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Abstract - The concept of ‘erogenic front’ is discussed theoretically and on the basis of the Pyrenees example. Depending on the 
geological criterion, a morphologic front (mountain front), a thrust-wedge front, a reactivation front and a deformation front can be 
distinguished. The classical, critical thrust wedge made of cover material, moving above a shallow decollement, is considered as the 
upper part of a larger, steady-state wedge above a shallow basal decollement connected to a deeper one (lower crust?) and where both 
sedimentary and basement units are involved: its front corresponds to both the mountain front and the thrust-wedge front, that is the 
front of the allochthonous nappes. Transmission of erogenic stresses (which decrease exponentially with increasing distance to the 
belt), responsible for intraplate deformations, especially inversion of preexisting extensional features, over a distance greater than 
1 000 km away from the belt, require both a relatively rigid lithosphere and a crustal decoupling far in the foreland. The outermost 
reactivated and/or inverted structure thus locates the reactivation front, which limits a low-slope and low-strength foreland area that 
is not yet at steady-state and therefore cannot be discussed in terms of critical taper wedge. An outermost deformation front, limiting 
the part of the foreland where erogenic stresses have only been recorded by microstructures without significant displacements, can 
also be considered. (0 1999 Academic des sciences / gditions scientifiques et medicales Elsevier SAS.) 

erogenic wedge / erogenic front / foreland / deformation front / decollement / inversion / stresses / Pyrenees 

RCsumC - La notion de front orogenique est discutke de faGon theorique, puis dans le cadre de I’orogGne pyr&-Gen. 
Selon le crit&e geologique utilise, on peut definir un front morphologique (front de chaine), un front de prisme (front de 
I’allochtone), un front de rkactivation et un front de dkformation (ou plus exactement de petite deformation). Le prisme 
critique de couverture (( classique N, limit6 par un d&ollement basal superficiel, fait partie d’un prisme critique plus 
important, 5 la base duquel le decollement superficiel se connecte 2 un decollement plus profond (crofite inferieure ?) et 
dans lequel la couverture et le socle sont impliq& : le front de ce prisme, c’est-a-dire le front de I’allochtone, coi’ncide 
avec le front de chaine. La transmission dans I’avant-pays des contraintes orogkniques responsables des dkformations 
intraplaques, notamment de I’inversion des structures extensives preexistantes, a plus de 1 000 km de la chaine, n&es- 
site une IithosphGre relativement rigide, ainsi que I’activation du d&ollement crustal profond : cette portion d’avant- 
pays, de faible topographie et de faible resistance mecanique (en relation avec I’heritage structural), ne peut cependant 
pas etre d&rite en terme de prisme critique ; son front, c’est-h-dire le front de reactivation, correspond 2 la structure 
rkactivbe et/au inversbe la plus externe. Le front de deformation, encore plus distal, limite le domaine oti la magnitude 
des contraintes tectoniques (qui d&roit exponentiellement en s’bloignant de la chaine) n’a &k suffisante que pour 
engendrer des microstructures sans deplacements significatifs. (0 1999 Acadbmie des sciences / Editions scientifiques et 
medicales Elsevier SAS.) 

prisme oroghique / front oroghique / avant-pays / front de deformation / dkcollement / inversion structurale / 
contraintes / Pyrhkes 
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Abridged version 

Introduction 

The Pyrenean orogen results from the indentation of the 
Iberian plate by the European lithosphere. Part of the defor- 
mation propagated as south-vergent thrusts within the subduct- 
ing plate, the crust being decoupled from the lithospheric 
mantle; the remaining part of the shortening was accommo- 
dated by north vergent backthrusts at the top of the indenter 
(Roure et al., 1996). This deep triangle structure results in the 
double-vergent Pyrenean fold-and-thrust belt and associated 
conjugate Ebre and Aquitaine flexural basins. This note dis- 
cusses the concept of erogenic front and the way erogenic 
stresses are transmitted in the north Pyrenean foreland. 

Concept of erogenic front 

The usual concept of erogenic front gathers various con- 
cepts depending on the geological criterion considered: the 
morphological front (mountain front) corresponds to the topo- 
graphic limit between the fold-and-thrust belt and the foreland; 
the thrust-wedge front is the external limit of the allochthonous 
units, that is the termination of the basal decollement; the de- 
formation front separates the deformed domains from the to- 
tally undeformed foreland area, that is the outer limit of the 
domain that is submitted to erogenic stresses, 

In the classical model of critical taper wedge made of cou- 
lombian material moving and deforming above a shallow de- 
collement gently dipping toward the hinterland, the mountain 
front corresponds to both the deformation front and the front of 
the critical wedge (e.g., Davis et al., 1983; Dahlen et al., 1984). 
However, this view fundamentally neglects displacements and 
deformation which occur at the front of the wedge, where 
erogenic stresses may be large enough to cause inversion of 
preexisting weakness zones, or at least to induce development 
of microstructures. It is thus necessary to consider additionally 
both a reactivation front and an outer deformation front, which 
may be located far away from the mountain front. In addition, 
the involvement of the basement in the shortening as well as 
the transmission of far-field stresses and the propagation of 
deformation far into the foreland require the activation of deep- 
decollement levels or reactivation of shallow dipping inherited 
discontinuities in the deep crust. 

We consider that the critical shallow wedge made of the 
decoupled cover corresponds to the frontal part of a larger 
steady-state wedge, including both allochthonous sedimentary 
and basement units, defined by a deep basal decollement con- 
necting to the shallow decollement yigure I@; its front (the 
thrust wedge front) corresponds to the mountain front. Inver- 
sion tectonics in the foreland requires the deep decollement to 
be activated far in the foreland and leads to define a reactivation 
front, corresponding to the outermost inverted structure; this 
foreland region is not yet at steady-state and therefore cannot 
be considered as belonging to the critical wedge. Finally, the 
deformation front, limiting the outermost microstructures re- 
lated to erogenic stresses, may be located further afield, de- 
pending on the spatial stress attenuation, 

The Pyrenean erogenic front(s): type and 
location 

The front of the Pyrenean allochthonous units 

The Pyrenean compression occurred between the Late 
Cretaceous and the Early Oligocene with a major pulse dur- 
ing the Late Eocene. The frontal thrust structure of the belt 
consists of the North Pyrenean Frontal Thrust; it can be 
connected eastward to the St. Chinian nappes south of the 
Montagne Noire, to the Montpellier thrust and in Provence to 
the frontal thrust of the allochthonous Nerthe-Sainte Baume 
units (Roure and Colletta, 1996). 

Reactivation and inversion tectonics in the north 

Pyrenean foreland 

In the north Pyrenean foreland, the Pyrenean compression 
caused the transpressional reactivation of inherited crustal 
discontinuities, as well as the inversion of Late Hercynian 
and Mesozoic extensional basins. From the Pyrenean front 
towards the foreland, several compressional structures re- 
lated to this inversion tectonics are classically recognised, 
among them the Pit Saint-Loup in Languedoc, the Sainte- 
Victoire Range in Provence (Roure and Colletta, 1996), the 
Cevennes and Marche faults in the Massif Central (Bles et al., 
1989), the Bray-Vittel fault and the Nord Artois Shear Zone in 
the Paris basin; to the northwest, in the British Channel, the 
British Isles and the North Sea, seismic reflection data dem- 
onstrate the inversion of Mesozoic basins related to a nearly 
north-south shortening during the Late Cretaceous to the 
Late Eocene (Ziegler, 1987) (figure 2A). 

Implication for the definition of the 
erogenic front 

The front of the critical erogenic wedge thus corresponds 
to the North Pyrenean Frontal Thrust @gure 2A>. The reacti- 
vation and/or inversion of preexisting basins or weakness 
zones additionally suggest significant displacements within 
the foreland, which imply the transmission of far-field Pyre- 
nean erogenic stresses over a distance larger than 1 300 km 
from the belt front and the activation of a deep decollement, 
which decoupled the deforming upper part of the crust from 
the deep lithosphere. We consequently define a Pyrenean 
reactivation front which corresponds to the outermost reacti- 
vated structure (the Egersund basin, the northernmost in- 
verted basin); the deformation front is likely to be located 
further north, but cannot be located precisely (fi9ure 2A). 

Deformation and stress transmission at 
the front of the Pyrenees 

Far field transmission of erogenic stresses, as well as dis- 
placements within the foreland, require both a mechanical cou- 
pling between the orogen and the foreland and a certain 
amount of rigidity of the lithosphere (herein the indenting litho- 
sphere), despite its internal deformation. The low-strength 
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lower crust comprised between the high-strength upper crust 
and upper mantle is likely to correspond to the deep decolle- 
ment level, which allows the crust-mantle decoupling in the 
deeper part of the orogen and in which major thrusts root at 
depth. 

The changing distribution of intraplate deformations in 
space and time suggests that the mechanical coupling be- 
tween the orogen and its foreland may vary significantly, 
depending on the rate and obliquity of convergence and 
lithospheric rheology. The pulses of Pyrenean deformation 
during the Maastrichtian-Paleocene and the Late Eocene may 
reflect a temporary high level of coupling. 

The Pyrenean maximum compressive stress (pi displays a 
nearly homogeneous north-south to N020’ orientation, 
which may reflect the rectilinear shape of the plate bound- 
ary, in contrast to the fan-shaped distribution of the Neogene 
alpine compression in front of the apulian indenter. In addi- 
tion, the magnitude of the deviatoric component of o1 de- 
creases exponentially: on, = - 10.3 In D + 103 (figure 2i3), 
similar to that reconstructed at the front of the Appalachian 
and Sevier orogens (Van der Pluijm et al., 1997). This de- 
crease is interpreted as resulting from the superimposition of 
rapidly attenuated local collisional stresses on nearly constant 
intraplate stresses (Lacombe et al., 1996). 

1. Introduction 

La chaine de collision des Pyrenees presente une 
structure profonde dissymetrique qui resulte du sous- 
charriage de la lithosphere continentale iberique sous le 
poincon mantellique europeen. La croute continentale 
constituant un obstacle a la subduction, un decouplage 
majeur se produit a I/interface crotite-manteau de la li- 
thosphere subduite, la partie mantellique etant soustraite 
a I’orogene. Une partie des deformations se propage au 
sein de la plaque sous-charriee, alors que le reste des 
raccourcissements profonds est equilibre par des retro- 
charriages au toit du poincon, induisant une structure de 
triangle lithospherique (Roure et al., 1996). La structure 
superficielle, a double deversement de la chaine, resulte 
de I’activite des systemes de chevauchements et de re- 
trochevauchements, qui constituent un prisme tectoni- 
que 2 double vergence, forme d’unites allochtones de 
couverture et de socle, au front duquef se sont install& 
les bassins flexuraux conjugues de I’ibre et d’Aquitaine. 

Cette note vise a discuter la notion de front orogeni- 
que sur le versant nord de la chaine, ainsi que les moda- 
lit& de la transmission des contraintes et la propagation 
de la deformation dans I’avant-pays nord-pyreneen. 

2. La notion de front oroghique 

Le front de chaine correspond generalement a la li- 
mite entre I’avant-pays peu (ou pas) deform6 et la chaCne 
s./. (zone axiale et piemonts) ; il est marque par un che- 
vauchement enfoui ou visible en surface (e.g., Morley, 
1986 ; Vann et al., 1986). Cependant, selon le critere 
geologique retenu, plusieurs fronts peuvent etre distin- 
g&s : 
- le front morphologique, ou front montagneux, ou front 
de chaine, se definit comme la limite topographique en- 
tre les reliefs de la chaine et I’avant-pays ; 
- le front de chevauchement, ou front de prisme, corres- 
pond a la limite externe des terrains allochtones, c’est-a- 
dire a la terminaison du decollement basal au-dessus 

duquel les unit6 se deplacent et se deferment en engen- 
drant des structures d’echelle regionale (figure 7A) ; 
- le front de deformation &pare le domaine deform6 oti 
prevaut un &at de contrainte compressif de I’avant-pays 
non deforme, ou les contraintes tectoniques n’ont pas 
ete enregistrees, meme par les microstructures. 

Le prisme orogenique critique c( classique )) (steady- 
state thrust wedge) est constitue d’un materiau coulom- 
bien (generalement la couverture sedimentaire) au- 
dessus d’un decollement basal superficiel, pent@ vers 
I’interieur de la chaine (Chapple, 1978). Sa topographie 
tend vers un equilibre caracterise par un angle d’ouver- 
ture (ou taper) specifique y  (Davis et al., 1983 ; Dahlen 
et al., 1984) (figure 7A) : quand le raccourcissement in- 
terne est tel que la pente topographique critique (et done 
le taper) est atteinte, le glissement sur le decollement 
basal se produit, un nouveau chevauchement frontal ap- 
parait et le prisme progresse sur l’avant-pays. Dans cette 
conception, les 3 fronts sont confondus : le front de la 
chaine correspond h la fois au front de deformation et au 
front du prisme critique, c’est-a-dire a la limite des uni- 
tes allochtones et done a la terminaison du decollement. 

Cette conception neglige fondamentalement les depla- 
cements et les deformations a I’avant du prisme, en 
omettant que les contraintes peuvent avoir une magni- 
tude suffisante pour y  engendrer des microstructures 
et/au reactiver des zones de faiblesse preexistantes. Si on 
prend en compte la deformation de I’avant-pays, le front 
de deformation doit etre distingue a la fois du front mor- 
phologique et du front de prisme ; il correspond a la 
limite externe des deformations compressives qui affec- 
tent I’autochtone (figure 74. Par ailleurs, sa localisation 
au sein de I’autochtone et sa signification geologique 
dependent des marqueurs structuraux utilises pour le de- 
finir, et differeront, selon que I’on considere I’inversion 
d’une structure preexistante, associee a un deplacement 
significatif (front de reactivation), ou le developpement 
de microstructures (front de deformation s.s., ou front de 
petite deformation). 

Une deuxieme (( faiblesse N consiste a negliger I’acti- 
vation de decollements profonds dans la chaine et dans 
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R. Me&Ye de prismrs imbriquks 

4. Mod&k elassique de prismc critique 

FWmt de prismc (2) 

SOCIC 
. _( ,-, : 
:.,,j.:,:;. Y  

Figure 1. A. Modi?le classique de prisme critique : le front morphologique, le front de prisme et le front de dkformation sont confondus. 

B. Modtile de prismes imbriques dans le cas d’une tectonique mixte de dikollements superficiel et profond. On doit distinguer le front de 

prisme du front de rkactivation et du front de deformation. 

A. Classical model of critical taper wedge: the morphologic front, the thrust wedge front and the deformation front are the same. 8. Model of 
imbricated thrust wedges in the case of superimposed shallow and deep decollement tectonics (thin-skinned and thick-skinned tectonics). A 

reactivation front and a deformation front, distinct from the thrust wedge front, can be additionally defined. 

la create des avant-pays, rendant compte (1) de I’impli- 

cation du socle dans le raccourcissement, comme dans 

les PyGn&es mbridionales ou les Alpes (Roure et al., 

1990) et (2) de la transmission lointaine des contraintes 

et de la propagation de la dhformation. En effet, les in- 

versions structurales li6es 21 la tectogen&e alpine (s./., 

comprenant I’orogen&e pyrG&enne) se sont produites a 

plus de 1 300 km au nord du front actuel (Ziegler, 1987) 

- voir 3 3. Si on admet que les contraintes tectoniques, 

bien que faibles, peuvent exister a I’avant du prisme 

critique, et engendrer microstructures et/au inversion 

structurale, on doit s’interroger sur la man&e dont elles 

sont transmises au-del& du front de I’allochtone. II est 

improbable que les contraintes soient exclusivement 

transmises par la couverture au-dessus du niveau de de- 

collement ; I’autre possibilit6 est que les contraintes sont 

transmises par I’ensemble de la lithosph&re. Mais, 

celles-ci n’etant relkhees qu’au niveau de la couverture 

d&zolKe, leur magnitude croit avec la profondeur 2 I’ex- 

t&ieur du prisme, jusqu’a un seuil de friction pour le- 

quel un niveau de decouplage profond (discontinuitk 

planaire h&it6e ou niveau ductile) est activ6 : ce d&ol- 

lement permet de propager plus loin la dkformation en 

impliquant une plus grande epaisseur de materiau ro- 

cheux. On peut done theoriquement, en relation avec ce 

decollement profond, definir un nouveau prisme, et 

done un nouveau front, distinct du front de I’allochtone : 

en g&Gralisant, a chaque dCcollement active pourrait 

correspondre un front !  

En r&um6, la definition du front est done complexe, 

car btroitement dkpendante du crit&e retenu. Puisque 

I’inversion structurale lointaine requiert un decollement 

profond, au-dessus duquel les contraintes sont transmi- 

ses, et le deplacement est (( transfer6 N, nous proposons 

un modGle de prismes imbriquks (figure If?), oh le 

prisme critique superficiel (yl), constitue de la couver- 

ture d&oll6e (A), forme la partie frontale d’un prisme de 

plus grande dimension, critique, d6fini a sa base par un 

d&ollement profond connect6 au d6collement superfi- 

ciel (figure 1B) : sa partie interne (B), qui pr&ente une 

topographie marquGe, est caracterisee par un taper criti- 

que y2 et comprend la chaine proprement dite ; son 

front co’incide avec le front de I’allochtone, et done le 

front du prisme superficiel et le front de chaine. A I’ext& 

rieur du prisme critique, nous dbfinissons un front de 

reactivation, situ6 au niveau de la structure r6activ6e 

et/au inversee la plus externe, qui limite la portion 

d/avant-pays oti se produit I’inversion structurale (C), et 

done oh le d6collement profond est sollicit (figure 7B). 
Cette rkgion, de faible topographie, correspondrait i un 

prisme toujours sous-critique, et ne peut &tre consid&e 
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comme faisant partie du prisme critique au sens de Da- 
vis et al. (1983). Le front de deformation S.S. serait en- 
core plus distal, sa localisation dependant de I’attenua- 
tion de la magnitude des contraintes et de I’amplitude de 
la deformation. Cette conception, discutee dans le cas 
de I’orogene de Taiwan (Mouthereau et al., sous presse), 
parait plus raisonnable que celle de Craddock et al. 
(1993), qui proposent que toute la portion d’avant-pays 
soumise aux contraintes orogeniques soit incluse dans le 
prisme : la compression lice a I’orogene Ouachita- 
Appalaches ayant 6th enregistree dans I’Est des itats- 
Unis par les macles de la calcite jusqu’a 1 700 km du 
front, cette distance cumulee avec la largeur initiale res- 
tauree de la chaine donne une dimension de 2 100 km 
au prisme, soit bien plus que la definition initiale de 
Davis et al. (1983). 

3. Le(s) front(s) nord-pyrCnCen(s) : 
nature et localisation 

3.1. Le front de I’allochtone pyr&t~o-provenCal : 

le front du prisme critique 

Les structures profondes pyreneennes ont ete I’objet 
de nombreux travaux (e.g. Ecors Pyrenees, 1988). La tec- 
togenese s’est produite entre le Campanien superieur 

(e.g. Tempier, 1987 ; Lacombe et al., 1992) et le debut 
de I’Oligodne, le paroxysme du raccourcissement da- 
tant de I’iocene (e.g., Arthaud et Laurent, 1995 ; Rocher 
et al., 1998 et sous presse). 

La structure frontale de la chaine classiquement re- 
connue correspond au chevauchement frontal nord- 
pyreneen (figure 78), la zone sous-pyreneenne, c’est-a- 
dire les piemonts externes de la chaine, etablissant la 
transition avec le bassin flexural d’Aquitaine (figure ZA). 

En Provence et en Languedoc, I’avant-pays pyre&en 
ne montre pas de bassin flexural, mais se caracterise par 
un systeme complexe de structures compressives de di- 
rections variees, qui resultent de la reactivation d’acci- 
dents extensifs ou decrochants herites (Roure et Colletta, 
1996). Le front chevauchant pyre&en est done diffus et 
assez mal defini : a I’ouest du RhGne, il se localise sur la 
retombee sud de la Montagne noire, au niveau des nap- 
pes de Saint-Chinian ; vers I’est, il se poursuit par le 
chevauchement de Montpellier puis, en Provence, par 
les structures allochtones de la Nerthe-Sainte-Baume 
(Roure et Colletta, 1996) (figure ZA). 

3.2. RCadivations et inversion structurale 
clans I’avant-pays nord-pyrCnC!en 

La compression pyreneenne a provoque la reactiva- 
tion transpressive de discontinuites crustales preexistan- 
tes et I’inversion de bassins tardi-hercyniens et mesozoi- 

NNE 

B 

Figure 2. A. Structures compressives majeures actives lors de la compression pyreneenne et localisation des fronts pyreneens. Les zones en 
grise correspondent aux bassins mesozoiques inverses. FBV : faille de Bray-Vittel ; FC : faille des CCvennes ; FM : faille de la Marche ; 
T : Trevelyan ; SV : Sainte-Victoire ; ZCNA : zone de cisaillement Nord-Artois. B. Courbe de la magnitude de la composante deviatorique de 
U, en fonction de la distance a la chaine (d’apres Lacombe et Laurent, 1991 ; tacombe et al., 1996 ; Rocher et al., sous presse). 

A. Main compressional features related to the Pyrenean compression and location of the Pyrenean fronts; grey areas correspond to inverted 

Mesozoic basins. FBV: Bray-Vittel fault; FC: Cevennes fault; FM: Marche fault; T: Trevelyan; SV: Sainte-Victoire; ZCNA: shear zone Nord- 

Artois. B. Magnitude of the deviatoric component of stress O, related to the Pyrenean compression as a function of the distance to the north 

Pyrenean front (after Lacombe and Laurent, 1991; Lacombe et al., 1996; Rocher et al., in press). 
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ques (figure 2A). Le style de I’inversion varie selon la 

configuration individuelle des bassins, la lithologie de 

leur remplissage, la quantite de deformation et leur 

orientation vis-a-vis des contraintes appliquees (Ziegler, 

1987). La reactivation d’accidents de socle permet d’ex- 

pliquer I’existence de structures compressives engen- 

drant des reliefs isoles dans I’avant-pays, loin du front de 

chevauchement. 

Ainsi, en Languedoc et en Provence, les structures 

compressives comme le pit Saint-Loup ou la Sainte- 

Victoire ont ete recemment reinterpretees en termes d’in- 

version (Roure et Colletta, 1996). 

Dans le Massif central, la compression pyreneenne n’a 

pas engendre de nouvelles structures, mais a reactive 

des accidents h&it& en decrochements (faille des Ce- 

vennes) ou en failles inverses (failles de la Marche et de 

Chatin) (Bles et al., 1989). 

Dans le bassin de Paris, I’anticlinal du pays de Bray 

s’est forme au-dessus d’un decrochement hercynien 

(faille de Bray-Vittel) affectant toute la crotite (Cazes et 

al., 1985), reactive en dextre-inverse lors d’une com- 

pression submeridienne (Wyns, 1980) d’zge C&ace SU- 

perieur ou Paleogene. II en est probablement de m&me 

pour la zone de cisaillement Nord-Artois (Vandycke et 

al., 1988). Les anticlinaux de la Bresles et de Beynes- 

Meudon sont egalement lies a des accidents de socle 

reactives (Hanot et Obert, 1992). Des plis de couverture 

d’axe Nl IO” ont recemment ete identifies dans le Lute- 

tien superieur de la vallee de I’Eure (Obert et al., 1997) : 

d’apres I’etude de la fracturation associee, ils sont 

contemporains de la compression decrochante N020” 

pyreneenne et pourraient etre lies a la reactivation en 

decrochement senestre d’un accident de socle oriente 

NO60” (lineament Avre-Eure-Oise). Lamarche et al. 

(1998) ont aussi souligne I’importance de I’heritage 

structural hercynien dans la deformation pyreneenne de 

la couverture mesozoique du Boulonnais. 

Enfin, dans le Nord-Ouest de I/Europe, les donnees 

sismiques montrent que de nombreux bassins tardi- 

hercyniens et mesozo’iques ont ete inverses durant la 

compression pyreneo-alpine, au C&ace superieur 

(phase x subhercynienne ))), au Maastrichtien-Paleocene 

(phase (( laramienne ))), ou encore a l’iocene superieur- 

Oligocene (references dans Ziegler, 1987). 

3.3. Implications pour la definition des fronts et 
des prismes pyrh5ens 

Le front du prisme critique correspond done aux che- 

vauchements frontaux nord-pyre&ens (figure 2A). Ce- 
pendant, la reactivation d’accidents de socle et I’inver- 

sion de bassins temoignent de deplacements significatifs 

au sein de I’avant-pays, ce qui implique (1) que les 

contraintes soient transmises loin de la chaine, et (2) 

qu’un decollement, plus profond que les niveaux de de- 

couplage du Trias (evaporites) ou du Paleozoi’que supe- 

rieur, ait propage les deformations en decouplant la par- 

tie superieure de la crotite de la lithosphere profonde. 

On peut done definir un front de reactivation pyre&en, 

correspondant a la limite d’activation du decollement 

basal profond, sit& a 1 300 km de I’orogene et coi’nci- 

dant avec la structure extensive preexistante inversee la 

plus externe (bassin d’Egersund) (figure2A). Cette dis- 

tance est comparable a celle sur laquelle Craddock et al. 

(1993) proposent d’etendre le prisme orogenique appa- 

lachien, bien que ces auteurs n’invoquent aucun decol- 

lement profond. Le front de deformation, encore plus 

distal, ne peut etre actuellement localise avec precision, 

mais pourrait etre sit& plus au nord que les iles britanni- 

ques (figure2A). Plus au nord cependant, la compres- 

sion submeridienne pourrait refleter la poussee a la ride 

lice a I’ouverture de I’Atlantique nord (Geoffroy et al., 

1994) et non la compression pyreneenne. 

4. DCformations et transmission 
des contraintes au front des Pyrkkes 

Les deplacements lies au raccourcissement pyreneen 

lors de I’inversion, meme s’ils n’atteignent que quelques 

dizaines de kilometres, necessitent un decouplage au 

sein de la croQte de I’avant-pays. Si ces deformations ont 

effectivement pour origine les contraintes transmises de- 

puis la front&e de collision, ce qui n’est pas unanime- 

ment admis (e.g. Coward, 1994), un certain niveau de 

couplage mecanique est requis entre I’avant-pays et les 

nappes orogeniques afin de transmettre les contraintes 

(Ziegler et al., 1998), ainsi qu’une certaine rigidite de la 

lithosphere de I’avant-pays (ici de I/avant-pays conjugue, 

done de la lithosphere du poincon), qui, malgre ses de- 

formations internes montrant qu’elle n’est pas totalement 

rigide, doit I’etre suffisamment pour propager les 

contraintes. Une lithosphere continentale a I’equilibre 

comprend 2 niveaux resistants (la crofite superieure et la 

partie superieure du manteau), prenant (( en sandwich )) 

une crotite inferieure peu resistante ; cette derniere loca- 

lise probablement le decollement profond qui permet le 

decouplage crofite-manteau dans la partie profonde des 

chaines (Roure et al., 1996) et la propagation de la de- 

formation loin de I’orogene, et sur lequel se branche(nt) 

le (ou les) chevauchement(s) et decollement(s) superfi- 

ciel(s) (figure 7B). 

La typologie variable des deformations intraplaques et 

I/existence de periodes de paroxysme compressif indi- 

quent que le couplage mecanique peut varier notable- 

ment entre I’orogene et I’avant-pays. Le degre de cou- 

plage depend du taux et de I’obliquite de la 

convergence, ainsi que de la rheologie lithospherique. 

La repartition dans I’espace et dans le temps des defor- 

mations intraplaques est controlee par I’interaction entre 

les contraintes transmises depuis les front&es et les 

variations spatio-temporelles de la resistance de la li- 

thosphere (Ziegler et al., 1998), fonction de son &at ther- 

mique et de sa prestructuration. Les (( pulses x de defor- 

mation pyreneenne, notamment au Maastrichtien- 

Paleocene et a l’iocene superieur, pourraient ainsi 

refleter des epoques de fort couplage. L’absence de de- 
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Qu’est-ce que le front des orogbnes ? L’exemple de I’orogene pyre&en 

formation dans un avant-pays a une epoque ou en un 
lieu donnb doit Gtre attribuee, soit 2 une faible transmis- 
sion (faible couplage entre I’avant-pays et I’orog&ne) 
et/au une forte attenuation des contraintes, soit 2 I’ab- 
sence de discontinuit& prhexistantes bien orientbes. 

La contrainte pyr&&enne, prhsente, en dehors des zo- 
nes localisbes de perturbations libes ?I la rkactivation 
d’accidents prbexistants, une orientation constante nord- 
sud a N020”E (e.g. Letouzey, 1986 ; Bergerat, 1987), h la 
diffbrence de la compression alpine nbog&ne distribuee 
en &entail. En sus des forces de volume, la gCom&rie 
de la front&e de plaques (rectiligne versus poinqon al- 
pin) est probablement un facteur essentiel de cette diff& 
rence. Par ailleurs, Lacombe et Laurent (1991), puis La- 
combe et al. (1996) ont &abli la d&roissance, 
apparemment exponentielle malgrk la dispersion, de la 
magnitude de la composante dbviatorique de cette 
contrainte ~1 D avec la distance au front D, selon une loi 
approximative 6, D = - 10,3 In D + 103 (figure 24. Cette 
d&roissance a et6 interprktke comme la superposition 
de contraintes (( collisionnelles )) importantes, mais rapi- 
dement att&-tuees, et de contraintes intraplaques sub- 
constantes (- 30-35 MPa), g&&alement insufisantes 
pour provoquer des deformations en l’absence de struc- 
tures h&itkes (qui diminuent la rksistance locale de la 
crofite et/au concentrent les contraintes) (figure 2B). Van 
der Pluijm et al. (1997) ont montrk une d&roissance 
exponentielle similaire de la magnitude des contraintes 

differentielles au front des orogenes Sevier et Appala- 
ches, de 100 MPa dans la chaine 2 20 MPa i 2 000 km 
du front. Pour ces auteurs, cette d&roissance est indB 
pendante du contexte gbodynamique, du style et de 
I’gge de I’orogene, les chaines se comportant comme 
des filtres pour la transmission des contraintes. 

L’attenuation de la deformation avec la distance 2 I’oro- 
g&ne est tr&s influencee par la friction sur les d&ollements 
basaux : plus la friction est faible, plus les chevauchements 
se propagent loin et I’angle d’ouverture du prisme est fai- 
ble (Davis et al., 1983 ; Letouzey et al., 1995). Puisque le 
decollement dans la croQte infkrieure a et6 sollicit@ aussi 
bien dans les Pyr&Ges que dans les Alpes (Roure et al., 
1996), le poincon apulien, qui dissipe radialement I’ener- 
gie de faGon plus efficace qu’une frontiere rectiligne, serait 
un facteur essentiel de I’att&uation rapide des dkforma- 
tions alpines neog&es : la d&roissance des contraintes 
dependrait done du type orogknique. 

La transmission des contraintes P une grande distance 
de I’orogene, et I’accommodation des dGplacements, 
memes faibles, ?I I’avant du prisme critique ne peuvent 
$tre apprehendees si on n’invoque pas de dCcollement 
basal profond. La comprChension plus fine des modalit& 
de I’atGnuation des contraintes et de la dkformation 
dans les avant-pays des chaines requiert la realisation du 
bilan de toutes les forces appliquees au syst&me, voire 
d’un bilan &ergGtique, rendu complexe par I’h&&og& 
n&h rhkologique de la lithosph&e. 
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