin inversion processes as it could be conceived looking
at the Guarga thrust in Figure 3f? Thus, the Figure 4f is not appropriate to argue about the mechanical
reasons for the large thrust displacement accumulated in the SPTZ.

In the case of the Jura, structural interpretation relies mainly on surface geology, and the
description of a railroad tunnel in the upper part of the Grenchen, Weissenstein and Graitery anticlines
(Figure 3f). Therefore the extrapolation of the structures at depth is subjected to numerous alternatives
solutions (Philippe et al., 1996; Mosar et al., 1999; Laubscher, 2008; Caér et al., 2015). The Figure 4a
indicates that Philippe et al. (1996) presumed a layer-cake geometry for the pre-compression basin,
with a flat and sharp basement/sedimentary cover contact. This last assumption is confirmed by
several data available on the Jura crustal architecture (Burkhard et Sommaruga, 1998; Sommaruga,
1999; Affolter et al., 2008; Bellahsen et al., 2014). The problem is that Mesozoic to Paleogene strike-
slip and extensional faults have been evidenced, by Laubscher (1977), Sommaruga (1999), Homberg
et al. (2002) and Madritsch et al. (2008) among others. Therefore the pre-compression basin may have
been over-simplified, which consequently can mislead the supposition on the mechanical nature of the
thrust faults development. For example, pre-compression structures could have forced the
development of the DF/FBF (Laubscher, 1977; Homberg et al., 2002; Laubscher, 2008): the
conditions of fault inversions would therefore be an important parameter to describe the localization
and the type of the Jura fold (Sassi et al., 1993; Butler et al., 2006; Caér et al., 2015). Likewise, the
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restored state of the Chartreuse cross-section (Figure 4c) displays initial basin architecture without
tectonic heritage, while at outcrop pre-compression normal faults have already been described (Gidon,
1982; Butler, 1989; Butler, 1992; Butler et al., 2006; Bellahsen et al., 2014).

In the Jura (Figure 3a and the Figure 4a), the Trias layers were balanced using flexural slip
restoration methods (preservation of thickness and length, e.g. Moretti, 2008): it means that Philippe et
al. (1996) assume that the salt ductility have no major impact on the deformation style. In fact
evaporitic rocks flow at shallow depth and under low temperature and low stress conditions (Carter et
Hansen, 1983; Davies et Engelder, 1985; Jordan et Nuesch, 1989; Weijermars et al., 1993; Bonini,
2003), and therefore simple preservation of the area is rather expected for these layers, like proposed
for the Triassic evaporites of the Southern Pyrenees for instance (Figure 3f and Figure 4f). It leads to
the interpretation in Figure 3a of numerous complex subsidiary thrusts in the Trias, not supported by
geophysical or geological evidences (Philippe et al., 1996; Laubscher et al., 2008). On the contrary, to
restore shale layers with area preservation methods, like in the Yebra de basa Anticline in the Southern
Pyrenees (Figure 3f), the deformation must be associated with high temperature and/or important fluid
flow because shales are not necessarily ductile (Gratier et Gamont, 1990; Suppe, 2011; Moretti et
Callot, 2012; Gratier et al., 2013). However, this issue is not discussed by Meresse (2010).

In the Bornes-Aravis Massifs (Figure 3b), Faure et al. (1999) aimed at testing the classical
restoration algorithms in a complex compressional area. As such, the restored cross-section shows a
precise description of both the tectonic heritage and the deformation mechanisms observed at outcrop
(Faure et al., 1999; Affolter, 2008). The restoration has been carried out by unfolding the competent
layer with the flexural slip method; then, the Cretaceous and Late Jurassic incompetent layers were
accommodated using simple preservation of the area (Figure 4b). As in the Southern Pyrenees, the
apparent creeping behavior of the argillaceous series must be associated with deformation at a deep
burial; actually in the Bornes-Aravis Massifs geochemical studies emphasize the fact that this kind of
deformation appears in the oil window and is intensively developed in the gas window (Faure et al.,
1999; Deville et Sassi, 2006). The Bornes-Aravis Massifs is the only case here where it is clear that
the tectonic heritage has been diligently described, and explicitly considered in the cross section
interpretation (Figure 3b and 4b). As a result, it is also made clear that normal faults related to
previous extensional phase partly control nucleation of the main thrusts and disturb the simple fault
propagation model (Figure 4b). Therefore the use of complex methods of restoration evidences that, in
the Bornes-Aravis Massifs, one of the fundamental questions is to determine how inherited faults were
involved during the folding and thrusting phase (Coward, 1991; Sassi et al., 1993; Sibson, 1995;
Butler et al., 2006; Scisciani, 2009; Bonini et al., 2012; Caér et al., 2015): are they reactivated, or

passively transported? How do they influence the thrust fault trajectory?
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The goal pursued by the restoration of the Central Apennines and the Outer Albanides cross-
section was to give insights on their structural scenario. Both restored sections aim at representing a
correct picture of the basin at the onset of compression. The methods used to realize the restored
sections are however different: In the Central Apennines, Artoni (2013) has sequentially restored and
unfolded each stratigraphic horizon from the present-day until an earlier state at the early Miocene
(Figure 4d). On the contrary, in the Outer Albanides, Barrier et al. (2003) have conceived a model of
the basin at the pre-compression state; by trials and errors they tried to propose a coherent geological
history from this initial state to the present-day cross-section. For both the Outer Albanides and the
Central Apennines, the palinspastic reconstruction can be discussed with respect to the choice made on

the precompression basin architecture and the deformation mechanisms.

For example, the Central Apennines restored section (Figure 4d) shows spurious basin
architecture at Early Miocene time. The waving of the sedimentary horizons and the tectonic contacts
is an artifact due to the flexural slip methods used to restore the cross section: it is actually an
indication that thickness and length conservation is not the only mode of deformation. Also, a high
number of pre-compression normal faults would also be expected in the light of outcrop observations
(Butler et al., 2004; Scisciani et Montefalcone, 2006; Scisciani, 2009). Therefore, several issues can be
raised looking at this interpretation; for example, the displacement of the thrust unit n°5 decrease
toward the surface (Figure 4d), which imply shortening since at least the Cretaceous. This assumption
is not coherent with the geodynamic history presented in Figure 2 for the Central Apennines and
reveals inaccuracies in the extension of the tectonic structures at depth displayed in the Figure 3d. The
extrapolation at depth of the thrust units n° 5 and n°7 is even more challenging: from the restoration
displayed in Figure 4d, it is very difficult to conceive a kinematic scenario that respects the geological
considerations of basin inversion in the region pointed by Albouy et al. (2003a, b), Scisciani et
Montefalcone (2006) and Scisciani (2009). One of the main goals of Artoni (2013) was to propose a
geometrically valid geological scenario that fits the kinematic information stored in the Adriatic
growth strata. However this work is made extremely difficult by the uncertain geometry of the
Montagna dei Fiori region (Figure 3d). Therefore, the resulting pre-compression state after the

unfolding of the syn-compression sedimentary layers is not a palinspastic reconstruction of the basin.

Similarly to the Central Apennines, in the Outer Albanides cross-section (Figure 3e) several
questions about the structural interpretation at depth are raised by the Figure 4e. The structural cross-
section relies on an industrial seismic profile correlated with at least 5 wells, and covering the 5 upper
kilometers of the basin from the Kurveleshi belt to the thrust unit n°12 in Figure 4e (Barrier et al.,
2003; Roure et al., 2004). The main goal of Barrier et al. (2003) was to accurately describe the
scenario of the Peri-Adriatic Depression emplacement, in order to predict the lithologic distribution of
the syn-compression stratigraphic layers. As such, the details level of the growth strata in the Peri-

Adriatic domain allows a good understanding of the thrust-slip kinematic of this area (Figure 3e). On
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the contrary, the Kruja and the lonian Zones and their connection with the Peri-Adriatic Depression
are subject to more structural uncertainties due to the lack of data and the poor details level of the
Figure 3¢ in this region. The restored section in Figure 4e does not show clearly how the deformation
mechanisms of the Triassic salt have been interpreted. Like for the Jura, the salt ductile deformation
seems to have been investigated only superficially to build the Figure 3e. However, the existence of
several salt diapirs in the lonian Zone (Roure et al., 1995; Vilasi et al., 2009; Velaj et al., 2015) and
alternatives structural solutions proposed by Velaj et al. (1999) and Velaj et al. (2015) tend to show
that the ductile behavior of the Trias could have strongly impacted the structural style. Like in the
Central Apennines, the extrapolation of the tectonic structures at depth can be confusing: the main
problem is revealed by the interpretation of the thrust units’ n°7, 8 and 9. In fact, the major transfer
zone in the vicinity of the Vlora-Elbasan Lineament is likely to connect with deeper basement
structure, as confirmed by Landsat imagery and middle crust seismicity monitoring (Mugo, 1994;
Muco, 1998; Roure et al., 1995; Roure et al., 2004). Therefore, it is expected that the lonian Zone-
Peri-Adriatic Depression connection respects a geometry that is linked with basin inversion, like
proposed by Letouzey (1990), Vially et al. (1994) and Roure et al. (1994) on several other geological
settings. However the thin-skinned style adopted in Figure 3e and evidenced by the restored state in
Figure 4e does not take into account this question. As a result, the extrapolation of the geometry and
the thrust dips at depth of the thrust units’ n°7, 8 and 9 should be reconsidered. Like the Central
Apennines, the Outer Albanides example evidences that the range of valid scenarios of geologic
evolution that can be built from a restoration is strongly dependent on the pre-compression state’s

assumptions.

The scenario of geologic evolution is a first-order parameter to access the burial history of the
sediments in complex area, which is the main input of basin models that predict hydromechanical,
physical and chemical transformations in sedimentary basins. As such, the scenario of deformation
must be conceived the most accurately possible, and it must be possible to explain it by mechanical
processes. The restored sections in Figure 4 are not satisfactory pictures of typical pre-compression
basins, which at first indicate that the structural interpretations are also not totally satisfactory. It is the
most clearly evidenced in the Jura, the Chartreuse and the Southern Pyrenees, where the restoration is
used to test the structural interpretation rather than explain the possible processes of deformation.
Ultimately in these three examples, the scenario that could be conceived from the structural
interpretation is not totally convincing because the initial state and the deformation processes have not
been justified. In fact, in every studied examples uncertainties and approximations on the sediments
deformation mechanisms and on the basin architecture prior to the compression lead to mistakes on
the structural interpretation. In return it can misguide the way to address the mechanical processes

responsible for the structural development, as seen in the Central Apennines and the Outer Albanides.
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In the Figure 5, the stratigraphic units displayed in the cross-sections (Figure 3) are represented
with their depositional environments or their lithology when such details are provided. The pre-
compression and the syn-compression sediments are reported on a horizontal axis corresponding to the
Mesozoic and Cenozoic time-scale, while on the vertical axis the present-day thickness of the
stratigraphic units are provided. This representation allows an easy reading of the relative importance
of sedimentation period as well as erosional events and sedimentation hiatus. When a gap separates
two stratigraphic units, it means that the stratigraphic contact is not described by the original authors,
and the «erosion » symbol highlights either a hiatus in sedimentation or an erosional event. The
number of stratigraphic units observed in Figure 5 for the different sedimentology logs gives the
maximum number of points that can possibly be used to build the burial history curves. Ultimately, the
quantity of information that is contained in the cross-section (like the burial history or the stratigraphic
layers) impacts the resolution of the geologic scenario. The scenario of geological evolution will be
coarser when data is lacking, and then the mechanical explanation for the development of the tectonic
structures will be unraveled with more difficulties. The Figure 5 aims at providing information on the
main periods of erosion and sedimentation and the burial history of the sediments which are not
displayed in the Figures 3 and 4. It also documents the details of the mechanical stratigraphy retrieved
from the structural interpretation. The point is to show how this information can be used to precise the
cross-section’s pre-compression state and geologic scenario, and what does it reveal on the mechanical

nature of the structural development.
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Figure 5 — Synthetic litho-stratigraphic log of the selected cross-sections.
a- Jura FTB, b-Bornes-Aravis Massifs, c- Chartreuse FTB, d- Central Apennines FTB, e- Outer
Albanides, f-Southern Central Pyrenees.

In the Chartreuse FTB (Figure 5a), 12 steps of evolution are defined. There are 9 steps of

sedimentation prior to the compression from the Trias to the Early Cretaceous, and one

syncompression sedimentation step during the Miocene. There is also 2 periods of time when the
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sedimentary record was interrupted; at the end of the Early Cretaceous and at the end of the Miocene
(Figure 5a). These two hiatus could be an absence of sedimentation or an erosional event, or both;
however their precise period of activities cannot be constrained. Therefore, two end-member burial
histories are proposed regarding the post-Cretaceous erosion (see the burial curves in Figure 2a): one
where the Mesozoic stratigraphic columns are deeply buried before the compression and one where
they are not, which have opposite consequences on the pressure and thermal (P-T) history contained in
the sediments. It is also not possible with the current dataset to date the Miocene erosional event: it
can be syn-tectonics as proposed by Deville et Sassi (2006) but also post-tectonic. The burial history
of the sediments located in the thrusts footwalls could be significantly modified according to the
chosen hypothesis, because at high rates, constant syn-compression erosion will limit the tectonic
burial. These questions on the burial history are essential because they define the P-T evolutions,
which in turn control the diagenesis, the fluids content and the mechanical behavior of the rocks
(Ungerer et al., 1990; Roure et al., 2005; Nemcok et al., 2005; Turcotte et Schubert, 2014; Lacombe et
al., 2014); As a matter of fact, such P-T evolution must be addressed to investigate the temporal and
spatial distribution of the overpressuring fracturing events and the development of thrusts and
decollements (Roure et al., 2005; Vilasi et al., 2009; Roure et al., 2010; Evans et Fisher, 2012;
Gasparrini et al., 2014; Neumaier et al., 2014; Rocha et al., 2015). For example, for a scenario
favoring less than 1 km of sediment eroded during the post- Cretaceous hiatus, formation water or
hydrocarbon products could have been produced during the folding and thrusting phase in the organic-
rich Toarcian levels (Deville et Sassi, 2006). As such, the syn-tectonic fluid flow and associated
overpressures could have influenced the position of the decollement level, its activation and
maintenance (Sibson, 1995; Smith et Wiltschko, 1996; Cobbold et al., 1999; Mourgues et Cobbold,
2006; Zanella et al., 2013; Sibson, 2014; MacKay, 2015; Rocha et al., 2015). It demonstrates that to
elaborate a valid structural scenario, each period of erased sedimentary record must be identified

together with the generated burial uncertainties.

For each example in Figure 5, a minimum and a maximum estimation of the postcompaction
thickness of the pre-compression sedimentary successions is proposed in Table 1; it varies from 500m
in the Southern Pyrenees to 5000 m in the Outer Albanides. In the Alpine FTB (Figure 5a, b and c),
the pre-compression sedimentary succession is detailed at high resolution allowing a good
understanding of the pre-compression burial history and mechanical stratigraphy. By contrast in the
Central Apennines, the Outer Albanides and the South Pyrenean (Figure 5d, e and f), the pre-
compression sediments are almost undifferentiated: only one or two sedimentation events can be
determined with enough confidence. In their published works Barrier et al. (2003) (in Vilasi et al.,
2009), Artoni (2013) and Meresse (2010) described the litho-stratigraphic content of the Mesozoic

carbonate platforms in Figure 5 (d, e, ), but did not reported it on the cross-sections (Figure 3d, e, f).
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Therefore, it is almost impossible to constrain the pre-compression burial history and the mechanical

stratigraphy of the pre-compression sedimentary successions for these three cases (Figure 5d, e and f).

Contrary to the Alpine examples, the syn-compression sedimentation is very important and well-
preserved in the Central Apennines, in the Outer Albanides and in the Southern Pyrenees: its thickness
can exceed half of the total sediments thickness (Table 1) and the rates of sedimentation exceed 0.5
mm per year (Figure 5d, e and f). It should be noted that in the Chartreuse and in the Bornes-Aravis
significant amount of these syn-compression sediments have been eroded (Figure 5a, b). A first
consequence is that in the Central Apennines, the Outer Albanides and Southern Pyrenees, the well-
preserved growth strata allow having structural scenario with better resolution. Regarding the typical
values of the sedimentation rates found in foreland area (see for instance Mugnier et al., 1997 and Wu
et McClay, 2011), the Central Apennines, the Outer Albanides and the Southern Pyrenees are
characterized by a very large sediments input (see Figure 5d, e, f and Table 1). As confirmed by
multiple experimental works (e.g. Beaumont et al., 1992; Storti et McClay, 1995; Mugnier et al.,
1997; Leturmy et al., 2000; Barrier et al., 2002; Simpson, 2006; Stockmal et al., 2007; Bonnet et al.,
2008; Wu et McClay, 2011; Graveleau et al., 2012; Fillon et al., 2013), it is expected that these very
high rates of sedimentation strongly impact the folds and thrusts geometry and the thrust unit’s
spacing and kinematic. It probably controls the wide thrust spacing, the small displacements and the
asymmetric configuration of the syn-compression stratigraphic layers observed in the Adriatic part of
both the Central Apennines and the Outer Albanides (Figure 3d and e). It means that in the Central
Apennines, the Outer Albanides and the Southern Pyrenees the interaction between sedimentation and
thrusting is fundamental to explain mechanically the development of the tectonic structures.

Thermal markers on sediments such as Rock-EVVAL data, or Apatite Fission Track (AFT) data for
the Southern Pyrenees, have been used to provide clues on the quantities of erosion for each cross-
section (Philippe et al., 1996; Faure et al., 1999; Albouy et al., 2003a, b; Roure et al., 2004; Deville et
Sassi, 2006; Jolivet et al., 2007; Vilasi et al., 2009; Meresse, 2010). Unfortunately, for the Jura (Figure
5b), the Central Apennines (Figure 5d) and the Outer Albanides (Figure 5e), there is no sufficient data
to precisely constrain these quantities (Philippe et al., 1996; Albouy et al., 2002a, b; Roure et al.,
2004; Scisciani et Montefalcone, 2006; Vilasi et al., 2009; Artoni, 2013). At least, some regional
insights exist for the Jura, the lonian Zone and the Kruja Zone in the Outer Albanides and the Laga
Formation in the Central Apennines (Moss, 1992; Albouy et al., 20023, b; Barrier et al., 2003; Roure
et al., 2004; Deville et Sassi, 2006; Artoni, 2013), which allows an estimation of the maximum burial
of the top sediments on Table 1. In the Chartreuse (Figure 5a), the Cretaceous sediments have not been
buried below than 2 km, as the organic content is still mostly immature (Moss, 1992; Deville et Sassi,
2006). In the Bornes-Aravis Massifs (Figure 5c), the erosion on top of the Oligocene have been
estimated by Deville et Sassi (2006) at 3000 m above the Bornes and 5000-6000 m above the Aravis

(Table 1). The thermal windows recorded in the sediments are shifted by the thrust faults (Deville et
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Sassi, 2006) and therefore contrary to the Chartreuse and the Jura, the thermal maturity of the
sediments was probably acquired prior to thrusting. The establishment of the Pre-Alpine Allochton
during the Oligocene, which are now eroded, is often invoked to explain this huge burial (Faure et al.,
1999; Deville et Sassi, 2006; Bonnet et al., 2008; Affolter et al., 2008; Bellahsen et al., 2014). It
means that the pre-compression burial history is completely distinct in the Bornes-Aravis, the
Chartreuse and the Jura. Although these cross sections display similar litho-stratigraphic components
(Figure 5a, b and c), it is expected to observe strong differences between them on the physical and
mechanical properties of the sediments and on the timing of the fluids events (Moss, 1992; Deville et
Sassi, 2006). In the Southern Pyrenees (Figure 5f), Jolivet et al. (2007) and Meresse (2010) propose
that at least 2 km of sediments have been eroded on top of the Cretaceous in the Internal Sierras,
during and after the compression, while less material have been removed in the Jaca basin (Millan
Garrido et al., 2006; Jolivet et al., 2007; Meresse, 2010). It should be noted that the ductile behavior of
the Larré Marls in the Yebra de Basa Anticline displayed in Figure 3f is therefore not associated with
deep burial, like in the Bornes-Aravis Massifs and must be explained differently, using the thermal
boundary conditions and/or the hydro-mechanical history.

On the three Alpines and the Southern Pyrenees sedimentary logs, the pre-compression
sedimentary successions in the Figures 5 (a, b, ¢, and f) are characterized by important sedimentation
gaps that are most likely erosion events. As seen in the Chartreuse case, to access the pre-compression
burial history it is crucial to suggest hypotheses on the period of activities and the quantities of
sediments removed during this erosion periods. Also, the syncompression uplifts induced coeval
erosion at the crest of the fold as soon as it formed, leading to the common observation of erosional
contacts at the top of the sedimentary logs (Figure 5a, b, ¢, d and f). The sediment’s burial history is
strongly modified whether this erosion event is syn- or post-compression, so like for the pre-
compression sedimentation gaps there is a critical need to know the period of activities of the process
in each cross-section. For example in the Bornes-Aravis Massifs, one of the remaining questions is to
link the erosion of the Pre-Alpine allochtonous unit with the calendar of thrusts emplacements.
Unfortunately, for the pre-, the syn- and the post-compression erosional events there is still a critical
need of systematic data to quantify them, and therefore validate the relationships between the
sedimentary rocks burial history, mechanical properties and fluid circulations proposed by the

geological scenarios.

The rates of erosion during the folding and thrusting phases are also important to define, because
as often described in experimental modeling it strongly influences the thrust units kinematics and
geometries (Beaumont et al., 1992; Malavieille et al., 1993; Storti et McClay, 1995; Mugnier et al.,
1997; Konstantinovskaia et Malavieille, 2005; Bonnet et al., 2008; Malavieille, 2010; Wu et McClay,
2011). For example, in long-lasting structures such as the SPTZ (Figure 3f) and the Kruja Zone and

lonian Zone folds (Figure 3e) the erosion that remove growing relief over the thrust ramp could be a
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major factor in keeping the thrust active without any transfer slip to another structure. It can explain
both their high displacement profile and their long term deformation (Merle et Abbidi, 1995; Grelaud
et al., 2002; Bonnet et al., 2008; Konstantinovskaia et Malavieille, 2011; Graveleau et al., 2012; Mary
etal., 2013).

Ultimately, the balance of syn-kinematic erosion and sedimentation is always different and it is
possible for each cross-section to weight how much they impact the structural style. In the Central
Apennines, the Outer Albanides and the Southern Pyrenees, the erosion and the sedimentation have
strong impact, while they are both minor in the mechanical development of the Jura. In the Chartreuse
and the Bornes-Aravis Massifs, it is likely that because of their low rates, the superficial mass
phenomena have a lower impact in the structural style than the loading boundary conditions and the

mechanical stratigraphy, even if it cannot be totally ruled out.

In every sedimentology logs in Figure 5 it is observed a transition from Mesozoic to Paleogene
formations deposited in carbonate platform and basin environments to Cenozoic clastic formations
deposited in foreland environments (Teixell, 1996; Philippe et al., 1996; Sommaruga, 1999; Roure et
al., 2004; Millan Garrido et al., 2006; Deville et Sassi, 2006; Scisciani et Montefalcone, 2006; Bichet
et Campy, 2008; Artoni, 2013). In the Alpine carbonate platforms (Figure 5a, b and c), the
sedimentary columns are formed by a succession of highly contrasting sediments, including
evaporites, shales and limestone facies. In these examples, the structural style is controlled by the
thickness ratio of alternating competent and incompetent layers, which among others promote the
formation of flat-ramp thrust geometries (Pfiffner, 2006). It results in the standard interpretation of
FBFs and FPFs in the Jura, the Chartreuse and the Bornes-Aravis cross-sections (Figure 3a, b, and c).
Similar successions are expected in the Mesozoic carbonate platform and basinal environments of the

Central Apennines and the Outer Albanides (Roure et al., 2004; Scisciani et Montefalcone, 2005).

However, because the stratigraphic components are not sufficiently detailed by the authors
(Figure 5d, e), the effects of these mechanical contrasts on the structural style cannot be verified for
these two examples. In fact it reveals that for such sedimentary environments a refine description of
the sedimentary successions is needed to validate the structural interpretations. On the contrary, in the
foreland sedimentary successions less mechanical contrasts are observed (Figure 5); it favors the
development of FPFs like in the Adriatic part of the Central Apennines and the Outer Albanides
(Pfiffner, 2006). In these cases, it is rather expected that the loading and external boundary conditions
are the first order controlling parameters of structural style.

Evaporites are sometimes reported in the stratigraphy like in the Jura, the Central Apennines, the
Outer Albanides and the Southern Pyrenees (Figure 5b, d, e, f); for these cases the mechanical
behavior of the sedimentary column is principally dependant on the mineralogy and the thickness of

the salt levels, and the thickness ratio of salt compared to overlying series (Carter et Hanser, 1983;
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Davies et Engelder, 1985; Jordan et Nuesch, 1989; Weijermars et al., 1993; Sommaruga, 1999; Smit et
al., 2003; Bonini, 2003; Jaquet et al., 2014). The diversity of possible salt mechanical behaviors is
demonstrated by the Jura and Central Apennines cross-sections (Figure 3a, d); while the Trias
formations of the Jura are formed by 500 m of evaporites which comprise at least 100 m of massive
halite (Philippe et al., 1996; Sommaruga, 1997; Sommaruga, 1999), in the Adriatic part of the Central
Apennines the Gessosso Solifera Formation is composed of a thin gypsum-arenite level, thick of 50 to
100m (Artoni, 2013). Consequently, the folds and thrusts geometries are strongly different and reveal
two possible mechanics of fold development when salt are involved: buckling in the Jura and fault-
related folds in the Central Apennines. In these cases, one of the main mechanical issues is to
determine the temporal relationship between fold and fault processes. The thickness and the type of
evaporite in place in the Outer Albanides and the Southern Pyrenees (Figure 5e, f) are not well
described: Barrier et al. (2003) suggest 1000m of Trias, which comprise both evaporite and dolomite,
while in the Southern Pyrenees from 100 to 500 m of marls, dolomite and evaporite is reported in the
External Sierras (Millan et al., 1994; Millan Garrido et al., 2006). Further investigations must be done
to document the composition of the Trias in both cases to validate the mechanical development
implied by the two structural interpretations presented in Figure 3e and f.

By contrast, the others incompetent layers such as clay or shale do not automatically form levels
of detachment, as observed in the Chartreuse, in the Jura and in the Southern Pyrenees (Figure 5a, b,
f). The mechanical behavior of shale rocks mainly depends on their sedimentary facies, their
mineralogy, and the overpressuring fluid flow that can considerably reduce the rock strength and
modify the fault-rock physical properties (Hubbert et Rubey, 1959; Davies et al., 1983; Dahlen et al.,
1984; Mandl, 1988; Gratier et Gamont, 1990; Labaume al, 2001; Gratier et al., 2013; Lacombe et al.,
2014). In fact, the mechanical conditions allowing the development of detachment horizons in shale
levels are not as simple to predict as they are for evaporites. They depend on multiple parameters that
evolve along with the burial and the vertical and horizontal loading, like for instance the porosity and
permeability that controls the fluids overpressures events (Smith et Wiltchko, 1996; Schneider et al.,
2003; Roure et al., 2005; Vilasi et al., 2009; Roure et al., 2010; Callot et al., 2010; Gasparrini et al.,
2014; Thibaut et al., 2014; Neumaier et al., 2014; Burgreen-Chan et al., 2015); as such the mechanical
validation of the position and the propagation of a decollement in shale levels is a complex and non-
linear problem. On the selected examples, analysis of syn-tectonic fluid-flow have been performed on
several thrusts: in the Subalpine Chains (Roberts et al., 1991; Moss, 1992), in the lonian Zone
(Swennen et al., 2000; Vilasi et al., 2009) and in the Southern Pyrenees (Teixell et al., 2000; Lacroix
et al., 2011; Lacroix et al., 2014). However, on every cross-section there is still a lack of systemic data
on the physical and mechanical properties of shale rocks and on the calendar of fluids circulation,
which indicate that a valid mechanical explanation for the development of shale decollement cannot be

easily proposed. As such, with respect to the deformation of the thicker shale levels, a certain number
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of mechanical issues are still raised and must be tested. For example, in the Bornes-Aravis Massifs
cross section (Figure 3b) the mechanical reasons why each major argillaceous layer is characterized by
strong creeping behavior, whether it is high burial and/or strong fluid overpressures, must fit with the
scenario of geologic evolution. Similar consideration must be made to validate the ductile behavior of
the Larre marls in the Southern Pyrenees, but in this case it is clear that the mechanical reasons are
different than in the Bornes Aravis Massifs. Ultimately, in most cases it is difficult to predict a priori
on which shale levels the detachment horizons will be most likely localized and even more to explain
why. It leads to critical issues surrounding the definition of the kinematic of activations of several
major detachments such as the Middle Jurassic shales of the Jura, the Liassic shales of the Chartreuse
and the Oligocene Flysch of the Outer Albanides (Figure 3a, c, €). As such two end-member
mechanical solutions for the decollement localization in shale can be given from the analysis of the
selected cross-sections: specific internal rock-physic parameters in a shale level that allow the
definition of very weak layers contrasting with the surrounding sediments, or the development of

overpressuring events linked with meteoric water, formation or metamorphic —sourced.

The mechanics of FTB is a long-lived problem and numerous models of evolution have been
proposed from the simplest homogeneous wedge shape friction model to more sophisticated orogenic
systems that aim at being closer to natural settings (Hubbert et Rubbey, 1959; Chapple, 1978; Davies
et al., 1983; Dahlen et al., 1984; Davies et Engelder, 1985; Boyer, 1995; Ford, 2004; Malavieille,
2010; Ruh et al., 2012; Graveleau et al., 2012). In the case of homogeneous wedges, analytical
solutions, sand-box analog and numerical experimental works have demonstrated that thrust blocks
developed in a forward propagation sequence that is one at a time and progressing toward the foreland
with a thrust spacing that mainly depends on the thickness of the overburden (Davies et al., 1983;
Dahlen et al., 1984; Malavieille, 1984; Mulugeta, 1988; Mandl, 1988; Colletta et al., 1991). More
complex settings have been progressively proposed, as ductile silicon putty were introduced to mix
with brittle pressure dependent sand materiel to define the initial layered model to deform. Equally
important physical parameters such as the rates of erosion and that of sedimentation became mastered
in the art of building small scale mountains models in the laboratory (See Graveleau et al., 2012, and
reference therein). Because nature generates a great variety of mountain chains and compressive
structures, it is still essential to calibrate the geometric parameters and the mechanical rock properties
that satisfy the similarities between the model and natural mechanical stratigraphy. Analog and
numerical mechanical models show that layer-cake systems of alternating brittle-ductile materials can
lead to complex thrust architectures spanning from the simplest regular stacks of imbricated horse
structures to more complex bodies configurations bounded by backthrusts, folds and faulted blocks
and out-of-sequence thrusts (Stockmal et al., 2007; Simpson, 2011; Ruh et al., 2012; Graveleau et al.,
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2012, and reference therein; Fillon et al., 2013). Sometimes the key information about kinematics and
chronology is available from the seismic stratigraphy as high resolution patterns of sedimentary or
structural bodies (Boyer, 1992; Zoetemeijer et al., 1992; Suppe et al., 1992; Vergés et al., 2002b;
Barrier et al., 2003; Mugnier et al., 2004; Poblet, 2012; Artoni, 2013). However this information can
be lacking or strongly missing, as seen at various levels in the selected examples; in those situations,
several structural emplacement scenarios must be assessed to objectively rank possible mechanical

solutions.

In this work we consider three types of boundary conditions that must be defined in any attempts
to reproduce an analogue for the evolution of a geological system starting from initial pre-compression

basin architecture:

(1) the loading boundary conditions which essentially require to define how the displacement
or the force must be applied on any part of the geomodel’s contour;

2 the external boundary conditions which necessitate a method defining how the basin
stratigraphy will be updated by the effect of erosion and sedimentation. This must be
monitored while in the same time the loading boundary conditions are operating;

3 The internal boundary conditions are the boundary conditions allowing the possible time
and space variations in rock rheology through the structural history and the mechanical
interactions between the faulted blocks in the system. It requires describing how the rock
strength is affected by temperature or pressure or mineral reaction (dehydration of clay,

hydrocarbon generation ...).

During the structural analysis conducted in this work, information on these different boundary
conditions have been pointed at for each cross-section, and these are summarized in Figure 6. The
sections displayed in Figure 6 actually represent how one could envisage defining the experimental
set-ups that highlight for each FTB the specific mechanical problem revealed by the structural
interpretation. As such, each section in Figure 6 could be a starting point for analog or numerical

modeling that aims at testing the mechanical validity of the proposed structural interpretations.

In the Jura FTB, the deformation style is typically that of buckled folds of a thin sedimentary
column lying above a thick salt layer, which completely decouples the sedimentary cover from the
basement (Figure 6a). In this set-up the displacement accommodated by each of the numerous thrust
units is very small and is damped toward the foreland. There is no important record of syn-kinematic
sedimentation and erosion (Figure 6a), which have two distinct consequences: the deformation must
have been achieved at moderate to shallow depth and the sequence of deformation is undetermined in
Figure 6a. The type of mechanical interactions between faults and folds is still unclear because of the
lack of subsurface data, and two end-member solutions can be proposed to explain the structure’s

emplacement: (1) pre-existing faults could predate the folds development and therefore control the
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development of the main thrust units, or (2) like proposed in the Figure 6a folding and faulting could
result from a unique buckling mechanical process caused by the ductile behavior of the salt. Therefore
internal and loading boundary conditions such as the strainrate, the total sedimentary column
thickness, the salt mineralogy and its thickness ratio with the overlying series must be studied to
explain the deformation style. As such, the mechanical problem of the Jura FTB geologic evolution is
that of the deformation of a brittle-ductile layer-cake overburden with low taper and essentially of
horizontal push as loading boundary condition (Figure 6a). This is in accordance with the modeling
work of Smit et al. (2003) and Costa et Vendeville (2002).

The Figure 6b highlights the fact that the shortening of the Bornes-Aravis Massifs results from
interactions between thin-skinned and thick-skinned tectonics, which deform a Mesozoic half-graben
characterized by multiple levels of decollement. It is clear from Figure 6b that the mechanical system
of this FTB must be defined at a larger scale to take account of the loading boundary conditions
governing the basement thrusts displacement. Most of the kinematic information recorded in
sediments has been erased and therefore it is difficult to validate a given chronology, which in result
question the temporal relationships between the thin-skin and the thick-skin deformations (Affolter et
al., 2008): Is the sedimentary basin deformation driven by gravity sliding during the External
Crystalline Massif uplift, or is it passively transported and tilted by the basement thrusts (Affolter et
al., 2008; Bellahsen et al., 2014)? In Figure 6b, in agreement with Faure et al. (1999) and Bellahsen et
al. (2014), the last solution is favored; early thin-skinned thrusting in the Aravis Massifs is followed
by the successive development of the Bornes Massif and the most external basement thrust that tilts
the thin-skinned structures. The so-called «Pre-Alpine Allochton » mentioned in Figure 6b
contributed to increase the whole sedimentary column burial before the thrusting, as stated by Deville
et Sassi, (2006), Bonnet et al. (2008) and Bellahsen et al. (2014). Because it is completely eroded in
the present-day cross-section (Figure 3b), questions remain on its mode of emplacement. The most
important of which are: the timing of this event regarding the calendar proposed in Figure 2b and
relatively to the Cenozoic sedimentation displayed in Figure 3b, the state of this allochtonous nappe at
the onset of the folding and thrusting phase and the mechanical explanation for the development at
shallow depth of a thrust sheet displaced on several dozens of kilometers. To explain the thin-skinned
propagation of the deformation, the mechanical behavior of the argillaceous decoupling horizon must
be set considering the high burial and/or the fluid circulations at the deformation time to take account
of the creep observed at outcrop in incompetent layers. Also, the type of behavior of the inherited
normal faults during the compression must be elucidated because it interacts with the mechanics of
thrusts development and potentially modifies the type, timing and localization of the tectonic
structures. In summary, the structural complexity of the Bornes-Aravis Massifs is due to the
combination of several nested mechanical problems: (1) the relationship between basement tectonics

and sedimentary deformations, (2) the trajectory of the thrust faults running through a normal fault
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blocks system with multiple decollement levels and (3) the timing of the emplacement of the thrust
faults and the relationship of the emplacement of the allochtonous nappe that is subsequently eroded.
As a result, this example has to be validated by studying separately different representative mechanical

problems.

The structural style of the Chartreuse FTB is characterized by decollement tectonics with
imbricated thrusts. Like for the Jura FTB, the sedimentary column is supposed to be entirely detached
from the autochthon basement (Figure 6c). In this example the main mechanical problem is relative to
the determination of the timing and the kinematics of the thrusts emplacement in relation with the
moderate to high erosion and the low syn-compression sedimentation (Figure 6c). Deville et Sassi
(2006) proposed that the thrusts developed almost synchronously after a short period of foreland
sedimentation (Figure 6¢); however it remains necessary to apply the boundary conditions proposed in
Figure 6c¢ as a validation test. Contrary to the Bornes-Aravis Massifs, the vertical movements of the
lithosphere applied on the basal boundary are not a first-order control of the Chartreuse structural style
(Figure 6¢); still, the subsidence of the basement caused by the thrust stacking observed in Figure 3c
must be taken into account in order to predict the deposit rates and type of the syn-kinematic
sediments that is now being eroded. The mechanical stratigraphy is defined by two components: (1) a
shale basal decollement layer that includes the organic-rich Toarcian levels and (2) undifferentiated
carbonate and clastic formations (Figure 6c). Because the decollement level cannot be described at
outcrop or with the current wells database, the precise stratigraphic position of this decoupling level is
unknown, which raise questions on its thickness and the associated deformation mechanisms. The
boundary conditions proposed in Figure 6¢ suggest that fluids overpressures could have occurred
within the source rock to promote it as the decollement horizon during the compression phase.
Therefore the determination of the timing and emplacement of the thrust imbricate requires describing
numerous parameters related to the isotherms evolution such as: the timing and the amount of fluids
generated during the deformation, the sealing capacity of the decollement during its functioning and
the temporal variation of the Liassic shale mechanical behavior during the burial. As a result, the
structural development of the Chartreuse FTB depends on: (1) the mechanical emplacement of thrust
faults in a layer-cake overburden subject to flexural subsidence and to moderate syn-kinematic erosion
with associated sedimentation and (2) the mechanical behavior of a source-rock decollement that is
subject to numerous potential fluids overpressuring events and that is non-linearly dependent on the

temperature evolution.

The structural complexity of the Central Apennines largely results from the low resolution of the
tectonic structures under the Montagna dei Fiori and the Internal Folds (Figure 3d), which is
highlighted in the Figure 6d by the imprecise nature of the internal boundary conditions drawn at the
back of the autochtonous basement. As for the Bornes-Aravis Massifs, the Central Apennines loading

boundary conditions are defined at a crustal scale, with the difference that in this case the basement
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and sedimentary basin tectonics coexist in time (Figure 6d). One of the crucial points is therefore to
correctly extrapolate the geometries and kinematics of the basement thrusts from the out-of-sequence
thrust-slip kinematic data provided by the architecture of the Peri-Adriatic sediments. To propose a
consistent geometry, it is also necessary to take into account the structural heritage of the basin that is
observed at outcrop in the Montagna dei Fiori region (Albouy et al., 2002e, b; Scisciani et
Montefalcone, 2006; Scisciani, 2009), like it is proposed in Figure 6d for the Central Apennines-
Adriatic connection. Like the Bornes-Aravis, the Central Apennines raises the question of the
trajectories of thrust faults in a normal fault block system, but this time the precise position of the
normal faults is undetermined in the structural interpretation of Artoni (2013) (Figure 6d). In the
Adriatic part of the Central Apennines a very important sediment loading during the Pliocene is
observed (Figure 3d); the basal boundary conditions must rendered possible the huge vertical
subsiding movements resulting from the geodynamic setting, while the model must tolerate the
positive mass balance caused by the sediment input (Figure 6d). To summarize, the structural
development of the Central Apennines must be addressed through the study of several types of
mechanical problems, such as: (1) the extrapolation at depth of the structural geometry of the
Montagna dei Fiori, which must fit with the high resolution kinematic data recorded by the Peri-
Adriatic syn-compression sediments, (2) the impact of the highly subsiding basal boundary conditions
leading to massive sediment inputs on the emplacement and kinematic of the thrust faults and (3) the
trajectory of these thrust faults running through a normal fault blocks system. However, because the
structural heritage data are lacking in the Figure 3d, this last mechanical problem cannot be featured in

the boundary conditions described in the Figure 6d.

Like for the Jura FTB and the Chartreuse FTB, the loading boundary condition of the Outer
Albanides is that of a moving wall applied on the left boundary of a stratified sedimentary column
entirely detached from the autochtonous basement (Figure 6e). However the size of the sedimentary
pile, twice thicker in the Outer Albanides, is a clear distinction between the Alpine FTB (Figure 6a
and c) and the Outer Albanides (Figure 6e). Similarly to the Jura in Figure 6a, the detachment level in
the hinterland is composed of ductile salt (Figure 6e). The basal boundary conditions of the Outer
Albanides is defined in Figure 6e as elastic boundary to take account of the important subsiding
movement due to the massive syncompression sediments input in the Peri-Adriatic Depression, as it is
also proposed in the Central Apennines (Figure 6d). One of the characteristics of the mechanical
system formed by the Outer Albanides is the simultaneous presence of the two distinct structural styles
formed by the lonian Zone and the Peri-Adriatic Depression, linked with the Triassic salt
disappearance occurring along the Vlora-Elbasan Lineament (Figure 3e). The architecture of the
Vlora-Elbasan Lineament cannot be described using the extent of the current data; the possible
assumptions explaining the salt vanishing under the Peri-Adriatic Depression lead to distinct pre-

compression architecture for this connection (Roure et al., 2004), which in turn strongly control the
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mechanical nature of the transfer zone. In the Figure 6e, contrary to the interpretation of Barrier et al.
(2003) in Figure 3e, the structural assumption proposed is that of an inverted basin. Therefore in this
case, the mechanical validity of an interpretation of the kinematic and architecture of this transfer zone
must be tested considering models of basin inversion in a brittle/ductile sedimentary column (e.g.
Bonini et al., 2012). Another interesting issue is the out-of-sequence development of the Berati and the
Cika belts (Figure 6e), and the way they are related to the inversion of the Vlora-Elbasan Lineament.
The very high displacement accommodated by each thrust unit marks a distinct structural feature
compared with the other cross-sections, and opens the door to many questions on the conditions
required to maintain the thrusts activity for so long. The presence of these long-lived and highly
displaced thrust blocks should be explained by the full complexity of the loading, internal and external
boundary conditions in Figure 6e; as such, to consider the structural interpretation as a valid one, it
must be possible to reproduce experimentally the thrust-slip kinematic using these boundary

conditions.

The Southern Pyrenees structural interpretation reveals several aspects of basin mechanics. In
contrast with the other cross-sections, the tectonic structures are strongly dependent on rooted
basement thrusts (Figure 6f). As a result, the system dynamic is mainly controlled by out-of-boundary
constraints: as such it is very difficult to discuss the mechanical reasons of the thrusts emplacement
(Figure 6f). In Figure 3f, the predominant role of the SPTZ in the total shortening constitutes one of
the main mechanical problems associated with the development of deformations, which must be
resolved taking into account the highly flexured initial geometry, the high mobility of the salt
decollement and the high syncompression erosion rates. Similarly to the Jura, the mechanical behavior
of the Triassic salt promotes the formation of DFs, localized in the External Sierras. However, it seems
that the mechanical stratigraphy have only a minor impact on the structural style. In fact, Triassic
evaporites set aside, only the Larre Marls deformation mechanism in Yebra de Basa Anticline reveals

an important mechanical contrast into the sedimentary column.
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To be considered valid, a structural cross-section must be geologically, geometrically and
mechanically coherent. In this work a series of cross-section of the Western and Central Mediterranean
were studied to discuss the main issues around the mechanical validation of geological cross-section in

compressional settings. Several conclusions can be stated from the present work:

- The content in information documenting the FTB is variable from one author to the other.
The mechanical nature of the geological system is not always easily explained and
communicated. The extrapolation to depth of the major faults and structures is not explained
and weighted with the same attention in the reviewed geological cross sections. When not
carefully conducted this extrapolation can have strong and negative consequences for
defining the structural architecture and the scenario of structural evolution: wrong timing of
structural emplacement, wrong history curve reconstruction and misleading uncertainties. On
the opposite a good and coherent 2D cross section will lead to quickly characterize the nature
of the structural mechanical problem. The search of geological controlling parameters will
lead to define the type of physical and numerical experiments that could be proposed to
justify a mechanical validation of the structural interpretation.

- To help basin modelers to consider the minimum number of structural development
scenarios, a 2D cross section in complex area must clearly display the following key criteria:
the best possible resolution of stratigraphic formations with refined models of the lithological
distributions and the erosional events, the shape of the sedimentary angular unconformities in
the syn-compression strata and the extent of the extrapolated interpretations from geometric
rules. Evidences should also be provided, such as the type and timing of fluid flow events, the
burial history of sediments fitted with thermal markers and the possible physical and
mineralogical parameters of the decollement rocks at their initial state.

- To undertake a mechanical validation of a 2D structural cross-section, several mechanical
issues must be treated in parallel, such as the initial basin architecture, the external and
internal loading boundary conditions that must account for the basin scale mechanical

stratigraphy including spatial and temporal variation of sedimentary rock rheology.
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CHAPITRE 3 - LA MIGRATION NATURELLE
DES FLUIDES DANS LES CHAINES PLISSEES

Une des faiblesses de la géologie structurale traditionnelle est d’avoir souvent considéré le sous-
sol par sa fraction solide, négligeant ainsi le role considerable que peuvent avoir les fluides sur
I’évolution structurale d’un bassin sédimentaire. Toutefois, de plus en plus d’auteurs montrent
I’importance des fluides et la variété des chemins qu’ils empruntent dans les plis et les bassins
sédimentaires compressifs [e.g. Roure et al., 2010 ; Deville et al., 2010 ; Lacroix et al., 2011 ; Evans
et Fischer, 2012 ; Lacroix et al., 2013 ; Lacombe et al., 2014 ; Beaudoin et al., 2015 ; Cosgrove,
2015 ; Deville, 2015]. Ceux-ci ont des répercussions sur des phénomeénes variées comme par

exemple :

- La réactivation des failles par augmentation de la pression de fluides [Sibson, 1992 ; Sibson,
2004],

- L’écrouissage adoucissant des roches, ou au contraire leur durcissement, qui modifient le
comportement rhéologique des roches sédimentaires et donc influe sur le scénario des
déformations géologiques [e.g. Hubbert et Rubbey, 1959 ; Davies et al., 1983 ; Gratier et
Gamond, 1990 ; Deville et al., 2010 ; Evans et Fischer, 2012 ; Gratier et al., 2013 ; Lacroix et
al., 2013].

- La modification des propriétés de porosité et de perméabilité des roches sédimentaire, qui en
retour modifie I’état de surpression et influe sur les propriétés mécaniques de la roche
[Deville et al., 2010 ; Morley et al., 2011 ; Evans et Fisher, 2012 ; Sassi et al., 2013;
Gasparrini et al., 2014].

Au sein d’une roche-mére, la part des fluides issues de la transformation du kérogéne en
hydrocarbures peut s’avérer importante [Meissner, 1979 ; Ungerer et al., 1990 ; Swarbrick et al.,
2002]. Différents auteurs ont mis en évidence le lien entre cette génération et le développement de
fracturation hydraulique naturelle au sein de la roche [Gale et al., 2007 ; Engelder et al., 2009 ; Sassi
et al., 2013 ; Cobbold et al., 2013 ; Zanella et al., 2014a ; Gale et al., 2014 ; Gasparrini et al., 2014].
Pour certains, la génération des hydrocarbures engendre des transformations au sein de la roche-mére
capables d’altérer ses propriétés au point d’en modifier profondément son comportement rhéologique,
en facilitant les phénoménes d’adoucissements de la roche, ou en favorisant des processus de fluage
asismique [Cobbold et al., 2001 ; 2004 ; Mourgues et Cobbold, 2006 ; Aydin et Engelder, 2009 ;
Loseth et al., 2011 ; Zanella et al., 2014a et b ; MacKay et al., 2015]. La relation entre la génération

d’hydrocarbure et I’activation des décollements a toutefois une place particuliére au sein des
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problématiques de circulations de fluides, puisque les surpressions sont produites localement au sein

méme de la roche-meére, sans apport significatifs de fluides extérieurs.

Dans ce chapitre, on passera en revue les points principaux permettant d’expliquer les processus a
I’origine des surpressions de fluides au sein des bassins sédimentaires, en prétant une attention
particuliere aux transformations subites par la roche-mere au cours de son enfouissement. L’objectif
est de mettre en évidence les parametres clés susceptibles de contrbler le développement d’une
surpression et de modifier le comportement rhéologique d’une roche-mere argileuse pendant son

enfouissement.

3.1- La dynamique des fluides dans les chaines plissées

Les systemes fluidiques dans les bassins sédimentaires sont contrdlés par de nhombreux processus
géologiques : I’histoire des déformations tectoniques, I’architecture du bassin sédimentaire ou encore
son évolution stratigraphique [e.g. Roure et al., 2005 ; Roure et al., 2010 ; Evans et Fischer, 2012 ;
Lacombe et al., 2014 ; Lacroix et al., 2014 ; Beaudoin et al., 2015 ; Boutoux et al., 2015]. En retour,
les fluides agissent également sur la diagénese, les déformations, les migrations d’hydrocarbures et les
transports de chaleurs [e.g. Swennen et al., 2000 ; Labaume et al., 2001 ; Moretti et al., 2002 ; Faure et
al., 2004 ; Schneider et al., 2003 ; Roure et al., 2005 ; Katz et al., 2006 ; Vilasi et al., 2009 ; Roure et
al., 2010 ; Bons et al., 2012 ; Lacombe et al., 2014]. De nombreux auteurs ont souligné la complexité
de la relation entre fracturations et circulations des fluides dans les bassins d’avant-pays et les chaines
plissées, une faille pouvant a la fois étre un drain efficace ou une barriére pour des fluides exotiques
[e.g. Ramsey et Onash, 1999 ; Moretti et al., 2002 ; Lacroix et al., 2014 ; Cosgrove, 2015]. Ainsi, les
comparaisons entre de nombreux cas naturels soulignent la variabilité des relations entre migrations de
fluides et déformations au sein des chaines plissées (Figure 3.1) [Travé et al., 2000 ; Roure et al.,
2005 ; Roure et al., 2010 ; Evans et Fischer, 2012 ; Lacroix et al., 2014 ; Beaudoin et al., 2015]. Elles
montrent également la constance du type des fluides qui peuvent circuler dans les chaines plissées et
les bassins d’avant-pays (Figure 3-1) : des fluides d’origines superficielles (eaux météoriques ou
marines), des fluides du bassin (eaux de formations, hydrocarbure, etc.) et des fluides d’origines plus
profondes (eaux métamorphiques).
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Figure 3.1 — Résumé de la nature des fluides circulant dans un bassin d’avant-pays, et les chemins qu’ils
empruntent [Roure et al., 2005]

A I’échelle du pli, la circulation des différents types de fluides est fortement influencée par
I’évolution structurale et microstructurale de la structure tectonique [e.g. Labaume et al., 2001 ; Roure
et al., 2005 ; Roure et al., 2010 ; Evans et Fischer, 2012 ; Cosgrove, 2015 ; Beaudoin et al., 2015].
Dans un review récent, Evans et Fischer [2012] mettent notamment en évidence I’importance du
développement des réseaux de fractures sub-sismiques pour la migration des fluides. Les relations
imbriquées qui existent entre I’évolution structurale d’un pli et le systéme de fluides évoluant au sein
de celui-ci sont récapitulées sur la Figure 3.2 [e.g. Evans et Fischer, 2012]. Ainsi le contrble des
parametres poro-mécaniques (i.e. le comportement du milieu poreux, intégrant I’évolution de sa
porosité et de sa perméabilité) des roches encaissantes sur la mobilité des fluides dans les systémes
plissés a plusieurs fois été mis en évidence sur des cas géologiques naturels (Figure 3.2) [Schneider et
al., 2003 ; Roure et al., 2005 ; Roure et al., 2010 ; Evans et Fischer, 2012 ; Neumaier et al., 2014 ;
Burgreen-Chan et al., 2015 ; Cosgrove, 2015 ; Beaudoin et al., 2015]. Ces parametres, en plus du
scénario de déformation du pli, contrdlent également la pression des fluides, leurs températures et
leurs chimies (Figure 3.2). En retour, les fluides contr6lent fortement les parameétres mécaniques des
roches, qui agissent sur la cinématique du plissement. En résumé, la Figure 3.2 souligne les nombreux
rétrocontrbles qui existent entre déformations et fluides. Elle indique que pour proposer une loi de
comportement rhéologique des roches-meres, il faut prendre en compte de processus géologiques et
géochimiques trés variées en plus de I’histoire d’enfouissement de la roche. Surtout, ces processus

évoluent au cours du temps et sont susceptibles d’étre distincts d’un bassin sédimentaire a un autre,
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voire d’un pli a un autre, voire d’un niveau stratigraphique a un autre [e.g. Moretti et al., 2002 ;
Schneider et al., 2003 ; Lacroix et al., 2014 ; Beaudoin et al., 2015].
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Figure 3.2 — Diagramme récapitulatif des paramétres et processus influengant les relations entre fluides et
roches durant le plissement des séries sédimentaires [Evans et Fischer, 2012]

En comparant différents avant pays, Roure et al. [2005] ont développé un modéle d’évolution de
la déformation d’un réservoir poreux, intégrant les interactions fluides-déformations, avant et pendant
la phase précoce du plissement (i.e. la phase de compaction tectonique ou Layer Parallel Shortening,
LPS) (Figure 3.3). C’est lors de cette phase précoce de déformation que se développe une part
importante des fractures formant le réseau final observable sur une structure plissée [Roure et al.,
2005 ; Bellahsen et al., 2006 ; Evans, 2010 ; Roure et al., 2010]. Au cours de cette étape, les
circulations de fluides ont un rdle important dans la cimentation de la porosité des roches
sédimentaires, amplifiant ainsi les zones de surpressions ou peuvent se développer des phénomenes de
fracturation hydraulique (Figure 3.3). Dés le début de la compaction, I’enfouissement du réservoir et
I’évolution des contraintes appliquées sur le systeme géologique permettent le développement
d’événements successifs de surpression, jusqu’au développement de fracturations hydrauliques qui
entraine le rééquilibrage des pressions de fluides (Figure 3.3) [e.g. Roure et al., 2005, 2010]. La

déformation observée dans le réservoir poreux juste avant le plissement est majoritairement contr6lée
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par la contrainte qui y est appliquée et par les variations de la pression des fluides contenus dans la
porosité (Figure 3.3). Les parametres chimiques du fluide et sa température ont également un impact
considérable sur la cimentation ou la dissolution de la roche, qui en modifiant I’espace disponible pour

les fluides déclenche ou retarde les déformations cassantes [e.g. Roure et al., 2005, 2010].
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Figure 3.3 — Modele d’évolution de la déformation dans un réservoir poreux depuis le dépét de la couche
jusqu’au plissement [Roure et al., 2005]

Les interactions fluides-déformations au sein des roches réservoirs poreuses ont ainsi été
examinées par de nombreux auteurs, et les modeles proposés confrontés a de nombreux cas
géologiques [e.g. Roure et al., 2010 ; Evans et Fisher, 2012 ; Beaudoin et al., 2015 ; Cosgrove, 2015].
Ceux-ci montrent le caractére imbriqué des relations entre la structuration d’une chaine plissée, le
systeme de circulation de fluide au sein de celle-ci et le scénario d’évolution structurale. Toutefois, il
n’existe pas modéle aussi raffiné pour décrire I’évolution d’un systeme de fluide au sein des roches-
meres qui sont par essence des roches peu perméables, a la porosité trés peu connectée. Compte-tenu
des différences dans les propriétés mécaniques [e.g. Gale et al., 2014 ; Aydin, 2014 ; Ferril et al.,
2014] et les propriétés poro-mécaniques [e.g. Aplin et Macquaker, 2011 ; Gale et al., 2014] de ces
roches-meéres par rapport au roches réseroirs, on peut s’attendre a des différences sensibles par rapport
au schéma d’évolution de la Figure 3.3 [e.g. Engelder et al., 2009 ; Gale et al., 2014]. Toutefois,
plusieurs paramétres contrblant les systémes fluidiques sont identiques: par exemple, I’histoire

d’enfouissement et de déformation a I’échelle du bassin, du pli et de la couche sédimentaire.
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3.2- Les parameétres essentiels décrivant les roches-meres

Une roche-mére se définie comme une roche sédimentaire constituée d’une fraction importante de
matiére organique (de 0,6 a plusieurs dizaines de %) (Figure 3.4). La matiére organigue se compose
d’une fraction appelée kérogeéne, insoluble dans les solvants organiques, et d’une fraction soluble
appelée bitume (Figure 3.4). Cette derniére ne représente au mieux que quelques pour cent de la
matiere organique totale [e.g. Tissot et Welte, 1984 ; Baudin et al., 2007]. Le kérogéne désigne ainsi la
fraction organique de la roche susceptible d’engendrer des produits hydrocarbures (des huiles et des

gaz), mais ne I’ayant pas encore fait a la température maximale atteinte jusque la par la roche.
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Figure 3.4 — Composition de la matiére organique disséminée dans les roches sédimentaire [Tissot et Welte,
1984]

Le kérogene est une matiére qui se compose d’atome élémentaire de type C, H et O. Ces atomes
s’arrangent au sein de la roche-mére selon des rapports atomiques typiques permettant de distinguer
trois types de kérogene : le type I, Il et 1l (Figure 3.5) [e.g. Durand, 1980 ; Tissot et Welte, 1984 ;
Baudin et al., 2007]. 1l est désormais largement reconnu que chaque type de kérogéne possede un
schéma cinétique différent, contrdlant le calendrier de génération des différents composants
hydrocarbures, leurs quantités respectives et leurs spectres moléculaires [e.g. Tissot et Welte, 1984 ;
Baudin et al., 2007 ; Passey et al., 2010 ; Slatt, 2011]
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Figure 3.5 — Diagramme de Van Krevelen montrant I’évolution des rapports atomiques H/C et O/C des trois
types de kérogénes de références en fonction de I’évolution thermique. Les zones principales de formation des
huiles et des gaz sont également mentionnées. Les courbes 2% et 0,5% correspondent a des courbes d’iso-
réflectances de la vitrinite. [Baudin et al., 2007, d’aprés Durand, 1980].

On considéere en générale qu’une roche sédimentaire est une roche-mére lorsque le contenu total
en matiére organique (« Total Organic Content » ou « TOC ») est supérieur a 0.5% [Tissot et Welte,
1984 ; Peters, 1986 ; Jarvie, 1991]. Toutefois, les valeurs de TOC seules sont insuffisantes pour
décrire le potentiel pétrolier d’une roche-meére, dans la mesure ou le type de matiére organique
contenue dans la roche controle fortement le taux de transformation de celle-ci en hydrocarbures [e.g.
Tissot et al., 1974 ; Jarvie, 1991 ; Baudin et al., 2007 ; Dembicki Jr, 2009]. Pour que la matiere
organique génere des hydrocarbures, le carbone qu’elle contient doit étre associé a de I’hydrogéne
(Figure 3.5) ; Plus il y a d’hydrogéne, plus la génération sera forte. L’indice hydrogéne de la roche
(IH) est donc aussi important que le taux de matiere organique pour décrire la quantité
d’hydrocarbures qui sera produite pendant I’enfouissement de la roche.

La matiere organique contenue dans les roches sédimentaires évolue dans des conditions
diagénétiques ou la température s’éleve de 10°C a 200°C environ. Au cours de I’enfouissement, le
kérogene initial est transformé en plusieurs types de produits pétroliers (huile, gaz et résidus) au cours
de phases successives de transformations (Figure 3.5) :

(1) Au cours de la catagénese, entre 60°C et 120°C, le craquage du kérogéne produit

essentiellement des huiles (on parle alors de fenétre a huile). Cette fenétre est en générale
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associée a des profondeurs variant de 1500 a 4000 m selon I’évolution thermique des bassins
[e.g. Tissot et Welte, 1984 ; Baudin et al., 2007].

(2) Au cours de la métagenese entre 120°C et 200°C se produit essentiellement des gaz
thermogéniques (méthane), soit par le craquage secondaire des hydrocarbures déja produits
soit & partir du kérogéne résiduel. Cette réaction se situe dans la fenétre a gaz, pour des

profondeurs en général comprise entre 3500 a 4000 m.

Les roches-meéres possédent des taux de sédimentation relativement faible : 1 métre de roche
aprés compaction et lithification peut représenter 100 000 a 1 million d’année [e.g. Passey et al.,
2011]. De nombreux auteurs ont souligné que, malgré I’homogénéité apparente des formations roches-
méres, la distribution des niveaux riches en matiéres organiques est trés hétérogene verticalement et
latéralement pour des échelles qui peuvent étre inférieure au métre [e.g. Bessereau et Guillocheau,
1995 ; Bohacs et al., 2005 ; Guthrie et Bohacs, 2009 ; Passey et al., 2011]. Ces variations sont
directement liées aux conditions géologiques et biotiques qui prévalent lors du dép6t. La quantité de
matiére organique contenue dans un horizon de roche résulte ainsi d’une compétition entre les taux de
production, de destruction et de dilution de la matiére organique (Figure 3.6) [e.g. Potter et al., 1980 ;
Huc, 1988, 1995 ; Katz et Pratt, 1993 ; Bohacs et al., 2005 ; Passey et al., 2011].
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Figure 3.6 — Les chemins d’enrichissements de la roche-mére, en fonction de la dilution, de la production et de
la destruction de la matiere organique [Bohacs et al., 2005].

L’enrichissement en matiére organique d’une roche est donc un processus complexe et non
linéaire [voir Bohacs et al., 2005]. 1l est plus fort quand (1) la dilution par des matériaux clastiques et
biogéniques est optimisée, (2) la production est maximisée et (3) la destruction est minimisée, sur une
surface ou le taux accommodation est suffisant pour accumuler une épaisseur significative de

sédiments (Figure 3.6).

Les roches-meres ne forment pas une classe de roches seédimentaires homogenes ; elles peuvent
appartenir a une grande variété de lithologies et peuvent provenir de processus géologiques trés
différents, bien qu’elles soient le plus souvent constituées de bancs a dominantes argileuses [e.g.

Bohacs et al., 2005 ; Baudin et al., 2007 ; Aplin et Macquarter, 2011]. Les roches-méres sont en
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générale des mudstones (ou «shales»), des roches constituées de grains extrémement fins,
typiquement inférieur & 10 microns [e.g. Passey et al., 2010 ; Slatt, 2011 ; Aplin et Macquaker, 2011].
Elles montrent de trés grandes variations dans la composition de leurs grains (e.g. argiles, quartz,
calcite, dolomite etc.), bien plus marquées que pour les grés par exemples [Passey et al., 2010 ; Aplin
et Macquaker, 2011 ; Slatt, 2011]. Elles peuvent ainsi étre formées de roches dont la minéralogie varie
des carbonates aux boues silicoclastiques. Le mot « shale » est en générale employée comme terme
générique pour ces roches a la granulométrie fine, bien qu’il implique normalement une grande
fissilité due & I’orientation préférentielle des minéraux argileux ; ce processus est souvent mis en
évidence a I’affleurement par la désagrégation typique des shales selon des plans de faiblesses
préférentielles (Figure 3.7).

a) Toarcian Posidonia Schist, Mali i Gjéré, b) Toarcian Schistes-Cartons, Pic Saint-Loup, France
Albania

Figure 3.7 — Exemples de roche-mére a I’affleurement.

a) Le Toarcien Posidonia Schist au front du Mali i Gjeré en Albanie (cliché IFPEN). On observe une succession
de banc carbonaté de type mudstone, intercalée par des niveaux plus grossiers et des niveaux siliceux. b) Le
Toarcien Schiste Cartons dans la combe de Mortiés, au pied du Pic Saint Loup dans le Languedoc-Rousillon
(cliché IFPEN). Le débit en feuillets est caractéristique des shales a I’affleurement et rend compliqué le
prélévement d’échantillons.

Les shales ne sont pas seulement déposés au sein d’environnements calmes et profond,
contrairement ce qu’il est traditionnellement envisagé [e.g. Bohacs et al., 2005 ; Slatt et al., 2011]. La
plupart des shales montrent des évolutions du mm au cm de leurs tailles de grains et de leurs
lithologies, des figures sédimentaires variées et des schémas systématiques de granoclassements
(Figure 3.8) [Slatt, 2011 ; Slatt et Abousleiman, 2011]. Ces caractéristiques se forment suite a des
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processus de transport des sédiments qui peuvent étre tres différents : écoulements hyperpycnaux,
courants turbiditiques, remaniement par les vagues et les tempétes, contourites etc. [Bohacs et al.,
2005 ; Jarvie et al., 2007 ; Lash et Engelder, 2011 ; Slatt, 2011]. Elles témoignent de fortes variations
au cours du temps de la bathymétrie, de I’énergie de transport et du degré d’oxygénation pendant le

dépot.

Figure 3.8 — Figures sédimentaires observées au sein des Barnett Shales [Slatt et Abousleiman, 2011].

a) Carotte de roche-meére scannée montrant des laminations paralléles et des granoclassements. b) Lame mince
d’un mudstone a spicule. c) Laminations au sein d’un interval carotté de shales, montrant des variations de
lithologies. d) Surface d’arrachement basal au sein d’un mudstone. d) Lame mince scanné montrant des
laminations croisées.

La porosité des roches-meres est typiquement peu connectée, et peut-étre importante au sein de la
matiere organique elle-méme [e.g. Jarvie et al., 2007 ; Yang et Aplin, 2007 ; Passey et al., 2011 ;
Aplin et Macquaker, 2011 ; Romero-Sarmiento et al., 2013]. En conséquence, la perméabilité est
faible et caractérisée par des lois de comportements trés hétérogénes et dépendantes des événements
diagénétiques et de fracturations [Yang et Aplin, 2007 ; Passey et al., 2011 ; Aplin et Macquaker,
2011 ; Gasparinni et al., 2014].

Ainsi, les roches-méres peuvent se décrire en terme de :
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(1) Contenu en matiéres organiques, incluant le type de kérogéne, la quantité de matieres
organiques disponibles dans la roche et leurs cinétiques de transformations, rétentions et
expulsions [e.g. Jarvie et al., 2007 ; Passey et al., 2011 ; Romero-Sarmiento et al., 2013].

(2) Minéralogie, incluant la taille et la composition des grains qui composent la roche.

(3) Paramétre pétrophysique, c’est-a-dire les caractéristiques du squelette solide qui constitue la

roche

Ces caractéristiques au moment du dép6t peuvent étre décrites par un modele de stratigraphie
séquentielle, qui décrit les variations dans le temps et dans I’espace les conditions et les
environnements de dép6ts des sédiments [e.g. Bessereau et Guillocheau, 1995 ; Bohacs, 2005 ; Lash et
Engelder, 2009 ; Slatt et Abousleman, 2011 ; Slatt et Rodriguez, 2012 ; Passey et al., 2011]. Pour
prédire la présence, la distribution et les caractéristiques des roches-méres, il est donc nécessaire
d’intégrer de nombreux facteurs comme la tectonique des plaques, la géodynamiques ou les conditions
paléo-environnementales [Bohacs, 2005 ; Passey et al., 2011]. Définir précisément ces relations est en
dehors du cadre de cette étude, mais il apparait utile de rappeler le caractere séquentiel des motifs

sédimentaires observés au sein des roches-meres.

Plusieurs auteurs ont proposé des corrélations entre la minéralogie et le comportement mécanique
des roches-méres, soit par des expériences de mécanique en laboratoire soit en observant I’état de
fracturation des roches a I’état naturel [Engelder et al., 2009 ; Passey et al., 2010 ; Slatt, 2011 ; Slatt et
Abousleiman, 2011, Euzen, 2011 ; Kohli et Zoback, 2013 ; Sone et Zoback, 2013a, b; Aydin et
Engelder, 2014 ; Gale et al., 2014 ; Ferril et al., 2014 ; Aydin, 2014]. Ces auteurs distinguent
généralement deux comportements rhéologiques pour les roches-meéres, le plus souvent a partir de la
détermination du coefficient de Poisson et du module d’Young [Sone et Zoback, 2011 ; Slatt, 2011 ;
Slatt et Abousleiman, 2011 ; Sone et Zoback, 2013a, b] : (1) un comportement fragile, dans le sens ou
la roche se déforme élastiquement jusqu’a se rompre, et (2) un comportement ductile dans le sens ou la

roche se déforme plastiqguement avant la rupture (Figure 3.9).
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Figure 3.9 — Les figures de déformations typiques d’une roche-mére suivant son comportement mécanique, de
fragile a ductile, et la relation contrainte/déformation pour chaque cas [modifié de Fossen, 2010].
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Ces comportements rhéologiques forment deux pbles de comportements extrémes qui sont
souvent corrélés avec la minéralogie relative entre trois péles [Slatt et Abousleiman, 2011, Euzen,
2011 ; Kohli et Zoback, 2013 ; Sone et Zoback, 2013a, b ; Gale et al., 2014] : un pble argile/TOC, un
pble quartzique et un pble carbonaté (Figure 3.10).

Fracture resistant
Clay

0100

1- Fragile (riche en quartz)
2- Fragile (riche en carbonate)
3- Ductile

Monterey

100 /= — 0
0 50 100
Qtz, fsp Carbonate
Open with bridges Sealed

Figure 3.10 — Minéralogie des principales roche-méres d’Amérique du Nord dans un diagramme ternaire
composé de trois pole: le pdle quartzique, le pble carbonaté et le pble argileux. Les interprétations du
comportement mécanique selon ces trois pdles sont également données [adaptée de Gale et al, 2014].

Les faciés sedimentaires les plus quartziques et carbonatés (comme ceux des Barnett Shales par
exemple) tendent a étre fragiles, et ont propension a se fracturer rapidement sous I’effet de
surpressions de fluides locales [Jarvie et al., 2007; Rickman et al., 2008; Ding et al., 2012 ; Gale et al,
2014]. Au contraire, I’augmentation de la fraction argileuse et organique tend a réduire la résistance
aux frottements et I’angle de friction interne de la roche jusqu’a 20° environ [Kohli et Zoback, 2013 ;
Gale et al., 2014], tandis qu’elle conduit également a augmenter le fluage ductile de la roche [Sone et
Zoback, 2011 ; Li et Ghassemi, 2012 ; Gale et al., 2014].

Ibanez et Kronenberg [1993] ont réalisé une étude expérimentale qui reste a ce jour originale afin
de caractériser les propriétés mécaniques et les mécanismes de déformation de la roche-mere Wilcox
dans le bassin Appalachiens, riche en minéraux argileux (et surtout en illite). lls montrent que le
comportement rhéologique de la roche-mere est dépendant a la fois de la pression de confinement, de
la température et du taux de déformation. lls observent également une forte dépendance au contenu en
fluide présent dans la roche : une perte de 2% de fluides interstitiels permet d’augmenter de 20% la
résistance de la roche. La roche-mére se déforme de facon fragile pour des pressions de confinement
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faibles (<100 MPa) et de facon semi-fragile pour des pressions de confinements plus
fortes (~200MPa).Dans ce dernier cas, la déformation s’effectue & la fois sous forme de fractures
macroscopiques, de bandes de cisaillements et de kinks. Surtout, les auteurs proposent de décrire le
comportement rhéologique selon une loi exponentielle de fluage par dislocation, tenant compte des

effets de la température et du taux de déformation pour une pression de confinement donnée.

Le plus souvent, I’étude mécanique des roches-méres a pour objectif est de comprendre le
comportement mécanique des roches-meres pour des thématiques de réservoirs shale-gas : réaction a
la fracturation, tendance au phénomeéne de creep (i.e. fluage), etc. Ces études montrent la variété des
comportements rhéologiques que peuvent adopter les roches-méres, simplement par la modification de
leurs faciés sédimentaires, de leurs minéralogies et de leurs contenus en matiére organigue. La
proposition d’une loi de comportement mécanique pour un niveau de décollement roche-mére doit
donc nécessairement passer par la définition de ces paramétres clés. L’échelle de temps et I’intensité
des contraintes appliquées au roches différent en-cela de celle des temps géologiques. A ce jour, il
n’existe pas d’études systématiques sur le suivie des propriétés mécanique d’une roche-mére au cours
de I"augmentation de sa maturité thermique, intégrant les transformations typiques observés pendant
I’évolution thermique : transformation de la smectite en illite dans le cas des minéraux argileux [e.g.
Freed et Peacor, 1989, Oshorne et Swarbrick, 1997 ; Swarbrick et al., 2002], craquage du kérogeéne,
modification de la porosité du sédiment, etc.

Pour conclure, les roches-méres sont des roches sédimentaires qui contiennent en générale une
fraction importante de minéraux argileux. En cela, les problématiques qui se posent en termes de
comportement rhéologique et poro-mécanique sont semblables a cela des sédiments argileux et des
mudstones [e.g. Yang et Aplin, 2007 ; Yang et Aplin, 2010 ; Aplin et Macquaker, 2011 ; Gale et al.,
2014]. Toutefois, les propriétés thermo-dépendantes du kérogene conférent une dimension de
complexité supplémentaire aux roches-meres. Les transformations qu’elles subissent au cours de leur
enfouissement générent de nombreux processus diagénétiques (au sens des processus biologiques,
chimiques et physiques subis pendant I’enfouissement) (Figure 3.11), a méme de générer des fluides
qui tendent a réduire sa résistance et augmenter sa ductilité. Le comportement rhéologique de ces
roches peut ainsi étre modifié pendant son enfouissement dans le bassin sédimentaire. Sur la base de
ces observations, on suggére que les modéles rhéologiques traduisant le comportement mécanique de

la roche-mere doit pouvoir prendre en compte ces processus thermo-dépendant.
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Figure 3.11 — Principaux processus physico-chimiques au sein d’une roche-mere pendant son enfouissement de
15°C & 200°C [modifié de Baudin et al., 2007]

3.3- Les régimes de pressions

Les processus de circulations de fluides sont contrélés par les gradients de pressions de fluides
qui existent au sein du bassin sédimentaire. L’évolution de ces pressions de fluides est dépendante du

comportement du milieu poreux des roches sedimentaires.

3.3.1- Pressions de pores, régimes de pression et circulations de fluides

La plupart des processus physiques de transport dépendent de la température et de la pression. La
pression s’applique sur un fluide, et non sur un solide. Dans un milieu poreux, elle est communément
définie comme la pression au sein du fluide dans les pores (i.e. la pression de pore). Un volume poreux
est caractérise par des gradients de pression de fluides. Les états de pressions anormales du fluide (i.e.
la surpression ou la sous-pression) entrainent son mouvement et sa circulation : Ce dernier va toujours

avoir tendance a retrouver son état d’équilibre en migrant.

On peut comparer la pression de pore a son équivalent pour les solides, le tenseur des contraintes.
Comme cette derniere, la pression de pore décrit la réponse du matériel (dans ce cas, un fluide) a une
charge externe. Le processus primaire qui génere contraintes ou pressions dans un milieu poreux est la
subsidence et la sédimentation, qui contribue a I’enfouissement et la surcharge des roches
sédimentaires. Dans le cas normal, la pression de pores et la contrainte augmentent avec

I’enfouissement.

Au cours de I’enfouissement, ces deux valeurs physiques interagissent avec la compaction, i.e. la
réduction de porosité de la matrice. On dénombre deux principaux mécanismes de compaction : (1) la

compaction mécanique, c’est a dire le réarrangement des grains qui composent la roche sédimentaire
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en un assemblage plus dense, et (2) la compaction chimique, ¢’est-a-dire la cimentation issue de la
minéralisation de nouvelles phases suite a I’enfouissement et aux circulations de fluides. En résumé,
trois mécanismes sont nécessaires pour formuler un modele de la mécanique des milieux poreux : la
contrainte, la pression de pore et la compaction [e.g. Hantschel et Kauerauf, 2009]. Sur ces trois
mécanismes peuvent s’ajouter des effets additionnels : les transformations minérales, le craquage du

kérogene ou la fracturation de la roche par exemple.

Dans un cas simplifié, ou le milieu est homogéne et ou les contraintes tectoniques sont
négligeables, I’état de contrainte d’un solide est uniquement contr6lé par la surcharge sédimentaire
(i.e. le poids de la colonne des sédiments); c’est la notion de pression lithostatique (Figure 3.12). Elle
représente I’état de «pression » du volume poreux. Dans un milieu hétérogéne, les contraintes
appliquées aux solides dans le sous-sol ne sont pas isotropes [e.g. Sassi et Faure, 1997]. La pression
lithostatique est donc mal définie physiquement, et ne peut pas étre mesurée directement. En pratique
néanmoins, on considéere souvent la pression lithostatique comme équivalente a la contrainte verticale
(ov = psgz) [e.g. Allen et Allen, 2005 ; Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Deville, 2015].

Pression

[] Surpressions
[ Contraintes effectives

Domaine des
surpressions

Domaine des
sous-pressions

Profondeur

Figure 3.12 — Evolution de la pression de pore en fonction de la profondeur au sein d’un bassin sédimentaire.

La pression de pores est également contr6lée par le poids des sédiments. Ainsi, pour une roche
poreuse idéale non compactable la pression de pore et la pression lithostatique sont toute les deux
égales au poids des terrains. Cependant, la circulation des fluides et la compaction contribuent a
réduire cette pression de pore ; Celle-ci est donc généralement inférieure a la pression lithostatique
(Figure 3.12). L’expulsion des fluides permet aux roches de se compacter de maniére plus efficace, ce

qui réduit a la fois la pression de pore et la porosité. La roche devient plus dense, et la contrainte
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interne augmente a mesure que les surpressions diminuent [e.g. Allen et Allen, 2005 ; Hantschel et
Kauerauf, 2009]. D’un certain point de vue, la différence entre la pression de pore et la pression

lithostatique est donc une simple mesure de compaction.

Une compaction idéale ne réduit jamais la pression de pore a zéro. Un état hydrostatique
demeure, qui est égal au poids de la colonne d’eau sus-jacente : c’est la pression hydrostatique (Figure
3.12). Cette pression correspond a une pression théorique, définie pour une couche compactable
idéale : elle ne peut pas étre mesurée. Généralement, la courbe hydrostatique est définie comme la part
de la pression de pore qui ne contribue jamais aux circulations de fluides [e.g. Allen et Allen, 2005 ;
Hantschel et Kauerauf, 2009]. Puisque la circulation de fluides dans les pores est contrdlée par des
gradients, et non par des valeurs absolues, le niveau zéro du gradient hydrostatique peut étre défini

arbitrairement ; de fait, il correspond généralement au niveau de la mer.

Tant qu’il existe un chemin reliant les pores de la roche a la surface, la pression de pore est égale
a la pression hydrostatique (i.e. le fluide est libre de circuler et de s’équilibrer en pression avec
I’atmosphere). Dans un milieu hétérogéne, des barrieres de perméabilités peuvent freiner
I’échappement du fluide et isolent les sédiments de la surface [e.g. Hedberg, 1974; Luo et Vasseur,
1995 ; Heppard et al., 1998; Van Rensbergen et al., 1999; Grauls, 1999 ; Hantschel et Kauerauf,
2009]. L’état de pression dévie alors du gradient hydrostatique et établit un régime de pression
anormale. L’état de surpression caractérise un fluide interstitiel dont la pression de pore est supérieure
a la pression hydrostatique (Figure 3.12). L’état de sous-pression caractérise un fluide dont la pression
de pore est inférieure a la pression hydrostatique (Figure 3.12) ; c’est une situation fréquemment
rencontré dans les avant-pays d’une chaine de montagne, par exemple [e.g. Roure et al., 2010 ;
Deville, 2015].

Les conditions de surpression correspondent donc a un état transitoire de pression de fluides qui
tendent a évoluer vers un état d’équilibre, celui des pressions hydrostatiques. Le phénomene de
surpression est dynamique et dépend de la concurrence entre des mécanismes de générations et de
dissipations; de fait, aucune roche n’est suffisamment imperméable pour préserver indéfiniment un
état de surpression [Deming, 1994 ; Neuzil, 1994 ; Osbhorne et Swarbrick, 1997 ; Wangen, 2001 ;
Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Deville, 2015]. Le maintien a plus ou moins long terme d’un état de
surpression va dépendre de deux parametres essentiels [e.g. Mourgues, 2003 ; Hantschel et Kauerauf,
2009 ; Deville, 2015]:

(1) La perméabilité des formations géologiques et des fractures: Elle définit la vitesse
d’expulsion des fluides et de dissipation de la surpression. Les zones de faibles perméabilités
sont souvent associées a des formations épaisses de shales, qui peuvent contenir de la matiere

organique [Heppard et al., 1998 ; Neuzil, 1994 ; Osborne et Swarbrick, 1997 ; Mourgues,
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2003 ; Nordgard Bolas et al., 2004 ; Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Aydin et Macquaker,
2011].

(2) La vitesse de génération des surpressions, qui est le sujet de la partie suivante.
3.3.2- Mécanisme de génération des surpressions

L apparition d’une surpression dans un bassin sédimentaire dépend de la concurrence entre (1)
des mécanismes de génération de fluides et (2) des mécanismes d’expulsion de fluides. Le mécanisme

de dissipation de la pression en excés est donc au moins aussi important que celui de sa génération.

Tout d’abord, un bref rappel sur la notion de contrainte effective est donnée, compte tenue de son
importance pour la modélisation des phénoménes de compactions et du développement des
surpressions [Ungerer et al., 1990 ; Luo et Vasseur, 1992 ; Wangen et al., 2001 ; Mourgues, 2003 ;
Allen et Allen, 2005 ; Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Zoback, 2010 ; Deville, 2015]. Les contraintes
appliquées sur une matrice poreuse remplie de fluides sont portées par le solide de maniére seulement
partielle (on parle de contraintes effectives), puisqu’elles sont également supportées par le fluide. Pour
simplifier, il est possible de dire que la réduction mécanigque du volume poreux dépend toujours de la
contrainte effective moyenne appliquée sur la roche [Terzaghi, 1923 ; Athy, 1930 ; Biot, 1941 ;
Schneider et al., 1996 ; Giles et al., 1998 ; Yang et Aplin, 2004 ; Hantschel et Kauerauf, 2009]. La

contrainte effective moyenne (c’) est définie comme :
I — —_
o =0—aPb,

aveC o = (0, + Opmax + Onmin)/3 la contrainte totale et P, la pression de fluide. o est
généralement considéré comme proche de 1. Pour un couplage contrainte/pression de fluide a I’échelle

des temps géologiques, la distribution des contraintes effectives tend vers :

Oyr = Oy (1 - Pp/a) s Ohmaxr = Ohmax (1 - Pp/o_) s Ohminr = Ohmin (1 - Pp/o_)

En pratique, la réduction de la porosité avec la profondeur est définie en fonction de la contrainte
effective dans les modeles de bassin. Les lois de compaction sont définies par une relation entre la
perte de porosité et la composante verticale de la contrainte verticale o\ [Terzaghi, 1923 ; Athy,
1930 ; Biot, 1941 ; Schneider et al., 1996 ; Giles et al., 1998 ; Yang et Aplin, 2004 ; Hantschel et
Kauerauf, 2009]. Pour une lithologie donnée, plus ¢’ est grand, plus la réduction du volume poreux est
important. Un point important a noter est que pour un régime de contrainte compressif, Ghmin €t Ghmax
sont supérieur a oy (= pgz), contrairement a un régime extensif oU Ghmin €t Ghmax sont inférieur a oy
[e.g. Sassi et Faure, 1997]. Pour une profondeur donnée, la contrainte effective totale sera donc plus
forte en compression qu’en extension [Grauls, 1998 ; Deville, 2015]. Le régime compressif des

chaines plissées est donc un régime plus favorable pour générer une surpression que I’extension.
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Plusieurs travaux récents résument et discutent de maniere assez compléete les principaux
mécanismes qui peuvent étre a I’origine de la genese de surpression dans les bassins sédimentaires
[e.g. Osborne et Swarbrick, 1997 ; Grauls, 1999 ; Wangen, 2001 ; Swarbrick et al., 2002 ; Mourgues,
2003 ; Nordgard Bolas et al., 2004 ; Zoback, 2007 ; Deville, 2015]. Il est possible de distinguer deux
familles de mécanismes : ceux qui sont responsables d’une réduction mécanique du volume poreux de
la roche, provoquant la compression du fluide, et ceux qui sont responsables d’une augmentation du
volume du fluide, augmentant la pression interstitielle de celui-ci lorsqu’il est contenu dans une roche

faiblement perméable.

3.2.2.1 — Diminution du volume des pores

Lorsque I’on applique une contrainte mécanique a un sédiment rempli de fluides, la contrainte
appliquée est en grande partie transmise au fluide et sa pression augmente. Sous I’effet de la variation
de pression, le fluide circule et se trouve expulsé du sédiment. Le réseau poreux de la matrice solide
qui contient le fluide tend alors a se réduire : c’est le phénoméne de compaction mécanique [Von
Terzaghi, 1923]. La compaction correspond au réarrangement des grains en une matrice plus dense, et
donc une réduction de la porosité associé a la réduction de la taille des grains, des pores et de la
connectivité du réseau poreux. Le chargement agit sur les grains et les fluides suivant leurs
compressibilités ; I’expulsion des fluides permet ensuite la compaction. En retour, la compaction
accélere I’expulsion des fluides et réduit I’épaisseur de la matrice. Le résultat de ce processus est la
réduction de la surpression, puisque I’expulsion des fluides est toujours supérieure a I’augmentation de

la pression due a I’amincissement de la matrice solide [e.g. Hantschel et Kauerauf, 2009].

La surpression qui se développe est donc le résultat d’une compaction incompléete: Ce
phénomene est généralement désigné sous le terme de « déséquilibre de compaction » ou « sous-
compaction » car les sédiments affectés montrent une porosité anormalement élevée par rapport a leur
enfouissement [Osborne et Swarbrick, 1997 ; Grauls, 1999 ; Wangen, 2001 ; Swarbrick et al., 2002 ;
Hantschel et Kauerauf, 2009]. Pour un chargement vertical rapide au dessus de sédiments jeunes, par
enfouissement sédimentaire, le déséquilibre de compaction a été depuis longtemps identifié comme le
principal mécanisme générateur de surpression [e.g. Osborne et Swarbrick, 1997 ; Wangen, 2001 ;
Swarbrick et al., 2002 ; Mourgues, 2003 ; Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Deville, 2015]. Le méme
phénomene existe lorsque I’enfouissement est d’origine tectonique, lié a la mise en place d’une nappe
de charriage [Wang et al., 1990 ; Moore et Vroljik, 1992 ; Smith et Wiltschko, 1996 ; Deville et al.,
2010]. Il dépend alors de I’histoire d’enfouissement et de compaction des sédiments avant la mise en
place de I’unité chevauchante. Le phénomene sera ainsi plus marqué dans les prismes d’accrétions
sous-marins (la Barbade, Nankai, Bornéo) gue dans les chaines émergées ou les roches plus anciennes
ont déja été consolidées. L’histoire d’enfouissement du sédiment est donc prédominante pour

développer une surpression.
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La compaction liée aux contraintes horizontales d’origines tectoniques (le Layer Parallel
Shortening, LPS) est parfois suggérée pour développer une surpression [e.g. Ge et Garven, 1989 ;
Oshorne et Swarbrick, 1997 ; Yassir, 1998 ; Yassir et Addis, 2002 ; Mourgues, 2003 ; Faure et al.,
2004 ; Roure et al., 2005 ; Deville, 2015]. Elle est cependant considérée comme secondaire face au
chargement verticale [Ge et Garven, 1992 ; Moore et Vroljik, 1992 ; Platt, 1990]. Le processus est
similaire & celui de la compaction verticale, seule I’orientation des contraintes est différentes [Balen et
Cloetingh, 1995]. On a vu qu’il était plus facile de réduire le volume poreux en régime compressif
gu’en régime extensif ; I’augmentation de pression par des phénomeénes de LPS restent cependant
toujours mal quantifiée [e.g. Osborne et Swarbrick, 1997 ; Borge, 2002 ; Mourgues, 2003 ; Deville,
2015].

3.2.2.2 — Augmentation et expansion du volume des fluides

La surpression obervée dans les bassins sédimentaires ne peuvent pas toujours s’expliquer par un
retard a la compaction [Osborne et Swarbrick, 1997 ; Grauls, 1999 ; Wangen, 2001 ; Swarbrick et al.,
2002 ; Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Deville, 2015]. Nordgard Bolas et al. [2004] montrent
notamment que dans le cas des shale de la mer du Nord, les lois de compaction et de perméabilité
nécessaires pour modéliser correctement la surpression sont inadmissibles par rapport aux données de
porosité existantes, suggérant ainsi I’influence d’autres processus. Parmi les autres processus existant,
la plupart ont trait a I’augmentation ou I’expansion du volume de fluides contenus dans les pores. Au

sein des roches-meéres plusieurs processus important peuvent étre ainsi proposés.

Le craguage du kérogene en hydrocarbure est susceptible de générer une augmentation
significative du volume de fluides variant entre 25% a 50% selon les auteurs [Meissner, 1978 ;
Ungerer et al., 1983 ; Spencer, 1987 ; Barker, 1990 ; Burrus et al., 1996 ; Osborne et Swarbrick, 1997;
Swarbrick et al., 2002 ; Fall et al., 2012]. Le craquage secondaire du gaz est encore plus efficace, et
peut étre considérée comme le second mécanisme de génération de surpressions apres le déséquilibre
de compaction [Swarbrick et al., 2002 ; Tingay et al., 2013]. De plus, si le craquage se produit au sein
d’une roche-mére déja saturée en hydrocarbures, les supressions produites peuvent étre tres
importantes: la présence d’une phase fluide supplémentaire contribue ainsi a diminuer

significativement la perméabilité effective, limitant ainsi I’échappement des fluides.

La deshydratation des minéraux argileux, et notamment la transformation des smectites en illites,
est souvent citée comme source de fluides et cause probable de surpression [Moore and Vrolijk, 1992;
Bekins et al., 1994; Bekins et al., 1995; Oshorne and Swarbrick, 1997; Swarbrick et al., 2002 ; Van de
Kamp, 2008]. Cette transformation est intéressante puisqu’elle se produit pour un isotherme proche de
celui de la catagenese, entre 70°C et 150°C, et peut donc produire des effets cumulatifs & celui du
craquage des hydrocarbures. En raison de la faible expansion thermique (quelques % au plus), il

classiquement considéré que ce phénoméne n’est pas susceptible de générer seule une surpression
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importante [Oshorne et Swarbrick, 1997; Swarbrick et al., 2002 ; Deville, 2015]. Toutefois, en libérant
de nombreux ions (Na, Fe, Mg, Ca), la réaction smectite-illite est susceptible de précipiter et réduire
considérablement la perméabilité du sédiment [Aplin et Macquaker, 2011]. C’est probablement en cela
que la réaction joue un réle significatif dans la génération de surpressions.

Le phénomene de fracturation hydraulique ne peut jamais excéder le seuil de fracturation
hydraulique de la roche-mére. En effet, lorsque la contrainte effective minimum devient négative et
dépasse le seuil de rupture en traction, la roche se fracture. La fracturation hydraulique est en soi un
phénomene qui limite le développement des surpressions. Toutefois, en compression, la fracturation
hydraulique tend & devenir sub- horizontale [Engelder et al., 2009 ; Bons et al., 2012 ; Sassi et al.,
2013 ; Cobbold et al., 2013 ; Gasparrini et al., 2014]. Elle tend alors & transmettre efficacement les
exceés de pression latéralement et au front des décollements sur de longues distances [Teixell et al.,
2001].

Pour conclure, la Figure 3.13 extraite de Grauls [1999] résume schématiquement les principaux
mécanismes a I’origine du développement de surpressions au sein d’un bassin sédimentaire et d’un

niveau roche-meére.
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Figure 3.13 — Principaux mécanismes de génération d’une surpression a sein d’un bassin sédimentaire. En
rouge sont soulignés les mécanismes pour développer une surpression dans une roche-mere [modifié de Grauls,
1999]
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3.3.3- Lois de comportements poro-mécaniques des roches-méres

La prédiction des pressions de fluides dans les modéles de bassin est trés fortement dépendante
des lois de comportements poro-mécaniques dans les roches peu perméables qui compartimentent les
pressions [Burrus et al., 1996 ; Nordgard Bolas et al., 2004], notamment parce qu’elles conditionnent

la dissipation des pressions de fluides.

Au premier ordre, les propriétés de porosité et de perméabilité des roches-méres sont similaires a
celles des roches sédimentaires argileuses et des mudstones [Aplin et Macquaker, 2011 ; Gale et al.,
2014]. Les boues qui formeront aprés diagénése les roches-meéres sont déposées avec des porosités tres
fortes pouvant approcher 80 & 90%. Aprés un enfouissement de 5 & 6 km, la porosité peut se réduire a
moins de 5% (Figure 3.14a). Le taux de compaction d’une roche (i.e. la compressibilité) est trés
fortement dépendant de la taille des grains [Skempton et Jones, 1944 ; Burland, 1990 ; Aplin et al.,
1995]. Ainsi, les boues aux grains les plus fins ont une porosité plus forte au moment du dépét, mais
sont plus compressibles. Plusieurs études ont également montré I’influence de la minéralogie des
argiles sur les lois de compaction [e.g. Chilingar et Knight, 1960 ; Mondol et al., 2007 ; Slatt, 2011 ;
Aplin et Macquaker, 2011]. Toutefois, les lois de compaction pour les lithologies argileuses restent

extremement variables et difficile a prédire (Figrue 3.14a).

De facon similaire, les perméabilités mesurées dans les mudstones varient sur plus de 10 ordres
de grandeurs (Figure 3.14b) [Neuzil, 1994 ; Dewhurst et al., 1999 ; Hantschel et Kauerauff, 2009 ;
Aplin et Macquaker, 2011]. Plusieurs auteurs ont montré qu’a une porosité donnée, la gamme de
perméabilité observée entre les différentes lithologies argileuses peut s’expliquer par des variations de
la taille des grains et de la minéralogie de la roche [Dewhurst et al., 1998 ; Yang et Aplin, 2007 ;
Mondol et al., 2008 ; Aplin et Macquaker, 2011]. Ces observations ont mené aux développements de
relations porosité-perméabilité contraintes par la lithologie des mudstones (Figure 3.14) [Yang et
Aplin, 2010]. Ces lois permettent de mieux rendre compte de I’évolution de la perméabilité avec la
profondeur par rapport aux lois de Kozeni-Carman, classiquement utilisées dans les modeles de bassin
(Figure 3.14b) [Ungerer et al., 1990 ; Hantschel et Kaueauff, 2009].
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Figure 3.14 — Lois de comportement poro-mécanique pour des mudstones.

a) Relations porosité-profondeur de 18 argiles provenant de bassin sédimentaire différent [modifié de
Bessereau, 2003]. c1: Proshyakov, 1960; c2 : Meade, 1966; c3: Pennsylvanien-Permien - Mid Continent (Athy,
1930); c4 : Japon (Hosoi, 1963); c5 : Hedberg, 1936; c6 : Miocene-Gulf Coast/Louisiana (Dickinson, 1953); c7
: Néogéne-plaine de Nagaoka/Japon (Magara, 1968); c8 : Weller, 1959; c9 : Gulf Coast (Ham, 1966); c10 :
offshore Louisiana (Foster et Whalen, 1966); c11 : Mer du Nord centrale (Sclater et Christie, 1980); c12 :
Bethke, 1985; ¢13 : Miocéne-Mahakam (Doligez et al., 1987); c14 : England et al., 1987; c15 : Deming et
Chapman, 1989; c16 : Burnham et Braun, 1990; c17 : bassin d'Egersund (Hermanrud, 1990); c18 : Lerche,
1990. b) Lois porosité/perméabilité suivant une relation de Kozeni Carman ou Yang-Aplin (les nombres
indiquent le pourcentage de fraction fine au sein de la roche) [Ungerer, 1990 ; Yang et Aplin, 2010]

Comparé aux autres roches argileuses, les roches-méres peuvent étre représentées par deux
milieux poreux distincts : la fraction inorganique, et la matiere organique insoluble (i.e. le kérogene).
Ainsi, de nombreuses études ont mis en évidence la présence d’une porosité organique conséquente et
identifiees son role dans les processus de retention (et d’adsorption) des hydrocarbures au sein de la
matiere organique [e.g. Jarvie et al., 2007 ; Ross et Bustin, 2007, 2009 ; Loucks et al., 2009 ;
Vermylen, 2011; Slatt and O’Brien, 2011; Loucks et al., 2012 ; Romero-Sarmiento et al., 2013]. Si les
propriétés de porosité de la fraction inorganique sont définies par sa composition minéralogique, la
porosité de la fraction organique est corrélée principalement a la maturité du kérogéne. Il n’est pas
impossible d’imaginer que cette porosité organique puisse influer sur le développement des
surpressions. Toutefois, on observe souvent que, méme en surestimant la création de cette porosité
organique, il est rare de développer plus de quelques pour cent de porosité supplémentaire pour une
roche-mere de type Il avec un TOC proche de 3% [Romero Sarmiento et al., 2013]. On suggére donc

gue la création de porosité organique, si elle est trés importante pour les thématiques de rétention et
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d’expulsion des hydrocarbures de la roche-mére, n’est pas un mécanisme majeur pour développer ou

tenir compte d’une surpression additionnel.
3.3.4- Effets des surpressions sur le modéle rhéologique des roches-mere

Pour des régions tectoniquement actives sans excés de pression significatif, I’augmentation
brutale de la pression de fluide réduit & la fois la contrainte principale maximale et la contrainte
principale minimale ; la roche tend vers son seuil de rupture, ce qui permet de réactiver ou de créer des
failles (Figure 3.15a) [e.g. Sibson, 1992]. C’est le schéma classique de la fracturation hydraulique,

telle qu’elle est réalisée dans les forages anthropiques par exemple.

Toutefois, pour des régions tectoniquement actives avec excés de pression significatif, les
contraintes sont portées a la fois par le solide et le fluide a I’échelle des temps géologiques. La part du
fluide est absorbée de facon isotrope (i.e. les cercles de Mohr se réduisent) (Figure 3.15b). Il devient
alors plus difficile de fracturer les roches, en dehors de trés fortes surpressions. Les roches argileuses
tendent alors a avoir une cohésion plus faible et localement adoptent un comportement ductile, dans un
contexte de faible contrainte effective moyenne (Figure 3.11) [Tingay et al., 2003; Hillis et al., 2003 ;
Deville et al., 2010 ; Deville, 2015]. Dans ce schéma, la rupture est atteinte lorsque la pression de
fluide dépasse la contrainte minimum ; il se crée alors des phénoménes de fracturations hydrauliques
naturelles, souvent observées sur le terrain (Figure 3.15) [Teixell, 2000 ; Gale et al., 2007; Engelder et
al., 2009; Deville et al., 2010 ; Bons et al., 2012 ; Sassi et al., 2013 ; Cobbold et al., 2013 ; Lacroix et
al., 2013 ; Gasparrini et al., 2014 ; Aydin et Engelder, 2014 ; Zanella et al., 2015]. Les fractures qui se
développent sont des fractures de tension ; elles se forment lorsque la traction excéde la résistance a la

tension T des roches.

Plus précisément, les fractures s’initient perpendiculairement a la contrainte effective minimale

lorsque celle-ci équivaut a la résistance a la tension, d’ou :

d3—p=T,
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Figure 3.15 — Effet de I’augmentation de la pression de fluide sur les contraintes.
a) Activation d’une rupture cisaillante par augmentation instantané de la pression de fluides. b) Modéle ou le
couplage contraintes/pression de fluides tend a aboutir a la une rupture en tension [modifié de Deville, 2015]

On sait depuis longtemps qu’un niveau de décollement correspond & une interface de friction
faible entre des niveaux fragiles ; la surface de glissement peut donc étre initiée par des pressions
anormalement élevées au sein d’un horizon roche-mére permettant de réduire considérablement les
frottements [e.g. Hubbert et Rubbey, 1959]. Ainsi, le développement d’une surpression au sein d’une
roche-mere a deux effets principaux sur son comportement rhéologique : d’une part, elle diminue
considérablement les frottements, favorisant ainsi I’activation d’un décollement. D’autre part, elle tend
également a donner a la roche un comportement rhéologique non-cohésif et ductile, comportement
observé par exemple dans les argiles sous pression des prismes d’accrétions sous-marins [e.g. Deville
etal., 2010 ; Morley et al., 2011].

De plus en plus d’auteurs décrivent les failles comme des systémes complexes ou la faille est
successivement une barriere puis un drain aux fluides [e.g. Sibson, 2004 ; Bons et al., 2012 ; Lacroix
et al., 2013 ; MacKay, 2015]. Pendant la phase scellante, les pressions de fluides augmentent jusqu’a
atteindre le critere de réactivation de la faille ; pendant le glissement, les pressions de fluides se
dissipent, et le systéme revient a I’équilibre [Lacroix et al., 2013]. Si la faille est rescéllé apres le
glissement, notamment par le dépdt de ciments issus des circulations de fluides [Lacroix et al., 2013],

le cycle se répete. Sinon, le systéme de faille est abandonné au profit d’un autre [MacKay, 2015].
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Pour tenir compte d’une source constante de fluides et des mécanismes de recharge de pression de
fluides, MacKay [2015] propose un modele ou les surpressions sont générées par le craquage du
kérogene (Figure 3.16). Il applique ce modéle pour expliquer le développement des imbrications de
chevauchement du front des Rocheuses Canadiennes. Un tel processus montre I’importance de tenir
compte de I’aspect dynamique des surpressions pour établir une loi rhéologique mettant en relation la

pression de fluides et la résistance aux frottements de la roche.
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Figure 3.16 — Cycles de développement et de dissipation de la surpression au sein d’une roche-mére en relation
avec la transformation du kérogene en hydrocarbure [Mackay, 2015]

3.4- Décollements et fluides

3.4.1- Evidence de fluides au sein des décollements

Un décollement est une faille qui forme une surface de glissement paralléle a la stratigraphie. I
est formé typiquement par des roches caractérisées par de faibles coefficients de frottements, et/ou un
comportement mécanique ductile prononcé, comme les argiles ou les évaporites. Ce sont des objets
tectoniques communs dans les chaines plissées, dont le rdle a beaucoup été étudie. lls sont
responsables de la formation de structures tectoniques variées, dont I’évolution et la géométrie sont
notamment controlées par le comportement rhéologique de la roche décollement [e.g. Davis et al.,
1983; Davies et Engelder, 1985 ; Dahlen, 1990; Philippe et al., 1998 ; Rowan, 2004 ; Corredor et al.,
2005; Morley et al., 2011; Verges et al, 2011 ; Graveleau et al., 2012]. Ainsi, la déformation des

niveaux saliféres ductiles est principalement contr6lée par son épaisseur et le taux de déformation

104




appliquée au systéeme géologique (Figure 3.17a). A I'inverse, le comportement rhéologique des argiles
dépend de la profondeur, d’enfouissement, de ses propriétés de résistance aux frottements et des

pressions de fluides (Figure 3.17b)
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Le comportement du sel est controlé par sa viscosité Le comportement du décollement argileux est controlé
et par le taux de déformation par ses propriétés de frictions, par la profondeur de
décollement et par la pression de fluides
Figure 3.17 — Profil de résistance d’une colonne sédimentaire au dessus d’un niveau de décollement argileux ou
salifere

Le r6le de la nature du niveau de décollement sur la structuration des fronts orogéniques et les
modes de propagation de la déformation a été de trés nombreuses fois démontré sur la base
d’expérience de modélisation physique, numérique et d’observations geologiques [voir
Konstantinovskaia et Malavieille, 2011 ; Graveleau et al., 2012 ; Ruh et al., 2012 ; Mary et al, 2013
pour des reviews récent]. Le comportement rhéologique distinct des sédiments argileux ou saliféeres
permet ainsi la formation des styles structuraux trés différents entre les imbrications de la Chartreuse

et les plis du Jura (Figure 3.18).

W E
Le Risoux

4km

Jura

Valence Basin Chartreuse

Chartreuse

Figure 3.18 — Comparaison de la géométrie du front alpin entre le Jura, détaché sur les niveaux évaporitiques du
Trias, et la Chartreuse, détachée sur les niveaux argileux du Lias.

Un schéma classiquement proposé pour décrire I’activité et la progression d’un décollement au

sein de niveau argileux est celui du fault-valve, souvent observé au front des prismes d’accrétions [e.g.
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Sibson, 1992 ; Saffer et Bekins, 1998 ; Teixell et al., 2000 ; Henry, 2000; Deville et al., 2010], et

notamment au sein du prisme des Barbades (Figure 3.18):

(1) La charge tectonique entraine I’augmentation des pressions de fluides au sein du
décollement.

(2 Les fluides sont expulsés, ce qui transmet les surpressions vers les zones frontales de
décollement.

3) les surpressions transmises dans ces zones frontales permettent I’ouverture de plans de

fractures horizontales, et I’initiation d’un proto-décollement.
4) le décollement est activé, permettant la progression du systéme chevauchant, et la mise

en place d’une nouvelle charge tectonique entretenant ainsi le cycle du décollement.
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Figure 3.19 — Résultat d’un modéle de simulation de la migration des fluides dans le nord du prisme de La
Barbade [Deville et al., 2010]. La surpression importante proche du niveau de décollement et en dessous est
directement associée a I’épaississement tectonique rapide.

Dans ce schéma, on remarque que I’épaisseur réduite de la colonne sédimentaire au dessus du
décollement permet d’atteindre des criteres de fracturations hydrauliques pour des surpressions trés
faibles, de I’ordre de quelques MPa (Figure 3.19). Ces surpressions sont alors générées par
transmission latérale des fluides au sein des sédiments pérméables situés sous le décollement [Deville

et Sassi, 2010]. On peut donc se poser la question de la validité de ce modéle lorsqu’il est appliqué a
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des chaines plissées dont I’histoire pre-compression est plus complexe, et les sédiments déja fortement

compactés.

La nature méme des décollements en fait des objets structuraux de nature profonde; Leurs
observations est souvent faite sur une base cartographique, sur des profils sismiques, ou par
I’observation de redoublement de série sédimentaire dans les puits : c’est le cas pour le décollement
Toarcien du Risoux dans le Jura (Figure 3.18) et celui de la Chartreuse (Figure 3.18). Il n’existe pas
beaucoup d’exemples exhumés a la surface de décollement accommodant des déplacements
kilométriques et déformé dans des conditions de pression et de température typique des bassins
sédimentaires [on mentionne par exemple Hansberry et al, 2015]. Souvent, les affleurements ne
permettent d’observer que des figures tectoniques ponctuelles faisant parties d’un édifice structurale
plus large [e.g. Aydin et Engelder, 2014 ; Zanella et al., 2013]. Ces exemples sur le terrain ne
permettent pas de cerner pleinement par quels processus les zones de décollements accommodent des
déplacements de grandes envergures. Ainsi, peu d’informations sont disponibles sur les épaisseurs, les
modes de déformations et les circulations de fluides qui caractérisent les décollements argileux a I’état

naturel ; Certain de ces exemples sont présentés dans la Figure 3.20.

BARBADES KHAO KHWANG FTB PYRENEES - Torla Thrust PYREMEES - Larra Thrust
Source Hansberry et al, 2014 Lacroix et al, 2011
bibliographique Maltman et al, 1557 Hansberry et al, 2015 Lacroix et al, 2014 Teixell et al, 2000
Protolithe Argiles non lithifiées Argiles roches-méres Marnes-turbidites Calcaires
Epalsseuf de lazone de 1340 1360 0836 146
faille (m)
Profondeur d’enfouissement
du décollement lors de son 0-05 2-3 6 6-7
fonctionnement {km)
Déplacement sur la 0,01-1 0,01-1 0,1-10 001-1
faille (km)
Type de fluides formation, bassin formation, bassin formation ?
Structures tectoniques scaly fabric zone de cisaillement 5/C, zone de cisaillement S/C, . veine dlelcallcites paralléle
associées au décollement | réseaux de fractures duplexes, failles anastomosées veine de calcite/quartz a la stratification, bréches de
faille, pression solution
Comportement frictionnel frictionnel et ductile frictionnel et ductile frictionnel et ductile
rhéologique

Figure 3.20 — Tableau comparatif des caractéristiques structurales principales de décollements argileux observés
a I’affleurement dans plusieurs systemes géologiques différents

Ces exemples proviennent de systemes géologiques variés, allant du prisme d’accrétion (les
Barbades) aux chaines plissées d’avant-pays (les Pyrénées), marqué par des lithologies et des
profondeurs d’enfouissement au moment de I’activation du cisaillement qui sont tres distinctes. lls
montrent la variabilité des processus de déformations et des épaisseurs de la zone de faille qui existent
au sein des décollements. Toutefois, certaines carcatéristiques sont communes, notamment les
nombreuses évidences de circulations de fluides d’origines locales (eaux de formations) ou régionales

(eaux de bassins). Pour la plupart des exemples, les décollements forment des systémes couplant
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déformations fragiles et ductiles (Figure 3.20) et adopte un comportement rheologique complexe

intégrant de multiple processus de déformation différent (Figure 3.21).
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Figure 3.21 — Evolution du comportement rhéologique d’une alternance de roche argileuse et carbonaté en
fonction de la profondeur. La génération de fluides modifie la résistance de la roche, en facilitant la rupture et le
fluage de la roche (par pression solution par exemple, comme ici)

Le décollement de la chaine plissée de Khao Kwang (Figure 3.20) est une roche-mére [Hansberry
et al., 2015]. Hansberry et al. [2015] trouve une corrélation positive entre le taux de matiére organique
dans les shales et I’espacement et la complexité des structures de déformations, suggérant ainsi une
influence importante de la matiére organique sur les propriétés mécaniques et le comportement

rhéologique des roches-mere.

3.4.2- Surpressions de fluides et activation de decollement dans les roches-

meres

La localisation des niveaux de décollements roches-méres qui s’observe dans les chaines plissées
autour du monde met en évidence la disparité des conditions géologiques qui permettent leurs

activations (Figure 3.22).
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(5) Schneider et al, 2003 (14) Hansberry et al, 2015
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(7) Moretti et al, 1998; Echavarria et al,
2003; Rocha et al, 2015
(8) Cobbold et al, 1999; Zanella et al, 2015

(9) Zanella et al, 2014

Figure 3.22 — Localisation et type de systeme géologique dans laquelle des décollements ont pu étre observés
dans les formations roches-méres.

Les histoires thermiques et d’enfouissement sont spécifiques pour chaque cas ; les problématiques
qui sont associées au couplage entre la maturité des roches-mére et I’activation du décollement sont
donc également différentes. Par exemple, pour les chaines plissées Sub-Andéene en Bolivie et au nord
de I’Argentine (Figure 3.23a), la roche-mere trés épaisse de Los Monos s’active comme un
décollement secondaire lors d’une phase de sédimentation flexurale récente qui permet la
transformation des 40 dernier pour cent de kérogene dans la roche en hydrocarbure [e.g. Moretti et al.,
1996 ; Echavarria et al., 2003 ; Rocha et al., 2015]. Les décollements sont ensuite replissés par les
duplex se développant dans les unités basales (Figure 3.23a), et la roche-mére du Los Monos adopte
alors un style de déformation presque ductile au cceur des plis (Figure 3.23a) [Moretti et al., 2006 ;
Driehaus et al., 2014]. A I’inverse, la roche-meére du Toarcien qui forme le décollement principal de la
Chartreuse au sein des Alpes (Figure 3.23b) entre en maturité pendant I’enfouissement tectonique
provoqué par la mise en place des chevauchements [Deville et Sassi, 2006]. La roche-mére Toarcienne
beaucoup moins épaisse adopte un style de déformation moins ductile.
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Figure 3.23 — Coupe structurale au sein de la chaine plissée de Chaco, Bolivie [modifiée de Moretti et al.,
1996] et au sein de la chaine plissée de la Chartreuse, Alpes francaises [modifiée de Deville et Sassi, 2006].

Les prismes d’accrétions (comme le prisme des Barbades ou le prisme de Brunei) et les fronts de
delta (comme le prisme du Niger ou celui de I’Amazone) forment des systémes encore différents, ou
I’histoire géologique récentes des sediments intégrés aux prismes les rendent trés peu compactés. En
retour, la surpression potentielle qui se développe au sein des roches-meres pendant leurs maturation
est trés forte, conduisant & un comportement rhéologique extrémement ductile [e.g. Rowan et al.,
2004 ; Morley et al., 2011].

Un exercice pourrait étre réalisée sur toutes les chaines plissées ou une roche-mére est un
décollement pour décrire le cadre strucural dans lequel s’active le décollement ; des informations
systématiques pourrait alors étre récoltés pour mieux décrire les conditions géologiques pendant
lesquelles ces objets structuraux peuvent se former (par exemple, sur les vitesses de sédimentations
pré- et syn-tectoniques, les vitesses de chargements, I’age des déformation, la qualité des roches-
méres, etc.). En pratique, I’évolution structurale des chaines plissées cités dans la Figure 3.22 sont trés
peu décrit dans la littérature. Peu de travaux essayent de tester le scénario d’évolution structural depuis
I’état initial jusqu’a la géometrie actuelle avec des modélisations cinématiques pour valider au premier
ordre les séquences de mises en mouvement des blocs structuraux les uns par rapport aux autres. La
chaine Subandéenne de Bolivie et la chaine de la Chartreuse en sont des exemples [Moretti et al.,
1996 ; Deville et Sassi, 2006]. Cette derniére fait I’objet d’une étude plus détaillée dans la suite du
texte, et servira de donnée d’entrée pour concevoir des exercices de modélisations au cours du
Chapitre 5.
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3.5- Conclusions

L’exces de pression de fluide qui se développe au sein d’une roche argileuse provient de
processus variés, qui dépendent de la lithologie de la roche, de I’histoire d’enfouissement et de
déformation et du systéme géologique. Pour une roche-mere, I’enfouissement de la roche conduit a de
nombreuses transformations concomitantes qui permettent un apport considérable de fluides pour une
fenétre thermique comprise entre 70°C et 170°C: deshydratation des argiles, transformation du
kérogene solide en hydrocarbure liquide et gazeux, etc. Parmi ces processus, la réduction trés forte de
la perméabilité des argiles et la génération des huiles et du gaz sont ceux qui developpent le plus de

surpression.

De nombreux auteurs ont mis en évidence le couplage entre ces transformations et la déformation
de la roche, soit a travers sa fracturation soit a travers I’augmentation de sa ductilité. Le comportement
rhéologique d’une roche-mére est ainsi fortement dépendant de son enfouissement. Les relations entre
mécaniques des roches, circulations de fluides et évolution cinématique d’un bassin sédimentaire
restent cependant encore mal comprises. Il est ainsi difficile de proposer un modéle pour lier la

surpression, la fracturation de la roche-mére et I’activation d’un décollement.

Pour mieux comprendre ces relations, un cas d’étude dans la chaine plissée de la Chartreuse est
proposée, dans lequel I’évolution cinématique et thermique est déja contrainte par plusieurs auteurs
[Deville et Sassi, 2006 ; Bellahsen et al., 2014].

111



CHAPITRE 4 - CARACTERISATION DU
CADRE STRUCTURAL ET SEDIMENTAIRE
D’UN DECOLLEMENT ROCHE-MERE

Dans ce chapitre, on rappelle brievement les principales caractéristiques du systéme géologique
de la Chartreuse en termes de style structural, de scénario d’évolution de la déformation et du potentiel
de la roche-mere liassique. Pour préciser le comportement rhéologique d’une formaion roche-mere a
I’état immature, un analogue en Albanie est étudié. Les informations géologiques fourniront la matiére

de I’étude de modélisations géo-mécaniques et hydromécaniques présentées dans le Chapitre 5.

4.1 — Le décollement roche-mere liassique au front de la Chartreuse

La zone frontale des Alpes de I’Ouest est classiquement regardée comme un archétype d’un front
de compression; Les relations chronologiques entre plis et failles y sont étudiées depuis trés
longtemps [e.g. Doudoux et al., 1982 ; Mugnier et al., 1987 ; Butler, 1992 ; Philippe et al., 1998 ;
Deville et Sassi, 2006 ; Bellahsen et al., 2014]. Les roches sédimentaires mésozoiques et cénozoiques
forment une chaine plissée qui se développent & I’ouest des Massifs Cristallins Externes des Alpes
(principalement, le massif de Belledonne et le massif du Mont Blanc) a partir de I’Oligocene (Figure
4.1) [voir Bellahsen et al., 2014, et ses références]. Cette chaine englobe plusieurs unités tectono-
stratigraphiques, qui sont du Nord au Sud : le Jura, le bassin Molassique Tertiaire et les chaines
Subalpines (Bornes, Bauges, Chartreuse et Vercors) (Figure 4.1). Ces unités forment un prisme
orogénique qui se détache du socle autochtone durant la derniére étape de la collision Alpine, au cours
du Cenozoique [Laubscher, 1974 ; Guellec et al., 1990 ; Mugnier et al., 1990 ; Bellahsen et al., 2014].
Elles accommodent au sein de I’avant-pays Alpin les derniéres dizaines de kilométres des centaines de
kilométres du raccourcissement N-W enregistré au sein de I’édifice orogénique Alpin [Tardy et al.,
1990 ; Deville et Chauviere, 2000 ; Bellahsen et al., 2014].
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Figure 4.1 — Carte tectonique régional des Alpes de I’Ouest [adapté de Bellahsen et al., 2014]. Les trois coupes
tectoniques présentées en Figure 4.5 sont localisées.

Au front de la Chartreuse et de la partie nord du Vercors, les séries sédimentaires mésozoiques et
cenozoiques se détachent du socle a la faveur d’un décollement au sein des séries sédimentaires a
dominantes argileuses du Lias (Figure 4.2). Le Toarcien de ces séries liassiques est une roche-mére au
tres fort potentiel pétrolier, équivalente des « Schistes-Cartons » du Bassin de Paris (Figure 4.2) [e.g.
Deville et Sassi, 2006].

a) w Ratz Echelles Corbel E b)
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Tortonian-
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Source Rock

Figure 4.2 — Coupe géologique équilibrée (a) et lithostratigraphie (b) de la chaine de la Chartreuse [modifiée de
Deville et Sassi, 2006].
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Les forages pétroliers a disposition au front des chaines Subalpines, dans le bassin de Valence et
le bassin Molassique, mettent en évidence les fortes variations d’épaisseurs et de potentiel roche-mere
des niveaux liassiques, a la fois verticalement et latéralement (Figure 4.3). Les Schistes-Cartons sont
tres bien exprimés dans le bassin de Valence, au front de la Chartreuse et du Nord du Vercors (Figure
4.3). Dans ces régions, des niveaux argileux de black-shales riches en matieres organiques qui peuvent
atteindre 70m & 150m sont enregistrés. On admet généralement deux tendances pour I’évolution de ce
niveau riche en matiéres organiques : le potentiel roche-meére tend a se réduire vers I’ouest, a la faveur
de la transition vers des environnements de bassin plus profond, et vers le sud au niveau de la
transition Chartreuse-Vercors [e.g. Deronzier, 1989 ; Deville et Sassi, 2006]. Sur la Figure 4.3, on
distingue cette évolution en comparant les puits de Paladru-1 au front de I’anticlinal du Ratz, de Saint

Lattier-2 au niveau de Valence et de Humily-1 au nord, en Savoie.

En Annexe-2 sont reproduites des cartes de faciés du Lias Subalpins, tracées par Barfety [1985]
sur la base de nombreuses données de terrains et de carottes. Elles définissent des évolutions similaires
pour les fagiés de black-shales du Toarcien. Elles montrent également que le niveau de décollement
liassique au sein des écailles tectoniques de la Chartreuse est composé de faciés sédimentaires a
dominante argileuse. Le Lias affleure largement sur les régions internes des chaines Subalpines
(Figure 4.4). La maturité thermique y est cependant largement sur-mature (voir Annexe-3), et le facies
sédimentaire représente des environnements de dépdts plus profond [Barfety, 1985]; c’est également
visible au niveau du puits Humily-2 (Figure 4-3). L’épaisseur et la composition sédimentaire du
niveau de décollement liassique reste malgré tout difficile a caractériser en 3 dimensions. Les puits au
front des chaines Subalpines du Vercors et de la Chartreuse (Brezins, Saint-Lattier et Paladru)
permettent seulement d’identifier une formation sédimentaire a dominante argileuse dont I’épaisseur
varie entre 200m et 300m. Au sein de cette série liassique, de grandes variations de comportements
rhéologiques sont attendues entre les niveaux carbonatés (qui peuvent atteindre jusqu’a 100m
d’épaisseur) et les marnes et argiles, pour lesquelles la formation roche-mére peut se restreindre a 50
ou 100m (voir Paladru-1). En I’observant a haute-résolution, la formation sédimentaire du décollement
Subalpin n’est donc pas homogene ; la thématique de I’épaisseur de la zone cisaillée au sein du
décollement et de sa position par rapport a la formation roche-mere y est particulierement importante

pour mieux comprendre la tectonique du décollement et la relation fluides-déformations.
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et la roche-mere peut atteindre 100m d’épaisseur dans le cas du puits Brézins-1 au front de la Chartreuse.

La cinématique de la collision des Alpes de I’Ouest a fait I’objet d’une synthese compléte et

récente par Bellahsen et al. [2014]. A travers la réactualisation de 5 coupes équilibrées couvrant tout le

domaine externe des Alpes, ils montrent que le raccourcissement des chaines Subalpines correspond

systématiquement & un raccourcissement de socle, puisque les chevauchements s’enracinent toujours

sous les Massifs Cristallins (Figure 4.4). lls mettent surtout en évidence que les variations de styles

structuraux observées du nord au sud sont en partie contr6lée par I’héritage structural et les variations

de paléogéographie du bassin sédimentaire au Mésozoique (Figure 4.4), confirmant ainsi les travaux
de Philippe [1995], Roure et Colletta [1996], Philippe et al. [1998], Deville et Sassi [2006] et Bonnet

et al. [2007].
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Figure 4.4 — Coupes géologiques équilibrées de la Chartreuse et du Vercors a I’échelle crustale [adapté de
Bellahsen et al., 2014]. La localisation des coupes est donnée en Figure 4.1

a) Coupe structurale de la Chartreuse Nord. b) Coupe structurale de la Chartreuse Sud. c) Coupe structurale
du Vercors Nord.

En utilisant la méthodologie de modélisation Thrustpack, Deville et Sassi [2006] ont modélisé
I’évolution structurale des chaines Subalpine avec I’évolution géochimique du calendrier d’évolution
géochimique de la roche-mére Liassique. Ils montrent des différences notables dans le timing de la

maturation des roches-méres pour des régions qui sont adjacentes. Ainsi, ils distinguent :

@ une zone ou la maturation est pré-tectonique, au sein du Vercors, a cause du fort
enfouissement sédimentaire pendant le Mésozoique.
(2) une zone ou la maturation se produit pendant le développement du bassin flexural, au

sein du bassin Molassique.
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3 une zone ou la maturation est acquise par I’enfouissement tectonique récent causé par

la propagation des chevauchements, dans la Chartreuse (Figure 4.5).

La hiérarchie des facteurs de contrdles de I’évolution de la température et de la maturité du
kérogéne au sein de la roche-mére n’est donc pas uniforme sur les fronts de chevauchements. Ainsi, la
reconstruction geométrique de la Chartreuse montre que I’histoire thermique du niveau stratigraphique
de décollement résulte d’une compétitionentre I’érosion et la sédimentation syn-tectonique et les
mouvements sur les failles (Figure 4.5). En retour, des évolutions thermiques trés contrastées peuvent
se développer d’un bloc structural & un autre (Figure 4.5). L expérience acquise par la mise au point de
modeéles cinématiques couplés avec I’évolution thermique et géochimique (comme en Chartreuse pour
la Figure 4.5) montre souvent une progression des chevauchements frontaux synchrone de la genése
d’hydrocarbures des niveaux de décollements roches-méres :

- Dans le cas de la Chartreuse, la fenétre a huile/gaz avance avec I’activation du déplacement
sur les blocs structuraux frontaux. Celui-ci s’effectue de maniére concomitante avec la
génération des huiles et du gaz a partir du Langhien (Figure 4.5).

- Dans le cas du Vercors, cette génération pourrait faciliter les phénomeénes d’inversion
structurale dans le Vercors (Figure 4.4), corroborés par les indices de fluides hydrocarbures
retrouvés au sein des chevauchements [Roberts et al., 1991].

Ici, le lien entre génération des hydrocarbures et activement des décollements est cependant

uniquement suggéré. 1l n’y a pas de processus mécanique pris en compte qui pourrait démontrer ou

permettre de discuter sur la base d’arguments scientifiques un lien de cause a effet.
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Figure 4.5 — Histoire d’enfouissement et taux de transformation du kérogéne du Lias (a) modélisé pour une
reconstruction géométrique du scénario d’évolution de la Chartreuse (b)
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4.2 — Caractérisation géochimique, pétrophysique et mécanique d’un
horizon de décollement roche-mere a son état initial : Le Toarcien du Mali i

Gjeré, Albanie

Trois points sont essentiels pour préciser le comportement rhéologique de la roche-mére du Lias

Subalpins et les paramétres clés permettant I’activation d’un décollement au sein de celles-ci :

(1) Calibrer des lois de compaction et des lois de porosité/perméabilité pour les différents
intervalles stratigraphiques du Lias subalpin a partir d’échantillons a différent degrés de
maturité, afin de prédire I’évolution de la surpression qui se développe pendant leur histoire
d’enfouissement.

(2) Déterminer le modéle de comportement rhéologique et les résistances limites a la fracturation
de cette roche-meére.

(3) Déterminer la distribution, et la quantité, et le type de matiéres organiques contenues dans ces
niveaux roches-méres du Lias a I’état initial sous les chaines subalpines, afin de préciser le

potentiel de production de fluides hydrocarbures du niveau liassique.

La distribution de la matiere organique et les évolutions d’épaisseurs et de facies sédimentaires
des roches-meres toarciennes subalpines peuvent étre observées sur la base des puits et des
affleurements disponibles. Cependant, le mauvais état et/ou I’inaccessibilité de ces coupes
sédimentaires ne permet d’effectuer un échantillonnage systématique de ces niveaux de décollement
toarcien a différents degrés de maturités thermiques; Les échantillons disponibles sont soient
thermiquement sur-matures (la matiére organique enregistre des températures trés supérieures a la
fenétre a gaz), soient possédent un faciés sédimentaire plus distal que celui des écailles tectoniques de

la Chartreuse.

Le décollement liassique est identifié principalement par des profils sismiques qui traversent les
chaines Subalpines de la Chartreuse et du Vercors [e.g. Philippe et al., 1998 ; Deville et Chaumiere,
2000 ; Deville, 2015]. Historiquement, la position du décollement au sein de la série liassique provient
de deux observations coincidantes qui mettent en évidence I’absence des niveaux évaporitiques
caractéristiques du Jura ou des Alpes du Sud : le style structural en imbrication d’écailles tectoniques
et les séries sédimentaires observées sur les puits au front de ces chaines Subalpines, (Figure 4.3)
[Philippe, 1995 ; Philippe et al., 1998 ; Sommaruga, 1997, 1999]. Sur la sismique, le décollement est
tracé comme un trait sans épaisseur (Figure 4.6a), et un équivalent est partiellement observable sur le
terrain dans la région de Flumet a I’arriére de la chaine des Bornes (Figure 4.6b). Les informations de
puits et les affleurements de Lias disponibles sur les zones internes des chaines Subalpines (Figure
4.6¢, d, e et f) montrent bien I’hétérogénéité verticale des épaisseurs, des facies sédimentaires et du

potentiel roche-mére de la formation liassique Subalpines. On peut donc s’attendre a de grandes
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variations du comportement rhéologique entre les différentes séquences sédimentologiques qui
composent le Lias, définissant une « stratigraphie mécanique » de haute résolution & I’échelle de la
formation roche-mere. En I’absence de données, comme des affleurements & I’état immature ou des
carottes sédimentaires récentes, il est difficile de mieux caractériser cette stratigraphie mécanique de
haute résolution.

~ Chartreuse g

rarrouse
I98 Egaun  anicling
Saiiona

: -t Jurassique Sup

® Décollement

Figure 4.6 — Exemples d’observations de la formation sédimentaire du Lias.

A°) Profil sismique de la Chartreuse et zoom sur le niveau de décollement. La résolution de la sismique ne
permet pas d’interpréter clairement la position du décollement au sein de la série stratigraphie. b) Zone de
faille majeure au sommet des schistes Liassique au niveau de la Giettaz, France. Le zoom permet d’identifier
des indices de cisaillements et de circulations de fluides. ¢) Calcaire du Carixien, Monteynard, Vercors. d)
Schistes marneux du Domérien-Toarcien, Monteynard, Vercors. d) Argilites du Toarcien-Aalénien,
Monteynard, Vercors. d) Argilites de I’Aalénien, Monteynard, Vercors. Cliché IFPEN.

Pour discuter au moins qualitativement des propriétés mécaniques et poro-mécanique d’une
formation roche-mére et de son évolution verticale, I’utilisation d’une roche mére riche en TOC
analogue des schistes-cartons Subalpins est proposée : il s’agit du Toarcien Posidonia Schist de la
Zone lonienne en Albanie. La présence en Albanie d’affleurements accessibles, dont I’emplacement
est connu suite a plusieurs études effectuées en interne & I’'lFPEN [notamment Roure et al., 1998],
permet d’échantillonner la roche-mére a son état immature [Danelian, 1986 ; Roure et al., 1995; Meco
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and Aliaj, 2000 ; Muska, 2002 ; Roure et al., 2004]. De plus, cette roche-mére qui est également trés
bien documentée en Epire en Grece [Danelian, 1986 ; Baudin et al., 1988 ; Karakitsios, 1989 ;
Zapaterra, 1994; Kafousia et al., 2014], possede des caractéristiques stratigraphiques,
sédimentologiques et géochimiques souvent décrites comme étant semblable des Schistes-Cartons en
France [Jenkyns, 1988 ; Farrimond et al., 1989 ; Baudin et al., 1990 ; Roure et al., 1995]. Au niveau
de la montagne du Mali i Gjeré, les hydrocarbures du champ de gaz de Delvina sont presque
entierement produits par ces niveaux de Posidonia Schist [Muska, 2002 ; Roure et al., 2004], qui
affleurent encore immatures a la faveur d’un redoublement de la série sédimentaire [Muska, 2002 ;
Roure et al., 2004]. Enfin, au sud de cette structure de Mali i Gjeré les niveaux de Posidonia Schist
sont décrits comme un horizon de décollement secondaire [Roure et al., 1995 ; Roure et al., 2004 ;
Vilasi et al., 2009].

L’ objectif de cette partie est de comprendre comment se distribue le long d’un profil
sédimentaire les paramétres qui contrblent les propriétés mécaniques d’une roche-mére et le
développement de la surpression dans celles-ci, pour un stade d’enfouissement analogue a I’état pré-
compression des Schistes-Cartons Subalpins. Aprés I’étude de la stratigraphie mécanique a I’échelle
du bassin sédimentaire (Chapitre 2), c’est-a-dire I’évolution verticale des propriétés et du
comportement mécanique des niveaux stratigraphiques dans un bassin sédimentaire, I’objectif est
d’analyser cette stratigraphie mécanique a I’échelle de la formation sédimentaire, au sein d’une roche-

mere qui deviendra potentiellement un décollement.

4.2.1- Contexte géologique
Située sur la bordure Est de la mer Adriatique, entourée par les Dinarides au nord et les
Héllénides aux sud, la chaine d’avant pays des Albanides constituent un segment a vergence ouest de

la ceinture orogénique Méditerranéenne Peri-Tethysienne (Figure 4.7).
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Figure 4.7 — Carte tectonique de la Méditérannée Centrale [modifiée de Faccenna et al., 2014]
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Cette chaine d’avant-pays se compose de deux ensembles structuraux majeurs : les Albanides
« Internes » & I’Est, et les Albanides « Externes » a I’Ouest (Figure 5.2a) [Papa, 1970 ; Shallo, 1990 ;
Roure et al., 1995]. Chacune de ces unités se subdivisent en plusieurs sous-ensembles tectono-
stratigraphiques qui correspondent a des environnements paléogéographiques distincts. Les Albanides

Externes, et la zone lonienne en particulier, forment la province pétroliére majeure de I’ Albanie.
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Figure 4.8 — Carte structurale de I’Albanie (a) et coupe structurale de la Zone lonienne et Peri-Adriatique (b)
[modifiées de Roure et al., 2004].

Les Albanides Internes sont principalement composées des ophiolites de Mirdita, qui
témoignent d’un ancien bassin océanique marginal de la Tethys [Shallo, 1992]. Les ophiolites de
Mirdita recouvrent aujourd’hui plusieurs unités composees de sédiments Paléozoique a Crétacé
Supérieur (les nappes de Korabi et Gasha). Les Albanides Internes chevauchent vers I’Ouest les
Albanides Externes a la faveur d’un contact majeur de la chaine (Figure 5.2). Les Albanides Externes
correspondent a un assemblage complexe d’unités de chevauchements de type « thin-skin » (Figure
4.8b), impliquant des sédiments Trias a Eocene de la marge passive Adriatique ainsi que les dépots
Eocéne a actuel du bassin d’avant pays de la chaine [Roure et al., 1995 ; Roure et al., 2004]. Les
Albanides Externes sont structurées d’est en ouest en plusieurs unités structurales qui se chevauchent
[Roure et al., 1995 ; Swennen et al., 1998 ; Velaj et al., 1999 ; Vilasi et al., 2009]: La zone de Krasta-
Cukali, la zone de Kruja, la zone lonienne, la dépression Peri-Adriatique et la Zone de Sazani (Figure

4.8). Ces structures sont initiées comme un systéme de horst et grabens résultant d’un régime extensif
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daté du Crétacé Moyen [Gealey, 1988]. La zone de Sazani et la zone de Kruja sont deux plateformes
carbonatées qui délimitent le bassin lonien (voir Figure 4.10), lui-méme aujourd’hui divisé en
plusieurs unités de chevauchements : les ceintures de Cika, Kurveleshi et Berati [Mieco, 1988 ; Roure
et al., 2004].

Les Albanides Externes sont également divisées en deux par un accident majeur d’orientation
NE-SW [Frasheri et al., 1996 ; Roure et al., 2004 ; Vilasi, 2009]: le linéament de Vlora-Elbasan
(Figure 4.8a). Cette structure délimite au sud la Zone lonienne et au nord la Dépression Peri-
Adriatique, toutes deux caractérisées par des styles structuraux tres différents. Le Linéament de Vlora-
Elbasan forme ainsi une zone de transition entre la plateforme carbonatée mésozoique autochtone dans
la Dépression Peri-Adriatique et allochtones dans la zone lonienne, détaché sur les niveaux
évaporitiques du Trias. Deux hypotheses sont généralement proposées pour expliquer cette zone de
transfert [Muco, 1994 ; Frasheri et al., 1996 ; Mugo, 1998 ; Nieuwland et al., 2001 ; Roure et al.,
2004] : la présence d’une structure de socle réactivée en décrochement dextre (Figure 4.9a), ou une
ancienne limite paleogéographique qui serait a I’origine d’une transition de faciés sédimentaires se
traduisant par la disparition du décollement évaporitique du Trias sous la plateforme carbonatée
meésozoique autochtone au nord (Figure 4.9b).

Hypotheése avec structure de socle

Linéament de
Viora
Elbasan

Rampe latéral

Evaporite du Trias

Hypothése sans structure de socle
A A

Unites

: \f loniennes
o

40 km

Pas d'évaporites ? Evaporite du Trias

Figure 4.9 — Interprétations possibles du Linéament de Vlora-Elbasan [modifié de Roure et al., 2004]

Une évolution schématique des Albanides du Trias a I’actuel, d’aprés Collaku et al. [1992] et
Barrier et al. [2003], est montrée en Figure 4.10 ; Elle permet de résumer briévement les points clés de
I’évolution géodynamique de la chaine. La période Permo-Trias est marquée par un régime extensif,
qui entraine la subsidence du socle et le dépdt de carbonates dolomitiques et d’évaporites (Figure
4.10), dont le réle en tant que décollement principal sera crucial lors de I’orogénése. La mise en place
du rift de la Tethys du Trias Supérieur au Lias méne au développement d’un systeme de grabens et de
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blocs basculés ; c’est a cette période que s’individualisent les différentes zones structurales des futurs
Albanides (Figure 4.10). La rupture continentale s’effectue au Jurassique inférieur et un bassin
océanique marginal dénommé « Océan subpélagonien » s’ouvre entre le micro-continent apulien et le
micro-continent pélagonien (Figure 4.10) [Collaku et al., 1992 ; Roure et al., 1995 ; Barrier et al.,
2003]. La crodte oceanique constituera plus tard la nappe ophiolitique de Mirdita. Jusqu’au Jurassique
inférieur, des carbonates de plateformes se déposent sur les hauts paléogéographiques (Kruja et
Sazani) tandis que dans les bassins des facies plus marneux sont enregistrés ; c’est dans ce contexte
que se déposent les blackshales liassiques (ou Posidonia Schist), les roches riches en matieres
organiques qui sont I’objet de cette étude [Karakitsios 1989 ; Zappatera, 1994 ; Meco et Aliaj, 2000 ;
Muska, 2002]. L’expansion océanique se poursuit jusqu’au Jurassique moyen. La marge passive (i.e.
la zone de Korabi et de Krasta-Cukali) et le bassin lonien entrent alors en phase de subsidence
thermique post-rift ; dans le bassin lonien, cette période est marquée par la formation de chert jusqu’au
Jurassique Supérieur [Xhomo et al., 1971]. A la fin du Jurassique moyen, sous I’impulsion de
I’ouverture de I’Atlantique centrale, la fermeture de 1I’Océan Pélagonien s’amorce (Figure 4.10) Du
Jurassique supérieur au Crétacé inférieur, la fermeture de I’Océan subpélagonien se poursuit ; les
ophiolites de Mirdita sont obductées et charriées sur le micro-continent apulien (Figure 4.10). Du
Crétacé Supérieur a I’Eocéne, les nappes de Korabi se mettent en place, en méme temps que se
développe un bassin d’avant-pays a I’aplomb de la zone de Krasta-Cukali (Figure 4.10). La
sédimentation des zones de Kruja et lonienne reste toutefois carbonatée. Des dépdts turbiditiques
calcaires épais sont enregistrés dans le bassin lonien du Crétacé Supérieur au Paléocene, avec pour
sources les plateformes carbonatées de Kruja et Sazani [Velaj et al., 1999 ; Vilasi et al., 2009]. A
partir de I’Oligocéne, les Albanides Externes sont progressivement incorporés a I’édifice orogénique.
D’abord la zone de Krasta-Cukali de I’Oligocéne a I’ Aquitanien ; la flexure qui en résulte induit le
dépbt de turbidites dans les zones de Kruja et lonienne. De I’ Aquitanien au Pliocene, les zones de
Kruja, lonienne et la Dépression Peri-Adriatique sont progressivement raccourcie. A partir du
Tortonien, les dép6ts des bassins individualisés deviennent progressivement deltaiques puis

continentaux, avant de prograder vers le bassin Adriatique a I’Ouest.
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Figure 4.10 - Evolution géodynamique des Albanides [modifiée de Barrier et al., 2003]

Cet apercu de la géodynamique des chaines albanaises permet de définir I”histoire géologique
du bassin lonien, ou se trouvent les échantillons collectés, selon quatre étapes principales, synthétisées
dans la Figure 4.11: (1) une période syn-rift, au cours duquel les dépbts sédimentaires sont caractérisés
par de fortes variations latérales d’épaisseurs et de faciés, (2) une période post-rift, marquée par une
sédimentation de plate-forme relativement homogéne, (3) une période de subsidence flexurale
marquée par des séquences de flyschs, et (4) le développement des unités chevauchantes, qui

détachent la série sédimentaire le long des évaporites du Trias.
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Figure 4.11 — Schéma lithostratigraphique de la zone lonienne [Roure et al., 2004]

La Zone lonienne se divise en trois unités chevauchantes principales, chacune possédant des
spécificités tectono-stratigraphiques [Meco, 1988 ; Shallo, 1990 ; Roure et al., 2004]. 1l s’agit, d’est en
ouest, de la ceinture de Cika-Tragjasi, de la ceinture de Kurveleshi-Ftera-Mali i Gjeré et de la ceinture
de Berati (Figure 4.12). La coupe géologique présentée en Figure 4.12 montre une interprétation de
I’architecture de cette séquence de chevauchements [Muska, 2002]. Si les évaporites du Trias
constituent le niveau de décollement principal, les argiles roches-méres du Toarcien et les flyschs
Oligocene peuvent fournir également des horizons de décollements secondaires, notamment au front
du Mali i Gjeré [e.g. Roure et al., 1995 ; Roure et al., 2004]. Le sel est a I’origine de nombreux diapirs
important tout le long de la zone lonienne ; ils sont le plus souvent déracinés et transportent les bassins
de « piggy-back ». Ces diapirs forment des structures tectoniques complexes dont la géométrie et la
cinématique restent mal connues [e.g. Monopolis et Bruneton, 1982 ; Underhill, 1989 ; Roure et al.,
1995 ; Velaj et al., 1999 ; Jardin et al., 2011 ; Prifti et al., 2013 ; Velaj et al., 2015].
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Figure 4.12 — Coupe structurale simplifié des unités de chevauchement de la partie sud de la Zone lonienne, et
panorama illustrant ces unités (cliché IFPEN) [modifiée de Muska, 2002].

Les Albanides externes représentent la région au plus fort potentiel pétrolier d’Albanie. La
zone lonienne est elle-méme caractérisée par de nombreux champs pétroliers, qui sont souvent
localisés au sein de réservoirs « sous-chevauchement » (on citera par exemple le champ de gaz
condensat de Delvina) [e.g. Roure et al., 1995 ; Muska, 2002 ; Roure et al., 2004 ; Roure et al., 2005 ;
Vilasi, 2009 ; Velaj et al., 2015 ; Prenjasi et al., 2015]. Plusieurs études ont décrit en détail le systéme
pétrolier de la zone lonienne [e.g. Muska, 2002 ; Roure et al., 2004 ; Vilasi et al., 2009]. lls montrent
que la maturité des roches-meres est principalement acquise pendant I’enfouissement tectonique
provoqué par la mise en place des nappes chevauchantes [Figure 4.13]
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Figure 4.13 — Résultat d’une modélisation cinématique et géochimique sur un transect de la Zone lonienne
[modifiée de Roure et al., 2004]

Pour les besoins de cette étude, on s’intéressera plus particulierement a I’intervalle roche-mére
le plus prolifique de la zone lonienne, le Toarcien Posidonia Schist [Karakitsios et al., 1988 ; Muska,
2002], qui affleure le long d’une zone se situant au front du Mali i Gjeré, dans la ceinture de
Kurveleshi (Figure 4.12).

4.2.2- Structures tectoniques et stratigraphie du Mali i Gjeré et de la région

de Delvina

La zone d’étude se trouve au sud de la zone lonienne, autour des villes de Saranda et Delvina
(Figure 4.14). La région se divise en quatre unités chevauchantes principales, qui se raccourcissent de
I’Oligocene jusqu’a I’Actuel [e.g. Roure et al., 1995 ; Muska, 2002] : il s’agit, d’est en ouest, de
I’unité de Berati, de I’unité du Mali i Gjeré, de I’unité de Ftera et de I’unité de Saranda (Figure 4.12).
Dans cette zone, les dépdts liassiques sont caractérisés par de fortes variations d’épaisseurs et de faciés
ddes a la dynamique de blocs basculées au Jurassique Inférieur. Au sommet de ces blocs se retrouvent
des sédiments de plateformes tandis qu’au fond des bassins euxiniques se déposent les Posidonia
Schist [Danelian, 1986 ; Karakitsios et al., 1988 ; Roure et al., 2004]. Le facies Posidonia Schist n’est
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rencontré a I’affleurement qu’au niveau du Mali i Gjeré ; le faciés du Toarcien affleurant au sein de

I’unité de Saranda au sud (Figure 4.14) est plus carbonaté et peu riche en matiére organique.
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Figure 4.14 — Carte géologique du sud de la Zone lonienne Albanaise, centré sur le Mali i Gjere. La coupe

présentée en Figure 4.12 est localisée.
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4.2.2.1- Cadre structural de la zone d’étude

Le Mali i Gjeré constitue la structure la plus étendue de la chaine de Kurveleshi (elle fait
environ 50 km x 15 km) (Figure 4.14). La partie méridionale de la structure se prolonge en Grece. Le
Mali i Gjeré se présente comme un monoclinal a faible pendage vers I’est (environ 15 a 30°). Il
chevauche vers I’Ouest le flysch Oligocene de I’unité de Ftera.

Les coupes géologiques présentées en Figure 4.15 mettent en évidence le style structural
typique du front du Mali i Gjeré [Roure et al., 1995 ; Vilasi, 2009]. Les unités chevauchantes
détachées sur les évaporites du Trias forment des anticlinaux simples (Figure 4.15); le déplacement sur
les chevauchements varie de quelques kilométres pour les unités externes (Saranda, Ftera, Livina,
Krongji) & plusieurs dizaines de kilométres pour le Mali i Gjeré [e.g. Roure et al., 1995 ; Muska,
2002 ; Vilasi et al., 2009 ; Prifti et al., 2013 ; Prenjasi et al., 2015]. On note surtout la présence de
plusieurs duplex enfouis sous les sédiments Paléogene, particuliérement au front du Mali i Gjeré
(Figure 4.15). Les deux anticlinaux majeurs de Krongji et Livina, bien exposés au sud de Delvina et
plongeant sous I’allochtone du Mali i Gjeré vers le nord, forment des équivalents latéraux de ces
duplex [Roure et al., 1995]. Le champ d’hydrocarbures majeur de Delvina est localisé au sein de ces
unités. Le systeme pétrolier de ce champs peut se résumer ainsi: Le réservoir est formé par les
carbonates fracturés du Paléocéne et de I’Eocéne, la couverture par les flysch Oligocéne et/ou des
évaporites ou des shales liassiques de I’allochtone et la roche mére par les Posidonia Schist (Figure
4.15) [Roure et al., 1995 ; Velaj, 1999 ; Muska, 2002 ; Prenjasi et al., 2009].

Oligocene o )
Saranda Unit ~ Flysch Ftera Trend Mali i Gjeré Unit

0 km 44

2 km
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Section 5 5 km

Allochtonous Liassic graben

. filled with Posidonia Schist
Delvina

Ftera Trend & g o~ J Mali i Gjeré Unit
"2 :
0 km

2 km

4 km

Section 6 5 km

Figure 4.15 — Carte tectonique et interprétations structurales du front du Mali i Gjére [modifié de Roure et al.,
1995]

A cause du manque d’imagerie sismique de bonne qualité, I’architecture du champ de Delvina
et du front du Mali i Gjeré est comprise seulement partiellement. Le réle attribué au sel triassique
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forme le point de divergence le plus marquant : pour une école, le sel trés ductile fournit la dynamique
principale de la déformation, et entraine la formation de nombreux plis et diapirs charriés sur de
longues distances (Figure 4.16) [Velaj et al., 1999 ; Muska, 2002 ; Prenjasi et al., 2009 ; Prifti et al.,
2013].L’autre école privilégie un style plat-rampe plus classique (Figure 4.15) [Roure et al., 1995 ;
Muska, 2002 ; Roure et al., 2004 ; Vilasi et al., 2009].
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Figure 4.16 — Interprétation du Mali i Gjere par le charriage de plis et de diapirs du sel triassique [Muska, 2002].

Il est trés difficile de privilégier I’une ou I’autre hypothese, puisque aucunes coupes
géologiques n’est équilibrées. Bien que simplifiée, la coupe géologique de Muska [2002] fait un pas
dans ce sens en proposant une modélisation cinématique validant I’évolution au premier ordre de la

structure tectonique.

Une analyse attentive du contact basal du Mali i Gjeré met en évidence deux caractéristiques

majeures [e.g. Roure et al., 1995]:

(1) Le chevauchement basal de I’unité du Mali i Gjeré n’est plus horizontal, mais semble
avoir été passivement plissée par la mise en place des structures de Delvina (i.e. les duplex
enfouis au front de I’unité chevauchante) (voir Figures 4.15 et 4.16).

(2) Les évaporites du Trias sont préservées le long du contact chevauchant, mais seulement
lorsque le Trias supérieur et les carbonates du Lias sont présent dans le toit de la faille ; au
sud de Delvina, les Posidonia Schist reposent directement sur les flyschs oligocénes, et
I’unité allochtone semble alors étre détachée a partir de ces niveaux de black shales. En
Figure 4.17, un schéma tectonique tres simplifié montre une hypothese possible de la

cinématique de mise en place de ce décollement secondaire.
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Figure 4.17 — Interprétation structurale de I’état pré-compression et de I’état déformé de Mali i Gjére au niveau
de Delvina, et au sud de Krongji ot un décollement secondaire dans les Posidonia Schist est observé.

Ce deuxieme point est particulierement intéressant: il indique que, malgré la présence de sel,
les propriétés mécaniques associées a ce niveau roche-mere lui permettent d’agir comme un niveau de
décollement. L’activation du décollement se fait dans ce cas lorsque la matiére organique dans le
niveau argileux est trés peu mature. Sur la Figure 4.17, la solution envisagée pour la transition entre le
niveau de décollement triassique et liassique correspond a un systeme palier-rampe développé a la
faveur de changements latéraux de facies sédimentaires au sein des sédiments liassiques. On note que
cette hypothese, bien que possible, ne repose sur aucunes données concretes. A ce titre, des questions
géologiques et mécaniques restent en suspens pour expliquer la structure en 3D du chevauchement du
Mali i Gjeré : quelle en est I’architecture ? Quelle sont les raisons qui expliquent le décollement
Liassique actif au sud et non au nord ? Peut-on relier cette observation avec des propriétés mécaniques
ou hydromécaniques intrinseques des Posidonia Schist ? Malgré leurs intéréts évidents dans I’étude
des décollements roche-mére, ces questions n’ont pas pu étre traitées dans le cadre de cette thése, et
nécessitent des campagnes ciblées d’acquisitions de données et une étude structurale précise de la

partie sud du Mali i Gjerg.

Pour résumer le cadre structural de I’étude, le Mali i Gjeré forme une structure tectonique a
I’architecture relativement complexe, a large échelle assimilable a un pli de cintrage sur rampe
[Muska, 2002]. L’étude de la maturité thermique de la matiére organique contenue dans les sédiments

liassiques et crétacés met en évidence le caractére immature de celle-ci au sein de I’allochtone [Roure
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etal., 1995 ; Muska, 2002 ; Danelian et al., 2007]. Cela peut se traduire d’un point de vue cinématique
par la mise en place précoce de la structure, limitant I’enfouissement sédimentaire de I’allochtone,
tandis qu’au footwall du chevauchement I’enfouissement tectonique contribue a la mise en place d’un

systeme pétrolier important [Muska, 2002].

Les routes qui traversent le Mali i Gjeré permettent I’observation d’une coupe sédimentaire
complete des principaux faciés de I’allochtone, du Trias a I’Eocene [e.g. Muska, 2002] (Figure 4.18).
La base de la série est constituée de dolomies massives épaisses d’environ 900m, appartenant au Trias
Supérieur (Figure 4.18d). Au dessous de ces dolomies reposent les évaporites. Le Lias inférieur est
dominé par des calcaires cristallins et micritiques ; au sommet de la série apparaissent des bancs
calcaires bioclastiques, d’épaisseur décimétrique a métrique (Figure 4.18). L’épaisseur totale du Lias
Inférieur est d’environ 200m [Muska, 2002]. Le Lias Moyen est formé par des calcaires micritiques,
dans lesquelles des lentilles (a la base) et des niveaux (au sommet) siliceux sont présents (Figure 4.18).
En général, les niveaux siliceux sont relativement minces. L’épaisseur du Lias Moyen approche les
450m. Le Lias Supérieur, et en particulier le Toarcien, est formé par des alternances de marnes a
litages millimétriques, de calcaire marneux micritiques et les Posidonia Schist (Figure 4.18),
traduisant un environnement de bassin relativement profond. Ces niveaux sont, d’un point de vue
général, riches en matieres organiques. L’épaisseur totale est de 50m environ. Le Jurassique Moyen est
représenté a la base par I’unité des radiolarites, marquée par des alternances de niveaux siliceux et de
calcaires a litages fins (Figure 4.18c) ; plusieurs lits marneux tres sombres et trés peu épais montrent
de tres fort TOC. Au sommet de la série apparaissent des calcaires micritiques, toujours intercalés par
de nombreux niveaux et lentilles siliceux. L’épaisseur totale est d’environ 330 m. Le Jurassique
Supérieur est composée d’une deuxieme unité de radiolarite ; elle est formée par des alternances de lits
siliceux, des lits marneux et des bancs de calcaires micritiques (Figure 4.18). L’épaisseur de la série
est d’environ 130m. Les sédiments du Crétacé sont principalement formés de bancs carbonatés, au
sein desquelles se retrouvent également des niveaux turbiditiques (Figure 4.18). Au sommet de la
série, les niveaux calcaires sont massifs et épais; ils passent progressivement a des faciés de
calcarénites, de turbidites calcaires, et de slumps (Figure 4.18a). Les séries crétacés forment la plus
grande part de I’ossature du Mali i Gjeré (Figure 4.18b), et leurs épaisseurs totales avoisinent les
900m. Les sédiments du Paléocéne sont constitues de turbidites carbonatées, et de bancs calcaires fins
métriques alternant avec des bancs de calcaires gréseux (Figure 4.18). Les dépdts Eocénes sont eux

caractérisés par des calcaires micritiques a litages moyens a fins (Figure 4.18).
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Figure 4.18 — Colonne lithologique de la succession sédimentaire du Mali i Gjére [d’aprés Muska, 2002]

a) Slumps dans les niveaux carbonatés du Paléogene. b) Panorama du Mali i Gjére montrant la série
sédimentaire du Jurassique au Crétacé. c) Calcaire micritique a silex du Jurassique Inférieur. d) Dolomie
massive du Trias (Cliché IFPEN).
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4.2.2.3- Zone d’échantillonage des Posidonia Schist

L’ échantillonnage des roches-méres Posidonia Schist s’est déroulé au cours de deux
campagnes de terrains d’une semaine : la premiére en Juin 2014, la seconde en Mars 2015. L’objectif
de la premiére mission était centrée sur la recherche d’affleurements du Toarcien, aux alentours du
Mali i Gjeré, mais également sur les unités de Ftera et Saranda plus a I’est, et dans la région d’Himura
plus au nord. La seconde mission avait pour objectif I’échantillonnage a haute-résolution des
affleurements les plus intéressants, situés au front du Mali i Gjeré aux alentours de la ville de Delvine
(Figure 4.19). Pour ces deux missions, une foreuse de terrain a été mise a disposition ; on verra plus
loin que [I’échantillonnage de plugs de shales, nécessaire aux expériences mécaniques et

pétrophysiques, est une tache plus délicate qu’attendue.

Le Toarcien roche-mére forme un intervalle de 25 & 50 m environ. La recherche
d’affleurements a permis de cibler deux zones sur le Mali i Gjeré permettant une étude détaillée
(Figure 4.19) : un premier le long de la route de Muzine a Delvina (appelé MGj), aux alentours du
champ pétrolier de Delvina, et un second le long d’une vieille route menant a Lefterohor (appelé MG;j-
VR). Le Lias affleure dans plusieurs anticlinaux a cceur ouvert, notamment sur I’unité de
Saranda (Figure 4.19). Cependant, le faciés du Toarcien differe des Posidonia Schist sur les
affleurements investigués en dehors de I’unité du Mali i Gjeré ; c’est le cas notamment au sein de

I’anticlinal de Saranda, ou sur les affleurements de Himura situés plus au nord.

— 1 km

Figure 4.19 — Carte géologique de Delvina et Saranda indiquant les zones d’affleurements MGJ et MGJ-VR (la
carte est reproduite avec I’autorisation de K.Muska).
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Les deux affleurements sont distants de quelques kilomeétres. Néanmoins, en raison des
variations latérales de faciés tres importantes observées au sein du Lias, la corrélation stratigraphique
entre les deux coupes sédimentaires est approximative. En plusieurs endroits, les faciés Posidonia
Schist sont arrachés par ce qui semble étre des alluvions récentes (voir Figure 4.20). Ajouté a
I’inaccessibilité de certaines zones, il n’est pas aisé de suivre la série latéralement entre les deux
affleurements. On estime cependant, sur la base d’un banc carbonaté remarquable, que I’affleurement
MGj-VR décrit de la partie basale de la série, tandis que I’affleurement MGj décrit la partie

supérieure.

Un panorama du Mali i Gjeré permet I’observation de la zone d’affleurement MGj (Figure
4.20). Le pendage des séries sédimentaires est environ de 20° NE. Le Toarcien Posidonia Schist est
conforme, et son épaisseur avoisine les 30 metres. On note cependant qu’une bonne partie de la série
est recoupée par des alluvions quaternaires. La route permet la mise & nue de quatre affleurements de

bonnes qualités au sommet de la série (Figure 4.20).

Figure 4.20 — Panorama du front du Mali i Gjere détaillant la série des Posidonia Schist au niveau de
I’affleurement MGJ (cliché IFPEN).

Le second affleurement est dégagé a la faveur d’une cascade. Il se constitue d’une falaise de
20 m environ, formée par la base de la série des Posidonia Schist (Figure 4.21). A cause de la
verticalité de la falaise et de son caractére instable, seules les zones a la base de la série sont

accessibles pour échantillonner des plugs.
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Figure 4.21 — Photo de la série des Posidonia Schist au niveau de I’affleurement MGJ-VR (cliché IFPEN)

Remarque technique - de I’art du forage des roches-meres a I’affleurement :

La plupart des méthodes de caractérisations des roches en laboratoire ont des besoins spécifiques
en matiére de taille et de forme d’échantillons. La caractérisation de la minéralogie, de la matiere
organique et de la géochimie élémentaire s’effectue sur des roches réduites a I’état de poudre. La
récupération d’échantillons de petite taille sur le terrain est une technique d’échantillonnage efficace
pour ces méthodes analytiques, si I’échantillonnage est assez systématique pour obtenir une bonne
représentativité de la succession sédimentaire. Les expériences de pétrophysique ou de mécanique,
permettant I’évaluation de la porosité/perméabilité et des paramétres mécaniques élastiques et de
rupture mécanique, sont en revanche basées sur des cylindres de roches de diamétres, de tailles, et de
formes spécifiques. Traditionnellement, ces mesures s’effectuent donc a partir de carottes. Le
prélevement des échantillons aux tailles souhaitées est alors réalisable a I’aide d’outils adaptés en
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laboratoire. Par exemple, les essais mécaniques nécessitent I’utilisation de cylindres parfaits, de
diametres plus ou moins supérieur @ 30 mm ; pour des essais de compressions simples, la longueur
doit étre deux fois supérieure au diamétre, et pour des essais brésiliens elle doit étre égale au

diamétre.

Le prélevement de cylindre directement sur le terrain est une autre affaire : il nécessite des outils
permettant de d’échantillonner des plugs de dimensions variées ; il faut également tenir compte des
aléas inhérents au géologue de terrain : la quantité d’eau a disposition pour forer, la stabilité de la
foreuse, I’accessibilité des affleurements... Pour des roches argileuses, la faible cohésion de la roche
a I’affleurement conduit tres souvent a la rupture des plugs dés leur sortie du tube de la foreuse ; ceux
qui restent possedent des dimensions et des formes qui peuvent les rendre difficilement exploitables.
En plus de cela, la plupart des essais nécessitent d’étre réalisés sur des surfaces planes : il faut donc

par la suite re-surfacer les échantillons en laboratoire, ce qui est fortement susceptible de les rompre.

La foreuse de terrain a disposition a I’IFPEN est semblable & une trongconneuse, mais a la place
de la scie se trouve un tube dont I’extrémité est incrustée de diamant ; bien que rudimentaire, cette
machine est extrémement efficace pour obtenir des échantillons de roches carbonatées ou
silicoclastiques. Lors de la premiére mission, les diametres de forage étaient de 24 mm maximum ;
pour améliorer la qualité des essais mécaniques, un nouvel appareillage a été pensé et construit
(notamment sous I’impulsion J.M. Mengus et F.Lamy) pour forer jusqu’a des diamétres de 40 mm

environ, ce qui a été testé lors de la seconde mission.

La premiére série de plugs est de bonne qualité : c’est-a-dire que les cylindres sont presque
parfaits et que, on le verra plus loin, les échantillons sont relativement homogénes. Leurs dimensions
les rendent cependant difficile & exploiter pour d’autres choses que des mesures pétrophysiques. La

seconde série de plugs posent d’autres difficultés, qui peuvent étre résumées comme suit :

- Lalongueur des plugs étant plus grandes, il est plus difficile d’obtenir des cylindres parfaits ;
de fait, le manque de stabilité de la foreuse rend la plupart des échantillons bosselés, ce qui
n’est guére appréciés par les expérimentateurs en laboratoire.

- La fragilité des plugs argileux est trés forte, et la perte de confinement suffit souvent a les
rompre de maniére naturelle parfois plusieurs semaines apres leurs sorties ; c’est d’autant
plus marque que des hétérogénéités (minéralogiques, ou des fractures) sont présentes au sein
de I’échantillon. A titre d’exemple, environ 25 forages ont été réalisés ; 16 plugs exploitables
ont été sortis ; 11 plugs ont « survécus » au voyage Albanie-France et a I’entrep6t de mars a
juin 2015; 7 plugs ont pu étre surfacé avec succes. Le ratio de « succés » est donc de moins
de un sur deux.

L’objectif de cet aparté est de montrer au lecteur que I’échantillonnage de roches-meéres sur le
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terrain en vue d’une caractérisation convenable en laboratoire nécessite encore quelques progres
techniques ; et ce malgré un intérét certain puisqu’il permet de s’affranchir de I’utilisation de carottes
industrielles cheres, éparses et difficile a obtenir.

Deux coupes sédimentaires ont été levees sur la base des deux affleurements MGJ et MGJ-VR.
La Figure 4.22 décrit avec une précision de dix centimetres environ les successions lithologiques

observées sur le terrain ; elle précise également la répartition des échantillons préleves.

Au premier ordre, I’évolution de la série sur les deux coupes sédimentaires se manifeste par le
passage de sédiments fins trés sombres, argileux et souvent sans cohérence a des bancs de calcaire
micritique de type mudstones d’abord relativement fin puis assez épais (Figure 4.22). Quelques
niveaux carbonatés sont particuliérement remarquables puisqu’ils forment des bancs qui se suivent
particulierement bien dans le paysage : c’est le cas notamment des calcaires a la base de la série au
sein de I’affleurement MGj (Figure 4.22). Les « black shales » de la partie inférieure sont presque
entierement absents de I’affleurement MGj qui est constitué de faciés sédimentaires plus proches des
bancs carbonatées épais du sommet de la série MGj-VR. Bien que la corrélation entre les deux coupes
restent hautement incertaines, en I’absence de travaux plus poussés, on estime que les bancs

carbonatés épais observés sur les deux affleurements sont des équivalents latéraux.
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Figure 4.22 — Coupes sédimentaires des affleurements MGJ et MGJ-VR détaillant la lithologie et
I’emplacement des échantillons prélevés.

4.2.3.1- Affleurement MGj-VR

L’évolution de la coupe lithologigue MGJ-VR met en évidence le passage d’une colonne
d’environ 6 m de sédiments a dominantes argileuse, trés fin et sombre, vers I’installation de bancs
carbonatés qui s’épaississent progressivement pour atteindre des dimensions métriques sur le haut de

la série (Figure 4.23).
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Figure 4.23 — Description de la coupe sédimentaire MGJ-VR.

a) Panorama de I’affleurement. b) Zoom sur I’unité inférieure. c) Niveaux argileux au sein de I’unité supérieure.
d) Niveaux de mudstones au sein de I’unité supérieure. ) Alternance de niveaux argileux, siliceux et carbonatés
au sein de Iunité inférieure. f) Bancs calcaires a la base de la série.

Dans le détail, la partie inférieure se compose de successions trés fines de mudstones débités en
feuillets, dans lesquelles quelques bancs calcaires plus grossiers viennent s’intercaler (Figure 4.23e, f).
La série est marquée par des alternances de niveaux sombres, gris-verts et rouges (Figure 4.23b); les

zones gris-vertes et sombres en particulier s’averent trés peu cohérentes, méme en profondeur. Deux
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niveaux siliceux marquent la fin de ce faciés sédimentaire (Figure 4.23b). Au top de ces niveaux
siliceux, la série est formée de bancs calcaires mudstones plus résistants et compacts. Ces niveaux,
d’abord décimétriques, deviennent métriques (Figure 4.23a). Des lits sombres et argileux sont
intercalés, ponctuellement, entre les différents bancs carbonatés (Figure 4.23c et d). Les faciés
sédimentaires observés traduisent un environnement de dépdts marins, probablement distaux. Le
changement de facies peut étre interprété comme une progradation d’un environnement profond et
distal a un environnement moins profond et plus proximal [e.g. Passey, 2010]. Etant donné I’absence
de figures sédimentaires ou de fossiles retrouvés a I’affleurement, il est cependant difficile de proposer

une hypothése contrainte et précise a ce stade.

A I’échelle de la formation sédimentaire des Posidonia Schist, il est possible d’observer une
stratigraphie mécanique qui peut se décrire, au moins qualitativement, par la superposition d’une unité
basale incompétente d’une dizaine de métre, presque sans cohésion, surmontée par une unité plus
compétente d’une dizaine de metre également. Dans la partie incompétente, excepté pour les bancs les
plus compétents, la roche n’est méme pas assez résistante pour étre correctement forée. Les bancs
compétents de la deuxiéme unité sont intercalés avec des minces niveaux incompétents. On recense
plusieurs familles conjuguées de fractures ouvertes, d’orientations variées et rarement cimentées.
Celles-ci semblent principalement restreintes sur les bancs de mudstones les plus compétents, autant

dans I’unité supérieure qu’inférieure, qui sont toutes les deux intensément fracturées.

23 échantillons ont été prélevés pour des analyses de géochimie organique et de minéralogie et
une dizaine de plugs de 35 mm de diamétres ont été récupérés au sein des bancs compétents de I’unité

basale (Figure 4.22). Parmi ces plugs, seuls quatre ont pu étre exploité en laboratoire.

Les facieés sédimentaires observables sur la coupe lithologique de I’affleurement MGj sont
relativement proches de ceux de I’unité supérieure mis en évidence sur I’affleurement précédent
(Figure 4.24). D’un point de vue général, les affleurements sont moins bien conservés, et plusieurs
zones sont lacunaires ou masquées par la végeétation (Figure 4.24). Les strates sédimentaires au
pendage de 20°NW environ sont recoupées par la route, ce qui permet a la fois de lever la coupe
sédimentaire le long d’une butte témoin en amont, et de forer la partie supérieure de la série plus en

aval (Figure 4.24a).

On observe une unité basale, d’environ 2 m, formée par des feuillets sombres et trés débitées
(Figure 4.24a), semblable a I’unité inférieur de I’affleurement MGj-VR ; sans autres informations, on
choisit ici de voir ces deux niveaux comme équivalents, bien qu’une étude sédimentaire et tectonique

plus poussée soit nécessaire pour en apportée la preuve. Au dessus de cette unité basale reposent des
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successions de bancs de mudstones, s’épaississant progressivement pour atteindre des épaisseurs

métriques, intercalés par des niveaux argileux sombres et trés feuilletés (Figure 4.24b, c, d).
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Figure 4.24 — Description de la coupe sédimentaire MGJ.

a) Panorama de I’affleurement. b) Zoom sur I’affleurement MGJ-2. c) Zoom sur I’affleurement MGJ-3. d)
niveau argileux intercalés par des bancs carbonatés. e) Niveaux argileux a la base de la série. f) Banc calcaire
a la base de la série.

Les environnements de dépdts et la stratigraphie mécanique sont semblables a I’affleurement

précédent. L’observation de I'unité inférieure est considérablement réduite, tandis que I’unité
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supérieure est légérement plus épaisse. On note la possibilité en plusieurs endroits d’observer de

maniere plus détaillé les fractures conjuguées débitant les bancs compétents (Figure 4.24c, f).

8 échantillons ont été prélevés pour des analyses de géochimie organique et minéralogie, et une
vingtaine de plugs de diamétre 25 mm et 40 mm ont pu étre échantillonnés sur les bancs compétents
de la partie supérieure de la série (Figure 4.22). Parmi ceux-ci, 8 plugs de 25 mm de diametre et trois

plugs de 40 mm sont exploitables.

Afin de tirer un maximum d’informations des échantillons prélevés sur les affleurements, leur
caractérisation expérimentale s’effectue selon un plan d’expériences spécifiques (Figure 5.20). La
guantification des propriétés de la matiére organique et de la minéralogie des faciés sédimentaires est
réalisée sur des roches a I’état de poudre. La caractérisation de la matiere organique au sein de la roche
est effectuée par des analyses ROCK-EVAL [Behar et al., 2001]. La minéralogie est ensuite quantifiée
par des analyses DRX (Diffraction des Rayons X) [Holtzapffel, 1985]. Les carottes suivent un schéma
expérimental en quatre étapes: (1) la visualisation de I’état interne de la roche (fracturation et
homogénéité des plugs) par micro-tomographie (i.e. une imagerie utilisant un scanner au rayon X), (2)
la découpe des bases supérieures et inférieures des cylindres, pour obtenir des échantillons
homogeénes, (3) la détermination des porosités a I’hélium, (4) la détermination de la résistance ultime a
la compression et de la résistance a la traction par des tests de compressions simples et des essais
brésiliens. Chaque étape fait I’objet d’une rapide description des méthodes utilisées et des résultats

obtenus.

La méthode de pyrolyse Rock-Eval a été intensivement utilisée pour I’exploration pétroliére dans
les bassins sédimentaires. C’est une technique qui utilise le chauffage d’un échantillon de roche par
une augmentation programmée de la température dans une atmosphére inerte (d’hélium ou d’azote)
[Espitalie et al., 1985 ; Behar et al., 2001]. Elle permet de déterminer la quantité d’hydrocarbures
libres présents dans I’échantillon (le pic « S1 ») et celle qui peut potentiellement étre relachée aprés
maturation thermique de la roche (le pic « S2 »). La valeur de Tmax est un parameétre standardisé,
calculé a partir de la température a laquelle le pic S2 atteint son maximum ; elle est généralement
utilisée comme un indice de la maturité de la matiére organique fossile [e.g Behar et al., 2001]. Les

résultats détaillés des analyses Rock-Eval effectuées pour ce travail sont disponibles en Annexe.

Les 29 analyses Rock-Eval réalisées sur les affleurements MGJ et MGJ-VR permettent de décrire

les variations stratigraphiques de la quantité et du type de matiéres organiques qui caractérisent les
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Posidonia Schist Albanais (Figure 4.25). Pour les deux affleurements, les valeurs de TOC, qui
traduisent grossiérement la quantité de matiéres organiques présentes dans la roche, sont comprises
entre 0.6% et 3.8%. Il est difficile d’établir une logique pour I’évolution verticale de ces valeurs. De
fait, a cette échelle, les variations de TOC sont principalement corrélées avec le faciés sedimentaire
(Figure 4.25), et les tendances verticales qui peuvent étre éventuellement observées sont
principalement des biais d’échantillonnages. Les faciés sédimentaire & la granulométrie la plus fine
(Figure 4.23e), sans cohérence a I’affleurement, constituent les niveaux les plus riches en matiéres
organiques, ou le TOC est toujours supérieur a 1.5% (Figure 5.19). Les niveaux de mudstones plus
compacts (Figure 4.23f) sont moins riches en TOC, qui peut étre compris entre 0.6 et 1.2% (Figure
4.25). A I’échelle des affleurements, on suggére donc que I’unité inférieure posséde un meilleur
potentiel pour la génération des hydrocarbures, avec un TOC moyen autour de 2%, que I’unité
supérieur ou le TOC moyen s’approche de 1% (Figure 4.25).
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Figure 4.25 — Evolution verticale du TOC au sein des deux coupes sédimentaires MGJ et MGJ-VR
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Le Tmax calculé pour les échantillons des deux affleurements varie entre 419 et 430 °C. La
moyenne des valeurs pour I’affleurement MGJ-VR est de 422°C (écart type : 2.6°C), et de 429°C
(écart type : 2.8°C) pour I’affleurement MGJ (Figure 4.25). En principe, avec le niveau de précision de
la méthode Rock Eval, on estime que ces valeurs indiquent un niveau de maturité thermique identique
pour les deux affleurements [Peters, 1986]. Pour les deux affleurements, la roche-mére se situe donc a

I’entrée de la fenétre a huile.

Pour déterminer le potentiel de génération d’hydrocarbure de ces roches-méres toarciennes, les
valeurs de TOC seules sont insuffisantes, dans la mesure ou le type de matiére organique contenue
dans la roche contréle fortement le taux de transformation de celle-ci en hydrocarbures [e.g. Tissot et
al., 1974 ; Dembicki Jr, 2009]. Pour que la matiére organique génére des hydrocarbures, le carbone
doit étre associé a de I’hydrogéne ; Plus il y a d’hydrogéne, plus la génération sera forte. Les valeurs
de S2 permettent de prendre en compte indirectement ce phénomeéne [Espitalie et al., 1985; Dembicki
Jr, 2009]. Un graphique représentant les valeurs de S2 par rapport au TOC permet d’estimer
efficacement le potentiel pétrolier d’une roche mére (Figure 4.26). On confirme ainsi au premier ordre
le potentiel pétrolier trés fort de la série roche-mére des Posidonia Schist (Figure 4.26). Dans le détail,
le faible potentiel pétrolier des roches les plus carbonatés (particulierement marqué pour
I’affleurement MGJ) confirme également la distinction entre une unité supérieure, compétente et de
faible potentiel pétrolier, et une unité inférieure a la granulométrie plus fine, incompétente et a fort

potentiel pétrolier (Figure 4.26).
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Figure 4.26 — Diagramme TOC/S2 et HI/OI pour les deux coupes sédimentaires MGJ et MGJ-VR.
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Un pseudo-diagramme de Van Krevelen (Index Oxygéne/Index Hydrogéne, voir Chapitre 3)
permet en théorie de distinguer la composition du kérogene présent au sein de la roche-mére (Figure
4.26) [Tissot et Welte, 1984 ; Baudin et al., 2007]. Ce diagramme appliqué aux résultats d’analyses
Rock-Eval des échantillons de Posidonia Schist suggere la présence d’un kérogéne de type Il a Ill,
représentatif d’une matiere organique marine et semblable a la distribution des sédiments du Lias
subalpin et du bassin de Paris [e.g. Espitalie et al., 1985 ; Baudin et al., 2007]. En I’absence d’une
analyse optique, physico-chimique ou moléculaire détaillée, il est difficile d’aller plus loin dans
I’interprétation d’un tel diagramme [e.g. Baudin et al., 2007]. Malgré tout, pour des localisations et
des maturités thermiques presque identiques, le contraste existant dans le rapport OH/IH pour chacun
des points mesurés indique une trés forte hétérogénéité stratigraphique des processus et des
phénomenes responsables de I’accumulation de la matiere organique (voir Chapitre 3). En retour, on
peut s’attendre a des variations a haute-résolution (de I’ordre décimétrique) des propriétés cinétiques et
des taux de productions de la matiére organique, qu’il faut prendre en compte dans les modeles de
bassins [e.g. Passey et al., 2010 ; Slatt, 2011 ; Slatt et Abousleiman, 2011].

Cette caractérisation simple de la matiére organique contenue dans les niveaux roches-méres
Posidonia Schist met en évidence la trés grande hétérogénéité stratigraphique des propriétés roche-
mere a I’échelle décimétrique. Les analyses géochimiques effectuées sur ces affleurements de
Posidonia Schist soulignent la subdivision du niveau de décollement roche-mére en deux unités
distinctes, caractérisées par des quantités et des qualités de matieres organiques différentes. Les
données suggerent que I’unité sédimentaire inférieure du décollement génere I’essentiel des fluides

hydrocarbures.

4.2.4.2- Minéralogie

La caractérisation semi-quantitative de la minéralogie des échantillons de Posidonia Schist a été
réalisée au moyen d’analyses DRX sur roche totale. La minéralogie typique des roches-meres
argileuses inclue un mélange complexe de quartz, feldspath, minéraux argileux, calcite, dolomite et
des minéraux accessoires (pyrite, apatite, hématite, anhydrite, etc.). La minéralogie des roches-méres
exerce un contrble fort sur I’évolution poro-mécanique et mécanique des roches-meéres [e.g. Yang et
Aplin, 2010 ; Aplin et Macquaker, 2011 ; Passey et al., 2010 ; Slatt et Abousleiman, 2011, Euzen,
2011 ; Kohli et Zoback, 2013 ; Sone et Zoback, 2013a, b ; Gale et al., 2014], notamment par rapport
aux proportions de minéraux argileux, de silices et de minéraux carbonatés (voir Chapitre 3). Pour
cette raison, les résultats des analyses DRX sont communément regroupés en trois poles principaux
(Figure 4.27): le poble quartz (i.e. les minéraux siliceux), le pdle carbonate (i.e. les minéraux

carbonatés) et le péle argileux (i.e. les minéraux argileux).
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Figure 4.27 — Diagramme ternaire représentant la composition des échantillons sur les coupes sédimentaires
MGJ et MGJ-VR, en fonction de leur emplacement et contenu en matiere organique.

La minéralogie mesurée sur les Posidonia Schist possede un spectre de distribution similaire aux

roches-méres des Marcellus dans le bassin Appalachien des Etats-Unis (Figure 4.27a). Les niveaux

N

stratigraphiques évoluent d’un pdle trés carbonaté et faiblement argileux a un pdle faiblement

carbonaté, trés argileux, les minéraux siliceux augmentant légérement du premier p6le au second

(Figure 4.27a). Le pole argileux est exclusivement composé d’échantillons de I’affleurement MGJ-

VR ; il existe de fait une assez bonne corrélation entre la quantité de minéraux argileux présents au

sein de la roche et la quantité de matiéres organiques (Figure 54.27b). Si I’on observe la distribution

des minéralogies au sein de la série sédimentaire (Figure 4.28), on distingue trés nettement la

différence entre I’unité lithologique inférieure, treés argileuse, et I'unité lithologique supérieure

beaucoup plus carbonatée.
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Figure 4.28 — Evolution verticale de la minéralogie sur les affleurements MGJ et MGJ-VR. Les diagrammes
représentent la proportion relative des minéraux argileux, carbonatés et quartziques, respectivement.

Il est nécessaire de rassembler des données supplémentaires pour pouvoir discuter des facteurs de
contrbles de cette distribution minéralogique ; en particulier, des mesures de pétrographie optique, de
chemostratigraphie ou des analyses DRX plus poussées sont attendues pour discuter de ces facteurs
[Lanson et al., 2009 ; Kohler et al., 2009 ; Passey et al., 2010 ; Euzen, 2011]. De maniére identique,
les variations minéralogiques de second-ordre sont difficilement interprétables en I’absence de
données supplémentaires. Enfin, la découverte de la composition des minéraux argileux, trés
importante pour quantifier les transformations smectite-illite génératrices de fortes surpressions dans

les bassins sédimentaires (voir Chapitre 3), nécessite une analyse minéralogique plus poussée.
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Une analyse minéralogique semi-quantitative des roches-meres Posidonia Schist souligne encore
une fois la subdivision de I’unité stratigraphique en deux sous-unités distinctes, chacune épaisse d’une
dizaine de meétres environ. L’unité inférieure, en plus d’avoir le meilleur potentiel pétrolier, est

également plus argileuse et moins carbonatée.

Plusieurs auteurs ont proposé des corrélations entre minéralogie et comportement mécanique et
poromécanique (voir Chapitre 3) [Yang et Aplin, 2010 ; Aplin et Macquaker, 2011 ; Passey et al.,
2010 ; Slatt, 2011 ; Slatt et Abousleiman, 2011, Euzen, 2011 ; Kohli et Zoback, 2013 ; Sone et
Zoback, 2013a, b ; Gale et al., 2014]. Ces auteurs distinguent généralement les roches-méres fragiles,
dans le sens ou elles se déforment élastiqguement jusqu’a se rompre, des roches-meres ductiles qui se
déforment plastiqguement avant la rupture a une contrainte. Dans ce cadre, la fraction forte de minéraux
argileux et de matiéres organiques contenues dans les roches de I’unité inférieure des Posidonia Schist
peut conduire a un comportement rhéologique plus ductile, exprimé par une tendance au fluage de la
roche [Sone et Zoback, 2011 ; Li et Ghassemi, 2012 ; Gale et al., 2014]. Au contraire, les facies
beaucoup plus carbonatés de I’unité supérieure augmente sa fragilité (i.e. brittleness), c’est-a-dire sa
propension a se fracturer sous I’effet de surpressions de fluides locales [Jarvie et al., 2007; Rickman et
al., 2008; Ding et al., 2012 ; Gale et al., 2014]. Parallélement, les niveaux argileux de I’unité
inférieure devraient réduire le coefficient de friction de la roche, rendant le cisaillement plus favorable
[Sone et Zoback, 2011 ; Kohli et Zoback, 2013 ; Gale et al., 2014]. Par comparaison, les expériences
en laboratoire effectuées sur des échantillons de roches-méres d’Amérique du Nord aux contenus
minéralogiques identiques & celle des deux sous-unités des Posidonia Schist indiquent [Kolhi et
Zoback, 2013]:

- Un angle de friction interne proche de 30° pour I’unité lithologique supérieure des Posidonia
Schist.

- Un angle de friction interne proche de 20° pour I’unité lithologique inférieure des Posidonia
Schist.

4.2.4.3- Pétrophysique

Un protocole d’imagerie micro-tomographique a été effectué sur les 19 plugs qui ont été
prélevés sur les affleurements, afin de (1) vérifier I’état de fracturation interne de la roche, et (2)
décrire les litages internes, les hétérogénéités et les anisotropies en 3D des échantillons. On note que,
par le biais d’échantillonnage issu de la difficulté de forer les zones les plus argileuses, I’essentiel des
plugs ont été forés sur des bancs carbonatés compétents; le faciés seédimentaire est donc

essentiellement représentatif de I’unité supérieure.

Les images micro-tomographiques des plugs de 23 mm de diamétre (Figure 4.29a) et des plugs

de 38 mm de diameétre (Figure 4.29b) montrent pour la plupart une homogénéité assez forte ; celle-ci
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est definie par une couleur uniforme sur les résultats de scanner (Figure 4.29b). Pour certain plugs,
I’observation des coupes axiales permet de mettre en évidence des hétérogénéités, qui représentent le
plus souvent des micro-fractures au sein du plugs. Trois plugs de 38mm sont remarquables par leurs
différences : il s’agit des plugs 2943, 2945 et 2946 (Figure 4.29b), qui correspondent & la zone de
forage n°2 au sein de I’affleurement MGJ-VR (Figure 4.22). Ceux-ci sont caractérisés par une tres
forte anisotropie, et par I’observation de plan de litages obliques caractéristiques ; ils correspondent a
des plugs prélevés sur des horizons trés argileux de I’unité lithologique inférieure. On note que la
cohésion trés faible de ces plugs argileux, riche en TOC, les rends trés instables a la découpe ; leur

destruction n’a pas permis de les caractériser plus en détail.

a) Plug de diamétre 23 mm b) Plug de diamétre 38mm
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MGJ-

i MGJ-2

MGJ-2 MGJ-2

MGJ-2
MGJ-1

MGJ-2

X MGJVR-2 Echantillons

MGJ-2 riche en matiére
MGJVR-2 organique et en

MGJ-2 minéraux argileux

“ MGJVR-2

MGJ-1 MGJVR-1

MGJVR-1

MGJ-1

Image scanner MGJVR-1
MGJVR-1

Image scanner

Figure 4.29 — Image tomographie des « plugs » échantillonnés sur le terrain. Pour la plupart, ils montrent une
relative homogénéité, exceptés trois plugs argileux et riches en matiére organique prélevés sur I’affleurement
MGJ-VR (b)

D’un point de vue méthodologique, I’intérét principal de cette imagerie est de pouvoir observer
les hétérogénéités présentes au sein des échantillons (micro-fractures, inclusions minérales, etc.) afin
de pouvoir, en découpant les plugs, obtenir des échantillons le plus homogenes possibles, limitant

ainsi les biais liés a I’anisotropie des roches.

La porosité de 15 échantillons issues des bancs carbonatés ont été mesurée par porosité hélium
sur carottes (Annexe-3). La porosité mesurée pour ces échantillons aux facies sédimentaires similaires
est extrémement faible : 9 échantillons ont une porosité inférieure a 2%, 4 ont une porosité comprise
entre 3 et 4% et 2 ont une porosité supérieure a 7%. Cependant la méthode d’estimation de la porosité
par I’hélium tend a sous-estimer fortement la porosité dans le cas ou les micropores ne sont pas
connectés [Luffel et Guirdy, 1992 ; Olson et Grigg, 2008 ; Passey et al., 2010 ; Sondergald et al.,

2010 ; Euzen, 2011]. Le résultat de cette expérience améne donc a deux conclusions principales :
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- Les micropores contenus dans la roche sont trés faiblement connectés, ce qui ne permet pas de
mesurer suffisamment précisément la porosité en utilisant une méthode porosité-hélium.
- La porosité des niveaux carbonatés localisés au sein de la roche-mére Posidonia Schist est

relativement faible (probablement inférieur a 10% pour un enfouissement inférieur a X metre).

4.2.4.4- Mécanique

3 expériences de compressions simples ont pu étre réalisées sur des échantillons des
affleurements MGJ-2 et MGJ-4 (Figure 4.30), qui font donc partie de I’unité lithologique supérieure.
Ces échantillons montrent au premier ordre un module d’Young relativement élevé et un coefficient de
Poisson relativement faible. Couplées aux trés faibles valeurs de résistance a la traction, Elles
permettent de définir le comportement rhéologique des unités les plus carbonatées des Posidonia
Schist comme relativement fragile. Au premier ordre, ces valeurs de propriétés élastiques sont
cohérentes par rapport aux jeux de données existants sur d’autre roches-meéres, a compositions et
fabriques égales [e.g. Slatt, 2011 ; Slatt et Abousleiman, 2011 ; Sone et Zoback, 2013a, b].

Force a la rupture pour

Propriétés élastiques Propriétés a la rupture un essai brésilien
Zone de E(GPa) E(GPa) v UCs (MPa) Rt=UCS/10 | Rt=UCS/8 | Estimation | Estimation
prélevement | (LVDT) (Jauges) | (Jauges) (MPa) (MPa) UCS/10(t) | ucs/8(t)
MG;j2 24,1 35,0 0,23 144,9 14,5 18,1 3,5 4,4
MGj2 16,0 29,7 0,18 125,3 12,5 15,7 1,2 1,5
MGj4 15,9 21,6 0,14 151,5 15,1 18,9 1,5 1,9

Figure 4.30 — Tableau de résultats des essais de compression simple, et interprétation de la résistance a la
rupture en traction.

Cependant, pour pouvoir caractériser plus en détail les unités lithologiques de premier ordre
(Punité inférieur et supérieur) et de second ordre (les bancs carbonatées et les bancs argileux) des

Posidonia Schist, des tests systématiques et plus nombreux doivent encore étre réalisés.
4.2.5- Implications : caractérisation d’un horizon roche-mere décollement

Les niveaux roches-méres du Toarcien Posidonia Schist semblent posséder une architecture
stratigraphique caractéristique d’une para-séquence de dép6t proximale, selon la définition de Passey
et al. [2010]. Les observations géologiques couplées aux caractérisations expérimentales permettent
d’identifier au premier ordre deux sous-unités aux propriétes tres différentes, I’« unité supérieure » et
I’« unité inférieure ». Au second ordre, des paraséquences sédimentaires sont également observées au
sein de chacune des sous-unités. Le granoclassement normal caractéristique et I’évolution d’un facies

argileux vers un faciés plus carbonaté indique un changement majeur des conditions de dép6ts entre la
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sous-unité lithologique inférieure et supérieure. En I’absence de données supplémentaires, plusieurs
interprétations sédimentologiques sont possibles pour expliquer cette transition : modification du
volume et du type des apports sedimentaires (et donc modifications des processus de dilution de la
matiere organique), progradation ou rétrogradation du niveau marin, etc. [Bohacs et al., 2005 ; Passey
et al., 2010 ; Slatt et Rodriguez, 2010 ; Slatt et Abousleiman, 2011].

Sur le hanging-wall du Mali i Gjeré, ces niveaux roches-meres ont subi un enfouissement
sédimentaire modéré depuis leurs dépdts jusqu’a I’activation de la nappe de chevauchement a
I’Oligocene, coincidant avec leurs exhumations. L’augmentation de la température conséquente a cet
enfouissement conduit a I’augmentation de la maturité du kérogéne contenu dans la roche jusqu’a
I’entrée de la fenétre a I’huile, définissant la roche-mére comme immature a trés peu mature [e.g.
Tissot et Welte, 1984 ; Peters, 1986]

Les deux sous-unités stratigraphiques identifiées au sein de la roche-mére définissent une
stratigraphie mécanique marquée par deux comportements rhéologiques différents (Figure 4.31).
L’unité supérieure formée de bancs épais et carbonatés posséde un comportement qui s’avere
relativement fragile, dans le sens ou la déformation plastique est peu marquée et que la roche sous
contrainte tend a se fracturer (Figure 4.31). L’observation de nombreuses évidences de fracturation sur
le terrain confirme ce comportement. Au sein de cette unité supérieure, la quantité et les
caractéristiques de la matiére organique ne définissent pas la roche-mére comme étant de bonne
qualité (Figure 4.31). A I’inverse, I’unité inférieure est composée de niveaux tres argileux qui
définissent un comportement rhéologique beaucoup plus ductile, dans le sens ou la déformation
plastique est importante (Figure 4.31). La cohésion de la roche a I’affleurement est presque nulle,
tandis que le coefficient de friction de la roche est également faible (autour de 20°) si on admet une
corrélation entre les roches toarciennes albanaises et des roches-meres aux minéralogies similaires
[e.g. Kohli et Zoback, 2013]. Cette unité est également trés riche en matiéres organiques (Figure 4.31),

ce qui a deux effets principaux sur le comportement mécanique:

- D’une part, le kérogene contenue dans la roche augmente la ductilité de la roche (le « creep »)
dans la roche [Sone et Zoback, 2011 ; Gale et al., 2014].

- Drautre part, compte-tenus de la qualité de la roche-mére, la transformation du kérogéne en
hydrocarbure permet de générer un important volume de fluides lors de I’enfouissement de la
roche. Le développement d’une surpression importante pourrait alors permettre de modifier
sensiblement son comportement rhéologique, la rendant plus ductile pour les parties les plus
argileuses, et favorisant la fracturation hydrauliqgue au sein des bancs de mudstones

compétents (voir Chapitre 3).
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Les différentes teneurs en minéraux argileux mesurées au sein des deux unités lithologiques
permettent également de les différencier par rapport a leur perméabilité, si on suppose que I’évolution
suit une loi de type Yang-Aplin [Yang et Aplin, 2011]. La perméabilité des roches de I’unité inférieure

est ainsi plus faible que celle de I’unité supérieure, favorisant la rétention des fluides (Figure 4.31).
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Figure 4.31 — Stratigraphie mécanique, géochimique et pétrophysique de la formation roche-mére des
Posidonia Schist

Le cumul des observations sur ces deux sous-unités des Posidona Schist suggere que le
comportement rhéologique de I’unité inférieure est plus favorable au développement d’un décollement

que celui de I’unité supérieure.

4.3 — Conclusion sur I’étude stratigraphique des horizons de décollements

roches-meres

L’évolution structurale de la Chartreuse permet de fournir un cadre géologique et structural
contraint pour concevoir des modélisations géo-mécaniques et hydromécaniques. Les informations de
puits et les affleurements du Lias subalpin permettent d’identifier le décollement comme une
formation roche-mére a dominante argileuse d’une épaisseur de 200m a 300m. La matiére organique
dans cette formation est particulierement concentrée (<3%) sur le niveau stratigraphique du Toarcien,

épais d’environ 50m.
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En décrivant sous plusieurs aspects la roche-mére toarcienne immature des Posidonia Schist
d’Albanie, il est possible d’identifier I’évolution verticale de certaines caractéristiques géologiques,
géochimiques et poro-mécanique qui permettent de définir le comportement rhéologique de ces roches
particuliéres (Figure 4.31). La caractérisation expérimentale d’une formation roche-mére aux
propriétés géologiques, géochimiques et minéralogiques semblables au niveau de décollement
liassique subalpin met en évidence une « stratigraphie mécanique » a I’échelle de la formation
géologique. Cette stratigraphie mécanique est composée d’unités décamétriques aux comportements
rhéologiques trés différents, qui se caractérise par des déformations allant de la rupture fragile aux
phénomeénes de fluages plastiques. Pour I’unité la plus riche en TOC et en minéraux argileux, I’angle
de friction interne de la roche approche les 20°, et la cohésion est trés faible. La faible perméabilité du
milieu, couplée au potentiel important de génération d’hydrocarbures, suggeére que la surpression
puisse atteindre une magnitude suffisante pour fracturer intensément les bancs carbonatés les plus

compétent et augmenter la ductilité des zones les plus riches en argiles et en matiéres organiques.

On montre a travers I’exemple des Posidonia Schist albanais que le lieu d’expression d’un
décollement est plus compliqué qu’une simple formation roche-mére aux propriétés homogénes. Sur
une formation épaisse de 30 a 50 m, des potentiels de générations de fluides et des comportements
rhéologiques contrastés sont constatés pour des sous-unités décamétriques. Le comportement
mécanique qui est déduit des observations minéralogiques et mécaniques est également varié :
fracturation hydraulique pour les bancs quartziques et carbonatés et déformations ductiles pour les
bancs argileux et riches en matiéres organiques [e.g. Gale et al., 2014 ; Aydin et Macquaker, 2014]. La
transmission latérale de la surpression au sein de la formation roche-mére des Posidonia Schist par la

fracturation des bancs compétents est d’ailleurs un processus qui peut étre proposeée.

On met donc en évidence qu’en plus d’une stratigraphie mécanique a I’échelle du bassin
sédimentaire (i.e. a I’échelle des formations sédimentaires géologiques, de la centaine de métre au
kilometre), une stratigraphie mécanique avec les mémes échelles de contrastes mécaniques et poro-
mécaniques est attendue au sein d’une seule formation géologique. Pour une formation roche-mére, les
variations de contenus en matiéres organiques et de comportement rhéologique peuvent se décrire a
I’échelle du cm, du m et de la dizaine de métre, addressant la problématique classique de I’'up-scaling

de I’échelle du réservoir (la formation sédimentaire) a celle du bassin sédimentaire.

Ces informations doivent étre prises en considérations lors de la conception des modélisations
hydromécaniques (Arctem, par exemple, Chapitre 5.1) et géomécaniques (FLAMAR, par exemple,

Chapitre 5.2) pour reproduire les niveaux de décollements roches-meres :

154



- Pour le modéle de bassin Arctem, la formation roche-mére devrait pouvoir étre décrite a haute
résolution (de I’échelle du métre a la dizaine de metre) afin de simuler correctement les
variations de perméabilités et de générations d’hydrocarbures.

- Pour la modélisation géomécanique FLAMAR, la résolution des niveaux stratigraphiques doit
étre suffisamment fine (de I’échelle de de la dizaine de métre a celle de la centaine de métre)
pour prendre en compte I’ensemble des processus mécaniques régissant |’activation du

décollement.

En pratique, nous verrons dans le chapitre suivant que ces thématiques de sauts d’échelles sont
encore problématiques pour la modélisation, que ce soit pour les modéles de bassin ou les

modélisations géomécaniques.
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CHAPITRE 5 - MODELISATION DE
L'HISTOIRE D’ENFOUISSEMENT D'UNE
ROCHE MERE ET THERMO-MECANIQUE DES
BASSINS SEDIMENTAIRES

5.1- Géneration d’une surpression dans une roche-mere par enfouissement

tectonique : modélisations de bassin Arctem

L’objectif des modeles de bassin est de reconstruire I’histoire d’un bassin seédimentaire pour
proposer des prédictions quantitatives sur les phénomenes géologiques qui ménent a la génération de
pressions anormales et & I’accumulation d’hydrocarbures dans les piéges pétroliers. Ces modélisations
directes permettent la simulation couplée de la déformation des milieux poreux, des transferts de
chaleur, de la génération et de I’expulsion des hydrocarbures et des migrations des fluides [Doligez et
al., 1987 ; Ungerer et al., 1990 ; Burrus et al., 1991 ; Schneider, 2003 ; Hantschel et Kauerauf, 2009].
Elles utilisent des équations de flux pour introduire une formulation des processus de transport des
fluides (la pression de pore et la compaction), de la chaleur (le calcul de la température), et des
produits hydrocarbures (la migration). Couplées aux équations de conservation de masse et d’énergie
appropriées, ces formulations permettent de décrire les processus d’écoulement au travers d’équations
différentielles de diffusion [e.g. Ungerer et al., 1990 ; Burrus et al., 1991 ; Allen et Allen, 2005 ;
Hantschel et Kauerauf, 2009]. Ces modeles de bassins simulent I’évolution des bassins sédimentaires
avec un angle d’approche différent de celui des modélisations géo-mécanique FLAMAR : celui des
processus de circulations (de fluides et de chaleurs) dans les milieux poreux. Les informations qui sont
obtenues grace a ces modélisations sont donc complémentaires de celles des modéles géomécaniques
[e.g. Faure et al., 2004 ; Sassi et al., 2007 ; Lovely et al., 2012 ; Deville, 2015] : compaction des
sédiments, formation de pressions anormales, fracturation, calendrier des événements diagénétiques
etc. Ces informations sont indispensables pour formuler une loi de comportement rhéologique pour
les argiles roche-mére qui tiennent compte de I’état de compaction du milieu poreux, des phénomeénes

diagénétiques, et du développement des surpressions de fluides (voir chapitre 3).

De nombreux modéles de la mécanique des chaines plissées considéerent la présence de pressions
de pores localement en exces pour expliquer le transport des nappes de charriages avec des faibles
coefficients de frictions aux niveaux des décollements [e.g. Hubbert et Rubbey, 1959 ; Davies et al.,
1983 ; Dahlen et al., 1984]. De nombreuses études ont été réalisées pour préciser comment évoluent et

se distribuent les fluides dans les chaines plissées, en utilisant des cas géologiques bien contraints [e.g.
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Roure et al., 2005 ; Roure et al., 2010 ; Evans et Fisher, 2012 ; Beaudoin et al., 2014 ; Lacroix et al.,
2014 ; Beaudoin et al., 2015 ; Cosgrove, 2015]. Plusieurs travaux ont mis en évidence, sur la base
d’observations géologiques ou d’exercices de modélisation, les liens entre surpression de fluides au
sein d’un niveau stratigraphique et I’activité d’un décollement et d’un systéme chevauchant [Smith et
Wiltschko, 1996 ; Henry, 2000 ; Teixell et al., 2000 ; Mourgues et Cobbold, 2006 ; Deville et al.,
2010 ; Zanella et al., 2014a ; MacKay et al., 2015].

Cependant, et malgré les progrés récents sur les thématiques des circulations de fluides dans les
systemes compressifs, de nombreuses questions portant sur I’interaction fluides/décollements sont
toujours d’actualité ; en particulier, la maniére dont la surpressios se développe et se dissipe au front
des chevauchements dans les niveaux stratigraphiques de décollements. La question du calendrier de
génération, de maintenance et de dissipation de ces surpressions est donc ici primordiale pour discuter
de leurs liens avec la fracturation et I’activité du décollement dans les niveaux roches-méres [Bons et
al., 2012 ; Sassi et al., 2013 ; Gasparrini et al., 2014 ; Deville, 2015]. Ces mécanismes restent
notamment mal connus pour des conditions de chargements mécaniques et de paléo-enfouissements
correspondant a un avant-pays orogénique, qui sont différentes de celles d’un front de delta [Mourges
et Cobbold, 2006 ; Cobbold et al., 2009 ; Krueger et Grant, 2011] ou d’un prisme d’accrétion [Henry,
2000 ; Deville et al., 2010 ; Pons et Leroy, 2012].

L’objectif de cette partie est d’introduire la modélisation de bassin afin de préciser les
conditions clés menant au développement de pression anormale dans le footwall d’une faille
chevauchante, pour une succession stratigraphigque et une histoire de paléo-enfouissement similaire a
celle de la Chartreuse. On commencera par présenter brievement les particularités du modele de bassin
utilisé, le simulateur Arctem [Faille et al., 2014] ; deux exercices de modélisations des écoulements au
sein d’un pli de cintrage sur rampe seront ensuite proposes. A travers la modélisation de la croissance
d’un pli simple, il est possible d’examiner le calendrier de la génération et la distribution des
surpressions au sein de la roche-mére toarcienne dans I’avant-pays subalpin et de vérifier I’impact sur

les pressions de pores de I’augmentation de la maturité de la roche-meére liassique.
5.1.1- Approche utilisée : Modélisation TemisFlow Arctem

Les modeles de bassins simulent les phénomeénes géologiques, géochimiques et physiques qui se
produisent au cours de I’évolution d’un bassin sédimentaire. lls prennent en compte les données
provenant de disciplines trés différentes : la géologie structurale, la pétrophysique, la géochimie, les
transferts thermiques ou encore les circulations de fluides. Dans une premiére partie, on détaille la
méthodologie des modéles de bassins pour montrer comment elle peut étre appliquée a I’étude de la

génération et de la maintenance des surpressions dans les roches-meres.
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5.1.1.1 — Méthodologie du simulateur de bassin Arctem

(1) Scenario d’évolution structurale

Pour la plupart des modeles de bassins, la méthodologie de travail peut se décrire a travers trois
grandes étapes [Doligez et al., 1987 ; Ungerer et al., 1990 ; Burrus et al., 1991 ; Hantschel et
Kauerauf, 2009 ; Failles et al., 2014] :

(1) La construction d’un géomodele et son maillage, dans le but de produire une représentation
discrétisée de I’architecture du bassin a I’état actuel.

(2) Le backstripping : c’est une procédure automatique inverse, qui a pour objectif de restaurer la
géométrie du modéle a chaque étape de sédimentation. L’hypothése de base est que
I’évolution du bassin est contrdlée uniquement par la subsidence du socle, la sédimentation,
I’érosion et la compaction verticale. Cette hypothése est évidemment trés réductrice dés que
I’architecture du bassin est affectée par des failles tectoniques.

(3) La simulation directe : dans cette procédure, I’évolution de chaque variable physique
pertinente pour la modélisation (température, porosité, pression de fluide, etc.) est calculée.

Le maillage utilisé est le méme que celui calculé par le backstripping.

Dans la pratique, I’étude des bassins sédimentaires tectoniques complexes pose un certain nombre
de problémes aux modeles de bassin « classiques » [e.g. Schneider, 2003 ; Faille et al., 2014]. Dés que
le bassin est affecté par des failles tectoniques, I’hypothese de I’enfouissement uniquement vertical des
points dans le bassin sédimentaire n’est plus valide [e.g. Schneider, 2003 ; Hantschel et Kauerauf,
2009 ; Faille et al., 2014]. La restauration palinspastique du bassin ne peut plus se calculer par le
backstripping ; Elle est alors assurée par les outils de restaurations géométriques ou géo-mécaniques
[Schneider, 2003 ; Faure et al., 2004 ; Maerten et Maerten, 2006 ; Vilasi et al., 2009 ; Neumaier et al.,
2014 ; Faille et al., 2014 ; Thibaut et al., 2014 ; Burgreen-Chan et al., 2015]. IFPEN a développé le
calculateur Arctem, caractérisé entre autre par un maillage déstructuré et par la simulation explicite des
failles, pour adapter la méthode du logiciel TemisFlow aux problématiques de ces bassins
sédimentaires complexes [voir Faille et al., 2014 et Thibaut et al., 2014 pour plus de détail]. C’est une
version prototype de ce calculateur qui est utilisée pour réaliser les modélisations de bassin ; pour
simplifier la suite du texte, on parlera de modele de bassin Arctem pour désigner les modélisations

TemisFlow utilisant le calculateur Arctem.

Dans les modéles de bassin Arctem, chaque étape intermédiaire de modélisation est définie
comme une étape de sédimentation, d’érosion ou de déformation du bassin. L’impact des étapes de
sedimentation pré-compression sur la déformation du milieu poreux est donc pris en compte. On note
gue les méthodes de restaurations structurales ne permettent pas de simuler explicitement une

modification de I’épaisseur des couches par la compaction, qui doivent étre calculée implicitement par
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le simulateur Arctem [Faille et al., 2014]. Dans la pratique, les sections géologiques obtenues a I’aide
des méthodes de restaurations doivent étre remaillées pour pouvoir étre utilisées par Arctem ; cette
étape cruciale est toujours a I’état de prototype, et certaines fonctionnalités ne sont toujours pas

disponibles comme I’intégration d’événements érosifs et de sédimentations.

(2) Calcul de la pression de pore

Les calculs de compaction et de pressions de pores s’effectuent dans le calculateur Arctem
suivant les principes poro-mécaniques expliqués dans le chapitre 3.2. Les pressions de pores sont
calculées pour des écoulements monophasiques ou diphasiques et sont guidées par le poids des terrains
uniquement (i.e. la contrainte verticale). Pour des écoulements diphasiques (du type eau-fluides

hydrocarbures par exemple), trois « types » de pressions peuvent étre calculés:

(1) la pression de la phase « eau » (pressure),

(2) la pression de la phase « fluides hydrocarbures », qui correspond a la somme de la
pression de la phase « eau » et de la pression capillaire des hydrocarbures (HC pressure)

(3) la surpression, qui est la différence entre la pression de la phase «eau » et la pression

hydrostatique (overpressure).

La phase « fluides hydrocarbures » n’est donc pas directement intégrée dans le calcul de la
surpression. Elle réduit toutefois I’espace poreux disponible pour la phase « eau », et modifie ainsi
I’état de pression de fluides. L’utilisation de la seule phase « eau » pour calculer la surpression peut
sembler réducteur, elle posséde une certaine logique : I’eau étant la phase la plus mouillante, c’est elle
qui au contact du solide applique I’essentiel de la pression sur la roche. Pour déterminer ou se
développe la fracturation hydraulique, une telle formulation peut étre discutée, notamment par rapport

a d’autre méthodes comme :

- L’utilisation simultanée de surpression provoquée par la phase «eau » et de surpression
provoquée par la phase « fluides hydrocarbures » (i.e. la pression capillaire).

- une formulation de la pression du fluide égale a la moyenne de la pression causée par les
deux phases « eau » et « fluides hydrocarbures », pondérée par la saturation de chacune dans

le milieu poreux.

Ces deux cas intégrent explicitement les pressions développées par les fluides hydrocarbures.
Toutefois, le calcul de ces pressions diphasiques résulte du calcul de la pression capillaire, qui reste a

ce jour mal contrainte par les lois empiriques a disposition dans la littérature scientifique.

Le modele de bassin Arctem ne peuvent prendre en compte les sources de fluides additionnelles

comme les transformations smectite-illite ou le craquage secondaire de I’huile en gaz. Etant donné leur

159



importance pour développer des pressions de fluides anormales dans les roches-meéres (Chapitre 3), les
modélisations Arctem sont susceptibles de sous-estimer fortement la pression de fluide qui se
développe pendant I’enfouissement. A la date de I’étude, ils ne permettent pas non plus de prédire la
fracturation et d’intégrer ses effets sur la perméabilité de la roche, bien qu’une telle approche soit en
cours de developpement & IFPEN. Les roches impermeables sont typiquement caractérisées par un
« feedback » entre la surpression qui se développe, la fracturation de la roche, les écoulements de
fluides qui en découlent et la cimentation diagénétique aux contacts fluides-roches. Ce couplage
contribue a faire évoluer dynamiquement la perméabilité au cours du temps. Ces processus couplés ne

sont pas pris en compte dans la version disponible d’ Arctem.

(3) Modélisation thermique

Le calcul de la température est un élément fondamental de la modélisation de bassin, puisqu’elle
détermine directement les réactions géochimiques dans le bassin et leurs cinétiques de réactions [e.g.
Tissot et Welte, 1984 ; Ungerer et al., 1990 ; Burrus et al., 1991 ; Hantschel et Kauerauff, 2009]. Dans
le modéle Arctem, plusieurs processus sont pris en compte : la conduction de la chaleur, la convection
et la production de chaleur par désintégration radioactive. Les modélisations les plus simples réalisées
dans cette étude imposent la température par un gradient géothermique. Dans les cas les plus

complexes, elles utilisent un flux de chaleur a la base des sediments
(4) Le systéme pétrolier

Dans la roche-mére, le craquage primaire et secondaire des hydrocarbures est décrit a travers un
ensemble de réactions paralléles cinétiques [Tissot et Welte, 1984 ; Ungerer et al., 1990 ; Burrus et al.,
1991]. Pour simplifier les problémes, les modélisations réalisées dans ce chapitre ne prennent en
compte que deux composants majeurs des hydrocarbures: I’huile, et le gaz. Les schémas de craquages
disponibles dans Arctem permettent de simuler le calendrier et les taux de génération des
hydrocarbures au sein de la roche-mére de fagon détaillée. L’adsorption permet également de décrire
comment le gaz est libéré au sein de I’espace poreux des roche-mere [e.g. Jarvie et al., 2007 ; Romero-
Sarmiento et al., 2013].

Dans cette étude, les paramétres cinétiques de la roche-mere correspondent a celle du Toarcien
« Schistes-Cartons » du bassin de Paris, décrite dans Behar et al. [2008], qui est utilisé comme un

analogue de la roche-mére toarcienne des chaines Subalpines et de la Zone lonienne.

(5) Conclusions sur la méthode Arctem

Par rapport aux modéles de bassins « classiques », le simulateur de bassins Arctem prend en
compte le comportement hydraulique des failles, et utilise un maillage déstructuré qui permet de

modéliser 1“évolution géométrique d’un pli relativement complexe. A ce titre, Arctem permet d’étudier
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plusieurs aspect du calendrier de développement de la surpression au sein d’un horizon roche-mere
pendant la mise en place d’une écaille tectonique. Toutefois, un certain nombre de parameétres
importants pour le développement de la surpression au sein d’une roche-mére ne sont pas étre
disponibles, comme les transformations diagénétiques (de type smectite-illite par exemple), la
formation de ciment diagénétique, le craquage secondaire de I’huile en gaz, etc. Les principaux
phénomenes qui peuvent étre testés par des exercices paramétriques sont donc les variations des
vitesses d’expulsions des fluides contrdlés par les perméabilitées faibles des niveaux roches-meres et
les effets d’un apport de fluides par la génération d’huile. On propose d’utiliser Arctem pour modéliser
le développement de la surpression au footwall d’un chevauchement, afin de tester les conditions

nécessaires pour la générer et la maintenir au sein du niveau de décollement roche-mére.

5.1.1.2 — Approche utilisée : modélisation des surpressions sous chevauchement

Le paradigme qui considére les fortes pressions de fluides comme un important mécanisme de
controle du déplacement des nappes de chevauchement [Hubbert et Rubbey, 1959 ; Davies et al.,
1983 ; Dahlen et al., 1984] a stimulé I’émergence de nombreux travaux de modélisations pour mieux
comprendre les interactions entre fluides et décollements dans les chaines plissées. Deux catégories de

problémes peuvent étre traitées :

(8] L’influence des pressions de fluides au sein du niveau de décollement sur le style
structural [Cobbold et al., 2001 ; Mourgues et Cobbold, 2006 ; Zanella et al., 2014a ;
Pons et Leroy, 2012 ; Pons et Mourgues, 2012 ; Yuan et al., 2015].

(2) La génération et la maintenance des pressions anormales de fluides au sein du
décollement basal [Wang et al., 1990 ; Ge et Garven, 1992 ; Smith et Wiltschko,
1996 ; Deville et al., 2010].

La premiére catégorie nécessite une approche mécanique, par exemple par des modélisations
FLAMAR (chapitre .2), tandis que la seconde approche nécessite une approche hydro-mécanique, par
exemple les modéles de bassins Arctem [Gilmin et al., 2013].

Le simulateur de bassin Arctem peut étre utilisé sur le cas d’un scénario de plissement simple : Le
pli de cintrage sur rampe (Figure 5.1). Le calendrier et la magnitude de la surpression qui est générée
au cours de I’histoire d’enfouissement sédimentaire et tectonique de la roche-mére sont analysés, a
I’instar des expériences de Smith et Wiltschko [1996]. La stratigraphie mécanique et I’histoire
d’enfouissement qui est modélisée est celle de la Chartreuse, telle qu’elle a été décrite par Deville et
Sassi [2006]. Par rapport aux expériences de Smith et Wiltschko [1996], les modélisations Arctem
permettent d’utiliser des lois poro-mécaniques dynamiques, de modéliser un pli aux dimensions
géologiques et de simuler la génération d’hydrocarbures dans la roche-mére. Dans le footwall du pli,

I’enfouissement du niveau de décollement roche-mére (correspondant aux couches toarciennes de la
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Chartreuse) est d’abord un enfouissement sédimentaire, puis un enfouissement tectonique. A partir de
cette évolution structurale simple, nous proposons d’évaluer I’impact de la génération des
hydrocarbures, de I’histoire d’enfouissement du niveau de décollement et des lois poro-mécaniques
¢/oy et /K (Chapitre 3). L’objectif est d’évaluer dans quelles conditions la surpression est
suffisamment développée pour permettre la fracturation de la roche-mére ou permette un changement
de comportement mécanique, et ainsi de faciliter la propagation du décollement.

Etape 3 - Etat pré-compression Etape 12 - Etat pré-compression

2000 m

= 5000 m

0 35km  40km 01 2 3 16 km
Etape 4 - Etat final

2000 m

5000 m
0 35km 40km

5 km de
raccourcissement

a)

3kmde
raccourcissement

b)

Figure 5.1 — Evolution cinématique et maillage des structures plissées qui ont été modélisées avec Arctem.
a) Le cas théorique du pli de cintrage sur rampe. b) Pli de cintrage sur rampe au sein d’une stratigraphie
mécanique.

Deux structures plissées ont été modélisées en utilisant des méthodologies différentes (Figure
5.3). La premiére utilise la méthode de déformation géométrique Thrustpack [Sassi et Rudkiewicz,
2000] pour simuler la formation d’un pli de cintrage sur rampe au sein d’une stratigraphie homogéne
(Figure 5.1a). La seconde utilise la méthode de reconstruction géo-mécanique Dynel® [Maerten et
Maerten, 2006] pour simuler la formation d’un pli de cintrage sur rampe plus complexe, au dessus
d’une stratigraphie sédimentaire correspondant a la Chartreuse (Figure 5.1b). Ces évolutions
cinématiques simples correspondent a celle de I’anticlinal du Ratz au front de la Chartreuse (Figure
2.2.5) [Deville et Sassi, 2006].

La premiére structure modélisée est le pli théorique de type Fault Bend Fold décollé au dessus
d’un socle théorique (Figure 5.1a). L’épaisseur de la série sédimentaire est de 3000 métre, divisée en
trois niveaux stratigraphiques. Le bassin sédimentaire est raccourci de 5 km en une seule étape de
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déformation, dont la durée peut &tre modifiée suivant les cas. Ce premier cas est utilisé pour
hierarchiser I’importance relative de la permeabilité de la roche et de la génération des hydrocarbures
sur le développement et la distribution de la surpression au sein d’un milieu sédimentaire stratifié

homogeéne.

La seconde structure modélisée est également un pli de type Fault-Bend Fold, mais cette fois-ci le
socle autochtone n’est pas intégré dans la modélisation et il n’y a pas de niveau de décollement
intermédiaire (Figure 5.1b). L’épaisseur de la série sédimentaire décollée est de 2650m, et la
stratigraphie du bassin sédimentaire est calibrée sur celle du puits Paladru-1 en Chartreuse (Chapitre
4). Ce second cas est utilisé pour discuter des valeurs critiques de surpression qui ont pu se développer

pendant I’enfouissement de la roche-mére toarcienne sous une rampe de chevauchement.

Le calcul de la surpression sous un pli de cintrage sur rampe au sein d’une stratigraphie
homogene est utilisé pour hiérarchiser les principaux paramétres contrélant la génération de pressions
anormales au sein du footwall d’un chevauchement. Quatre parametres généralement impliqués dans le
développement des surpressions dans les bassins sedimentaires sont modifiés successivement, afin de
vérifier leur impact sur les résultats de modélisations : la formation d’hydrocarbures au sein d’une
roche-mere, la vitesse d’enfouissement sédimentaire et tectonique et les propriétés de perméabilité du

sédiment.

L enfouissement sédimentaire est constant, continu et fixé a une valeur de 0.1 km/Ma (0.1 mm/a).
Trois scénarios de raccourcissement différents sont testés : 0.5 km/Ma (0.5 mm/a), 1 km/Ma (1 mm/a)
et 3km/Ma (3 mm/a) (Figure 5.2). Etant donné la simplicité de I’évolution structurale du modele, la
température est calculée selon un gradient géothermique fixe, qui est de 30°C ou de 40°C par
kilometre (Figure 5.2). Les propriétés pétrophysiques et le comportement poro-mécanique attribuées
au sédiment homogene correspondent a ceux d’une roche argileuse. La compaction est simulée par la
loi @/profondeur présentée en Figure 5.2b, qui correspond a une loi dérivant d’une base de données
regroupant une vingtaine de lithologies argileuses différentes [e.g. Bessereau, 2003]; elle est similaire
a la loi de compaction proposée pour des shales par Bethke [1985]. La perméabilité de la roche est
calculée soit selon une loi de Kozeni-Carman calibrée sur des argiles [e.g. Ungerer et al., 1990 ;
Hantschel et Kaueauff, 2009], soit selon une loi de type Yang-Aplin calibrée pour un mudstone
composé d’environ 35% d’argiles [Yang et Aplin, 2010], respectant ainsi la minéralogie des niveaux
roches-meres du Toarcien [Chapitre 4]. En I’absence de données au sein du systéme chevauchant de la
Chartreuse, la faille est traitée comme une interface perméable pendant le dép6t des sédiments et une
interface imperméable pendant le développement de la structure tectonique (Figure 5.2). La

compartimentation du footwall est donc totale, a I’instar des blocs de chevauchements décrits dans les
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chaines Subandines par Moretti et al. [2002]. On s’attend, de cette maniére, a augmenter sensiblement

la surpression qui se développe dans le footwall, et & forcer I’écoulement des fluides vers le front du

chevauchement.
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Figure 5.2 — Conditions aux limites des expériences de modélisations réalisées sur le pli de cintrage sur rampe
théorique

Pour une vitesse de raccourcissement de 1 km/Ma (1 mm/a), un gradient géothermique de
30°C/km et une loi de perméabilité de type Kozeni-Carman, la formation du pli conduit a développer
une forte surpression dans tout le footwall de la structure tectonique (Figure 5.3c). La surpression se
développe principalement pendant I’enfouissement tectonique du niveau de décollement dans le
footwall : plus de 15 MPa (150 bar) de surpression est alors généré (Figure 5.3c). La porosité et la
perméabilité sont fortement réduites pendant I’enfouissement sédimentaire (Figure 5.3a et b). Comme
on pourrait s’y attendre, le charriage de I’unité chevauchante au dessus du footwall n’entraine pas de
modifications conséquentes sur ces deux parametres (Figure 5.3a et b). Les trés faibles perméabilités
simulées dans tout le modéle retardent fortement les écoulements ; les fluides contenus dans les pores
soutiennent la structure poreuse, réduisant donc les phénomeénes de compaction. La surpression qui se
développe est donc un effet des trés faibles perméabilités du milieu. L’ imperméabilité de la rampe de
chevauchement crée un contraste tres fort sur I’état des pressions de part et d’autre de la faille (Figure
5.3¢) ; En limitant les circulations de fluides, cette compartimentation tend a augmenter la surpression
générée dans le footwall. On note que ce phénoméne simplifie fortement la réalité géologique,
puisqu’une faille n’est jamais complétement imperméable et qu’elle peut étre successivement drain et

barriere pour les fluides [e.g. Labaume et al., 2001 ; Evans et Fisher, 2012].
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Figure 5.3 — Evolution de la porosité, de la perméabilité et de la surpression au sein du pli homogene.

Deux points peuvent étre évoqués comme limites de ce scénario de plissement :

(1) Les effets de bords : le déplacement de I’unité chevauchante crée des zones artefacts sur
les bords droits et gauches du modele, qui induisent des forts effets de bords pour le calcul
de la pression de pore (Figure 5.3). Dans I’idéal, les dimensions du modéle devraient étre
adaptées pour limiter ces effets.

(2) La résolution : dans la formulation d’Arctem, les valeurs des résultats de simulation sont
calculées au centre des mailles. La faible résolution du modéle entraine donc des

différences dans les calculs de part et d’autre de la faille.

Quand le niveau de décollement est une roche-mére caractérisée par un TOC trés fort (10%) et un
indice hydrogene IH d’environ 640 mg/gC, la surpression qui se développe dans le footwall pendant
I’enfouissement tectonique augmente légérement de 1 a 2 MPa (10 a 20 bar) (Figure 5.4a). Ainsi,
I’augmentation de la température sous le chevauchement entraine la transformation de prés de 20% du
kérogene au sein de la roche-mere en hydrocarbure pendant I’enfouissement tectonique, avec un pic a
I’aplomb du point le plus enfoui (Figure 5.4b et c). En réduisant I’espace poreux disponible pour la
phase « eau », la transformation du kérogéne en hydrocarbure entraine une augmentation légere mais

sensible de la surpression au sein des niveaux situés sous le chevauchement.

Cette modélisation suggere que la production syn-tectonique de fluides hydrocarbures au sein
d’une roche-mére peu perméable permet la création de surpression. Etant donné le potentiel pétrolier
trés fort du décollement roche-mere, I’augmentation de surpression n’est cependant pas trés

importante. Dans le cas ou la roche posseéde une faible résistance aux cisaillement et rupture, le
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différentiel des contraintes est trés faible ; il n’est alors pas certain que la génération des huiles seules
puisse permettre de franchir le seuil de fracturation de la roche [Bons et al., 2012 ; Sassi et al., 2013 ;
Deville, 2015].
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Figure 5.4 — Evolution de la surpression, de la température et du taux de transformation du kérogéne lorsqu’un
niveau roche-mere (TOC=10% ; IH=640 mg/gC) est intégré a la modélisation.

Lorsque le gradient géothermique est augmenté a une valeur de 40°C/km la transformation du
kérogéne en hydrocarbures des hydrocarbures est considérablement accélérée (Figure 5.5). Une partie
de la maturité des roches-méres est acquise dés la derniére étape de I’enfouissement sédimentaire
(environ 20% du kérogéne est alors transformé), et le kérogene est presque entierement transformé en
hydrocarbures pendant la formation du pli (Figure 5.5b). En retour la surpression qui se développe
dans le footwall du chevauchement est augmentée de presque 7 MPa (70 bar) pour atteindre 24 MPa
(240 bar) a I’aplomb du pli, et de plusieurs MPa a son front (Figure 5.5a). Pour des cas extrémes (fort
TOC, taux de transformation de proche de 100% et génération trés rapide), la transformation du
kérogene en hydrocarbure est donc susceptible de fournir suffisament de fluides pour augmenter
significativement la surpression. En I’absence de processus de craquage secondaire, on suggeére que
cette surpression est fortement sous-estimée par rapport a la réalité géologique [e.g Nordgard Bolas et
al., 2004 ; Tingay et al., 2013].
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Figure 5.5 — Evolution de la surpression, de la température et du taux de transformation du kérogéne pour un
gradient géothermique de 40°C/km.

En modifiant la vitesse de raccourcissement du pli de cintrage sur rampe, la vitesse de
I’enfouissement tectonique de la roche-mére est également modifiée. On peut alors évaluer
I’importance de la cinétique des réactions géochimiques et de la vitesse d’écoulement dans les niveaux
peu perméables sur le développement de la surpression. En augmentant la vitesse d’enfouissement,
deux processus qui ont un effet inverse sur la pression de fluides sont modifiées : le temps disponible
pour transformer le kérogene est réduit (limitant la surpression), tandis que le temps disponible pour
dissiper la surpression par écoulement est également réduit (augmentant la surpression). Pour un
gradient thermique de 30°C/km et une loi de perméabilité de type Kozeni-Carman, la vitesse de
raccourcissement modélisée pendant la période tectonique est de 0.5 km/Ma (mm/a), 1 km/Ma ou 3
km/Ma (Figure 5.2). Comme la température est calculée par un gradient géothermique fixe, la vitesse

de croissance du pli n’en modifie pas la distribution.

Au premier ordre, la diminution de la vitesse du raccourcissement amplifie les surpressions au
sein du footwall de la structure tectonique (Figure 5.6). Dans le cadre de cette modélisation, la

réduction de la vitesse de raccourcissement se traduit par deux processus couplés:

(1) Elle modifie les vitesses d’écoulements et le temps disponible pour remettre le systéeme a
I’équilibre ; Les fluides tendent a étre expulsés, et propagés au front du modéle.
(2) Elle conduit surtout a augmenter le temps de résidence de la roche-mére au sein des

fenétres thermiques de transformation du kérogéne en hydrocarbures ; en retour, le taux de
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transformation de celui-ci est fortement augmenté (de 8% a 30%), ce qui s’accompagne

d’une augmentation de la surpression de 4 MPa (40 bar) environ.
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Figure 5.6 — Surpression et taux de transformation pour trois scénarios d’enfouissements tectoniques.

Une relation K/¢ classique de type Kozeni-Carman a initialement été introduite pour des
matériaux granulaires [Ungerer, 1990], et n’est pas forcément adaptée pour représenter I’évolution de
la perméabilité des roches argileuses [Yang et Aplin, 2010 ; Aplin et Macquaker, 2011 ; Gasparrini et
al., 2014]. Une loi de type Yang-Aplin pour une minéralogie de 35% d’argile permet de développer
plus rapidement et plus intensément les surpressions dans le modele (Figure 5.7). A la fin de
I’enfouissement sédimentaire, les surpressions sont déja relativement importantes au sein du niveau de
décollement (jusqu’a 8 MPa), et atteignent des valeurs tres fortes a la fin de I’enfouissement

tectonique, par rapport aux modeles de la Figure 5.3.
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Figure 5.7 — Evolution de la surpression pour une loi ¢/K de type Yang-Aplin pour une minéralogie de 35%.

Pour conclure, la génération de surpression dans le footwall d’un pli de cintrage sur rampe au sein
de sédiments argileux homogenes s’effectue principalement par un processus de désquilibre de
compaction issue de la trés faible perméabilité généralisée dans le modele. On suggére que la

génération d’hydrocarbure peut-étre un mécanisme important pour le développement de la surpression
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au sein d’une roche-mére a partir d’un seuil critique de transformation du kérogéne. Ce modéle
théorique du pli de cintrage sur rampe permet ainsi de hiérarchiser les parametres qui controlent le

développement des surpressions dans la roche-mére pour les modéles Arctem (Figure 5.8).

Vitesse d’enfouissement
tectonique

Paramétres poro-

PR Systéme pétrolier
mécaniques

Parameétres

Influence

i |+++ |+ +

surpressions

Figure 5.8 — Tableau récapitulatif de la hiérarchie des parameétres influencant la surpression dans le pli de
cintrage sur rampe théorique

5.1.3- Le pli de cintrage sur rampe au sein d’une stratigraphie complexe

A partir des résultats du cas homogene, I’objectif de I’exercice de modélisation suivant est de
préciser le calendrier et la magnitude des surpressions qui ont pu se développer au cours de I’histoire
d’enfouissement des niveaux toarciens de la chaine Subalpine de la Chartreuse. Pour cela, un pli de
cintrage sur rampe au sein d’une succession stratigraphique simplifiant la colonne sédimentaire de
I’avant-pays de la Chartreuse est modélisée (Figure 5.9). L enfouissement du niveau de roche-mére est
réalise en deux étapes: d’abord, une phase d’enfouissement sédimentaire suivie par une phase
d’enfouissement tectonique. Les lithologies utilisées pour modéliser les trois unités stratigraphiques
sont caractérisées par des lois de compaction représentatives respectivement d’un sédiment
molassique, d’un calcaire non diagénétisé et d’une roche argileuse [e.g. Bessereau et al., 2003]. Pour
faciliter les comparaisons, la vitesse de sédimentation est fixée a un taux constant de 0.04 km/My
(mm/a), ce qui en fait une vitesse dans la moyenne basse de celles rencontrées dans les
environnements géologiques [Nemcok et al., 2005]. Deux scénarios de déformation sont envisagés :
une vitesse de raccourcissement de 1 km/My (mm/a) ou de 5Skm/My (mm/a) (Figure 5.9). Dans le
premier cas, I’enfouissement tectonique de la roche-mére dans le footwall suit un taux maximum
d’environ 0.35 km/Ma (mm/a), tandis que dans le second le taux maximum d’enfouissement
tectonique est de 1 km/Ma (mm/a). Ces taux maximum d’enfouissement tectonique se rapprochent de
ceux de la Chartreuse, d’environ 0.5 km/Ma (mm/a) [Deville et Sassi, 2006]. La température est
calculée par un flux de chaleur imposé a la base du décollement, qui est de 70 mW/m? ou de 90
mW/m?, et d’une température de surface d’environ 15°C. Dans le premier cas, la distribution de la
température dans le modele est légerement inférieure a celle modélisée par Deville et Sassi [2006],

tandis qu’elle est légérement supérieure dans le second cas.
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Figure 5.9 — Conditions aux limites utilisées pour les modélisations sur le pli de cintrage sur rampe au sein
d’une stratigraphie complexe

La roche-mere est modélisée d’apres les observations effectuées sur le puits Paladru-1, au front de
la Chartreuse (Figure 5.9): les parameétres cinétiques sont ceux du Toarcien « Schiste-Cartons »
[Behar et al., 2008], le TOC est moyenné a 0.5, 1 ou 1,5% de TOC suivant I’intervalle stratigraphique
de la roche-mére et I’IH est moyenné a 640 mg/gC (voir Chapitre 4).

Pour une vitesse de raccourcissement de 1 km/my, un flux de chaleur de 70mW/m? et sans roche-
mere, le charriage de I’unité chevauchante ne permet pas de développer une surpression supérieure & 3
MPa (30 bar) au sein du niveau de décollement, malgré une forte réduction de la porosité et de la
perméabilité de ce niveau stratigraphique argileux (Figure 5.10). Bien que faibles, ces surpressions
témoignent d’un phénomene de déséquilibre de compaction, provoqué par les tres faibles taux
d’écoulements modélisés au sein du niveau décollement.
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Figure 5.10 — Evolution cinématique de la surpression, de la porosité et de la perméabilité

Pour une modélisation identique, mais dans lequel le niveau de décollement est une roche-mere,
la pression de fluide au sein de la roche-mére n’est augmentée au maximum que de 1 MPa (10 bar),
malgré un taux de transformation proche de 30% (Figure 5.11a). Par rapport aux modélisations
effectuées sur le cas homogene, la quantité totale plus faible mais plus réaliste de matiéres organiques
contenues dans la roche-meére ne permet pas de produire suffisament de fluides au sein du niveau de
décollement pour générer des surpressions. Paradoxalement, la méme modélisation avec des
températures plus élevées conduit a réduire sensiblement les surpressions dans le modéle, de 1 a 2
Mpa (10 a 20 bar) (Figure 5.11b), malgré un taux de transformation du kérogéne proche de 100%.
Dans ce cas, la maturité de la roche-mere s’effectue en partie pendant I’enfouissement sédimentaire du
décollement (Figure 5.11b). Une part importante des hydrocarbures est donc générée de facon pré-
tectonique, conduisant a deux effets :

(1) D’une part, la surpression au sein du décollement s’intensifie pendant la période pré-

tectonique.
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(2) D’autre part, la migration des fluides hydrocarbures dans le réservoir carbonaté sus-jacent

réduit les pressions de fluides au sein du décollement.

Ces deux exercices mettent donc en évidence I’'importance du calendrier des différents
mécanismes de surpression, sous-compaction ou génération d’hydrocarbure, pendant I’histoire
d’enfouissement des sédiments. Surtout, on confirme que la recherche d’un scénario d’évolution
structurale validé meécaniquement est primordiale pour modéliser correctement I’histoire paléo-

hydrologiques d’un bassin sédimentaire.
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Figure 5.11 — Evolution cinématique de la surpression, de la température et du taux de transformations pour
deux évolutions thermiques différentes

5

L’augmentation de la vitesse de I’enfouissement tectonique, dans le cadre d’une modélisation
sans roche meére, augmente sensiblement la surpression développée dans le niveau de décollement
(Figure 5.12). Pour un scénario de seédimentation pré-tectonique identique a la Figure 5.13, la
croissance rapide de la structure plissée limite le rééquilibrage des pressions fluides pendant
I’enfouissement tectonique (Figure 5.12). Cet exemple met en évidence I’importance cruciale de la
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relation entre I’histoire d’enfouissement et les perméabilités du milieu pour le développement des

pressions de fluides anormales.
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Overpressure at the pre-compression stage Overpressure at the finale stage

Figure 5.12 — Evolution de la surpression pour une vitesse d’enfouissement tectonique de 1 km/Ma (1 mm/a)

La modélisation de la roche-mére en utilisant des lois ¢/K Yang-Aplin calibrées sur des
mudstones aux propriétés minéralogiques argileuses a tres fortement argileuses [Yang et Aplin, 2010]
change radicalement la magnitude de la surpression qui se développe au sein du niveau de
décollement, sans modifier fondamentalement sa distribution spatiale (Figure 5.13). Elles atteignent 17
MPa (170 bar) pour un mudstone caractérisé par une fraction argileuse d’environ 35%, et 24 MPa (240

bar) pour un mudstone caractérisé par une fraction fine d’environ 55%.
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Figure 5.13 — Evolution de la surpression pour une évolution de perméabilité pour une roche composé de 35%
de fraction argileuse (a) ou de 55% de fraction argileuse (b).

Pour simuler plus précisément I’histoire de I’enfouissement sédimentaire des niveaux Liassiques
dans le massif Subalpin de la Chartreuse, les deux modélisations suivantes sont réalisées avec des taux
de sédimentation et des ages stratigraphiques observés sur le puits Paladru-2 (Chapitre 4). L’histoire
d’enfouissement des niveaux roche-mere du Lias est alors divisée en quatre périodes (Figure 5.14a):
(1) une phase d’enfouissement sédimentaire rapide, correspondant a la sédimentation de la plateforme
carbonatée Mésozoique, (2) une phase d’enfouissement sédimentaire trés faible et tres lente,
correspondant au hiatus du Crétacé Supérieure, (3) une phase d’enfouissement sédimentaire modérée
mais trés rapide correspondant a la formation du bassin flexural au début du Cenozoique et (4)
I’enfouissement tectonique rapide et intense.
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Dans une premiére série de modéles, deux lois de perméabilité pour les mudstones Liassique sont
testés : une loi de Yang-Aplin pour des mudstones composés de 35% de fraction argileuse [Yang et
Aplin, 2010], et une loi établie pour générée de tres forte surpressions (on la nommera loi B)
[Wenderbourg et al., 2014] (Figure 6.14). Dans les deux cas, I’évolution de la surpression suit une

tendance identique :

(3) La mise en place de la plateforme carbonatée méne au développement d’une surpression au
sein du décollement, faible pour une loi de Yang-Aplin (<4 MPa, 40 bar) (Figure 5.14b) et
forte pour la loi B (>20 MPa, 200 bar) (Figure 5.14c).

(4) Le hiatus crétacé permet la dissipation d’une partie de ces surpressions, qui reste malgré tout
trés forte pour la loi B (Figure 5.14c). Dans le cas d’une loi de Yang-Aplin, les pressions de
fluides sont presque revenues a I’état d’équilibre (Figure 5.14c).

(5) Les phases d’enfouissements flexurales et tectoniques aboutissent au développement d’une
surpression intense, qui atteint 16 MPa (160 bar) pour une loi de Yang-Aplin (Figure 5.14b)
et plus de 30 MPa (300 bar) pour la loi B (Figure 5.14c).

Deux points tout a fait essentiels sont mis en évidence par cette expérience: (1) d’une part,
I’importance de I’étalonnage en laboratoire de la loi de perméabilité des argiles dans les modéles de
bassins, puisque pour deux lois de comportement simulant des roches similaires (i.e. des argiles
marines), les surpressions modélisées passent du simple au double. (2) D’autre part, il est trés
important d’établir finement I”histoire de I’enfouissement des roches sédimentaires du dépot initial a la
fin de I’histoire tectonique pour pouvoir prendre en compte chague événement de surpression au sein
d’un niveau stratigraphique. Encore une fois, on souligne I’importance primordiale de la recherche
précise du scénario d’évolution structurale du dépodt initial a I’état déformé actuel pour modéliser

correctement les processus d’écoulement dans les bassins sédimentaires.
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Figure 5.14 — Evolution de la surpression au cours de I’enfouissement des argiles Liassiques au front de la
Chartreuse, pour différente lois de perméabilités.

Pour une modélisation utilisant une loi de perméabilité de Yang-Aplin calibrée sur une
minéralogie de 35% d’argile, I’introduction de niveaux roches-meres avec un potentiel pétrolier fort au
sein du Lias (le Toarcien est composé de 3% de matiére organique) ne permet pas de développer
considérablement la surpression pendant les phases d’enfouissements flexurales et tectoniques. Elles
sont augmentées de 1 & 2 MPa (10 a 20 bar) environ par rapport a la Figure 5.15a, pour atteindre pres
de 17 MPa (170 bar) (Figure 5.15a). La génération des hydrocarbures s’effectue en partie pendant
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I’enfouissement sédimentaire, mais la majorité est produite pendant la phase flexurale et tectonique
(Figure 5.15b) ; cependant, I’augmentation de température au sein de la roche-meére pendant la phase
tectonique est insuffisante pour permettre la production de fluides hydrocarbures en quantités
suffisantes pour affecter la surpression.
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012 3 16 km

012 3 16 km

Overpressure at the pre-compression stage Overpressure at the finale stage

Temperature at the pre-compression stage

21 (%)

5000 m

0 1 2 3 16 km 0 0 12 3 16 km
Transformation ratio at the pre-compression Transformation ratio at the finale stage
stage

Figure 5.15 — Evolution de la surpression, de la température et du taux de transformation du kérogéne au cours
de I’enfouissement de la roche-meére Liassique au front de la Chartreuse.

L’augmentation du flux de chaleur de 20 mW/m? au cours de la période syn-tectonique permet de
transformer entierement le kérogéne en hydrocarbure. La surpression générée par cette
transformation du kérogéne est alors trés fortes: elle tient compte de pres de 20% de la magnitude de la

surpression qui se développe dans le décollement, qui atteint 21 MPa (210 bar) (Figure 5.16).

Ainsi, I’intensité de la surpression au sein de la roche-mére sont dépendantes de : (1) le potentiel
pétrolier de la roche-mére, (2) I’augmentation de la température (par enfouissement tectonique ou
sédimentaire), et (3) le temps de résidence de la roche-mere au sein des fenétres thermiques de
maturité qui détermine le taux de transformation de la roche-meére. La cinétique de la réaction de
transformation des hydrocarbures est alors importante, puisqu’elle contrdle la vitesse a laquelle la
surpression augmente. La composante temporelle est donc presque aussi importante que la
composante sédimentaire (le potentiel pétrolier de la roche-mére) et la composante structurale

(I’histoire d’enfouissement de la roche-mere).
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Figure 5.16 — Evolution de la surpression, de la température et du taux de transformation du kérogéne au cours
de I’enfouissement de la roche-mére Liassique au front de la Chartreuse, pour un flux de chaleur de 90 mwW/m?
a partir du dépdt des sédiments flexuraux (voir Figure 5.14)

5.1.4- Discussion

L’étude paramétrique réalisée sur les facteurs de contrdle du développement d’une pression de
fluides anormale dans le footwall d’une faille chevauchante permet de hiérarchiser les processus a
I’origine d’une surpression anormale au sein du niveau de décollement roche-mere. On montre que les
tres faibles perméabilités du milieu sont le facteur dominant dans le développement de surpression
intense. Toutefois, la transformation du kérogéne solide en fluides hydrocarbures est capable d’en
produire suffisamment au sein d’une roche-mere peu perméable pour développer considérablement la
suppression, sous réserve d’un fort potentiel pétrolier et d’un calendrier de génération adéquat. Dans
les cas extrémes ou pres de 100% de la matiere organique est transformée grace a I’enfouissement
tectonique, jusqu’a 20 % de la pression de fluide anormale peut étre issue de I’apport de fluide par la
génération d’hydrocarbure. Cette valeur est probablement sous-estimée puisqu’elle ne prend pas en
compte les variations de volume du fluide issue de la transformation huile-gaz. Le contrble de
I’histoire d’enfouissement du niveau roche-meére sur le développement de la surpression est également
mis en évidence: pour des propriétés poro-mécaniques et roches-méres identiques, la pression de
fluide au sein du niveau roche-mére résulte d’une compétition entre différents processus, comme la
vitesse de sédimentation, les phases d’érosions et de hiatus de sédimentations et le développement des
chevauchements. Lorsque I’histoire d’enfouissement est simulée de la déposition d’une couche
sédimentaire jusqu’a I’état actuel, différents événements successifs de surpressions sont attendus. La

difficulté est alors de pouvoir évaluer pour chaque événement comment les éventuelles fracturations
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ou cimentations entraineraient une modification de la perméabilité du milieu, et donc une modification
de I’état de pression de fluides et de sa propagation [e.g. Gasparrinni et al., 2014]. Dans I’état actuel de
son développement, cette problématique ne peut pas étre traitée avec des modeéles Arctem

puisqu’aucune formulation mécanique n’est proposée par le modéle.

La distribution de la surpression qui se développe au sein du footwall d’un pli de cintrage sur
rampe est positivement corrélée avec I’élévation topographique du pli. La trés faible perméabilité du
milieu entraine des écoulements tres lents au sein de la roche-mére ; les fluides se propagent malgré
tout au sein du niveau de décollement. Au front du pli, quelques MPa supplémentaires de pression de
fluides (quelques dizaines de bar) sont typiquement attendus par rapport a I’état sans enfouissement
tectonique de I’avant-pays. On suggére qu’en I’absence de phénoménes de sédimentation a méme de
modifier la topographie de surface, la zone critique ol la surpression pourrait permettre de modifier du
comportement de la roche ou de la fracturer se localise sous le pli, mais peut se propager sur quelques
kilométres au-dela. Vers le chevauchement, I'imperméabilité de la faille tend a augmenter
sensiblement la surpression au front de la faille (mais aussi dans le reste du niveau peu perméable) en
bloquant I’accés au fluides. Si cette condition imperméable est discutable par rapport aux conceptions
actuelles sur la perméabilité d’une faille [e.g. Faulkner et al., 2010], les tests paramétriques nécessaires
pour analyser les effets d’une évolution de perméablité au cours du temps sont trop nombreux pour

pouvoir étre discutés dans le cadre de cette étude.

Les conclusions qui sont tirées de ces modéles théoriques de plis de cintrage sur rampe sont
proches de celles de Smith et Wiltschko [1996], qui ont étudié la distribution et la magnitude des
pressions de fluides anormales dans un cadre similaire au notre. L’apport des modélisations Arctem
permet cependant de souligner I’importance des différents processus capable d’apporter des fluides
dans le systeme pour développer la surpression au sein du décollement. Il permet également de mettre
en évidence I’importance d’une loi ¢/K étalonnée sur des roches en laboratoire pour identifier les
différents évenements de surpression pendant I’histoire d’enfouissement [voir aussi, Sassi et al., 2013 ;

Gasparrinni et al., 2014].

Le mangue de couplage entre les modéles présentés et la description du régime des contraintes au
sein du footwall rend difficile de discuter magnitude de la surpression par rapport a un seuil de
fracturation de la roche-mere. Il est possible de faire I’hypothése que I’excés de pression de fluide
conduit a baisser le différentiel des contraintes au point que o1 ~ o3, et donc que le seuil de
fracturation est atteint pour 61 ~ o3 ~ 70% a 80% de la contrainte lithostatique [e.g. Grauls, 1999 ;
Hantschel et Kauerauf, 2009 ; Burgreen-Chan et al., 2015]. Par exemple, pour le dernier cas simulé
(Figure 5.16), la contrainte lithostatique au point le plus enfoui est proche de 85 MPa ; la contrainte
effective au sein de la roche-mére dans les zones en surpression est comprise entre 19 MPa et 25 MPa

(et donc la pression de fluide totale est comprise entre 60 et 66 MPa). Au dernier stade de déformation,
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le seuil de fracturation peut donc étre proche de 60 MPa pour un critere a 70% de la contrainte
lithostatique, et de 68 MPa pour un critére a 80%, permettant ou pas de fracturer la roche. On voit
donc que, méme en utilisant des hypotheses tres simples, il est difficile de décrire jusqu’a quelle point
la magnitude de la surpression modélisé influence & la fois la perméabilité du milieu et son
comportement rhéologique. Le but de cette discussion est de montrer au lecteur que le manque
d’informations sur : (1) les parametres mécaniques de la roche-mére, (2) I’état de contrainte a chaque
point dans le bassin sédimentaire, (3) la relation entre surpression et le comportement rhéologique de
la roche, limite fortement les interprétations qu’il est possible de donner sur la zone et I’intensité des

modifications mécaniques provoquées par la surpression de fluide dans le niveau roche-mére

Le modéle de bassin Arctem est un outil puissant pour discuter des problématiques de pression de
fluides et pour tester des scénarios simples d’écoulement de fluides au sein d’une stratigraphie
mécanique. Cependant, les modélisations effectuées dans ce chapitre restent pseudo-hydromécaniques,
dans le sens ou elles permettent d’appréhender les relations mécaniques entre les fluides et les roches

mais ne permettent par de tester ou de valider ces hypothéses sur la base d’un calcul géo-mécanique.

Dans la suite de ce chapitre, c’est une approche purement géo-mécanique qui est proposée pour
étudier I'influence des lois de comportements rhéologiques sur la simualtion de la déformation
géologique, et pour définir des critéres mécaniques seuils qui permettent d’activer un décollement au

sein d’une stratigraphie mécanique.

5.2- Activation d’un décollement et propagation d’un systeme de
chevauchements :  apports des modélisations thermo-mécaniques
FLAMAR

Il existe de nombreux moyens de modéliser le comportement mécanique des bassins
sédimentaires, et plusieurs méthodes font appel a la mécanique des milieux continus. Les méthodes de
calculs de structures qu’offrent les techniques des éléments finis ou des différences finies, en forment
des exemples classiques [e.g. Zienkiewicz et al., 2005 ; Gerya, 2010 ; Gray et al., 2015]. Le principe
de ces méthodes est de calculer les déplacements aux nceuds d’un maillage & chaque pas de temps,
grace a la résolution d’un systeme d’équations linearisées, sous des conditions aux limites prédéfinies
et de maniére a respecter I’équilibre des forces. La stratégie adoptée par ces méthodes de calculs
numeériques est de discrétiser la géométrie du systéme a modéliser en sous-domaines maillés [Laursen
et Simo, 1993]. Les maillages des sous domaines forment des grilles qui définissent la structure
géologique sur laquelle les calculs seront réalisés. Ces méthodes partent du postulat que les propriétés
et les processus géologiques simulés peuvent étre modélisés comme un continuum a partir d’une

certaine échelle [Munjiza, 2004]; ce postulat mérite d’étre discuté au regard des problémes
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d’évolutions structurales des bassins sédimentaires, qui impliquent des déformations de type continues
(tassement, fluage et plissements), et discontinues (fracturation, création  de failles et

chevauchements).

Les méthodes des éléments-finis et des différences-finies utilisent des stratégies de maillages
similaires, la principale distinction entre les deux étant la maniére dont sont résolues les équations
mathématiques [Zienkiewicz et al., 2005 ; Gerya, 2010 ; Gray et al., 2015]. La méthode éléments-finis
résout une intégrale pondérée équivalente [e.g. Zienkiewicz et al., 2005], tandis que la méthode
différence-finies approxime directement les équations différentielles partielles en intégrant par
différences-finies [e.g. Cundall, 1989 ; Poliakov et al., 1993]. Un point commun a ces méthodes est
que les phénomeénes non-linéaires et multi-échelle qu’elles modélisent sont par essence trés complexes
a calibrer sur I’observation des données du terrain ou du laboratoire. De plus nous savons bien que
dans le cadre de systéemes dit chaotiques, des modifications méme trés limitées sur les conditions
initiales (par exemple de topographie ou de comportement mécanique) peuvent fortement modifier les
résultats d’une modélisation. Plusieurs benchmarks ont d’ailleurs montré que les différentes
techniques de modélisations numériques ont tendance a converger vers des résultats de simulations

trés différents malgré des prescriptions identiques (voir, par exemple, Buiter et al. [2006]).

Le risque de I’utilisation des outils de modélisation numérique est de ne plus savoir distinguer les
résultats qui relévent des hypotheses mécaniques formulées dans la méthode numérique de ceux qui
relévent d’un vrai processus existant dans la nature [e.g. Burov et al., 2014b]. L’expérience acquise ici
avec la « modélisation FLAMAR » de multiples problémes de mécaniques nous permet seulement de
mieux comprendre comment des systemes composites de matériaux géologiques réagissent aux
systémes de forces et de contraintes appliquées. Pour des systémes stratifiés complexes il devient alors
possible de fournir une analyse mécanique des processus qui permettent I’initiation et la formation des
décollements, et leur développement par la suite. En prenant comme conditions aux limites
« internes » la stratigraphie mécanique et conditions aux limites externes les chargements tectoniques
des chaines Subalpines, il est possible sur la base d’exercices de modélisations simples de préciser
quels sont les paramétres mécaniques critiques qui controlent I’initiation et la formation des
décollements subalpins. Nous verrons également qu’il est plus difficile d’étudier comment les
structures géologiques, ou plutdt unités structurales individualisées, évoluent cinématiquement et
géométriquement pour former les structures tectoniques des chaines plissées : les plis anticlinaux de
rampes, les plis de propagation, les chevauchements imbriqués et les systémes en duplex, les zones
triangles, pour citer les plus rencontrées. Les résultats des expériences de modélisations permettront
de Vérifier qualitativement la pertinence des hypothéses sur le comportement mécanique des argiles
roches-meres, notamment sur la relation entre déformation fragile et ductile. Ils pourront ainsi étre mis
en paralléle avec les observations sur la caractérisation a haute résolution d’horizons roche-meéres

décollement dans le Toarcien subalpins et albanais. En partant de ces exercices de modélisation, on
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montre qu’il est possible d’analyser la distribution des contraintes et des déformations au devant des
chevauchements frontaux, afin de les mettre en relation avec la distribution et la mise en place des

surpressions au sein du niveau roche-mere pendant son enfouissement tectonique (voir chapitre 5-1).
5.2.1- Approche utilisée : la technique numérique FLAMAR

L’ approche choisie avec I’utilisation du code numérique FLAMAR [e.g. Burov et al., 2014],
permet I’étude du comportement mécanique d’un milieu stratifié visco-élasto-plastique face a
différentes conditions de chargements. Dans un premier temps, les points essentiels de la formulation

de FLAMAR décrit son principe de fonctionnement.

FLAMAR est un code hybride élément-fini et différence-finies, caractérisé par un systéme de
coordonnées Cartésien en 2D [Burov et al., 2001 ; Le Pourhiet et al., 2004 ; Burov et Yamato, 2008].
Il est basé sur les algorithmes numériques FLAC (Fast Lagrangian Analysis of Continua) [Cundall,
1989] et PARAVOZ [Poliakov et al., 1993]. Les détails du développement numérique peuvent étre
trouvés dans Burov et Yamato [2008], Burov et al. [2001, 2014a], Le Pourhiet et al. [2004], Yamato et
al [2006] et Huet [2010]. Comme toutes les méthodes différences-finies, FLAMAR transforme les
équations différentielles partielles originales en systémes d’équations algébriques avec des inconnues
sur les nceuds de la grille. La solution du systeme d’équations dépend des conditions aux limites
imposées au milieu modélisé. FLAMAR utilise une formulation explicite des systemes d’équations ;
I’avantage est qu’elle permet d’obtenir un algorithme de solution relativement simple. Le désavantage
est qu’elle nécessite de diviser les calculs en un trés grand nombre de pas de temps pour s’assurer
d’une solution numériquement stable. Pour réduire les temps de calculs, FLAMAR adapte
automatiquement le pas de temps au cours du calcul [Cundall, 1989 ; Poliakov et al., 1993]. Un des
objectifs sous-jacents est donc de vérifier si I’outil FLAMAR est adapté pour traiter des problémes de
mécaniques a I’échelle des bassins sédimentaires. En effet, nous avons pu voir au cours du Chapitre 2
que les problématiques de mécanique entre les échelles lithosphériques et bassins sédimentaires sont
tres différentes. Dans FLAMAR, les relations entre contraintes et déformations sont calculées en 2D,
avec une évaluation du comportement dans la troisieme dimension. FLAMAR résout simultanément,
dans une formulation Lagrangienne : (1) I’équation de Newton de la dynamique (Eg. (Al)), (2) les
équations décrivant le comportement visco-elasto-plastique (Eq. (A2)), (4) I’équation du transport de
la chaleur (Eq. (A3)).

au; 6O'L'j

Par — 5 ~PYi (A1)

% =F(o,u,v,Vv,..,T,..) (A2)
9

pCp(9T /5 +uVT) = V(KVT) — H, — H, — frac x o **1/, (A3)
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ou u, o, g, k sont respectivement les termes de la vitesse, des contraintes, de I’accélération de la

gravité et de la conductivité thermique. Les termes t, p, Cp, T, Hy, Ha, 0, frac* oy / ot désigne

respectivement le temps, la densité, la chaleur spécifique, la production de chaleur interne, le terme de
chauffage adiabatique, le coefficient d’expansion thermique et le terme de « shear heating ». Les

termes a/at*da/dt' F sont respectivement une dérivée du temps, une dérivée de Jaumann et une

dérivée fonctionnelle. Le shear heating résulte de la conversion de I’énergie mécanique en chaleur
durant la déformation [Thielmann et Kaus, 2012]. Ce phénoméne est négligé dans cette étude, en
I’absence de données d’observations directes dans les bassins sédimentaires [e.g. Burov et al., 2014a].
On peut noter également que le terme inertiel (le premier parametre de I’équation A(1)) est également
négligeable pour des applications géodynamiques [e.g. Cundall, 1989 ; Poliakov et al., 1993 ; Burov et
al., 2014a].

La Figure 5.17 détaille les étapes suivies par FLAMAR pour passer d’un pas de temps t a un
t+1. Pour résumer, le schéma numeérique posséde une logique en trois partie [Le Pourhiet, 2004 ; Huet,
2010]:

(1) Le calcul des phénoménes diffusifs comme I’érosion, la diffusion et la production thermique
(2) L’incrémentation de la déformation a partir du champ de vitesse du pas de temps précédent
(3) La mise a jour des contraintes thermiques et mécaniques, qui produisent un état de contrainte

sur lequel les conditions aux limites mécaniques sont appliquées.

Les forces qui s’exercent sur chacun des nceuds du modele sont calculées a partir du nouvel état
de contraintes mécaniques et des forces de volumes. L’équation de la dynamique Al est ensuite

résolue, ce qui permet la définition d‘un nouveau champ de vitesse.

Une procédure de remaillage automatique intervient chaque fois qu’une maille devient trop
déformée, ce qui autorise de grands déplacements et de grandes déformations. Pour réduire la
fréquence de remaillage et donc limiter au maximum la diffusion numérique, le critére de remaillage
est imposé par un angle critique, qui est défini suivant les cas entre 1 et 5°. D’un point de vue pratique,
plus I’angle est fort, plus le remaillage sera fréquent, et donc moins la solution sera acceptable. A

I’inverse, la stabilité et la rapidité du code peuvent étre fortement réduites par un angle trop faible.
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Figure 5.17 — Schéma numérique de la méthode de calcul FLAMAR [Le Pourhiet, 2004]

Les lois rhéologiques utilisées dans FLAMAR sont élastiques, plastiques frictionnelles et
visqueuse et sont traitées explicitement et en série (voir chapitre 2). Pour chaque maille, FLAMAR
calcule I’état de contrainte pour une rhéologie de type Maxwell (visco-élastique) puis pour une
rhéologie élasto-plastique. L’état de contrainte correspondant a la plus faible contrainte déviatorique
est affectée a la maille.

Le comportement élastique est exprimé par la loi de Hooke (Eg. (A5)) :
O'ij = }\81] Si]' + ZGSij (AS)
ou A et G sont les constantes de Lamé et 6 I’opérateur de Kronecker.

Le comportement plastique frictionnel s’exprime par un critére de Mohr-Coulomb, non associatif
et sans dilatance (Eq. (A6)):

T = Co + og,tang (A6)

ou t est la contrainte cisaillante, o, la contrainte normale qui prend en compte & la fois la pression
des roches et des fluides, Co la cohésion et ¢ I’angle de friction interne de la roche. FLAMAR permet
de modéliser les phénoménes d’adoucissement par une loi linéaire modifiant la cohésion et/ou I’angle

de frottement .
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Le comportement ductile-visqueux est celui d’un fluide non-Newtonien. Le mécanisme utilisé
correspond & un fluage par dislocation, qui fait varier la viscosité effective de la roche en fonction de

la température et de la contrainte différentielle (Eq. (A7)) [e.g. Turcotte et Schubert, 2015]. :

¢4 = A(oy — 03)"e(_Q/RT) (AT)
La viscosité effective est définie comme (Eq. (A8)):

Hopy = £0-W/0 A-1/maYrp) (A8)

ou A est une constante du matériel, Q est I’énergie d’activation, R la constante des gaz parfaits et

N un exposant puissance.
Dans le cas ou la déformation est triaxiale, on a :

nu€ff = éfll(l_n)/n * (A*)_l/n * e(_Q/RT) (Ag)

ot £} = (invy(¢;))/? est le taux de déformation effectif et A* = 1/2 A.3(™+1/2 yne constante

du matériel.

Les processus d’érosions et de sedimentations sont simulés par le biais d’une équation de
diffusion. L’élévation topographique h de la surface libre le long de I’axe x est calculée en utilisant le

modele classique de Culling qui est fonction du coefficient de diffusion kero (Eq. (A10)) :

9%x —k 9%h (A10)

ot? €T0 g2

Cette formulation est théoriquement bien adaptée pour représenter les sédiments deltaiques, assez
représentatifs des bassins d’avant-pays [Yamato et al, 2007]. Bien évidemment, les processus de
surfaces sont infiniment plus complexes en milieu naturel, et de nombreuses techniques permettent de
les modéliser de maniére plus conforme a la réalité [voir notamment Graveleau et al., 2012 ; Fillon et
al., 2013; Ueda et al., 2015]. Cependant une simple loi de diffusion linéaire en 2D permet de simuler
en une premiere approximation les effets de I’érosion et de la sédimentation sur I’équilibre mécanique

et thermique du systéme.

D’un point de vue pratique, la méthodologie utilisée pour travailler avec un outil de modélisation

thermo-mécanique comme FLAMAR est composé de trois étapes :

(1) La paramétrisation du modéle, dans laquelle la résolution spatiale, les types de conditions aux
limites et leurs valeurs sont définies. Classiqguement, c’est un travail qui s’effectue par essai-
erreur au travers de tests paramétriques, I’objectif étant de déterminer si les propriétés

utilisées reproduisent le comportement ou les géomeétries attendues.
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(2) Le calcul ; D’un point de vue pratique, le temps de calcul s’accroit trés rapidement avec
I’augmentation de la résolution du modéle et la complexité des processus & modéliser. La
solution est de faire des « hypotheses compromis » pour simplifier les conditions aux limites
et les processus simulés, afin de rendre le temps de calcul acceptable tout en limitant la perte
de résolution du modeéle. A titre d’exemple, les modélisations les plus simples présentées
dans ce travail ont duré quelques dizaines de minutes, tandis que les plus complexes ont
facilement atteints plusieurs semaines.

(3) Le «post-processing », c’est-a-dire la visualisation des résultats qui s’effectue de maniére

externe en utilisant des scripts MATLAB.

L’objectif d’une modélisation mécanique est in fine de pouvoir reproduire au mieux le style
structural observé sur une coupe géologique. Un objectif sous-jacent est de pouvoir étudier les
géométries et les cinématiques qui se créent lorsque les parametres mécaniques du modéle changent;
et ainsi éclairer les processus et les phénomenes a I’origine de la complexité structurale des objets
géologiques. Afin de pouvoir évaluer la cohérence (ou plutdt la pertinence) d’une évolution
cinématique produite dans FLAMAR, il faut pouvoir reproduire les caractéristiques et la géométrie
finale des structures tectoniques observées a partir de données géologiques et/ou géophysiques. Dans
le chapitre 2, plusieurs caractéristiques ont été identifiées sur la base de nombreuses coupes
géologiques autour des chaines Méditerranéennes; on peut citer notamment les trois plis
« élémentaires » (DF, FBF et FPF), les déplacements trés forts localisés sur des niveaux de
décollements horizontaux, des espacements typiques entre les blocs de failles, les phénomenes de

subsidence flexurale, les structures tectoniques réactivées et inversées, etc.

Une question annexe mais essentielle pour les études futures est de savoir si la méthode
FLAMAR permettra de modéliser I’évolution structurale d’un bassin sédimentaire. La question ici
n’est pas de reproduire des modéles intégrant I’échelle lithosphérique et les déformations du bassin
sédimentaire ; Le développement numérique nécessaire pour optimiser la résolution et les temps de
calcul en fait une problématique hors de portée pour I’objectif de cette thése [e.g. Jammes et al, 2013 ;
Ghazian et Buiter, 2014 ; Erdos et al., 2015]. Il est par contre important de savoir s’il est possible de
reproduire, dans I’état de développment courant du programme numérique FLAMAR, I’évolution
mécanique d’une cinématique telle qu’elle est produite par un modele cinématique-géométrique,
comme imposé dans la méthodologie Thrustpack par exemple. Une des faiblesses récurrentes des
méthodes numeériques éléments finis/différences finies est celle d’avoir été congues pour répondre
spéecifiqguement a un ou deux problémes de mécaniques, souvent au détriment des autres. Par exemple,

peu de méthodes numériques permettent la simulation sur un méme modeéle des caractéristiques
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principales des trois plis élémentaires [e.g. Hardy et Finch, 2005 ; Buiter et al., 2006 ; Simpson, 2006 ;
Stockmal et al., 2007 ; Ruh et al., 2012 ; Fillon et al., 2013 ; Feng et al., 2015 ; Ueda et al, 2015].
Ainsi, un certain nombre de processus reconnus comme majeurs dans la mise en place des structures
géologiques ne sont pas disponibles dans FLAMAR : par exemple I’apport de sédiments externes au
modele ou un socle qui tolére les mouvements verticaux, permettant le calcul de la subsidence de la

lithosphere.

Afin d’exploiter au mieux les limites et les applications de la méthode FLAMAR pour étudier
I’évolution structurale des bassins sédimentaires, ce chapitre présente les étapes essentielles pour la
réalisation d’une simulation avec FLAMAR. En listant les principales options disponibles en termes
de conditions aux limites, I’objectif est d’indiquer dans quelle mesure il est possible de reproduire les
processus thermiques et mécaniques observés dans les bassins sédimentaires ; on verra notamment que
la modélisation, sur la base d’un calcul numérique, d’une cinématique aussi complexe que celle de la

Chartreuse (voir chapitre 4-1) nécessite encore des développements numériques.

La construction d’un exercice de modélisation avec le code numérique FLAMAR s’effectue en

guatre grandes étapes, dans lesquelles des paramétres spécifiques doivent étre renseignés :

(1) 1l s’agit tout d’abord de définir I’architecture initiale du milieu géologique, en détaillant la
géométrie des niveaux stratigraphiques a I’état initial. Pour chaque niveau stratigraphique, il
faut attribuer une « phase rhéologique », c’est-a-dire un ensemble de loi de comportements
mécaniques qui décrivent sa réaction aux forces appliquées au systéme.

(2) 1l faut ensuite spécifier les paramétres numériques inhérents a la méthode numérique FLAC
elle-méme, comme les critéres d’accélération du modele, de remaillages ou les pas de temps
[e.g. Cundall, 1989 ; Poliakov et al, 1993 ; Burov et al, 2014a]. On n’insistera pas trop sur ces
parametres qui ont pour principal objectif de s’assurer de la rapidité et de la stabilité du
modele. Il faut également décider de la résolution verticale et horizontale qui sera attribuée
aux modeles. Il va de soi que pour une résolution fine, la qualité de la solution est meilleure
mais le temps de calcul plus long.

(3) I faut ensuite décider du mode de chargement thermique, c’est-a-dire comment la
température et les flux de chaleurs sont calculés ou imposés dans la modélisation. Les
températures et les flux permettent principalement le calcul de la viscosité des matériaux, et
in fine des déformations visqueuses.

(4) Ensuite, ce sont les conditions aux limites de chargement mécanique qui sont renseignées. Il
faut définir les paramétres qui déterminent les forces dynamiques appliquées au systéme ;
cela passe notamment par la définition du comportement des quatre bords formant les limites

du modeéle (la surface, le socle et les bords latéraux droit et gauche).
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5.2.2.1- L état initial du modele et I’attribution des lois de comportement rhéologique

Plusieurs contraintes inhérentes a la méthode FLAMAR existent pour définir la géométrie initiale
du modeéle (Figure 5.18):

(1) Elle est nécessairement rectangulaire.
(2) Les niveaux stratigraphiques sont horizontaux.
(3) Pour introduire une discontinuité, comme une zone de faiblesse ou une faille héritée par

exemple, il faut introduire un explicitement un matériel géologique d’une épaisseur donnée.
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Figure 5.18 — Géométries possibles de I’état initial d’un modéle FLAMAR, et exemples de lois rhéologiques
attribuées aux matériaux géologiques

Malgré la simplicité du modeéle & I’état initial, la méthode numérique FLAMAR permet
d’attribuer aux niveaux stratigraphiques des lois constitutives variées. Les principales sont : I’élasticité
linéaire, la visco-€élasticité de type Maxwell, I’élasto-plasticité caractérisé par un critere de Mohr-
Coulomb et des rhéologies combinées élasto-visco-plastiques (Chapitre 2-1). Pour décrire I’évolution
des failles depuis leurs initiations jusqu’a la croissance de réseaux faillés complexes, les modeles les
plus complets (élasto-plastiques et visco-élasto-plastique) sont les plus appropriés [Gerbault et al.,
1998 ; Burov, 2007, 2011]. En particulier, les lois constitutives élasto-visco-plastiques permettent la
définition de matériaux géologiques dont la déformation est dépendante a la fois de la pression de
confinement, et de la température et du taux de déformation (voir les équations A6 a A9). Les
décollements sont des niveaux qui peuvent adopter une vaste gamme de mécanisme de déformation,
du comportement fragile pour des argiles trés consolidés a des comportements purement ductiles pour
des niveaux de sel épais. Un des intéréts des modélisations FLAMAR est justement de pouvoir
reproduire toute cette gamme de mécanisme.

La définition des parametres n, A et Q (voir équation A7) qui détermine les déformations
visqueuses doit normalement se justifier par rapport a des données expérimentales [e.g. Burov et al.,
2014a; Turcotte et Schubert, 2015]. De nombreuses tables existent qui permettent d’avoir accés a un

certain nombre de matériaux typiques de la croQte continentale [e.g. Goetze et Evans, 1979 ; Ranally

187




et Murphy, 1987 ; Gleason et Tullis, 1995; Burov et al., 2014a; Turcotte et Schubert, 2015].
Toutefois, il existe une marge de manceuvre pour déterminer les parameétres en fonction du
comportement que I’on veut exprimer [Burov et al., 2014a]. A I’instar de Le Pourhiet et al. [2004], la
plupart des expériences qui sont présentées dans ce chapitre utilise des paramétres fixes n et Q,
représentatifs de la plupart des roches de la crodte continentale (Figure 5.18). Le terme A est
modulable pour rendre la roche plus ou moins ductile. En utilisant ces parametres, il est possible de
calibré une loi rhéologique pour définir un comportement mécanique ou la transition fragile/ductile

correspond a I’entrée en maturité de la matiére organique, par exemple.

Les failles dans les modéles FLAMAR sont simulées comme des zones de cisaillements intenses
et localisées. Aprés leur initiation, la perte de résistances des roches endommagées contribue a
restreindre la déformation plastique sur un plan de cisaillement étroit. Ce phénoméne d’adoucissement
est souvent décrit comme un processus mimant correctement la formation des failles dans les
sédiments frictionnels [Malavieille, 1984 ; Mandl, 1988 ; Merle et Abidi, 1995 ; Lorhmann et al.,
2003 ; Hoth et al., 2006 ; Gray et al, 2014]. Cependant, la simulation d’un tel phénomeéne représente
un challenge pour les techniques de simulations numériques [Leroy et Ortiz, 1989 ; Mary et al, 2013].
Ainsi, les lois qui sont proposées dans la littérature sont rarement calibrées sur des données
expérimentales, malgré leur réle majeur dans les solutions proposées par les modéles numériques [e.g.
Brechet et al., 1996 ; Buiter et al., 2006]. Dans FLAMAR, il est possible de définir des lois
d’adoucissements modifiant I’angle de friction interne de la roche ou sa cohésion & partir d’un seuil de
déformation plastique (Figure 5.18). Ce comportement mécanique permet de localiser
considérablement le cisaillement sur des plans restreints, qui simulent le comportement de failles
discontinues. Cependant, I’utilisation de plusieurs lois d’adoucissements pour chaque matériel dans les
modélisations FLAMAR n’est pas disponible: Elles sont appliquées sur un seul matériel, ou
uniformément sur tous. Une seconde méthode dans FLAMAR permet de simuler ces processus
d’adoucissements, en réduisant la viscosité des zones fortement endommagées ; elle reste cependant
moins efficace pour localiser les déformations plastiques. En pratique, on verra que I’absence de
processus d’adoucissements efficaces dans FLAMAR se traduit par une certaine difficulté pour

reproduire des failles permettant de déplacer des nappes de chevauchements sur de longues distances.

5.2.2.2- Les conditions aux limites de chargement mécanique

Un modéle FLAMAR se définit par quatre faces, sur lesquelles peuvent étre appliquées
explicitement des vitesses ou des contraintes (Figure 5.19). La condition de surface est définie comme

une vraie surface libre, sans contraintes ni vitesses dans toutes les directions.

188



Vxy | 1 Vx,y
Oox,y H a ax,y

T 1% -
Xy Pression
oxy hydrostatique

Figure 5.19 — Conditions aux limites de chargement mécanique qui peuvent étre appliquées sur les faces d’un
modele FLAMAR. Deux types de conditions sont possiblement appliquées, horizontalement ou verticalement :
des vitesses et des contraintes

Des vitesses de déplacements aux limites du modéle sont imposées pour forcer la déformation

dans le domaine. La prescription de forces est possible (Figure 5.19), a I’instar de Smart et al. [1999],

mais tendent a rendre le code instable et les résultats| imprévisibles [Gfay et al., 2014]. Les

modélisations FLAMAR ne permettent des calculs numériquement stables que lorsque les vitesses
sont appliquées aux bords latéraux du modéle. On est dans un schéma de type « indentation » ou le
moteur des déformations est représenté par un mur rigide qui se déplace, le backstop [e.g. Peltzer et
al., 1982 ; Tapponnier et al., 1982 ; Sassi et al., 1993 ; Gerbault et al., 1998 ; Ellis et al., 2004 ; Buiter
et al., 2006 ; Simpson, 2006 ; Graveleau et al., 2012 ; Albertz et Lingrey, 2012 ; Feng et al., 2015], au
contraire d’un schéma de type « tapis roulant », ou le déplacement est imposé aux nceuds du socle [e.g.
Ellis, 1996 ; Stockmal et al., 2007 ; Simpson et al., 2011 ; Graveleau et al., 2012 ; Ruh et al., 2012 ;
Fillonetal., 2013 ; Ueda et Gerya, 2015]. Théoriquement, de telles différences dans les conditions aux
limites ne doivent pas modifier de maniere significative la déformation, puisque les champs de
vitesses sont comparables [Gerbault et al., 1998 ; Graveleau et al., 2012]. D’un point de vue pratique,
les modéles type « indentation » nécessitent de traiter explicitement le comportement du socle, soit en
I’assimilant & un contact frictionnel soit en le laissant libre.

La Figure 5.21 montre une partie des conditions qui ont été utilisées et testées dans cette étude.
Parmi les conditions constantes, on trouve la surface libre, le bord latéral extérieur fixe
horizontalement, et le socle fixe verticalement. L’absence de résistance frictionnelle au socle du
modeéle implique que les modéles proposées dans ce travail simulent au socle un niveau de
détachement avec une résistance infiniment faible. Deux stratégies de modélisations ont été utilisées :
soit le socle est effectivement considéré comme une surface libre (Figure 5.20a, b), soit la friction est
simulé par des astuces numériques (Figure 5.20c, d). Les deux premiers modeles (Figure 5.20a, b) sont
les plus stables numériquement. Les deux derniers modeles permettent de reproduire les effets d’une
friction a la base, infinie pour celui de la Figure 5.20c, et tres forte pour celui de la Figure 5.20d. Dans
ces deux cas, a cause de problématiques numériques liées au remaillage, la déformation du modéle ne

peut pas étre poussee au-dela du kilometre.
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Figure 5.20 — Les différents types de conditions aux limites de chargements mécaniques qui ont été utilisées au
cours de ce travail de thése.

5.2.2.1- Les conditions aux limites thermiques

La modélisation thermique de FLAMAR est utilisée pour calculer le comportement rhéologique
des roches lorsque celui-ci est dépendant de la température (dans le cadre d’une loi de dislocation par
exemple). Sa présence est fondamentale pour définir une loi rhéologique thermo-dépendante qui

simule le comportement mécanique d’une roche-mére et son évolution au cours de I’enfouissement.

Dans FLAMAR le champ de température peut étre établi dans le modélle géologique de deux
fagons différentes: on peut imposer un gradient thermique linéaire, dans ce cas le calcul est immédiat
(Figure 5.21a) ou appliqué une température a la surface, au socle et tenir compte d’une production de
chaleur simulée par un flux a la base du modéle (Figure 5.21b). Dans le premier cas, I’évolution de la
température est uniquement dépendante de I’élévation topographique ; dans le second cas, la
température résulte d’un calcul. A I’échelle du bassin sédimentaire les champs de température
modélisés sont souvent incompatibles avec les observations provenant d’autres méthodes de
modélisations (les modéles de bassins par exemple). Cette imprécision s’avére surtout problématique
lorsque des transitions fragiles/ductiles adaptées a des isothermes spécifiques des phénomeénes
diagénétiques sont testées. Sur les expériences présentées par la suite, la distribution de la température

est principalement modélisée selon un gradient linéaire, pour augmenter la rapidité des calculs ; dans
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les faits, on n’a pas observé de différences importantes pour I’une ou I’autre formulation dans le cadre

des conditions aux limites simples qui ont été testées.

Tsurface
Gradient linéaire (*C) Distribution linéaire
Tsocle
a)
Tsutface .
Flux de chaleur a la
Fiux de chaleur (mWinf) base
Tsocle '§ ‘§ ?
b)

Figure 5.21 — Conditions de chargements thermiques applicables dans les modéles FLAMAR

5.2.2.4- L utilisation de FLAMAR aux problémes de la mécanique des bassins sédimentaires

On souligne dans cette présentation de la formulation de FLAMAR un certain hombre de points
intéressants pour les problématiques de bassins sédimentaires ; en particulier, la possibilité d’utiliser
des rhéologies non-linéaires élasto-visco-plastiques se rapprochant du comportement naturel des
roches [Gerbault et al., 1998 ; Burov, 2007, 2011 ; Turcotte et Schubert, 2015] est un atout par rapport
a des méthodes utilisant des lois de comportements plus simplifiées [e.g. Maerten et Maerten, 2006 ;
Moretti, 2008 ; Guzofski et al, 2009 ; Simpson, 2009 ; Ruh et al., 2012 ; Mary et al, 2013 ; Jaquet et
al, 2014]. Cette particularité rend bien adaptées la réponse mécanique et la déformation d’un milieu
stratifié, caractérisées par des rhéologies et des modes de déformation trés hétérogenes, comme ce
peut-étre le cas pour le Jura par exemple. La modélisation thermique intégrée dans la méthode
FLAMAR, bien gu’imparfaite, permet d’étudier I’'impact d’un changement mécanique de fragile a
ductile sur le style de la déformation ; cette méthodologie peut parfaitement s’appliquer aux

transformations subites par la roche-mére pendant son enfouissement.

A son stade de développement, la meilleure utilisation possible de FLAMAR dans I’étude des
bassins sédimentaires est celle d’un « laboratoire numérique de mécanique des roches ». On propose
ainsi dans la suite du chapitre des séries d’exercices de modélisations de milieux stratifiés (i.e. en
layer-cake) et sans héritage structural, conduit dans le méme esprit que les modélisations mécaniques
physiques [e.g. Malavieille et al, 2010 ; Graveleau et al, 2012 ; Malavieille et al, 2015]. L’objectif est
donc, a partir de conditions aux limites simples, d’utiliser les résultats d’expériences de mécaniques
numeériques pour en tirer des legons sur la maniére dont s’initient et crofent les structures géologiques,
et analyser les valeurs des paramétres nécessaires pour reproduire les caractéristiques principales des
trois types de plis élémentaires et I’activation des niveaux de décollements. Sous réserve d’avoir

compris comment la méthode FLAMAR calcule les déformations géologiques, ces enseignements
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peuvent servir a aider le géologue structuraliste dans son interprétation, notamment en précisant les

solutions possibles ou non de géométries structurales et d’évolutions structurales.

Un point important a considérer a priori est de savoir si la localisation des failles doit étre
prédéfinie dans le modele [e.g. Sassi et al., 1993 ; Le Pourhiet et al., 2004 ; Hardy et Finch, 2005 ;
Smart et al., 2012 ; Nilfouroushan et al., 2013 ; Albertz et Lingrey, 2012 ; Gray et al., 2014] ou si
celles-ci doivent apparaitre 1a, ou et quand le modele les calcule [e.g. Sassi et Faure, 1997 ; Gerbault et
al., 1998 ; Stockmal et al., 2007 ; Ruh et al., 2012]. Il s’agit de deux problématiques différentes : soit
I’étude porte sur I’évolution cinématique et géométrique d’une structure tectonique en réponse a des
conditions aux limites prédéfinies [Sassi et al., 1993 ; Le Pourhiet et al., 2004 ; Ellis et al., 2004 ;
Hardy et Finch, 2005 ; Nilfouroushan et al., 2013 ; Albertz et Lingrey, 2012 ; Feng et al., 2015], soit
on s’intéresse a prédire ou, quand et comment les failles chevauchantes s’initient et se développent en
unités aux espacements typiques en réponse a des conditions aux limites prédéfinies [e.g. Faure et
Sassi, 1997 ; Gerbault et al., 1998 ; Leroy et Sassi, 2000 ; Maillot et Leroy, 2006 ; Simpson, 2009 ;
Ruh et al., 2012]. Dans les chapitres suivants, les séries de modélisations géomécanique permettront
de se pencher sur le second type de problématique (chapitre 5.2.3 et 5.2.4), puis au premier (chapitre
5.2.5).

D’un point de vue pratique, un certain nombre de conditions aux limites sont définies comme
« standards » dans les expériences suivantes ; sauf mention contraire, le lecteur peut estimer que ces

expériences sont toujours construites a partir du schéma suivant (Figure 5.22):

Tsurface = 0°C
30°Chm
Vx=0mm/an

Yy O 0 O O O O O O O O

Vy=0mm/an
w g .
£3 Résolution:
; ‘é’ 1X=1Y=100m
S
X km
X hoeuds
A (MPa] |E [kd.moF'] | @[ |Coh [Mpa] A G
— 3 5e-8 190 30 20 180" | 1810 | 26

Figure 5.22 — Schéma de I’état initial et des conditions aux limites de « références » utilisées dans la suite du
texte.

5.2.3- Le cas du pli de détachement

Modéliser un pli de détachement est un exercice intéressant, puisqu’il permet d’aborder plusieurs

sujets comme le couplage fragile/ductile ou I’évolution d’une structure géométrique simple en une
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structure géometrique complexe [Hardy et Poblet, 1994 ; Mitra et al., 2003 ; Wallace et Homza, 2004 ;
Hardy et Finch, 2005]. Il permet également d’étudier plus en détail un probleme mécanique mis en
évidence dans le Jura (voir Chapitre 2-2), la compétition entre les mécanismes de plissements et de
chevauchements [e.g. Biot, 1961 ; Erickson, 1996 ; Gerbault et al., 1999 ; Laubscher, 2008 ; Simpson,
2009 ; Schmalholz et Schmid, 2012 ; Jacquet et al., 2014 ; Fernandez et Kaus, 2014].

Une modélisation d’un pli de détachement est réalisée, selon les conditions aux limites et la
géométrie initiale présentées en Figure 5.23. L’état initial correspond a une série stratigraphique
composée de deux matériaux aux propriétés mécanigques contrastées : un niveau salifere ductile et
incompétent de 200 m environ est introduit au sein d’une série sédimentaire carbonatée compétente
(Figure 5.23). L’objectif de cet exercice est de comprendre comment la déformation s’initie et se
localise dans le modele, et de discuter le contrdle que peuvent avoir les lois rhéologiques sur

I’évolution cinématique des déformations.

Résistance

©®=30°; Coh=20Mpa

4 km
41 noeuds

e ®©=5°; Coh=0Mpa h=200m
e I

60 km
601 noeuds

Tsurface = 0°C

30°C/km
Vx=0mm/an

Vx=2.8mm/an — Tsocle = 120°C
Vy=0mm/an > .
¥ Contrainte cisaillante: 0.1 bar
Vy=0mm/an

Figure 5.23 — Conditions aux limites de I’expérience numérique du pli de détachement

De nombreux exemples témoignent de la grande complexité geométrique des plis de détachement
naturels [Jamison, 1987 ; Epard et Groshong, 1993 ; Hardy et Poblet, 1994 ; Mitra et al., 2003 ;
Atkinson et Wallace, 2003 ; Wallace et Homza, 2004 ; Hardy et Finch, 2005 ; Brandes et Tanner,
2014]. Plusieurs modeéles cinématiques ont été proposes par les auteurs, offrant sur la base de
contraintes géométriques (telles que la conservation des longueurs, des épaisseurs et des surfaces) une
variété d’explications a la formation des géométries structurales observées a I’affleurement ou sur
profil sismique [Poblet et Hardy, 1995 ; Mitra, 2003 ; Fossen, 2010 ; Suppe, 2011 ; McClay, 2011 ;
Cosgrove, 2015]. Ces modeles se divisent en deux types de catégories principales, avec de nombreuses
solutions hybrides (Figure 5.24b et c): la déformation peut étre contrlée par un mécanisme de
migration des charniéres ou de rotation des flancs [Epard et Groshong, 1993 ; Pablet et McClay,
1996 ; Atkinson et Wallace, 2003 ; Mitra, 2003 ; Brandes et al., 2014]. En utilisant I’approche

193




mécanique des modélisations FLAMAR, I’objectif est de discuter ces mécanismes simplifiés de
cinématiques sur la base des paramétres mécaniques attribués aux niveaux stratigraphiques [Poblet et
Finch, 2005 ; Simpson, 2009 ; Jaquet et al., 2014 ; Fernandez et Kaus, 2014]

Rotation des Migration des
flancs charniéres

Pli de détachement & 0.4 Ma
2

e

0 10 20 30 40 50 60

Pli de detachement a 0.8 Ma
2 H
! =N
. S —— i i

-4
0 10 20 30 40 50 60 —

a) c)

Figure 5.24 — Evolution cinématique d’un pli de détachement.
a) Pli de « pop-up » modélisé par FLAMAR. b) Mécanisme de migration des charniéeres et de rotation des flancs
[d*aprés Schreus, 2010]. ¢) Schéma idéal d’un pli de détachement [modifié de Cosgrove, 2015].

Sur le modele présenté en Figure 5.23a, le chargement mécanique du systéme géologique forme
un pli qui se caractérise a la fois par la migration des charnieres du pli et la rotation de ces flancs.
Différentes sorties numériques peuvent servir a interpréter les résultats du calcul mécanique de
FLAMAR : ils sont présentés en Figure 5.25.

Le niveau ductile basal, pouvant représenter une couche de sel, constitue la zone la plus déformée
du modéle (voir les sorties strain, strain-rate et finite deformation). La déformation du modele est
marquée par I’apparition de deux plans de cisaillements conjugués qui s’enracinent dans le niveau de
décollement. Les bandes de cisaillement délimitent une zone triangulaire remplie par la couche basale
ductile de sel (phase, viscosity, Figure 5.25) qui forme un pli de « pop-up » qui sont distincts des plis
de détachement. L’adoucissement du matériau dans les plans de failles conjuguées contribue a
localiser la déformation sur ces zones endommagées (viscosity, Figure 5.25). Quatre proto-plis sont
mis en évidence par des plans cisaillants conjugués (strain, Figure 5.25). Ces plans cisaillants

s’initient en méme temps que le pli principal, selon un espacement régulier.
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Typede | pascription Exemples
paramétre Les distances sont exprimées en km

Geometrie des phases rhéologiques
Phase Chaque couleur indique un matériel aux
propriétés meécaniques specifigues

Déformation élasto-visco-plastique cumulée
Le bleu indique les zones trés peu déformées,

Strain et le rouge les zones trés déformées

Déformation plastique cumulée
Plastic strain Le rouge indigue les zones ol la
déformation plastique (donc cassante) est maximale

Taux de déformation calculé pour chaque pas 0

Strain rate detemps(s-1) : o u L
Le rouge indigue les régions activement déformées

pour un pas de temps donnée 4 0 10 60
Second invariant du déviateur des contraintes | O | i
Stress (effective shear stress) (Pa) il o
0 10 60

Viscosité calculée a chaque pas de temps

Vi it (en log10) ar v
0y Le bleu indique une viscosité treés faible, donc un 4 _
comportement ductile 0 10 60

Distribution de la température (°C)
Tem peratu re La température est comprise entre 0°C (bleu) et

120°C (orange) 4
0 10 60
: .| Différence entre la pression lithostatique et la | [
Non-lithostatic pression calculée (GPa) |
pressure Le bleu indigue une «surpression», le vert tune 4
«SOUS-pressions 0 10 60

Calcul de la déformation finie (%)

Finite s 5o or
P i Le bleu indique un eétirement nul, le rouge -
erormation un étirement infini
¢ 0 10 60
Topography Topographie de surface
0-......!.‘.‘.‘.\

Figure 5.25 — Tableau des différentes sorties numériques de FLAMAR

Il est possible de calculer un champ de déformation finie synthétique pour mieux observer la
déformation finale des mailles du modéle. La méthode utilisée est dérivée d’une méthode de calcul a
partir du champ de déplacement fini, décrite par Huet [2010]. Elle est purement géométrique : le calcul
est appliqué sur des marqueurs advectés avec la déformation. Comparé au champ de déformation
totale (strain), elle a I’avantage d’étre peu affecté par les remaillages successifs. Un zoom sur le pli de
pop-up principal met en évidence le cisaillement tres fort du niveau de décollement saliféere. De
maniére contre-intuitive, c’est au front du pli que la plus grande part de ce cisaillement s’accumule ; le
maillage du décollement a I’arriere semble simplement translaté par les forces imposées au systeme
(Figure 5.26a). Le niveau de décollement subit un cisaillement de plus en plus fort a I’approche du pli.
Le bloc défini a I’arriére du pli semble agir comme un coin rigide, entrainant le soulévement d’un pop-
up et son glissement passif en backthrust (Figure 5.26b). Le pop-up est d’ailleurs lui-méme translaté

vers la surface sans subir de déformation interne importante.
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b)

Figure 5.26 — Zoom de la déformation finie sur le pli de « pop-up »
a) Déformation finie & 0.8 Ma. b) Maillage du modéle & 0.8 Ma. c) Interprétation des mouvements relatifs des
blocs structuraux.

L’évolution cinématique du modele se divise en deux étapes principales (Figure 5.27) : aux
premiers stades du chargement mécanique, de nombreux plans de cisaillements conjugués se
développent et se propagent du sommet vers le socle du modele. Avec I’augmentation des contraintes,
la déformation plastique frictionnelle se localise sur des plans de cisaillements conjugués, assimilées a
des failles géologiques. Une structure triangulaire commence alors & se développer rapidement, avec
une dimension stable dans tout le modele qui permet de définir des unités ou blocs distincts. Au fur et
a mesure du déplacement du piston, les failles majeures se stabilisent progressivement sur les points
d’inflexions des plis. La localisation du déplacement sur le pli de pop-up principal méne au fluage
ductile du sel au sein du décollement. Cette évolution cinématique est typique d’un plissement

déclenché par des failles, proche des structures de plis lithosphériques décrites par Gerbault et al.

[1999].
2
-4 de cisaillements chaotiques
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Log Strain-rate: Pli de détachement a 0.1 Ma

Stade 2: développement de plans
de cisaillements chaotiques
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Log Strain-rate: Pli de détachement a 0.13 Ma

2
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Figure 5.27 — Evolution du pli de « pop-up » visualisée par le taux de déformation.
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Plusieurs tests paramétriques sont réalisés pour étudier la réponse mécanique du systéme lorsque
des lois constitutives tres différentes sont attribuées au décollement salifere et aux niveaux carbonatés
(Figure 5.28). Pour des conditions aux limites identiques, quatre modéles sont proposés, ou les lois
constitutives sont élasto-plastiques, visco-élastiques, ou élasto-visco-plastiques avec des propriétés
mécaniques différentes attribuées au niveau salifére (Figure 5.28). Au premier ordre, la déformation
est toujours moins localisée que dans le cas initial. Les cas a, ¢ et d montrent des configurations assez
semblables, caractérisées par la formation de plusieurs pop-up aux espacements similaires compris
entre 16 et 19 km. L’intensité de la déformation enregistrée dans les modéles est progressivement
amortie, et devient presque nulle aprés 40 km. A I’inverse, le cas b ne montre pas de structure

particuliére ; la déformation est uniquement accommodée par le niveau de décollement.

—> Hdw

Loi de comportement —4 ilAl_
élasto-plastique 10 60
0
0 -4]
« S ™ ! RS T T
0 Loi de comportement —4 |
4 visco-élastique 10 60
0 10 60
gl
-4
5 Décollement faible
4 h‘_
10 60
—>>

0]
Loi de comportement —44
visco-élasto-plastique

e
Décollement faible et ductile

0
A A a—
10 60

Figure 5.28 — Test paramétrique de la loi de comportement rhéologique attribuée au niveau de décollement. A
partir de I’état de référence de la Figure 5.24, la loi de comportement est élasto-plastique, visco-plastique, ou
élasto-visco-plastique

Un certain nombre d’enseignements peuvent étre tirés de cet exercice paramétrique :

(1) L’espacement toujours similaire entre les blocs structuraux matérialisés par les bandes de
cisaillement semble principalement contr6lé par le coefficient de frottement interne du

matériau élasto-plastique et I’épaisseur de I’état initial du modele (Figure 5.28).
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(2) Dans le cadre des conditions aux limites définies pour cet exercice, il n’y a pas a proprement
parler de plis, mais seulement des failles. Le contréle de la déformation plastique sur la
création des « pop-up » est mis en évidence par I’absence de ceux-ci dans le modeéle visco-
élastique (Figure 5.28). Dans ce dernier cas, il est probable que I’attribution de propriétés de
viscosités faibles et contrastées a chaque niveau stratigraphique puissent activer un processus
de flambage, ou buckling [Biot, 1961 ; Gerbault et al., 1999 ; Schmalholz et al., 2002 ; Burg
et al., 2004 ; Yamato et al., 2011 ; Fernandez et Kaus, 2014].

(3) La couche basale de décollement semble avoir un réle secondaire dans le déclenchement de
la déformation au sein du modéle, bien qu’il influence en partie la position des pop-up. Ce
n’est qu’une fois ces pop-up localisés dans le modele que le niveau de décollement s’activent
par un fluage ductile, ce qui favorise la surrection des structures.

(4) La différence entre le comportement fragile ou ductile attribué au niveau de décollement
explique principalement les variations de la géométrie et de I’évolution structurale des pop-up
de détachement (Figure 5.28). Lorsque le niveau basal est tres ductile, le déplacement au sein
du décollement est accentué apres I’initiation de la structure tectonique, ce qui localise
fortement la déformation sur le pli majeur (Figure 5.28). Au contraire, lorsque le niveau de
décollement est élasto-plastique, il subit une déformation moins localisée et moins intense

(Figure 5.28), modifiant ainsi la géométrie finale de la structure.

A travers la modélisation mécanique de la déformation d’un milieu stratifié fragile/ductile, la
problématique de la compétition entre pop-ups et failles est clairement identifiée. Il existe une
différence fondamentale dans I’évolution cinématique des plis de détachement dits « géométriques »,
comme ceux présentés en Figure 5.24c, et ceux des plis de pop-ups modélisés dans FLAMAR. Les
premiers sont dominés par le plissement, les seconds par les failles. Le modéle classique du pli de
détachement est celui du flambage, ou « buckling », dans lequel le plissement est le mécanisme
primordial [Biot, 1961 ; Jamison et al., 1987 ; Epard et Groshong, 1993 ; Poblet et McClay, 1996 ;
Mitra, 2003 ; Wallace et Honza, 2004 ; Brandes et al., 2014 ; Cosgrove, 2015]. Quand le pli « coffré »
est suffisamment mature et se verrouille, la poursuite de la compression crée une asymétrie qui
developpe éventuellement un chevauchement sur un des flancs du pli [Erickson, 1996 ; Mitra, 2003 ;
Cosgrove, 2015]. Ce modeéle est en adequation avec I’explication classique de I’apparition des plis
dans une chaine plissée par des parametres d’instabilité de plissement intrinseque des matériaux
géologiques [e.g. Biot, 1961 ; Gerbault et al., 1999 ; Schmalholz et Podladchikov, 2000 ; Schmalholz
etal., 2002 ; Burg et al., 2004 ; Yamato et al., 2011 ; Fernandez et Kaus, 2014]. L’espacement des plis
est alors dépendant des parameétres élasto-visco-plastiques du matériel. A I’inverse, la séquence
cinématique des plis de détachement modélisés par FLAMAR se caractérise par la mise en place a un
stade précoce de failles, qui verrouillent la déformation par la suite. Cette cinématigque s’apparente aux

résultats numériques de simulation de plis par Gerbault et al. [1999], Laubscher [2008], Yamato et al.
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[2011] et Jaquet et al. [2014]. La localisation des plis coffrés est alors uniqguement dépendante de la
rupture de la couche fragile. L’espacement entre les plis en pop-up est principalement contrélé par les
conditions aux limites imposées au systeme, avec I’épaisseur du modéle comme parameétre principal
[e.g. Colletta et al., 1991 ; Philippe et al., 1998 ; Gerbault et al., 1998 ; Yamato et al., 2011].

Une notion essentielle de la modélisation est d’évaluer jusqu’a quel point les processus simulés
représentent des exemples géologiques. Dans les plis du Jura par exemple, la localisation des
structures tectoniques et la relation cinématique entre plis et failles constituent un probléme mécanique
majeur (Chapitre 2-2). Le processus de déformation « faille puis plis » mis en évidence dans les
modélisations FLAMAR peut-il étre appliqué aux plis Jurassiens, comme proposée par Laubscher
[2008] et Jaquet et al. [2014] ? Cette question reste pour I’instant sans réponse, et nécessite d’adapter
plus finement les conditions aux limites et les lois rhéologiques aux observations du Jura. Un des
mérites de la modélisation mécanique est cependant de pouvoir mettre en lumiére un second processus
de déformation mécaniquement possible ; il est ensuite nécessaire de le valider par des indices

géologiques externes.

5.2.4- Comportement méecanique d’un millefeuille sédimentaire en réponse a
des conditions de chargement simple

La simulation des déformations géologiques utilisant des lois de comportements non-linéaires
posent de sérieux défis, notamment en rapport aux temps de calculs trés longs et a la complexité
structurale des objets géologiques a modéliser. Pour contourner ces problémes, un certain nombre de
méthodes numériques utilisant des principes simplifiant les processus mécaniques ont été développées,
dérivant en général des acquis des techniques d’équilibrages des coupes géologiques [Fletcher et
Pollard, 1999 ; Maerten et Maerten, 2006 ; Moretti, 2008; Guzofski et al, 2009 ; Mary et al., 2013].
Ces principes simplifées sont nombreux et variées : ce peut étre I’utilisation de lois constitutives
élastique linéaire par exemple [Maerten et Maerten, 2006 ; Moretti, 2008; Guzofski et al, 2009], ou
encore des méthodes de dynamiques basées sur I’analyse des milieux discontinues [Maillot et Leroy,
2006 ; Cubas et al, 2008, Souloumiac et al, 2010; Mary et al, 2013 ; Caér et al, 2015]. Le
développement de ces modéles numériques a notamment permis la mise en place de modéles
géomécaniques, supposés supplanter les modéles purement géométriques. Ces méthodes numériques,
gu’elles soient basées sur des lois de comportement élastiques linéaires ou autres, permettent de mimer
rapidement la plupart des structures tectoniques retrouvées dans les environnements géologiques
[Maerten et Maerten, 2006 ; Moretti et al., 2006 ; Gibergues et al., 2009 ; Guzofski et al., 2009 ;
Lovely et al., 2012 ; Smart et al, 2012 ; Durand-Riard et al., 2013 ; Mary et al., 2013]. Cependant, leur
validité pour prédire I’histoire des déformations et des contraintes subit par les roches des bassins
sédimentaires reste incertaine, notamment parce que les processus de déformations plastiques

irréversibles ne sont pas, ou peu, pris en compte [Maerten et Maerten, 2006 ; Sassi et al., 2007 ;
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Guzofski et al, 2009 ; Moretti et Callot, 2012 ; Lovely et al., 2012]. Les exercices de modélisations
proposés ci-dessous ont pour objectifs de veérifier I'impact que peut avoir la simplification des lois
constitutives des matériaux géologiques ; par exemple, I’incompressibilité des roches supposees par le
paradigme de la conservation des longueurs et des aires [e.g. Moretti et Callot, 2012]. Le but est ainsi
d’évaluer la pertinence de I’utilisation de lois rhéologiques élasto-visco-plastiques pour simuler les
déformations géologiques, par rapport & des méthodes plus simples mais considérablement plus
rapides [Maerten et Maerten, 2006 ; Moretti et al., 2006 ; Gibergues et al., 2009 ; Guzofski et al.,
2009 ; Durand-Riard et al., 2013 ; Mary et al., 2013]. Les objectifs de cette série d’exercices sont

donc :

@ D’analyser les résultats de simulations FLAMAR aux premiers stades de la déformation,
en vérifiant notamment si la méthode permet de modéliser correctement la distribution,
I’orientation et I’intensité des contraintes dans le bassin sédimentaire. Ces informations
sont trés importantes pour les thématiques de modélisations de bassins, puisqu’elles
permettent de déterminer les seuils de fracturations hydrauliques qui permettent la
migration des hydrocarbures des niveaux roche-méres, limitant ainsi la magnitude de la
surpression et favorisant les écoulements (Chapitre 5.1).

2 De réaliser des tests paramétriques pour préciser comment les écailles tectoniques
s’initient et évoluent dans un bassin sédimentaire, et analyser le style de déformation
qu’elles sont susceptibles d’adopter pour des lois rhéologiques différentes et dans des
conditions géologiques variées. Ces exercices de modélisations peuvent servir de lecons
de mécanique sur la fagcon dont les failles s’initient et croissent dans un bassin
sédimentaire. A ce titre, les enseignements qui en découlent sont tout a fait appropriés
pour aider le geéologue structuraliste dans I’interprétation de profil sismique et la
construction de coupes géologiques.

5.2.4.1- Comportements méecaniques aux premiers stades de déformation

Plusieurs expériences analytiques et numériques mettent en évidence comment, en utilisant des
modéles constitutifs élastiques, I’orientation et I’espacement des failles chevauchantes peuvent étre
déterminée. La Figure 5.29 est ainsi un exemple des applications que peut avoir la solution de Hafner
[1951] sur la prédiction de I’orientation des failles au sein d’un milieu homogéne (Figure 5.30a). Les
résultats analytiques et de modélisations révelent que la transmission d’une force tectonique appliquée
sur un milieu géologique homogéne méne a des variations latérales et verticales de I’intensité et de
I’orientation des contraintes principales (Figure 5.29b et ¢). Le passage d’un état compressif a un état
lithostatique s’effectue par une zone de transition en décrochement, résultat qui correspond bien aux

interprétations structurales observées sur le terrain [Sassi et Faure, 1997].
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Figure 5.29 — Exemples d’applications de la solution analytique de Hafner (a). (b) et (c) montrent un modéle

numérique élasto-plastique réalisé par [Sassi et Faure, 1997] afin d’étudier la distribution du régime des
contraintes dans un avant-pays.

Ainsi, de nombreuses études ont porté une attention particuliere sur la modélisation de la
distribution des contraintes dans un bassin sédimentaire et son influence sur le développement des
failles tectoniques [Hafner, 1951 ; Sanford, 1959 ; Mandl, 1988 ; Sibson, 1992 ; Sassi et Faure, 1997 ;
Gerbault et al., 1998 ; Sibson, 2004 ; Jaeger et Cook, 2009]. La trajectoire des contraintes principales,
et I’orientation des surfaces de glissements potentiels, permet de prédire I’orientation des failles
chevauchantes au moment de leurs initiations dans le bassin sédimentaire. Surtout, la prédiction de
I’évolution du champ de contrainte pendant I’évolution structurale du bassin sédimentaire est une
information particulierement cruciale, mais souvent manquante, pour prédire le calendrier et
I’orientation des fractures générées pendant I’enfouissement de la roche qui vont fortement modifier
les chemins de circulations de fluides. En utilisant FLAMAR, une expérience similaire a celle

d’Hafner est réalisée pour un modéle rhéologique élasto-visco-plastique (Figure 5.30).
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Sur un bloc rectangulaire de 4*60 km, un déplacement de 1km/Ma (1 mm/an) est appliqué. Le

matériel posséde les caractéristiques mécaniques d’un sable homogéne (Figure 5.30a).
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Figure 5.30 — Evolution aux premiers stades de raccourcissement d’un modéle FLAMAR.

d)

a) Conditions aux limites utilisées. b) Différentiel des contraintes a I’amorce du raccourcissement. Les traits
representent la direction de la contrainte principale ol. c) Différentiel des contraintes a 0.3 Ma. La zone la plus
fortement sous contrainte correspond a la zone ou se localisera la premiére écaille. L’intensité et la distribution
de la déformation frictionnelle dans le modéle est également montré. d) Déformation totale a 0.5 Ma (environ 1

km de raccourcissement), et inteprétation des mouvements relatifs des blocs structuraux.

Aux premiers stades du chargement, I’orientation de la contrainte principale o1 se modifient et

passent d’un régime compressif a un régime lithostatique (Figure 5.30b). Par rapport aux résultats de

Sassi et Faure [1997] (Figure 5.30b), I’absence de résistances aux frottements sur le socle conduit a

propager tres vite et tres loin les contraintes compressives horizontales: A 50m de raccourcissement

total, le régime des contraintes est uniformément compressif dans le modele (Figure 5.30b). Lorsque le

modele entre en plasticité, des bandes de cisaillements conjuguées se mettent en place. Les trajectoires

de backthrust sont alors systématiquement privilégiées. Ce phénomene s’explique par la direction

horizontale de o1, qui méne a la formation de plans de cisaillement conjuguées aux angles

théoriquement identiques [Davies et al., 1983 ; Davies et Engelder, 1985 ; Philippe et al., 1998 ;
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Gerbault et al., 1998]. Il n’y a donc pas de raison de privilégier un backthrust ou un forethrust,

contrairement & un modele ou une résistance frictionnelle est imposée sur le socle (Figure 5.31).

df db

' | — * Horizontal
5t -

H“lir

tg 2q=2.tb/(sh-sv)

Figure 5.31 — Vergence et orientation d’un bloc structural initié dans un milieu caractérisé par une résistance a
la friction au socle importante. Contrairement aux modeles FLAMAR, I’angle des failles conjuguées avec
I’horizontal est contrasté.

Aprés quelques centaine de métre de raccourcissement, une vraie écaille tectonique se met en
place, sous la forme de plans de cisaillements conjugués, orienté de 30° environ par rapport a la
contrainte compressive maximale horizontale (Figure 5.30d). Le backthrust forme alors la faille

majeure, par rapport au forethrust (Figure 5.30d).

Au travers de ces scénarios d’exercices adaptés du probléme d’Hafner, trois conclusions peuvent

8tre tirées :

(1) La distribution des contraintes au fur et & mesure du chargement du modéle adopte une
logique respectant les grands principes mécaniques identifiés analytiquement depuis Hafner
[1951].

(2) La résistance frictionnelle nulle au socle du modele rend la propagation des contraintes
compressives trés rapide et intense. Le régime de contraintes simulé est donc difficilement
comparable a celui des bassins sédimentaires. A ce titre, I'utilisation de modélisations
FLAMAR sur des cas d’études pour aider a la prédiction du calendrier des fracturations
nécessitent encore des développements numériques [e.g. Roure et al, 2005 ; Vilasi et al,
2009 ; Neumaier et al, 2014 ; Burgreen-Chan et al, 2015].

5.2.4.2- Déformation associée aux rhéologies et influence des conditions de chargement
(1) Epaisseur du modele vs espacement des blocs structuraux

Pour deux expériences similaires réalisées sur des modéles élasto-visco-plastique, I’espacement
entre les pop-ups qui se développent dans le modele est positivement corrélée avec I’épaisseur de la

série sédimentaire (Figure 5.32).

203




60 km ou 200 km
- - Résistance

©=30°; Coh= 20Mpa Tsurface = 0°C
|:|[> n=3: A=5.e-8; E=1.9e5 30°C/km

Vx=3mm/an

o O 0 0 O O 0

a)
~10 km
0 E 0.1
1N e
b) ® Strain & 5 km de déplacement o0
~40 km
S S—
0 0.1
ol
0 o . 200
c) Strain a 5 km de déplacement

Figure 5.32 — Test paramétriques de I’espacement entre les blocs structuraux pour deux épaisseurs de
sédiments différentes.
a) Conditions aux limites du modele. b) Décollement basal peu profond. ¢) Décollement basal profond

On confirme ici un principe de mécanique bien connu en géologie structurale : en I’absence des
processus de surfaces, I’espacement entre des blocs structuraux développés dans un bassin
sédimentaire sans héritage structural est contrdlé au premier ordre par la profondeur du niveau de
décollement [Davies et al, 1983 ; Dahlen et al, 1984 ; Colletta, 1991 ; Liu Huiqi et al,. 1992 ; Sassi et
al, 1993 ; Philippe et al., 1998 ; Verges et al, 2011]. Cette proposition respecte un certain nombre
d’observations sur modeles numériques [Gerbault et al., 1999 ; Yamato et al., 2011] et sur modeles
analogiques [Colletta, 1990 ; Liu Huigi et al., 1992 ; Philippe et al., 1998] (Figure 5.33). Elle permet
de fournir au premier ordre une explication mécanique de I’espacement cartographique des fronts de

chevauchements au sein d’une chaine plissée.
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case 1:
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Figure 5.33 — Schéma de la déformation d’une couverture sédimentaire peu épaisse détachée sur un
décollement a forte résistance a la friction (a) par rapport a celle d’une couverture sédimentaire épaisse détachée
sur un décollement a faible friction (b). En (c) est montrée la relation théorique entre I’espacement des « pop-
up » et I’épaisseur de la couverture sédimentaire détachée du socle [adapté de Philippe et al, 1998]

(2) Variations de la réponse mécanique d’un milieu homogene pour des modifications de I’angle

de friction interne et des valeurs du cisaillement a la base

Des tests paramétriques sont présentés dans ce paragraphe afin d’analyser la modification du
style de la déformation dans un milieu sédimentaire homogéne lorsque sont modélisés (1) différents
angles de friction interne et (2) différentes valeurs de contraintes cisaillantes a la base (i.e. pour
différentes valeurs de résistance aux frottements du socle) (Figure 5.34a). Sur le modeéle initial (Figure
5.34b), deux blocs structuraux majeurs se sont développés avec un espacement de 25 km environ. Le
premier est caractérisé par la réfraction du backthrust sur le backstop, développant un systéme de
double forethrusts (Figure 5.34b).
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Figure 5.34 — Test paramétrique de I’influence de I’angle de friction interne et de la contrainte cisaillante basale
sur les déformations.

La variation de I’angle de friction interne du matériau altére fortement la déformation dans le
modele. Les angles que font les plans de cisaillements conjugués par rapport & la contrainte principale
sont ainsi modifiés ; ils avoisinent les 40° pour un angle de friction interne de 15° (Figure 5.34b).
Avec la baisse de I’angle de friction interne, la déformation se localise moins, jusqu’a étre
complétement distribuée (Figure 5.34) ; le matériau se déforme alors presque comme un fluide. Le
nombre de pop-up qui se développement augmente également avec la réduction du coefficient de
frottement, et parallellement leur espacement se réduit ; Pour un angle de 5°, les pop-up deviennent

ainsi indiscernables (Figure 5.34Db).

La variation de la valeur de la contrainte cisaillante & la base du modéle se traduit par une
modification du nombre, de I’agencement et de la position des blocs structuraux (Figure 5.34c). Pour
un cisaillement de 10.10* Pa, le nombre de blocs structuraux développés est doublé par rapport au
modele initial, tandis que leurs espacements est plus faible de moitié environ (Figure 5.34c). On
observe également une propagation plus forte de ces blocs au front du modele : le bloc frontal se
développe autour de 30 km, soit 10 km de plus que pour le modele initial (Figure 5.34c). Pour un
cisaillement de 60.10* Pa, le nombre de pop-up n’augmente pas, mais leurs positions est cependant
modifiées et I’espacement entre les blocs structuraux devient tres irrégulier (Figure 5.34c). La
modification du cisaillement basal génére ainsi des changements trés imprévisibles sur la géométrie
finale du systeme (Figure 5.34c). L’augmentation de la contrainte cisaillante appliquée sur le socle
s’exprime par la formation précoce des blocs structuraux. Il existe alors une compétition entre (1) la
multiplication et le rapprochement des pop-up et (2) la propagation de ceux-ci vers le front du modéle
(Figure 5.34c).
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Ces modélisations montrent que I’on peut reproduire des morphologies tres variées et des
déformations typiquement fragiles ou ductiles (dans le sens de déformation continue ou discontinue,
e.g. Chapitre 2.1) en modifiant uniqguement deux paramétres, I’angle de friction interne et la valeur du
cisaillement basal. Cependant, la géométrie des objets tectoniques modeélisés n’est pas tres élaborée : il
s’agit de plans de cisaillements conjugués dont I’angle formé avec o1 est controlé par I’angle de
friction interne de la roche. Les modifications engendrées par la variation de la contrainte cisaillante
basale s’avérent difficile & prévoir ; On note qu’elles ne permettent pas de reproduire les effets d’une

résistance a la friction sur le socle du modele.
Plusieurs questions restent donc ouvertes :

(1) Le style de déformation ductile simulé par une baisse trés forte de I’angle de friction interne,
est-il un bon équivalent des mécanismes de déformation ductile des plis du Jura (Chapitre 2-
2) ou des diapirs de sel Albanais (Chapitre 4), par exemple ? Est-il applicable aux niveaux de
roches-méres en surpression, pour les valeurs de pressions de fluides atteinte dans les
modélisations Arctem par exemple ?

(2) Ce style de déformation permet-il de représenter fidelement les déformations macroscopiques

observées sur les décollements roches-méres mises en évidence dans le Chapitre 3.5 ?

(3) Variation du cisaillement a la base pour une rhéologie visco-élasto-plastique vs une
rhéologie élasto-plastique : influence des lois constitutives sur I’évolution cinématique et le

style de déformation.

Un autre test paramétrique est proposé pour analyser la variation de la géométrie et de I’évolution
structurale lorsque les lois constitutives du matériau sont élasto-plastique ou élasto-visco-plastique
(Figure 5.35). L’ objectif principal est de vérifier comment une loi rhéologique élasto-visco-plastique,
combinant des mécanismes de déformations variés et complexes, modife la modélisation des
déformations géologiques. Deux parameétres sont modifiés de fagcon systématique : la valeur de la
contrainte cisaillante imposée aux nceuds du socle et la loi rhéologique de la roche sédimentaire

modélisée (Figure 5.35).
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Figure 5.35 — Conditions aux limites du test paramétrique proposé en Figure 5.36.

A Tinstar des conclusions tirées des expériences précédentes (Figure 5.33), cette série
d’expériences met en évidence le controle des contraintes cisaillantes imposées au socle du modéle sur
la multiplication des blocs structuraux et leurs progressions dans les régions frontales (Figure 5.36).
L augmentation de ces contraintes cisaillantes basales conduit & des résultats chaotiques, dans le sens
ou il devient trés difficile de prédire a I’avance ou le modéle va converger : ainsi, pour un modeéle
élasto-plastique avec oras=1.6* Pa, le nombre de pop-up qui se crée dans le modele est paradoxalement
moindre que pour une simulation identique mais avec un décollement au socle plus résistant (Figure
5.36).

L’initiation et la croissance des blocs structuraux est semblable pour chaque tests (Figure 5.36). A
I’échelle d’un seul bloc structural, la cinématique typique de déformation se divise en deux étapes

principales :

Q) Le pop-up s’initie par la formation de plans de cisaillements conjugués.
2 La croissance du bloc structural s’effectue par I’épaississement de la zone de cisaillement
principale. Un des deux plans conjuguées est alors privilégiée et localise la plus grande

part du cisaillement ; en régle générale, il s’agit du backthrust.

208




=

‘o e

AN 52 je ueys
09 0S oF o0e 0Oc oL 0

AN 62 18 uens
O 0e 02 Ol 0

AW 52 Je urens
F 0g 02 oL 0

v - v
SaET T | AN | | TN
AW L 1B uRlS AW L je urelS AW L Je uiens anbyse|d-
09 0s or oe (o4 oL 0 B 09 0s o 0g (44 oL 0 . 09 0s or oe (o4 oL 0 ojse|g
!D !r
AN 5018 UBAS AW G0 18 LIRSS
09 0S o (0] oc oL 0 B 09 0S (0] 0g 0c oL 0] ke
7N | g ¢
AW G'Z 18 uienS AW G'Z 18 wens
09 Qs (0] 4 0g V4 ol
- — g ¥
; N |,
A Z Je ueqs AW z je vl AW z je uess
09 0S or (0] oc )]3 0 b 09 0S or oe 0¢ oL 0 - 09 0s or 0e 014 ol 0 i
S [, o !«W.?
AW 1 Je wieys A | 18 wress AW 1 Je wens anbyse|d-
09 05 O o0¢ Oz O 0, |09 05 O o0¢ 0z OL 0 09 05 Or 0 0Z 0L 0 09SIA-
£ ojse|3

09

0§

AW 50 18 uress
(0] 4 o€ 0¢ oL 0

ed g’} : S€90

ed o'} : S840

leayg |eseg oN

7

éologique caractérisé par un

ériau géo

7

Figure 5.36 — Test paramétrique comparant les déformations d’un mat

plastique.

logique élasto-visco-plastique ou élasto-

7

€0

comportement rh

209



La premiére écaille s’initie aux alentours de 400m de raccourcissement, et se positionne dans les
7 premiers km du modele (Figure 5.36). Avec I’augmentation du raccourcissement, de nouvelles
écailles tectoniques sont activées en séquences (i.e. elles progressent du backstop vers le front du
modele), mais toutes restent actives jusqu’a I’état final. Ces écailles tectoniques sont activées plus
rapidement pour des fortes contraintes cisaillantes a la base : la seconde écaille se met alors en place
dés le premier km de raccourcissement (Figure 5.36). La visualisation du strain-rate (i.e. le taux de
déformation a un pas de temps donnée) peut-étre utilisé pour analyser plus en détail I’évolution

structurale de ces modéles homogénes (Figure 5.37).

| v e— ] (T T

0 10 20 30 40 50 60 O 10 20 30 40 50 60
Strain-rate at 1.6 My Strain at 2. My

Figure 5.37 — Taux de déformations a 1.6 Ma et 2 Ma pour un comportement élasto-visco-plastique sans
contrainte cisaillante a la base. Ils montrent I’évolution hors séquence des blocs structuraux.

Si I’activation des blocs structuraux progresse bien en sequence, le cisaillement sur les « failles »
est chaotique (Figure 5.37). A chaque pas de temps, la déformation se localise préférentiellement sur
le bloc frontal, sur les blocs arriere ou sur les deux (Figure 5.37). L’évolution structurale du modele se
traduit donc par une progression en séquence des blocs structuraux et par des activités de

chevauchements hors-séquences (Figure 5.37).

La différence entre les modeles élasto-visco-plastiques et élasto-plastiques s’observe surtout par
la variation des déformations non-localisées accumulées dans le modele (Figure 5.36). Pour des lois
constitutives élasto-visco-plastiques, celles-ci progressent moins loin dans le modele. Ce phénoméne
s’explique par la dissipation d’une partie du travail sous forme de déformations visqueuses, sur les
plans de cisaillements principalement. En retour, la quantité d’énergie disponible pour créer de
nouvelles bandes de cisaillements est plus faible que pour des lois constitutives élasto-plastiques. Un
tel phénoméne s’apparente a des processus de fluages asismiques [e.g. Gratier et Gamond, 1991 ;
Roure et al, 2005 ; Roure et al, 2010 ; Gratier et al., 2013]. On suggére dans ces exercices que ce
processus est a I’origine de la variation de position et du nombre de blocs structuraux entre les
modeles élasto-plastiques et élasto-visco-plastique (Figure 5.36), ce qui tend a prouver leur importance

pour simuler les déformations naturelles des bassins sédimentaires.
Deux legons sont tirées de cette étude paramétrique :

(1) D’une part, les contrastes des déformations observés sur les modéles caractérisés par des lois

constitutives élasto-plastiques et ceux caractérisés par des lois constitutives élasto-visco-
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plastiques soulignent la nécessité de ne pas négliger la déformation plastique visqueuse dans

la formulation du comportement mécanique des roches sédimentaires.

(2) On constate également que, pour un milieu homogene décollé sur un niveau a la friction tres

faible (i.e. le socle du modéle), une séquence de chevauchements mécaniquement valide peut

avoir une histoire complexe, marquée par des réactivations et des chevauchements hors-

séquences ; et ce méme si aucun mécanisme ne tient compte de failles frictionnelles ou des

processus d’érosions et de sédimentations.

(4) Influence de la cohésion de la roche et de la vitesse de chargement

Les deux expériences suivantes sont des variantes du modéle élasto-visco-plastique sans

contrainte cisaillante basale, présenté en Figure 5.36. Il s’agit de tester le comportement d’une roche

faiblement cohésive (Figure 5.38a) et d’un chargement rapide (Figure 5.38b) sur le style de la

déformation et I’évolution structurale du modéle.

a) Coh: 5 Mpa

b) Vitesse: 10 mm.y-1
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Figure 5.38 — Influence de la cohésion et de la vitesse de déformation sur I’évolution et la géométrie des
déformations. Ces modeles, sans contraintes cisaillantes a la base et élasto-visco-plastique, sont & comparer a

ceux de

la Figure 5.36,.

La réduction des propriétés de cohésion du matériel modélisé réduit fortement sa résistance a la

friction, facilitant ainsi le développement de nouveaux blocs structuraux (Figure 5.38a). Le modéle

est, a ce titre, caractérisé par un grand nombre d’écailles tectoniques progressant en séquence, qui se

développent dés les premiers stades du raccourcissement (Figure 5.38a). La réduction des propriétés

coheésives de la roche conduit a réduire I’espacement entre les blocs structuraux, similairement a la

réduction du coefficient de frottement (Figure 5.34). Il est d’ailleurs intéressant de comparer la

déformation modélisé entre un matériau peu résistant caractérisé par un faible angle de friction interne

(Figure 5.34b) et un matériau peu résistant caractérisé par une faible cohésion (Figure 5.38a). Dans le
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premier cas le champ de déformation modélisé est distribuée, presque ductile ; au contraire du modeéle
peu cohésif ou localisation de la déformation reste malgré tout importante. Dans ce dernier cas, I’angle
que font les plans de cisaillements conjugués avec la direction de la contrainte principale demeure
proche de 30° (Figure 5.38). Cette observation a son importance, puisqu’il traduit un comportement
mécanique trés différent entre une roche sans cohésion et une roche au faible coefficient de
frottement (Figure 5.34b); la baisse de la cohésion entraine la réduction de la résistance du matériel,

mais ne change pas fondamentalement le style de la déformation.

Sur le modéle (b), la vitesse du chargement appliqué sur le milieu est multipliée par 10 (Figure
5.38). Les forces appliquées au systéme sont alors fortement augmentées ; en retour, la propagation
des contraintes compressives s’effectue beaucoup plus rapidement et beaucoup plus intensément dans
le modele. Le seuil de plasticité est atteint plus tot et se propage plus vite dans le modele ; I’énergie de
compression est alors principalement dissipée par I’activation de nouveaux pop-up, limitant fortement
le fluage de la roche et les processus de déformation asismique. Cette expérience souligne
I’importance primordiale du taux de déformations lorsque les lois rhéologiques introduites permettent
des déformations visqueuses. Le comportement rhéologique des roches sédimentaires a I’état naturel
se rapproche d’un matériau élasto-visco-plastique [e.g. Jaeger et al, 2009 ; Fossen, 2010 ; Burov,
2011 ; Turcotte et Schubert, 2015]; On identifie ici clairement I’importance des conditions de

chargements mécaniques sur le type de mécanismes qui accommodera leurs déformations.

Dans cette partie, des niveaux stratigraphiques aux propriétés mécaniques contrastées sont
introduit dans les modélisations, afin de simuler la déformation d’un milieu en layer-cake. Le cas du
pli de détachement, présenté dans le chapitre 5.2.3, constitue un premier pas en ce sens. Un niveau a la
rhéologie trés fortement ductile, assimilable a un niveau saliféere, est alors introduit dans les
modélisations. Les lois constitutives (élasto-plastiques ou élasto-visco-plastiques) attribuées a ce
niveau de décollement permettent de simuler différents mécanismes de déformations, modifiant ainsi
la cinématique, la géométrie et le style de la déformation modélisée. Dans cette partie, on s’intéresse
plus specifiquement aux modifications structurales provoquées par la baisse de la résistance aux
frottements de la roche (i.e. par la baisse de I’angle de friction interne ou de la cohésion de la roche).
On s’intéresse en particulier a hiérarchiser les paramétres mécaniques nécessaires pour modéliser un
horizon de décollement secondaire au sein d’une géométrie initiale en layer-cake (gateau mille-
feuilles), afin de créer des plis aux géométries semblables a des Fault Bend Fold. Parmi les criteres
d’un décollement que I’on veut simuler, on cherche notamment : (1) la localisation d’un cisaillement
sur un horizon paralléle a la stratigraphie, (2) le branchement de failles superficielles sur cet horizon et

(3) le charriage de nappe allochtone sur de grandes distances.
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(1) Influence d’un décollement intermédiaire sur la géométrie et la morphologie des failles

L’expérience présentée en Figure 5.39 est adaptée de celles exposées en Figure 5.34 ; Sur la base
du modele homogene, un niveau continu caractérisé par un angle de friction interne ¢ = 5° et une
cohésion Coh =5 MPa, est introduit & 4 km de profondeur (Figure 5.39). La profondeur choisie n’est
pas anodine, puisqu’elle correspond a I’épaisseur moyenne de la pile sédimentaire détachée du socle
au niveau de la Chartreuse et du Jura (voir Chapitre 2-2). Par la proximité des conditions aux limites,
les lecons tirées de cet exercice sont donc susceptibles de fournir des informations sur la mécanique de

ces deux systemes Alpins.

100 km

:> Ah=700m; ®= 30°; Coh= 20Mpa
®= 30°; Coh= 20Mpa
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Figure 5.39 — Influence d’un décollement intermédiaire sur I’évolution, la localisation et la géomérie de
déformations.

Aux premiers stades du raccourcissement, la déformation se concentre sur le niveau de
décollement et se propage jusqu’au front du modéle. De multiples pop-ups conjuguées se branchent
sur ce niveau de décollement secondaire, constituants des blocs structuraux de seconds ordres. Les
zones situées au-dessus du décollement sont efficacement découplée des zones sub-décollement
(Figure 5.39b). Proche du backstop, une écaille tectonique s’est développé depuis le socle ; au niveau
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du décollement secondaire, I’angle de la faille est dévié et développe un palier caractéristique. La
Figure 5.39 montre la répartition du taux de déformation calculée a 1.6 millions d’années de
raccourcissement. La déformation s’est localisée sur quatre écailles tectoniques détachées du socle.
L’espacement entre chaque écaille semble tres irrégulier, et d’un point de vue cinématique on note que
la déformation se localise au méme instant sur de nombreux plans de cisaillements distincts. L’activité
du décollement est particulierement bien visible entre les deux premiers blocs structuraux (Figure
5.39). La déformation finie calculée a 8.5 km de raccourcissement permet d’observer plus finement ou
se localisent les grands déplacements et les zones de cisaillements dans le modele (Figure 5.39). Le
niveau de décollement crée un cisaillement horizontal prononcé qui modifie fortement la morphologie
du modéle par rapport a son équivalent homogéne (Figure 5.34). Toutefois, malgré la présence du
niveau de décollement, le déplacement est principalement accumulé sur les failles qui se branchent sur
le socle. Deux systéemes de plis en paliers-rampes sont développés, qui résultent du branchement sur le

décollement de deux backthrusts issues de blocs structuraux distincts (Figure 5.39).

Si les plis modélisés possédent une géométrie en rampes et paliers caractéristiques, le palier (i.e.
le décollement) n’accommode qu’un déplacement mineur; on observe ainsi une morphologie
particuliére ou le déplacement est principalement localisé sur les rampes de failles (Figure 5.40). Le
modéle ne reproduit pas de nappes de charriages ou de redoublements de la série sédimentaire. En
cela, il différe nettement des modeles de plis géométriques de type FBF (Figure 5.40). 1l y a ainsi une
différence nette entre les niveaux de décollements modélisés dans cet exercice et les surfaces de
glissements classiquement interprétées sur les profils géologiques. On suggére que la formation d’un
niveau de décollement secondaire nécessite d’autres conditions mécaniques que I’adoucissement des
propriétés de frictions des niveaux de décollement; ce peut étre I’ajout de mécanismes de
deformations visqueux prononces (comme pour les plis de pop-ups modélisés dans le chapitre 5.2.3)
ou des conditions aux limites différentes (par exemple, une résistance a la friction importante a la base

du modele, voir Figure 5.33a).

déplacement faible
éplacement fort

> Z _,%
N Z |

Flan de cisaillements Surface de glissement

Modeélisation d'un pli de cintrage sur rampe Schéma d'un pli de cintrage sur rampe
avec FLAMAR typigue

Figure 5.40 — Comparaison schématique entre une structure en rampe et palier modélisée par FLAMAR et un
pli de cintrage sur rampe.
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Toutefois, I’expérience souligne I’influence de la stratigraphie mécanique sur la propagation des
déformations au sein d’un avant-pays. L’introduction & faible profondeur d’un décollement aux
proprietés de friction faibles réduit fortement I’espacement des blocs structuraux qui s’observe a la
surface, et permet la génération de deux ordres de blocs structuraux possédant deux longueurs

d’espacements caractéristiques.

(2) Influence de I’épaisseur d’un décollement basal et intermédiaire

Les niveaux de décollements sont trés souvent représentés comme des surfaces de glissements
sans épaisseurs [Davies et al., 1983 ; Suppe, 1983 ; Dahlen et al., 1984 ; Gibergues et al., 2009 ; Smart
et al., 2012 ; Mary et al., 2013 ; Durand-Riard et al., 2013]. L’épaisseur des niveaux de décollement
saliféres ductiles a toutefois été identifié depuis longtemps comme un contréle majeur du style et de la
cinématique des déformations [e.g. Costa et Vendeville, 2002 ; Smit et al., 2003]. Pour les roches au
comportement élasto-visco-plastique qui sont simulés dans ce chapitre, on peut se poser la question de
I’impact de la variation d’épaisseur du niveau de décollement basal et/ou intermédiaire sur la

cinématique et la géometrie des déformations.

L’évolution cinématique de deux modéles en layer-cake adaptées du cas élasto-visco-plastique
sous une contrainte cisaillante a la base de ons=1.6* Pa, présenté en Figure 5.37, sont présentés en
Figure 5.41. Un niveau de décollement caractérisé par un angle de friction interne ¢ = 5° et une
cohésion Coh = 5 MPa et avec une épaisseur de 200m ou 500m est introduit sur la base du modele
(Figure 5.41).

a) Epaisseur: 200 m b) Epaisseur: 500m
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Figure 5.41 — Influence de I’épaisseur du décollement basale sur I’évolution et la géométrie des déformations.
Ces modeles, sans contraintes cisaillantes a la base et élasto-visco-plastique, sont a comparer a ceux de la Figure
5.36.
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Ces modélisations montrent une localisation plus forte de la déformation au sein des rampes de
chevauchements lorsque le décollement basal s’épaissit (Figure 5.41). Pour un décollement de I’ordre
de 500m, I’interface entre I’unité compétente et le niveau de décollement devient méme tres fortement
cisaillée (Figure 5.41b). En réduisant la résistance a la friction basale du modele, I’augmentation de
I’épaisseur du décollement réduit I’espacement des blocs structuraux et augmente leurs propagations

au front du modele.

L’ expérience suivante se base sur un niveau de décollement basal d’une épaisseur de 200 m, et
introduit un niveau de décollement intermédiaire, qui varie de 200m d’épaisseur a 500m d’épaisseur
(Figure 5.42). Les résultats de modélisations révélent que I’épaisseur du niveau intermédiaire est
positivement corrélée avec I’activation du cisaillement horizontal au sein du décollement et la
réduction de I’espacement des blocs structuraux (Figure 5.42). L’impact est particulierement flagrant
pour un décollement intermédiaire d’environ 500m, représentant alors environ ¥4 de I’épaisseur totale

de la série sédimentaire (Figure 5.42b).

a) Epaisseur décollement intermédiaire: 200 m b) Epaisseur décollement intermédiaire: 500m
Epaisseur décollement basal: 200m Epaisseur décollement basal: 200m
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Figure 5.42 — Influence de I’épaisseur du décollement secondaire sur I’évolution et la géométrie des
déformations.

Ces experiences sur I’épaisseur attribuée aux niveaux a faible résistance mettent en évidence leurs
importances pour I’activation d’un niveau de décollement, et pour I’espacement cartographique des
chevauchements exprimés a la surface. Ce résultat est intéressant a souligner comme limite des
approches considérant les niveaux de décollements comme des plans de glissements sans épaisseurs,

négligeant donc cet aspect de la mécanique des bassins sédimentaires.
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Les tests paramétriques qui ont été réalises en comparant systématiquement des lois rhéologiques
simples et des lois complexes permettent I’étude en détail de I’initiation des failles dans un milieu
sédimentaire sans héritage structural. En utilisant seulement quelques paramétres mecaniques
élémentaires, on suggére qu’il est possible de reproduire une vaste gamme de processus géologiques.
Plusieurs principes de mécanique sont confirmés par ces expériences, qui peuvent servir comme sujet

de discussion pour la validation mécanique d’un scénario d’évolution structurale :

(1) Pour un bassin sédimentaire sans héritage structural, I’espacement des écailles tectoniques est
relié a la profondeur du décollement basal. Cet espacement typique peut-étre modifié par
d’autres phénomenes, comme la réduction de la cohésion de la roche ou la présence d’un
niveau de décollement secondaire au sein de la série sédimentaire.

(2) Le développement d’une séquence d’écailles tectoniques dans un milieu homogéne progresse
par une logique séquentielle de I’arriere-pays vers I’avant-pays ; en revanche, les phases de
glissements sur les failles sont trés aléatoires. Cela implique la nécessité d’activer et de
déplacer les blocs structuraux de fagon intriquée lors de la reconstruction de scénarios
d’évolutions structurales.

(3) La stratigraphie mécanique contréle fortement le style de la déformation, et autorise le
découplage de la propagation des déformations dans le bassin sédimentaire. L’épaisseur des
niveaux de décollements modifie également le style tectonique modélisé, a la fois pour des
décollements dont le comportement en plasticité est de type frictionnel ou visqueux.
Seulement, I’introduction d’une couche décollement dans un état initial en layer-cake n’est
pas suffisante pour modéliser des géométries de plis typiques, comme des plis de cintrage sur
rampes.

(4) On montre que les phénomenes de déformations asismiques influent sur la géométrie de la
déformation et la position des écailles tectoniques, méme lorsqu’ils sont minimisés dans le
cadre de la loi de dislocation utilisée dans FLAMAR [e.g. Turcotte et Schubert, 2002 ; Gratier
et al, 2013 ; Burov et al, 2014a].

Ces exercices de modélisations ont également des implications sur la problématique et la
méthodologie des restaurations géo-meécaniques. lls suggérent que la déformation des modéles
intégrant des roches sédimentaires dont le comportement rhéologique est défini comme la
combinaison de plusieurs modéles de comportement n’est pas comparable a celle des modeéles utilisant
une approche de la mécanique simplifiée. Ainsi, les méthodes de reconstructions utilisant des
deformations élastiques linéaires qui ne prennent pas en compte le travail dissipé par les déformations
irréversibles [Maerten et Maerten, 2006 ; Moretti, 2008 ; Guzofski et al, 2009 ; Lovely et al, 2012],

risquent de ne pas simuler correctement les chemins de déformations des structures géologiques. Ces
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experiences posent donc une limite a I’utilisation de principes mécaniques simplifiés pour les calculs
des champs de déplacements et de déformations. D’autre part, on suggére que les différentes lois
rhéologiques non linéaires qui peuvent étre attribuées aux matériaux géologiques génerent des
contrastes importants sur les déformations. Ainsi, pour des conditions de chargement mécaniques
identiques, les champs de déformations calculés pour des lois élasto-visco-plastiques et des lois élasto-
plastiques ne donnent pas la méme solution de position des blocs structuraux et d’évolution structurale
du modeéle. La formulation des déformations visqueuses qui a été utilisée rend celles-ci comparables a
des processus de déformations asismiques de type LPS: on suggére ainsi leurs importances dans la

dissipation des forces compressives dans un bassin sédimentaire au cours de la déformation.

Toutefois, les conditions aux limites trés simples en layer-cake définies dans ces expériences ne
permettent pas de reproduire la géométrie ou I’évolution cinématique de plis cohérents avec les
observations géologiques. Les plis générés dans ces expériences sont des pop-up, dont la géométrie et
I’évolution cinématique peut étre modifiée par I’introduction de niveaux de décollements secondaires.
Malgré leur résistance trés faible aux frottements, le déplacement accumulé sur ces niveaux de
décollements reste faible. Ces niveaux intermédiaires sur lesquels se branchent des blocs structuraux

secondaires, ne possédent donc pas toutes les caractéristiques d’un décollement sensu stricto.

Les deux précédents chapitres ont exposé différentes approches pour examiner I’initiation et la
croissance des failles chevauchantes dans un milieu sédimentaire homogéne puis stratifié, pour des
comportements fragiles ou des couplages fragiles et ductiles. Ce travail montre la difficulté de
reproduire des geométries de plis cohérentes avec les observations géologiques en utilisant un état
initial en layer-cake (gateau mille-feuille). Dans ce chapitre, une méthodologie basée sur I’expérience
acquise des modélisations précédentes est proposee pour reproduire plus fidélement des géométries et
des évolutions cinématiques de plis de type FPF, DF ou FBF. A travers ce travail, on détermine les
parametres mécanigques nécessaires pour activer des niveaux de décollements caractérisés par des

déplacements horizontaux conséquents au sein d’une stratigraphie mécanique.

Le principe de I’approche est de forcer le développement d’un pli, en introduisant un niveau de
décollement discontinu a la base du modéle (Figure 5.44). L’introduction de ce niveau discontinu dans

le modéle a deux effets principaux :

@ Il permet de localiser de maniére durable la déformation sur un plan de cisaillement
unique au front de la discontinuité du décollement, facilitant la localisation et le

développement d’un chevauchement en forethrust.
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2 Il permet de contraindre les premieres étapes de déformations du modele, qui deviennent
alors géométriquement et cinématiquement similaires pour des gammes de conditions
aux limites tres différentes ; on s’affranchit alors de la nature chaotique de ces premiéres

étapes, ce qui facilite la comparaison entre les modeéles.

A partir d’un état initial identique, I’objectif de cette partie est de modifier de maniére
systématique les propriétés mécaniques des niveaux stratigraphiques situés au footwall du pli
principal, afin de préciser pour quels criteres un second niveau de décollement peut étre activé et
permettre la formation d’un pli de cintrage sur rampe. Parmi les critéres mécaniques testés, les
principaux sont liés au comportement rhéologique du niveau de décollement ; on cherche a vérifier
I’influence des déformations frictionnelles (dépendant de la pression de confinement) et visqueuses
(dépendant du taux de déformation et de la température) sur I’activation du niveau de décollement

secondaire, et la géomeétrie structurale des plis qui en résulte (Figure 5.44).

—’ [ 1 200m
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O Résolution d’une maille 100100 m

Figure 5.44 — Conditions aux limites et état initial des modélisations de la partie 5.2.5

Au cours de ce travail, on a montré que les figures de déformations finies enregistrées au sein des
décollements de roches-meres possédent a la fois des composantes ductiles et fragiles (Chapitre 3). Il
est donc justifé de combiner les mécanismes de déformations visqueux et frictionnels pour établir une
loi rhéologique pour ces niveaux roches-meres, afin de vérifier dans quelle mesure ils influents sur
I’activation du décollement et le style de la déformation qui est engendrée. C’est dans ce cadre que
I’on peut expérimenter une loi rhéologique pour le décollement dans laquelle la transition
fragile/ductile est étalonnée sur I’isotherme de la génération de la surpression de fluides au sein de la

roche-mere, étalonné a partir des modélisations Arctem (Chapitre 5.1).

(1) Exemple simple sans décollement

Dans le premier exemple, la série sédimentaire située dans le footwall du chevauchement
principal est homogéne. Cet exemple est utilisé pour examiner I’effet de I’interruption du niveau de
décollement basal sur la cinématique et la géométrie des déformations. La compréhension de ce cas
simple sert de socle pour expliquer se qui se produit lorsque des niveaux aux propriétés hétérogenes

sont introduits dans le footwall du chevauchement principal.
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Aux premieres étapes de raccourcissement, la discontinuité du décollement concentre la
déformation au niveau de I’interruption et génere rapidement un pli qui cinématiquement et
géométriquement correspond & un pli de propagation (Figure 5.45a). Le raccourcissement entraine
d’abord la croissance du pli par la formation d’un chevauchement majeur accommodant un
déplacement de plusieurs km (Figure 5.45a). Lorsque le pli principal atteint une élévation
topographique d’environ 2.5 km, autour de 6 km de raccourcissement total, une seconde écaille se
développe au front du chevauchement majeur. Les étapes suivantes sont marquées par le blocage du
pli principal, qui est passivement transporté ; le raccourcissement est alors accommodé par la mise en
place en séquence d’une succession de pop-up (Figure 5.45). Lorsque ceux-ci atteignent une
topographie d’environ 500m, ils deviennent inactifs a leurs tours, et de nouvelles écailles se forment

au front des anciennes (Figure 5.44).
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Figure 5.45 — Evolution cinématique de la géométrie des niveaux stratigraphiques et de la déformation totale
dans le cadre d’un footwall homogene.

Puisque une grande part des forces compressives est dissipée au sein de cette zone de failles, la
propagation de celles-ci dans le footwall est assez lente et distribuée. Au premier ordre, les écailles
suivantes se développent en séquence et se verrouillent & partir d’un certain stade de maturité. Dans le
détail cependant, elles peuvent étre réactivées hors-séquences, de maniere ponctuelle. Au front du pli

de propagation, les blocs structuraux sont espacés d’une longueur réguliére de 12 km (Figure 5.44).

(2) Activation d’un décollement frictionnel

Dans I’exemple proposé en Figure 5.46, un second niveau incompétent de 300 m d’épaisseur est
introduit dans le footwall du pli de propagation. Il est caracatérisé par un comportement rhéologique

tres faible, presque ductile : la cohésion est nulle et I’angle de friction interne est de 1°.
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Figure 5.46 — Evolution cinématique de la géométrie des niveaux stratigraphiques et de la déformation totale
lorsqu’un niveau de décollement secondaire caractérisé par p=1° et Coh=20 MPa est introduit dans le footwall
du pli principal. En b) est montré I’état de la déformation finie a 9 km de raccourcissement et son interprétation
structurale.

Au premier stade de raccourcissement, un pli de propagation se positionne a I’aplomb de la
discontinuité du décollement basal. Le chevauchement se branche rapidement sur le niveau de
décollement secondaire qui s’active dans le footwall du chevauchement principal (Figure 5.46). A
partir de 6 km de raccourcissement environ, la partie supérieure de la zone de cisaillement principale
est partiellement abandonnée au profit du décollement secondaire ; le pli adopte alors une cinématique
et une géométrie proche de celle d’un pli de cintrage sur rampe (FBF) (Figure 5.47). Le niveau de
décollement secondaire se caractérise a la fois par un cisaillement horizontal intense et par un
déplacement horizontal conséquent (Figure 5.46). Il se propage progressivement dans I’avant-pays, et
forme un niveau de découplage efficace d’ou se branche des plis de propagation secondaires (Figure
5.46). Sur la géométrie finale, a I’aplomb de la discontinuité, le redoublement de la série

stratigraphique est témoigne du charriage du hanging-wall sur le footwall.

-14
0 10.10

0 10 100 km
Strain-rate at 7 km of shortening

Figure 5.47 — Taux de déformation dans le modéle (5.45) a 7 km de raccourcissement, montrant I’abandon du
chevauchement principal au profit du niveau de décollement secondaire.

Des tests paramétriques sur I’angle de friction interne et la cohésion du décollement permettent de
déterminer pour quelles valeurs seuils le niveau incompétent secondaire est activé comme un

décollement (Figure 5.48). Si I’angle de friction interne est de 7° et la cohésion est nulle, le style des
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plis simulés est hybride : Le niveau de décollement secondaire est activé et permet de développer un
pli de cintrage sur rampe (Figure 5.48a), mais il ne se propage pas dans I’avant-pays et le bloc
structural suivant est enraciné dans le socle (Figure 5.48a). Si la résistance a la friction est supérieure a
celle d’une roche caractérisée par un angle de friction interne de 7° et une cohésion de 0 MPa (Figure
5.48D et c), le décollement secondaire n’est pas active. Le pli généré est alors un pli de propagation, et
les blocs structuraux qui s’activent au front du chevauchement principal s’initie a partir du socle
(Figure 5.48b et c).
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Figure 5.48 — Test paramétrique sur la résistance aux frottements du niveau de décollement secondaire, et sa
relation avec I’activité du décollement et le style de déformation. Pour chaque cas, I’évolution cinématique de la
déformation totale est montrée.

Au travers de ces expériences, on souligne I'importance des propriétés de frictions des roches
pour activer et propager des horizons de décollements. Ces résultats attestent de la nécessité pour
activer un niveau de décollement au sein d’une roche-mere argileuse d’adoucir fortement sa résistance
aux frottements; ce peut-étre a I’issue du développement de surpressions tres fortes et pérennes au sein

de la roche-meére, comme celles qui sont simulées dans les modéles Arctem (Chapitre 5.1).
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(3) Activation d’un décollement frictionnel et visqueux

Les figures tectoniques observées au sein des décollements argileux et roche-mere [e.g. Chapitre
3] suggérent un comportement rhéologique complexe combinant & la fois des comportements
frictionnels et visqueux. Un test paramétrique est réalisé pour étudier I’activation du décollement
lorsque son comportement mécanique combine ces deux modes de déformations (Figure 5.49). On
note que les dimensions du modéle sont l1égerement réduites par rapport aux exemples précédents. La
viscosité des deux niveaux de décollements est légérement baissé dans la deuxiéme série de

modélisations pour simuler un comportement visqueux (i.e. des processus de déformation dépendant

du temps).
@ =1°;, Coh =0 Mpa @ =15°;, Coh =0 Mpa
Comportement 10 70 10 70
frictionnel Strain at 8 km of shortening Strain at 7 km of shortening
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frictionnel et Strain at 8 km of shortening Strain at 8 km of shortening
visqueux 0 ] 1 '
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Figure 5.49 — Test paramétrique modifiant les parametres de la loi de dislocation en plus de la résistance aux
frottements des niveaux de décollements. Dans un premier cas, le comportement rhéologique du décollement est
principalement dépendant de la pression appliquée. Dans un second cas, le comportement rhéologique est
également dépendant du taux de déformation appliquée au systeme.

Les résultats des deux modélisations ou le niveau de décollement n’a pas une forte composante
visqueuse sont semblables a ceux de la Figure 5.46 (Figure 5.49). Pour une rhéologique combinant

déformations frictionnelles et visqueuses, deux phénomeénes sont observés :

(1) Pour un angle de friction interne de 1°, la magnitude du cisaillement au sein du décollement
est plus forte par rapport a un décollement frictionnel (Figure 5.49). Le décollement
secondaire se propage plus loin vers I’avant-pays, ce qui permet la création d’une écaille
supplémentaire (Figure 5.49).

(2) Pour un angle de friction interne de 15°, le niveau de décollement secondaire est activé. Une
seconde écaille, branchée sur le décollement secondaire, se développe juste au devant du pli

principal (Figure 5.49). La rampe du pli de cintrage est caractérisée par un déplacement trés
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fort contribuant au redoublement de toute la série stratigraphique au dessus du décollement
(Figure 5.49).

La nature ductile attribuée au niveau de décollement dans cette expérience peut s’expliquer par le
développement d’une pression de fluide anormalement élevée [e.g. Morley et al., 2011 ; Deville et al.,
2010 ; Deville, 2015]. En revanche, la ductilité des roches de décollement est jugée trop faible pour
correspondre a des niveaux saliferes (Chapitre 5.2.3). Cette expérience met en avant I’importance du
couplage entre le comportement rhéologique visqueux et frictionnelle pour activer un niveau de

décollement secondaire au sein d’une roche argileuse.

(4) Influence des processus d’érosion et de sédimentation

Les processus d’érosion et de sédimentation ont des réles fondamentaux sur le développement et
I’évolution du style structural d’une chaine plissée, que ce soit a I’échelle du pli ou a I’échelle du
prisme orogénique [e.g. Beaumont et al., 1992 ; Malavieille et al., 1993 ; Avouac et Burov, 1996 ;
Mugnier et al., 1997 ; Konstitanovskaia et Malavieille, 2005 ; Stockmal et al., 2007 ; Bonnet et al.,
2008 ; Malavieille, 2010 ; Wu et McClay, 2011 ; Graveleau et al., 2012 ; Fillon et al., 2013]. Sur la
base des modéles expérimentaux qui ont été présentés, il est possible d’étudier comment une loi
d’érosion/sédimentation locale modifie la distribution des déformations dans le modeéle, et influe sur le

style de la déformation.

Une simulation identique a celle présentée en Figure 5.45 est réalisée en utilisant cette fois-ci une
loi d’érosion-sédimentation diffusive locale (Figure 5.50b). Cette loi modifie profondément la
distribution de la déformation dans le modéle (Figure 5.50b). La déformation est plus intense sur le
hanging-wall, et I’action couplée de I’érosion et de la sédimentation locale retarde la formation de
I’écaille tectonique branchée sur le niveau de décollement secondaire (Figure 5.50b). En parallele, le
décollement secondaire se propage plus loin dans I’avant-pays, et permet la formation de plusieurs
écailles tectoniques dans I’avant-pays. Ceux-ci ménent au développement de petits bassins de « piggy-
back » (Figure 5.50Db).

L’érosion entraine le développement de deux processus mécaniques couplés, en accord avec les
nombreuses expériences de modélisation sur le sujet [e.g. Merle et Abidi, 1995 ; Mugnier et al., 1997 ;
Leturmy et al., 2000 ; Konstitanovskaia et Malavieille, 2005 ; Stockmal et al., 2007 ; Fillon et al.,
2013]. D’une part, il localise fortement la déformation sur la rampe du pli principal ; en retour, le
hanging-wall subit des forces compressives beaucoup plus importantes (Figure 5.50b). D’autre part, il
bloque I’initiation des chevauchements secondaires sous les zones de sédimentation (Figure 5.50b) ; il

permet ainsi une meilleure propagation du décollement dans I’avant pays.
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Figure 5.50 — Introduction d’une loi d’érosion/sédimentation locale dans le modele présenté en Figure 5.45.

a) Zoom de la déformation totale et de la viscosité, et interprétation de la déformation, pour le modéle (5.45). b)
Zoom de la déformation totale et de la viscosité, et interprétation de la déformation, pour un modele identique
mais avec érosion et sédimentation. Sur le script de la viscosité, la couleur bleue sombre indique les sédiments
déposés, issues de I’érosion des zone topographiques.

Lorsque I’érosion appliquée sur le systeme géologique est tres forte, la localisation tres forte et
pérenne de la déformation sur le chevauchement principal méne a la formation d’un backthrust majeur
au niveau du décollement secondaire (Figure 5.51). La géométrie qui en résulte est celle d’une zone

triangle, caractéristique des modélisations FLAMAR lorsque le taux d’érosion est fort.

| e —
4
0 10 100 km
Phase at 5 km of shortening

Figure 5.51 — Géométrie des niveaux stratigraphiques pour une érosion trés forte. On remarque la géométrie
typique en zone triangle par le pli principal.

(5) Influence d’une transition fragile-ductile

En modifiant les parametres de la loi de dislocation, il est possible de définir un comportement
rhéologique qui décrit un changement de viscosité de la roche pendant son enfouissement tectonique
sour le pli de propagation. On établit donc une loi rhéologique qui simule une transition de
déformation fragile a ductile & une température donnée. En étalonnant cette loi avec les isothermes de
maturité de la matiere organique du Toarcien subalpins obtenues avec Arctem (Chapitre 5.1), il est
possible de simuler un changement de comportement mécanique qui est contrélé par I’apparition de la

surpression dans la roche-mére.
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La loi rhéologique choisie provogue une transition de comportement rhéologique trés rapide pour
une température d’environ 140°C (Figure 5.52). Cette température correspond a celle pour laquelle
I’intensité de la surpression au sein des niveaux roches-meres du Toarcien Subalpin devient trés
importante (voir Chapitre 5.1). D’un point de vue pratique, la modélisation thermique imprécise rend

difficile de proposer un étalonnage plus précis.
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Figure 5.52 — Loi rhéologique pour une roche-mere qui simule une transition fragile/ductile pour une
température de 100°C environ.

Cette loi de comportement rhéologique est attribuée au niveau de décollement secondaire du
modele présentée en Figure 5.48b. Ce décollement est également caractérisé par un angle de friction
de 15° et une cohésion nulle qui, seules, ne permettent pas d’activer un décollement. L enfouissement
tectonique du décollement sous le pli de propagation modifie les propriétés mécaniques de la roche, et
permet de la rendre suffisamment ductile pour activer un proto-décollement sur lequel se branche une
rampe secondaire (Figure 5.53). Toutefois, la modification de la rhéologie du décollement n’est pas

suffisament forte pour activer un véritable décollement.
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Figure 5.53 — Déformation totale, viscosité, taux de déformation et température a 5 km de raccourcissement
d’un modéle ou le décollement secondaire est caractérisé par une loi rhéologique thermo-dépendante.

On remarque sur les figures de déformation et du taux de déformation le développement d’une proto-zone de
décollement.
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Une expérience identique mais intégrant une loi d’érosion/sédimentation montre que la réduction
de I’élévation topographique limite les changements de comportements rhéologiques du niveau de
décollement (Figure 5.54). En revanche, I’enfouissement sédimentaire provoqué par la formation d’un
bassin sédimentaire au front du chevauchement permet de mieux propager le décollement vers I’avant-
pays (Figure 5.54). Ces essais intégrant une formulation simplifiée des processus de surface soulignent
I’importance de ceux-ci sur le style et la cinématique des déformations dans un bassin sédimentaire. Ils
mettent en évidence comment le couplage entre enfouissement tectonique et sédimentaire permet de
modifier la distribution des isothermes, qui en retour influent sur le comportement mécanique des

sédiments.
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Figure 5.54 — Déformation totale, viscosité, taux de déformation a 5 km de raccourcissement d’un modéle ou le
décollement secondaire est caractérisé par une loi rhéologique thermo-dépendante.

Il s’avere nécessaire de développer ces prototypes de modélisation, notamment en calibrant de
maniere plus précise et plus juste la transition fragile/ductile ; Cet essai simple est cependant suffisant
pour montrer qu’une telle transformation, méme légere, est @ méme de modifier suffisamment le
comportement d’un niveau stratigraphique pour promouvoir le développement de figures de
cisaillements de second-ordre. D’un point de vue géologique, il serait possible de comparer cette
observation numérique avec les figures de bed-parallel slip, notamment observées dans les niveaux
roches-méres des Appalaches [Aydin et Engelder, 2014] ; c’est-a-dire des figures de cisaillements

n’étant pas a I’origine d’un déplacement horizontal prononcé.

(6) Formation d’un pli de détachement : Cas du Jura

Deux exemples de modélisations adaptées aux problémes de mécanique type «Jura» sont
présentés dans ce paragraphe. Les conditions aux limites attribuées a chaque cas, notamment la vitesse
de raccourcissement contrastée, les rendent difficilement comparables entre elles ; néanmoins, chacune
permet de tirer indépendamment des lecons sur le développement de plis de détachement au sein d’une

stratigraphie mécanique.
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La stratigraphie mécanique du premier exemple se compose d’une épaisse couche ductile et
incompétente de sel, sur laquelle est déposée une alternance de niveaux compétents carbonatés et de
niveaux incompétents argileux (Figure 5.55a). La Figure 5.55 décrit la géométrie structurale et la
distribution de la déformation aprés 10 km de raccourcissement. A I’aplomb de I’interruption du
décollement basal se forme un exemple remarquable de FBF (Figure 5.55a), qui se prolonge en zone
triangle en aval du pli. Au front de celle-ci se développent deux plis de détachement & I’espacement
irrégulier (Figure 5.55a). Ces deux derniers plis sont enracinés non pas sur le décollement secondaire,
mais sur le décollement de socle: Ils résultent de la formation de plans de cisaillements conjugués sous
le décollement. Au passage du niveau salifére, la géométrie de ces plans est fortement modifiée par le
fluage ductile du sel, qui contrdle alors le style de déformation de la partie supérieure du pli. Le style
structural particulier établi sur cet exemple résulte donc de I’interaction entre phénomenes de fluage

du sel et I’activation de chevauchements thick-skin, enracinés dans le socle, sous le niveau de

décollement.
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Figure 5.55 — Géométrie des niveaux stratigraphiques et déformation finie pour un taux de déformation rapide
et un décollement basal profond.
On remarque le développement de blocs structuraux ancrés dans le socle

Le second exemple modélise une stratigraphie mécanique relativement comparable au premier ;
la vitesse de raccourcissement est cependant fortement réduite (le fluage du sel est donc fortement
augmente), tandis que I’épaisseur du socle sous le niveau de décollement est également réduite (Figure
5.56b). La partie interne du modele reproduit un backstop presque rigide, qui découple fortement la
déformation au dessus et au dessous du niveau de décollement (Figure 5.56). Quatre plis sont formés
en séquences, et suivent une évolution cinématique et géométrique relativement proche ; sur la Figure
5.56b, les quatre plis de droite & gauche correspondent a quatre stades de maturité d’un pli de
détachement. Ils s’initient comme des forethrust enracinés dans le décollement évaporitique, et
grandissent progressivement comme des plis de propagation (Figure 5.56). A un certain stade de

maturité, le fluage ductile du sel favorise la rotation des flancs du pli, qui adopte alors une géométrie
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typique des plis de détachements du Jura [Smit et al., 2003 ; Mitra, 2003]. On remarque que les
niveaux argileux semblent avoir un réle important dans la transition entre les modéles de pli de
propagation et de pli de détachement, notamment par le développement de processus de glissement
flexural favorisant la rotation du pli (Figure 5.56). Certain de ces niveaux argileux forment par
ailleurs, ponctuellement, des niveaux de décollements secondaires ; un exemple est observable au front

du pli de détachement principal en Figure 5.56.

0 10 80 km

0 km
4 km

0 10 80 km
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Figure 5.56 — Géométrie des niveaux stratigraphiques et déformation finie pour un taux de déformation lent et
un décollement basal superficiel.

Le style de déformation est alors de type thin-skin, le décollement secondaire détachant efficacement la
couverture sédimentaire superficielle.

Dans ces deux exemples de modélisations calibrés sur la stratigraphie mécanique du Jura, on
identifie le réle important de la stratigraphie mécanique dans la formation d’un style structural ; La
complexité de la stratigraphie intégrée dans le calcul mécanique aboutit & des styles tectoniques
complexes, composées de nombreuses structures de second ordre. Pour des expériences relativement
similaires en termes de conditions aux limites, on peut observer des styles de deformations trés
différents, thin-skinned ou thick-skinned. On note que, dans les deux cas, la géométrie des plis n’est
pas modifiée de facon spectaculaire; I’essentiel des différences proviennent de I’évolution

cinématique des structures tectoniques et leurs espacements.
5.2.6- Conclusions

La modélisation geéo-mécanique est un moyen de vérifier qu’une interprétation structurale
respecte un ensemble de criteres portant sur: (1) le contrble de la création et de la propagation des
failles, conduisant a la formation de blocs structuraux, (2) la mise en mouvement de ces blocs
structuraux les uns par rapport aux autres et sur des déplacements qui peuvent étre kilométriques.
Idéalement, une modélisation numérique permettrait de concevoir un scénario d’évolution structurale

depuis son état initial jusqu’a la géométrie actuelle, & I’instar des modélisations cinématiques
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géométriques [e.g. Roure et Sassi, 1995; Sassi et al.,, 2007]. Par rapport a ces dernieres, la
modélisation mécanique permettrait de prédire I’évolution en chaque point du modele du déplacement,
de la déformation et des contraintes sur la base d’un calcul mathématique. Une telle méthode
permettrait ainsi de mieux contraindre I’histoire d’enfouissement et de déformation des roches dans le

bassin sédimentaire.

En pratique, les modélisations numériques ou physiques négligent toujours certain processus
géologiques. La formulation simplifiée des processus mécaniques et le nombre limité de conditions
aux limites disponibles dans les modeles FLAMAR générent des approximations qui, cumulées,
empéchent de traiter I’ensemble des problémes de mécaniques qui peuvent étre catalogués en
observant une coupe géologique (voir chapitre 2-2). Ainsi, reproduire fidélement, sur la base d’un
calcul mécanique, un scénario géologique comme celui de la Chartreuse [Deville et Sassi; 2006]
nécessite encore des efforts de développements, ne serait-ce que pour introduire ou faciliter les options

numériques suivantes :

(1) Lasédimentation, i.e I’apport de matériel en aggradation ou progradation.

(2) La définition du socle comme un contact frictionnel.

(3) La possibilité d’autoriser les mouvements verticaux du socle sous I’effet de la charge
tectonique et sédimentaire, de fagon a simuler le calcul de la subsidence.

(4) La modélisation d’un prisme, ol la surface et le socle sont caractérisés par une pente
spécifique.

(5) La définition d’un état initial marqué par un héritage structural complexe, représentatif de
I’état des bassins sédimentaires avant compression.

(6) Une modélisation thermigque permettant de reproduire plus finement la distribution de la
température dans les bassins sédimentaires, afin de pouvoir introduire des matériaux dont le

comportement rhéologique est thermo-dépendant.

Toutefois, la conception d’exercice de modélisation géo-mécanique FLAMAR permet d’étudier
de nombreuses problématiques qui ont trait aux contrles de la stratigraphie mécanique sur les

déformations des bassins sédimentaires. On montre notamment que :

(1) Les méthodes numériques utilisant des lois de comportements non linéaires élasto-plastiques
ou élasto-visco-plastiques pour simuler les déformations géologiques sont plus appropriees
aux problemes mécaniques d’évolutions structurales: Elles permettent de décrire a la fois
I’initiation de la rupture dans un bassin sédimentaire et I’évolution structurale des structures
plissees et faillées [Mandl, 1988 ; Hobbs et Orb, 1989 ; Leroy et Ortiz, 1989 ; Cundall, 1990 ;
Makeél et Walters, 1993 ; Bathellier, 1994 ; Barnichon et Charlier, 1995 ; Sassi et Faure,
1997 ; Gerbault et al., 1998 ; Lovely et al., 2012].
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(2) En utilisant seulement quelques paramétres mecaniques élémentaires, on suggeére qu’il est
possible de reproduire une vaste gamme de processus geologiques. Plusieurs principes de
mécaniques de premier ordre peuvent étre confirmé et servir comme sujet de discussion pour

la validation mécanique d’un scénario d’évolution structurale.

La localisation, I’activation et la propagation des décollements dans une stratigraphie mécanique
peut s’expliquer par des variations sur des paraméetres clés comme I’angle de friction interne et la
cohésion de la roche (Figure 5.57). L utilisation de lois rhéologiques élasto-visco-plastique montre
cependant que cette activation peut étre considérablement facilitée par le couplage entre des processus
de déformation ductile/fragile au sein du décollement, méme si la ductilité reste limitée (Figure 5.58).
En attribuant des lois de comportement rhéologique adaptées, il est possible de simuler le
développement des styles de plis théoriques FPF, FBF et DF (Figure 5.58). Les modélisations géo-
mécaniques FLAMAR montrent également que I’activation et le développement d’un décollement au
sein d’une stratigraphie mécanique nécessite des propriétés de cohésion et de friction qui ne
concordent pas avec les propriétés mécaniques d’un horizon de décollement roche-meére a son état pré-
compression, comme les Posidonia Schist albanais. Ces observations suggerent donc I’existence d’un
processus capable de réduire considérablement la résistance frictionnelle et la ductilité des niveaux de

décollement.
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c) Pli de détachement

Figure 5.57 — Paramétres mécaniques seuils nécéssaire a la formation des trois plis idéaux : FPF, FBF et DF

On montre également I’importance des processus de surfaces, qui en modifiant considérablement
la distribution de la déformation au sein d’une série stratigraphique contréle fortement le style de la
déformation modélisée. Enfin, il est possible d’introduire une loi rhéologique thermo-dépendante,
calibrée sur la température de génération des hydrocarbures au sein d’une roche-mere. Celle-ci permet
d’activer et de propager efficacement le cisaillement horizontal au sein du décollement a mesure que

I’enfouissement tectonique ou sédimentaire augmente. Il reste en revanche nécessaire de contraindre
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les lois et valeurs critiques dégagées de ce travail au travers d’expériences de caractérisations des

roches en laboratoires.
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Au cours de cette these, une réflexion a été menée pour étudier le couplage dans les modélisations
géo-mécaniques et hydromécaniques entre le développement des surpressions dans les argiles de
roches-meres et la mobilisation d’un chevauchement tectonique. Cette these montre qu’une meilleure
comprehension des thématiques du décollement et du style structural implique une progression
conjointe des activités de recherches en géosciences sur les trois axes complémentaires qui sont : les

observations geologiques, la caractérisation en laboratoire et la modélisation numérique.

Tout d’abord, on souligne I’importance de réaliser une analyse mécanique de la mise en place
des structures en itération avec la restauration structurale afin de valider une interprétation
géologique. La comparaison de coupes structurales prises autour des chaines plissées
Meéditerranéennes, et publiées dans des revues a comité de lecture, documentent des styles structuraux
variées mais montre surtout qu’elles ne contiennent pas toutes les informations nécessaires a la
reconstruction d’un unique scénario d’évolution tectonique. En effet, on montre dans la premiére
partie de cette thése que trés souvent les données géologiques et les méthodes utilisées par les
géologues structuralistes sont insuffisamment renseignées pour pouvoir facilement caractériser la
nature mécanique d’une coupe géologique équilibrée. Ainsi, la difficulté de distinguer sur une coupe
géologique publiée ce qui est attesté par des données (sismique ou puits, par exemple) de ce qui releéve
de I’interprétation du géologue rend difficile la définition du probléme mécanique posé et aussi
I’identification des paramétres ou facteurs d’incertitude sur I’interprétation des structures en

subsurface.

Une section restaurée n’est pas une preuve suffisante de la géométrie pré-compression d’un
bassin sédimentaire. Un travail supplémentaire est en effet nécessaire pour caractériser I’état initial du
bassin, intégrant la trajectoire des failles avant leurs activations, a la maniére de ce qui est proposé en
Figure 6 (Chapitre 2.2). C’est a cette condition que ces états restaurés pourront étre utilisés comme
point de départ pour des modélisations cinématiques utilisant des outils géomécaniques ou

géométriques, tels que FLAMAR ou autres.

Dans toutes les coupes géologiques, la construction de I’histoire d’enfouissement de la roche-
meére pour chaque bloc structural est particuliérement complexe pendant la période de compression
tectonique. Elle est pourtant nécessaire pour prédire I’évolution de la surpression et du systéme
pétrolier dans le bassin: cela a été démontré par les exercices de modélisation de bassin Arctem
proposés en Chapitre 5.1. Pour reconstruire ces courbes d’enfouissement, il est fortement recommandé
de réaliser des exercices de modélisations directes, telles que ceux réalisés pour la Chartreuse par

Deville et Sassi [2006] par exemple (Figure 4.5). L’enfouissement des roches sédimentaire au cours de
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I’histoire du bassin sédimentaire résulte de la competition entre les mouvements sur les failles et la
sédimentation et I’érosion syn-tectonique ; Le scénario structural de la Chartreuse montre que ces
paramétres s’averent tres complexe & quantifier en utilisant des modéles cinématiques directes. Pour
établir un scénario valide d’évolution géologique, les coupes interprétées devraient, @ minima,

afficher les informations clés suivantes :

- La colonne stratigraphique a haute résolution avec des modeéles précis des distributions
lithologiques et des événements érosifs.

- Laforme des discordances angulaires dans les strates sédimentaires syn-compression.

- Des contraintes sur I’histoire d’enfouissement des sédiments (a travers des marqueurs

thermiques notamment).

Pour qu’un scénario d’évolution géologique d’une coupe soit mécaniquement admissible,
plusieurs points essentiels doivent étre justifiés: la chronologie d’activation et la quantité de
déplacement sur les failles a chaque pas de temps, le déplacement de ces failles en relation avec les
taux d’érosion et de sédimentation, etc... Idéalement, cette justification se fait sur la base d’exercices
de modélisation mécanique, tels que proposés dans le Chapitre 5.2 ou par Caér et al. [2015] par
exemple. Cependant, les modéles FLAMAR montrent qu’il n’est pas encore possible de reproduire la
géométrie des coupes structurales avec des modéles géo-mécaniques de type éléments-finies. En effet,
il est tres difficile de (1) tenir compte de I’ensemble des conditions aux limites qui existent dans un
milieu naturel et (2) coupler dynamiquement la déformation des matériaux et la circulation des fluides

aux échelles de temps geologiques.

Concevoir un scénario d’évolution structurale mécaniquement valide passe nécessairement par
une meilleure prise en compte de la rhéologie des niveaux de décollement. Dans le cas particulier des
décollements localisés dans les roches-meres argileuses, des exercices de modélisations géo-
mécaniques et de modélisations de bassin montrent que I’activation et I’évolution d’un niveau de

décollement dépend :

(1) De I’état initial de la roche-mére ; Il est définit par les conditions de dépéts de la roche-
mére et par son histoire d’enfouissement pré-compression qui, par diagénése, va
transformer ses propriétés physiques initiales.

(2) De son histoire d’enfouissement au cours de la période de compression tectonique ; Elle
va déterminer les transformations subites par la roche et la quantité de fluides qui y
circulent, modifiant ses propriétés physiques et permettant éventuellement son activation

comme décollement.

Cependant, des lacunes sont toujours présentes sur les propriétés physiques des formations
sédimentaires qui formeront des décollements, notamment en ce qui concernent: la minéralogie, la

relation porosité/perméabilité, les paramétres seuils de ruptures des roches, etc. Dans le cas de la
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Chartreuse par exemple, il n’y a ainsi pas d’évidence claire pour discuter de la localisation du
cisaillement ou de son épaisseur au sein de la formation des Schistes Cartons ; encore moins d’une
éventuelle relation avec les propriétés et les fluides produits et circulant au sein des roche-meres. Il est
donc difficile de relier I’activité du décollement avec un mécanisme comme la production de fluides

hydrocarbures au sein du niveau stratigraphique roche-meére.

Pour mieux connaitre ces objets tectoniques particuliers que sont les décollements, la
caractérisation d’un exemple analogue au Schistes Cartons, a I’état initial, a été réalisé sur les roches-
meéres Posidonia Schist en Albanie. Elle met ainsi en évidence des contrastes de minéralogies, de
teneurs en matieres organiques et de comportement rhéologique au sein d’une méme formation roche-
mere de quelques dizaines de métres d’épaisseurs. Deux sous-unités de stratigraphie mécanique de 10
metre environ chacune sont identifiées : une unité inférieure incompétente, riche en minéraux argileux
et au fort potentiel pétrolier et une unité supérieure compétente, riche en minéraux carbonatés et au
potentiel pétrolier plus faible. On estime que chaque unité posséde un comportement rhéologique qui
lui est propre, plus ductile pour I'unité inférieure et plus fragile pour I’unité supérieure. L’unité
inférieure est probablement celle qui concentrera I’essentiel de la surpression et qui sera le lieu du
décollement ; une telle hypothése doit cependant étre vérifiée, notamment par d’éventuelles
observations de terrain dans la partie sud du Mali i Gjere. Sur cette roche-mére immature des
Posidonia Schist, caractérisée par un fort potentiel pétrolier, des parameétres physiques de bases
(résistance a la friction par rapport a la minéralogie, relation ¢/K, TOC) ont été déterminés pour

simuler leurs évolutions a I’aide de modélisations FLAMAR et Arctem.

On montre ainsi que les contrastes de minéralogies, de teneurs en matiéres organiques et de
comportement rhéologique au sein d’une formation roche-mere varie a I’échelle du cm, du m et de la
dizaine de metre. Elles adressent la problématique classique de I’'up-scaling de I’échelle du réservoir
(la formation sédimentaire) a celle du bassin sédimentaire. Dans un cas idéal, la stratigraphie
mécanique a I’échelle du bassin sédimentaire (de 100m a plusieurs km) doit donc étre renseignée avec
la stratigraphie mécanique a I’échelle de la formation géologique (de quelques metres a plusieurs
dizaines de metre) pour tenir compte de la complexité des processus mécaniques a I’ceuvre dans un
bassin sedimentaire. On montre cependant que la résolution des outils et techniques de modélisation

FLAMAR et Arctem n’est pas encore suffisamment fine pour permettre les sauts d’échelle.

Il est aujourd’hui nécessaire de trouver les techniques pour mieux caractériser les propriétés
mécaniques des formations roches-méres argileuses et décollement. S’il est difficile de retrouver sur le
terrain des niveaux de décollements mis a I’affleurement, il est également difficile de caractériser en
laboratoire leurs hétérogénéités de propriétés mécaniques : Seuls les bancs les plus compétents
peuvent étre échantillonnés avec les techniques actuelles. Ainsi, nous avons caractérise a haute-

résolution les hétérogénéités de la roche-mere Posidonia Schist en termes de TOC et de minéralogie,
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mais la méme résolution est difficilement atteignable concernant les propriétés mécaniques de la
formation (module d’Young, coefficient de Poisson, résistance a la fracturation, etc.). On suggere
qu’une étude systématique des formations décollement au travers de forages ciblés et de carottages est

nécessaire afin d’avoir une vue statistique sur les propriétés de ces objets tectoniques particuliers.

La modélisation Arctem met en évidence le calendrier, la distribution et la magnitude de la
surpression qui a pu se développer au sein de la roche-mere toarcienne dans I’avant-pays alpin, suivant
différentes hypothéses simples de lithologies et d’évolutions structurales. Dans I’avant-pays subalpin,
la surpression se développe principalement au cours de la mise en place des structures plissées ; elle
est alors maximale a I’aplomb des zones les plus enfouies. La transformation du kérogéne solide en
hydrocarbures liquides et gazeux permet, pour des générations importantes de fluides hydrocarbures,
d’augmenter de 20 a 30% la pression de fluide au sein du niveau stratigraphique roche-mére. Un
faisceau de conditions géologiques sont cependant nécessaires pour que la magnitude de la surpression
soit suffisante pour approcher la contrainte lithostatique, et ainsi fracturer la roche et modifier son
comportement rhéologique : fort TOC, lithologies tres argileuses (et donc perméabilité tres faible),
volume de fluides important, etc. Toutefois, sans couplage avec des lois et critéres de mécaniques, il
n’est pas possible d’étudier les mécanismes d’emballements ou d’auto entretiens entre la surpression,
la fracturation de la roche et les changements de perméabilité qui permettent de propager les fluides et
la déformation au sein du décollement. De fait, il s’avere trés difficile d’interpréter la magnitude et la
distribution de la surpression qui est modélisée par Arctem, a la fois a cause de I’absence de
caractérisation précise des propriétés mécaniques d’une formation roche-meére et de I’absence d’un
couplage hydro-mécanique réel. Ces modeles simples témoignent malgré tout de I’importance de la
fracturation hydraulique naturelle de la roche-mere pour propager des fluides vers I’avant-pays,

expliquant ainsi la forte surpression observée dans les roches-méres de plusieurs avant-pays.

En effectuant de nombreux tests paramétriques sur les lois rhéologiques attribuées aux matériaux
géologiques, les modélisations FLAMAR montrent I’importance du couplage entre les comportements
rhéologiques frictionnels (dépendant de la pression) et les comportements rhéologiques visqueux
(dépendant du temps). Ces modéles mettent notamment en évidence I’importance de la composante
visqueuse pour la déformation du matériel sédimentaire. En cela, ils montrent que I’utilisation de lois
rhéologiques simplifiées doit toujours étre soigneusement justifiee. On montre qu’il est possible de
calibrer les paramétres mécaniques clés qu’il faut faire varier pour obtenir, activer, localiser et
propager un décollement au sein d’une stratigraphie mécanique : la friction du niveau de décollement,
sa cohésion et les propriétés contrdlant son comportement visqueux. Les propriétés mécaniques trés
faibles qu’il faut attribuer aux matériaux argileux pour développer un décollement, notamment par
rapport aux observations réalisées sur les roches-meres Posidonia Schist, tendent a justifier
I’hypothése d’une forte pression de fluides pendant leur fonctionnement. Un changement de propriétés

mécaniques calibrées sur la transformation du kérogéne dans la roche-mere permet de modifier
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suffisamment le comportement mécanique des roches pour activer un décollement. Sans couplage
hydro-mécanique, il n’est cependant pas possible de prédire ou se trouvent les régions en surpression

ou vont se focaliser les changements rhéologiques.

L’importance de coupler les deux approches (géo-mécanique et hydromécanique) pour traiter des
problemes de mécanique du bassin sédimentaire est donc clairement mise en évidence dans ce travail.
L’ approche mécanique de FLAMAR permet de prédire la déformation des roches sédimentaires au
travers de lois rhéologiques variées qui peuvent prendre en compte la plupart des mécanismes de
déformation des matériaux de I’écorce terrestre. Cependant, il est difficile de faire correspondre les
lois rhéologiques avec I’évolution et la distribution de la surpression, qui est pourtant un facteur de
contrle dynamique majoritaire des propriétés mécaniques des matériaux géologiques. L’approche
pseudo-hydromécanique d’Arctem permet justement de prédire I’évolution de la pression de fluide au
sein des niveaux sédimentaires. En revanche, en I’absence d’un vrai couplage hydromécanique
permettant de prédire le régime des contraintes et d’attribuer des propriétés mécaniques aux roches, il
est difficile de discuter des seuils de fracturation de celles-ci. En retour, la prédiction de

I’emplacement des zones en surpression et des circulations de fluides s’en trouve fortement impactée.

Suffisamment d’indices sont disponibles pour réaffirmer une relation entre I’activité d’un
décollement au sein d’une roche-mére et la génération des hydrocarbures. Mais le couplage de ces
deux approches de modélisation semble indispensable pour discuter plus en avant de la relation entre
surpression de fluide et décollement dans les roches-méres. Toutefois, en pratique, concevoir un
modele couplée géomécanique et hydromécanique est un objectif encore difficilement atteignable
aujourd’hui. D’une part, il est trées difficile et trés long de reproduire la géométrie des coupes
structurales avec des modeles géo-mécaniques éléments-finies. D’autre part, les études qui
introduisent des principes de mécaniques dans les modeles de bassin [e.g. Neumaier et al., 2014 ;
Burgreen-Chan et al., 2015] nécessitent encore d’utiliser le scénario géologique d’évolution structural
comme une donnée d’entrée non-modifiable, malgré son évidente incertitude mécanique ; ces
approches, en étant contraint au premier ordre par I’interprétation du géologue, peuvent paraitre
inadaptées pour étre utilisées comme outil de validation structurale. Plus que la « discussion » entre
plusieurs familles de modélisations distinctes, c’est la recherche d’une formule pleinement

hydromécanique (liant la rhéologie et la poro-mécanique) qui doit étre, a terme, envisageée.
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ANNEXES

ANNEXE 1 — Carte de faciés du Lias Subalpin [reproduite de Barfety,
1986]
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ANNEXE 2 — Résultats analytiques sur les roches
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ANNEXE 3 — Résulats analytiques sur les Posidonia Schist

imie organique
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Denstité

Nom de Volume Poids sec Volgme Déviation Déviation Volume den.sné echantil .

, . de cuve Solide VT (cm3) Poreux | solide Porosité
I'echantillon (cm3) 9) (cm3) VS (cm3) VT (cm3) ©cm3) | (g/icm3) lon

(g/cm3)

MGJ2 35,975 14,13 0,012 2,6 2,55
MGJ2 53,931 22,63 0,100 2,5 2,4
MGJ1 41,503 16,21 0,013 2,6 2,6
MGJ4 43,468 16,98 0,036 2,6 2,6
MGJ2 54,500 21,74 0,12 2,5 2,5
MGJ2 50,275 19,87 0,02 2,6 2,5
MGJVR 49,247 19,07 0,003 2,6 2,6
MGJVR 41,105 16,37 0,01 2,6 2,5
MGJ2 25,063 9,71 0,01 2,6 2,6
MGJVR 22,538 8,88 0,01 2,6 2,5
MGJVR 118,506 48,08 0,03 2,7 2,5
MGJ2 152,273 60,20 0,02 2,6 2,5
MGJ2 81,581 32,08 0,03 2,6 2,5
MGJVR 41,759 16,99 0,05 2,5 2,5
MGJVR 55,771 23,33 A 2,7 2,4
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