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RÉSUMÉ  Les molasses fini-hercyniennes est-pyrénéennes datent : (i) de la limite Westphalien-Stéphanien (Forma-
tion d'Aguiró, 308-307 Ma) ; (ii) du Stéphanien C (Unité Grise UG et Unité de Transition UT, ~304-302 Ma 
= Gzhélien "inférieur") ; (iii) de l'Autunien carbonifère (= Gzhélien "moyen-supérieur") et du Permien (Unité 
Rouge Inférieure URI, < 302 Ma). Elles se déposent dans des hémigrabens liés à une tectonique décro-
normale (transtension). Les volcanites de l'UG sont datées radiométriquement de ~304, ~300 et ~296 Ma, 
celles de l'URI de ~282 Ma (Pereira et al., 2014). Le plutonisme tardi-hercynien date de ~308-300 Ma (Sté-
phanien et Autunien carbonifère, Kasimovien et Gzhélien). Les déformations hercyniennes tardives (D2-D3) 
sont d'abord associées au métamorphisme de HT-BP (D2a, extension syn-convergence, ~307-305 Ma), 
elles se poursuivent par la formation de vastes dômes gneissiques (D2b, compression/transpression, ~303-
302 Ma), puis deviennent transpressives (D2b) et s'achèvent vers 299 Ma (D3) par la formation d'impor-
tantes zones mylonitiques dextres-inverses (transpression) rétrogrades. Le plutonisme est étroitement lié 
aux déformations D2. Les déformations hercyniennes précoces (D1), antérieures à la Fm. d'Aguiró et au dé-
but du plutonisme mais plus jeunes que le Namurien A, datent du Pennsylvanien inférieur-moyen (~325-310 
Ma). Il apparaît donc que le volcanisme est synchrone du début (Formation d'Aguiró, ~308 Ma) et surtout 
de la fin du plutonisme (UG, UT, début de l'URI, ~304-300 Ma), et se poursuit au-delà dans le Permien. Ceci 
oblige à reconsidérer les relations spatiales et temporelles entre volcanisme et plutonisme. Au Stéphano-
Autunien (Gzhélien), la compression/transpression et la transtension sont également synchrones, ce qui 
suggère une partition de la déformation décrochante dextre dans la Zone Axiale orientale, transpressive au 
Nord et à l'Est, transtensive au Sud-Ouest. Le bassin compressif, aujourd'hui érodé, postulé pour expliquer 
l'évolution rétrograde en condition de MP-MT du métamorphisme de HT-BP synchrone du doming (Laumo-
nier et al., 2010), pourrait être synchrone du dépôt des molasses de l'UG (~303-302 Ma). 

Mots clés : Pyrénées orientales, Hercynien, Gzhélien, Stéphanien, Stéphano-Autunien, molasse, pluto-
nisme, volcanisme, tectonique

ABSTRACT  East-Pyrenean late-Hercynian molasses are dated (i) to the Westphalian-Stephanian boundary (Aguiró 
Formation, 308-307 Ma), (ii) to the Stephanian C (Grey Unit and Transition Unit, ~304-302 Ma, i.e. early 
Gzhelien), and (iii) to the Carboniferous Autunian (i.e. middle-late Gzhelien) and the Permian (Lower Red 
Unit, < 302 Ma). These molasses were deposited in hemigrabens related to normal strike-slip movements 
(transtension). The volcanic rocks belonging to the Grey Unit gave radiometric ages at ~304, ~300 and 
~296 Ma, whereas those belonging to the Lower Red Unit are dated to ~282 Ma (Pereira et al., 2014). The 
late-Hercynian plutonism is dated to ~308-300 Ma (Stephanian and Carboniferous Autunian, i.e. Kasimovian 
and Gzhelian). The late Hercynian deformations (D2-D3) are first associated with HT-BP metamorphism 
(D2a, syn-convergence extension, ~307-305 Ma). Then, they become compressive/transpressive (D2b, with 
the formation of large gneissic domes) and end around 299 Ma (D3) with the formation of large retrograde 
reverse-dextral mylonitic zones (transpression). Plutonism is closely related to D2 deformations. The early 
Hercynian deformations (D1), which predate the Aguiró Formation and the onset of the plutonism but are 
younger than the Namurian A, are considered to be Early-Middle Pennsylvanian (i.e. ~325-310 Ma). It the-
refore seems likely that the volcanism is coeval with the beginning (Aguiró Formation, ~308 Ma) and more 
particularly with the end of the plutonism (Grey and Transition Units, base of the Lower Red Unit, ~304-300 
Ma), and goes beyond in the Permian. This forces us to reconsider the spatial and temporal relationships 
between volcanism and plutonism. During the Stephanian-Autunian (Gzhelian), the compression/ trans-
pression and the transtension are also coeval, thus suggesting partitioning of the dextral deformation, with 
transpression in the north and east of the Axial Zone, and transtension in the south-west. The compressive 
basin (now eroded) invoked (Laumonier et al., 2010) to explain the retrogressive evolution of the HT-BP me-
tamorphism under MP-MT conditions (and related to doming) could be synchronous with the sedimentation 
of the molasses of the Grey Unit (~303-302 Ma).

Keywords : Eastern Pyrenees, Hercynian, Gzhelian, Stephanian, Stephanian-Autunian, molasse, pluto-
nism, volcanism, tectonics
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2.  LES DONNÉES CHRONOSTRATIGRAPHIQUES

2.1.  Le cadre chronostratigraphique

Il est essentiel, pour apprécier l'âge absolu des molasses "fi-
ni-hercyniennes" permo-carbonifères, de pouvoir corréler pré-
cisément les séries continentales de la fin du Carbonifère et du 
début du Permien (Stéphanien, Autunien) à l'échelle chronostra-
tigraphique globale dont on sait qu'elle est établie à partir des 
séries marines (Fig. 2). En réalité, il s'agit de répondre à deux 
questions distinctes : 

– quels sont les âges absolus des limites d'étages de 
l'échelle chronostratigraphique globale, en particulier du 
Gzhélien et du Kasimovien (Pennsylvanien supérieur), 
derniers étages marins du Carbonifère ?

– comment corréler les étages continentaux, en particulier 
le Stéphanien, au Kasimovien et au Gzhélien ?

La limite Carbonifère-Permien (= limite Gzhélien-Assélien) 
était estimée, dans les années 1980-1990, à ~290 Ma (±10 Ma). 
Elle a ensuite été vieillie, dans les années 2000, à ~300 Ma. Elle 
est aujourd'hui fixée précisément à 298.9 ± 0.15 Ma, d'après la 
charte chronostratigraphique 2013 de l'ICS (International Com-

mission on Stratigraphy) qui sera, dans la suite de cet article, 
prise comme référence (Cohen et al., 2013). Corrélativement, la 
base du Gzhélien est passée de ~295 Ma à ~304 Ma, et est au-
jourd'hui fixée à 303.7 ± 0,1 Ma. Le Gzhélien (303.7-298.9 Ma) 
a donc été vieilli d'environ 10 Ma mais sa durée (~5 Ma) a peu 
changé. Le Kasimovien a vu, pendant la même période, sa 
base vieillir de 304-303 Ma à 307-306 Ma (aujourd'hui, elle est 
fixée à 307.0 ± 0.1 Ma) et sa durée être fortement réduite, pas-
sant de 7-8 Ma à 3-4 Ma environ.

La corrélation entre le Stéphanien et l'Autunien, continentaux, 
et les étages marins, spécialement le Gzhélien, a été et est en-
core controversée (Fig. 2) : 

–  pour certains auteurs, venant plutôt d'Europe centrale, 
la limite supérieure du Stéphanien, assez floue, serait 
proche de la limite Carbonifère-Permien (~299 Ma) ; dans 
ce cas, le Stéphanien C daterait de ~300-298 Ma et l'Au-
tunien serait entièrement permien ; 

– d'autres auteurs, ayant notamment travaillé en Ibérie, 
fixent le sommet du Stéphanien dans la partie supé-
rieure du Gzhélien (~300 Ma), ou dans sa partie moyenne 
(~302 Ma) ; le Stéphanien C est alors corrélé, respective-
ment, avec le Gzhélien "moyen" (~303-300 Ma) ou avec le 
Gzhélien "inférieur" (~304-302 Ma). 

1.  INTRODUCTION

Dans les Pyrénées, le socle hercynien (Barnolas & Chiron, 
1996 ; Laumonier, 2008) est constitué de terrains datant du Néo-
protérozoïque terminal au Pennsylvanien inférieur (Édiacarien à 
Bashkirien) vigoureusement déformés et métamorphisés lors de 
l'orogenèse hercynienne, au Pennsylvanien (Fig. 1). Ce socle est 
recouvert en discordance majeure par des molasses volcano-
gènes stéphaniennes et autuniennes (Pennsylvanien supérieur 
à Permien "inférieur"), souvent dites "fini-hercyniennes". De 
nombreux et volumineux plutons de granitoïdes d'âge pennsyl-
vanien moyen-supérieur recoupent les structures hercyniennes 
précoces (D1), tout en étant globalement synchrones des dé-
formations hercyniennes tardives (D2) ; ce sont des granitoïdes 

syn-tectoniques, dits "tardi-hercyniens", qui appartiennent clai-
rement au socle hercynien et sont donc logiquement plus vieux 
que les molasses. 

Toutefois, on le verra, les relations entre les granitoïdes et les 
molasses restent controversées, en termes de chronologie rela-
tive et absolue, et la question d'un synchronisme au moins par-
tiel des granitoïdes et du volcanisme des molasses reste posée. 

Le présent article se propose de faire le point sur cette ques-
tion, en fonction de la chronostratigraphie des molasses et des 
données radiométriques récentes acquises sur les granitoïdes 
"tardi-hercyniens" et les volcanites "fini-hercyniennes". Les 
conséquences structurales (en particulier, la concomitance de 
régimes tectoniques transpressif et transtensif) et géodyna-
miques seront ensuite brièvement examinées.
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Fig. 1 – Localisation des molasses stéphano-autuniennes et des plutons les plus proches. Les molasses sont conservées en bordure Sud de la Zone Axiale 
(ZA), du fait notamment du basculement vers le S de la ZA méridionale lors de l'orogenèse alpine ; le niveau d'érosion y est plus faible que dans le centre de la ZA, 
où au contraire affleurent les grands plutons fini-carbonifères.
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plutoniques, volcaniques et structurales au Pennsylvanien supérieur (Stéphanien - Autunien p.p.) dans l'Est des Pyrénées hercy-
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Actuellement (Heckel et Clayton, 2006 ; Montañez et Poul-
sen, 2013 ; Fig.  3), il semble que soit privilégié le modèle où le 
Stéphanien C, très court (~2 Ma), est plutôt gzhélien "inférieur" 
(~304-302 Ma), même si un âge légèrement plus récent pour le 
Stéphanien C, ~303-301 Ma, ne peut pas être totalement ex-
clu. Il existe alors nécessairement un "Autunien carbonifère" 
correspondant au Gzhélien "moyen-supérieur" (~302-299 Ma) 
et qui est donc antérieur à l'Autunien s.s., permien. 

Par commodité, on appellera ici "Stéphano-Autunien" l'en-
semble Stéphanien C + Autunien carbonifère (~304-299 Ma). 

Le Stéphanien B est corrélé au Kasimovien terminal (~304 Ma) 
et serait très court (< 1 Ma). La base du Stéphanien, et donc le 
sommet de l'Asturien (= Westphalien D), sont aujourd'hui placés 
dans le Moscovien terminal, vers 307.5 Ma. Le Stéphanien A 
actuel (= Barruélien) date de ~305 Ma et le Cantabrien (moitié 
inférieure de l'ancien Stéphanien A) de ~307.5-306 Ma. Le Sté-
phanien, qui dure environ 5.5 Ma, correspond donc à la période 
~307.5-302 Ma. 

L'Asturien (= Westphalien D), quant à lui, date de 309-
307.5 Ma ; il succède à un Westphalien B-C beaucoup plus long 
(318-309 Ma environ) 1.

2.2.  L'âge des molasses "fini-hercyniennes"

Les molasses "fini-hercyniennes", bien conservées en bor-
dure Sud de la Zone Axiale (ZA) orientale, se sont accumulées 
dans plusieurs bassins dont, d'W en E, ceux d'Erill Castell - Es-
tac, du Cadí (= bassin de Gramós - Prats d'Aguiló), de Castellar 
de n'Hug et de Camprodon (Mey et al., 1968 ; Nagtegaal, 1969 ; 
Robert, 1980 ; Gisbert, 1984 ; Besly et Collinson, 1991 ; Lucas 
et Gisbert, 1996 ; Soriano et al., 1996 ; Valero Garcés et Gisbert, 
2004). 

Cinq formations molassiques superposées dont l'épaisseur 
cumulée peut atteindre 2000 m ont été définies, l'âge des trois 
premières ayant été déterminé, dans les années 1980, principa-
lement par les macroflores qu'elles renferment. Il s'agit, de bas 
en haut, de :

– la Formation d'Aguiró, de très faible extension ; initiale-
ment rapportée au Westphalien D, elle a ensuite été ratta-
chée à la formation suivante ;

– l'Unité Grise (UG), attribuée au Stéphanien B ;

– l'Unité de Transition (UT), attribuée au Stéphanien C (le 
Carbonifère final) ;

– l'Unité Rouge Inférieure (URI), autunienne (Permien infé-
rieur) ;

– l'Unité Rouge Supérieure (URS), discordante sur les pré-
cédentes ou sur le socle, "saxonienne" (Permien moyen).

Plus récemment, un ré-examen des macroflores a quelque 
peu modifié les attributions d'âge (Talens et Wagner, 1995 ; Gó-
mez-Alba, 2007 ; Wagner et Álvarez-Vásquez, 2010) : 

– la Formation d'Aguiró retrouve sa place à l'Asturien su-
périeur ou au Cantabrien inférieur (= limite Westphalien-
Stéphanien) ;

– l'UG est légèrement rajeunie, l'UG et l'UT datant toutes 
les deux du Stéphanien C (s.l.) ;

– la partie inférieure de l'URI est rapportée à l'Autunien car-
bonifère.

Les attributions stratigraphiques actuelles (Fig. 4) impliquent 
donc les âges absolus suivants pour les molasses : ~308-
307 Ma pour la Fm. d'Aguiró, ~304-303 Ma pour l'UG, ~303-
302 Ma pour l'UT et < ~302 Ma pour l'URI. Il y a une lacune du 
Stéphanien A et B s.l., entre ~307 et ~304 Ma. L'existence de 
molasses dès la limite Westphalien-Stéphanien (~308-307 Ma) 
est un point clé (cf. infra). 
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Fig. 2 – Évolution des estimations chronostratigraphiques du Pennsylva-
nien supérieur (Gzhélien marin, Stéphanien C continental). En haut, âges 
absolus du Gzhélien et du Kasimovien (Pennsylvanien supérieur). En bas, cor-
rélation entre le Stéphanien C et le Gzhélien, dans l'hypothèse de l'âge du 
Gzhélien de la charte ICS2013 (~304-299 Ma).

Fig. 3 – Corrélations fines entre les étages marins (ICS 2013) et les étages 
et sous-étages continentaux (Montañez et Poulsen, 2013).
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1 Les terrains déformés les plus récents sont les flyschs marins ("Culm") dont 
le dépôt s'achève au Serpukhovien supérieur (Namurien A, ~325 Ma) dans la 
Zone Axiale (ZA) orientale, au Bashkirien inférieur (Namurien B-C, ~320 Ma) 
dans la ZA centrale, et au Bashkirien supérieur (Westphalien A, ~318 Ma) 
dans la ZA sud-occidentale (Delvolvé, 1996). Ce Culm et tous les terrains 
plus anciens sont affectés par les premières déformations hercyniennes, dites 
précoces (D1) : plis couchés, chevauchements, schistosité régionale, déta-
chements. D1 peut débuter donc dès la fin du Namurien (~325-320 Ma) dans 
l'Est des Pyrénées, et, sans préjuger d'un certain diachronisme entre l'Est et 
l'Ouest de la ZA, se dérouler jusqu'à la fin du Westphalien B-C, c'est-à-dire 
jusque vers 310 Ma.
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3. LES DONNÉES RADIOMÉTRIQUES

3.1.  L'âge des volcanites "fini-hercyniennes"

Les formations molassiques renferment de nombreuses et 
souvent puissantes (jusqu'à 1000 m) intercalations volcaniques 
(coulées, dépôts pyroclastiques, ignimbrites, dômes). Par 
ailleurs, le volcanisme anté-URS (le seul qui nous intéresse ici) 
a été subdivisé en trois épisodes magmatiques, liés respecti-
vement à l'UG, à l'UT et à la partie inférieure de l'URI (Bixel, 
1988 ; Martí et Mitjavila, 1988 ; Martí, 1991 ; Gilbert, 1991 ; 
Bixel, in Debon et al., 1996 ; Martí, in Debon et al., 1996 ; Lago 
et al., 2004) 2. Le volcanisme felsique est abondant : ignimbrites 
d'Erill Castell - Estac et du Cadí (UG, épisode 1), ignimbrites de 
Castellar de n'Hug et rhyolites (URI, épisode 3). Le volcanisme 
intermédiaire est également bien représenté : andésites du Coll 
de Vanse (UG) ; dacites du Cadí et de Camprodon (UT). 

Dans le secteur du Pic du Midi d'Ossau, à l'Ouest de la ZA, 
des âges U-Pb sur zircons ont été proposés (Briqueu et Inno-
cent, 1993) pour une rhyolite de l'épisode 1 (278 ± 5 Ma) et une 
dacite de l'épisode 2 (272 ± 3 Ma). Ces âges de 278-272 Ma, 
très jeunes, ne sont pas compatibles avec l'âge stéphanien C 
de l'UG et de l'UT. 

Par la méthode Sm-Nd sur grenat / roche totale, les ignim-
brites d'Erill Castell (épisode 1, UG) ont été datées de 313 ± 
14 Ma, et les rhyolites du Coll de Pi (épisode 3, URI du bassin 
de Castellar de n'Hug) de 320 ± 2 Ma (Gilbert et al., 1994). Si le 
premier âge, très imprécis, est compatible avec l'âge chronos-
tratigraphique de l'UG (~304-303 Ma), le second est clairement 
trop vieux (discussion in Innocent & Briqueu, 195).

Très récemment enfin, Pereira et al. (2014a) ont obtenu des 
âges U-Pb sur monozircons pour les volcanites :

– 304.0 ± 1.5 Ma, pour l'andésite du Coll de Vanse (UG) ;

– 300.4 ± 1.4 Ma, pour l'ignimbrite du Cadí (UG) ;

– 296.2 ± 3.1 Ma et 296.1 ± 4.0 Ma, pour l'ignimbrite d'Erill 
Castell - Estac (UG) ;

–  283.4 ± 1.9 Ma et 281.5 ± 2.3 Ma, pour l'ignimbrite de 
Castellar de n'Hug (URI).

Ces âges sont dispersés sur ~20 Ma. Le premier (~304 Ma) 
est cohérent avec l'âge chronostratigraphique de l'UG, le se-
cond (~300 Ma) l'est déjà moins, mais en revanche, le troisième 
(~296 Ma) paraît nettement trop jeune. L'âge stratigraphique de 

l'URI et la position exacte des ignimbrites de Castellar de n'Hug 
(dans l'Autunien carbonifère ou ermien ?) sont trop mal connus 
pour qu'il soit possible de savoir si les âges de ~282 Ma sont, 
ou non, trop jeunes. 

3.2.  L'âge des granitoïdes "tardi-hercyniens"

Depuis le début des années 1970, plusieurs dizaines de da-
tations radiométriques ont été effectuées sur les gabbros/dio-
rites et les granitoïdes pyrénéens (Fig. 5). Jusqu'au milieu des 
années 1990, il s'est agi essentiellement d'âges Rb-Sr dont la 
plupart sont compris entre 300 et 270 Ma, avec de grandes 
marges d'erreur (± 10 ou ± 20 Ma) ; quelques âges U-Pb sur 
zircons ou monazites de ~297 Ma et ~304 Ma ont également 
été obtenus (synthèse et références in Debon et al., 1996). 

À partir de 1995, la méthode Rb-Sr a été remplacée par la 
méthode U-Pb, sur zircon principalement mais aussi sur mona-
zite ou sphène. Des âges K-Ar sur amphibole viennent parfois 
compléter les datations 3. 

On peut, un peu schématiquement, identifier trois groupes 
d'âges :

– des âges anciens, supérieurs à ~310 Ma, parfois très su-
périeurs (340-320 Ma), peu nombreux ; 

– des âges intermédiaires compris entre 309 et 299 Ma, 
de loin les plus nombreux ;

– des âges récents, nettement inférieurs à 300 Ma (~295-
290 Ma), rares 4.

Les âges les plus anciens, supérieurs à ~320 Ma, posent 
des problèmes spécifiques (éventuel synchronisme avec le dé-
pôt des séries pré-orogéniques viséennes et en particulier du 
Culm, antériorité par rapport aux déformations hercyniennes 
précoces D1) qui ne seront pas discutés ici. En effet, il est pos-
sible, sinon probable, que ces âges soient largement infondés, 
ce qui démontré pour le granite d'Ax-les-Thermes, dont l'âge 
de 321 ± 7 Ma (Denèle, 2007) a été ré-évalué à 306.2 ± 2.3 Ma 
(Denèle et al., 2014). Les âges de ~314-311 Ma du pluton de la 
Jonquera (Aguilar et al., 2014) sont en conflit avec d'autres âges 
de ~305-301 Ma (Paquette, 2014, inédit) pour ce même pluton. 

De même, certains âges très jeunes mériteraient d'être 
confirmés, comme par exemple celui de 290.8 ± 2.9 Ma pour la 
granodiorite de Roses (Druguet et al., 2014), qui par ailleurs est 
recoupée par une pegmatite datée à 297 ± 3 Ma (Van Lichter-
velde et al., 2014). 

Il est donc possible de faire l'hypothèse que l'essentiel du 
plutonisme pyrénéen se déroule entre ~309 Ma et ~299 Ma, 
intervalle d'environ 10 Ma qui coïncide sensiblement avec le 
Pennsylvanien supérieur (Moscovien terminal, Kasimovien et 
Gzhélien = Stéphano-Autunien). Certaines au moins des intru-
sions mafiques semblent plus ancienne (~307-306 Ma) que les 
grands plutons de granitoïdes (~305-300 Ma).

3.3.  Synchronisme du plutonisme et du volcanisme

En conséquence des âges radiométriques des plutonites et 
des volcanites est-pyrénéennes, et en accord avec l'âge chro-
nostratigraphique des molasses, il apparaît que la seconde 
moitié (~305-300 Ma) de l'épisode plutonique majeur doit être 
synchrone du dépôt d'une partie des molasses (UG, UT et 
partie inférieure de l'URI) et du volcanisme associé. C'est en 
particulier pendant cette période que se mettent en place les 

––––––––––
2 Ces trois épisodes constituent un premier cycle magmatique, calco-alcalin. 
Un second cycle est lié à l'URS et est d'âge permien "moyen" ; selon les au-
teurs, ce dernier comprend les deux derniers épisodes (4 et 5), ou seulement 
le dernier (épisode 5, franchement alcalin), l'épisode 4 étant transitionnel.  

––––––––––
3  Ces âges indiquent le début du refroidissement des plutons et donc, en 
première approximation, la fin de leur mise en place, du moins dans des en-
caissants assez froids où le refroidissement est forcément rapide. 
4 Il n'est pas question ici des âges permien moyen (s.l.) d'un petit corps sub-
volcanique des Pyrénées centrales (~276 Ma ; Pereira et al., 2014), du plu-
ton d'Aya, dans les Pyrénées basques (~267 Ma ; Denèle et al., 2012), et de 
quelques filons très tardifs des Pyrénées centrales (~268-259 Ma ; Debon et 
Zimmerman, 1993 ; Rodríguez et al., 2011 ; Pereira et al., 2014a).
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plus grands plutons est-pyrénéens (Mont-Louis - Andorra, La 
Jonquera et probablement Quérigut), aujourd'hui bien datés à 
~305-301 Ma. 

Il importe également d'observer une concomitance entre plu-
tonisme et volcanisme dès 309-307 Ma, moment où débute le 
plutonisme (avec notamment des intrusions gabbro-dioritiques) 
et où se dépose la Fm. d'Aguiró, qui renferme déjà de minces 
intercalations volcaniques. Par ailleurs, l'absence de molasses 
datées du Stéphanien A-B (~307-304 Ma) ne signifie naturelle-
ment pas l'absence de volcanisme à cette époque, mais seule-
ment, peut-être, sa non conservation.

Il est intéressant d'observer que les âges Rb-Sr de 300-
270 Ma correspondaient au Stéphano-Permien à l'époque où 
ces âges ont été obtenus. Aussi les auteurs envisageaient-ils 
tout naturellement d'associer plutonisme et volcanisme (Autran, 
1980 ; Bixel, 1988 ; Vissers, 1992 ; Debon et al., 1996). Dans les 
années 2000, quand il est apparu que le plutonisme était sans 
doute plus ancien, plus vieux que 300 Ma, tandis que le Stépha-
nien supérieur restait plus jeune que 300 Ma, il a paru logique 
de dissocier nettement le plutonisme et le volcanisme et ainsi 
de distinguer une étape "tardi-hercynienne" (> 300 Ma) avec le 
plutonisme et une étape "fini-hercynienne" (< 300 Ma) avec le 
volcanisme (Laumonier, 2008 ; Laumonier et al., 2010). 

Cependant, les données les plus récentes exposées ci-des-
sus, avec le vieillissement à la fois relatif et absolu du Sté-
phanien C et des molasses, obligent à admettre à nouveau le 
synchronisme de l'essentiel du plutonisme et d'une partie im-
portante du volcanisme (Lago, 2005 ; Peirera et al., 2014), entre 
~308 Ma et ~300 Ma, ce qui valide l'hypothèse initiale, mais 
avec des âges absolus différents, aujourd'hui carbonifères et 
non plus permiens.

4.  GÉOCHIMIE DU PLUTONISME ET DU VOLCANISME

Les données géochimiques (éléments majeurs et traces, iso-
topes stables et radioactifs) indiquent que le plutonisme et le 
volcanisme sont très semblables : même caractère calco-alca-
lin, mais aussi alumineux, voire tholéiitique ou alcalin ; mêmes 
variations W-E de certains paramètres tel que le rapport Mg/
Fe ; etc. (Cabanis & Le Fur-Balouet, 1989 ; Debon et al.,1996 ; 
Roberts et al., 2000 ; Galé, 2005). Les auteurs soulignent aussi 
une même diversité pétrographique entre plutonites et volca-
nites, allant des (gabbros-)diorites au (leuco)granites et des an-
désites aux rhyolites. C'est donc possiblement un seul et même 
magmatisme qui , de ce point de vue, s'exprimait en profondeur 
(plutonites) et en surface (volcanites), du moins au Stéphano-
Autunien.

5.  LA DISCORDANCE "FINI-HERCYNIENNE"

S'il est évident que les molasses "fini-hercyniennes" sont 
discordantes sur des séries dévono-carbonifères, voire plus 
aanciennes, polydéformées et épimétamorphiques, et que ces 
mêmes séries sont recoupées par les grands plutons, les rela-
tions géométriques entre les molasses et les plutons ne sont 
pas claires. Le seul endroit où ce problème peut être abordé est 
la pointe Sud du pluton d'Andorre (Fig. 6), à 1000 m au Sud-
Ouest d'Arsèguel) : dans ce secteur, la zone de métamorphisme 
de contact du pluton (qui affecte ici le Dévonien inférieur) se 
trouve très proche  – 1000 m au maximum – des ignimbrites 
du Cadí (UG), directement discordantes sur le Dévonien. À ce 
jour cependant, les données pétrographiques (Soler et Enrique, 
1989) et cartographiques paraissent insuffisantes pour décider 
si les ignimbrites sont plus jeunes ou de même âge que le gra-
nite, c'est-à-dire si elles sont discordantes sur l'auréole de mé-
tamorphisme de contact ou non. 
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Néanmoins, il est à noter que les granodiorites d'Andorre ne 
présentent pas de caractères subvolcaniques et que l'auréole 
de métamorphisme de contact est assez épaisse, ce qui sug-
gère une mise en place relativement profonde, probablement 
supérieure à 1 km, plus compatible avec l'hypothèse d'un épan-
chement des ignimbrites postérieurement à une érosion de l'en-
caissant supérieur du pluton déjà mis en place.

6.  LES DONNÉES STRUCTURALES

Le contexte structural du plutonisme et du volcanisme hercy-
niens des Pyrénées a été beaucoup étudié et discuté ; seules 
les données majeures sont rappelées ici. Le plutonisme est syn-
chrone des déformations hercyniennes tardives D2 (Autran et 
al., 1970 ; Guitard et al., 1998 ; Gleizes et al., 1998 ; Denèle et 
al., 2009 ; Laumonier et al., 2010). D2 débute en régime extensif 
(D2a, extension syn-convergence synchrone de la culmination 
du métamorphisme de HT-BP), se poursuit en régime compres-
sif/transpressif (D2b, formation des grands dômes gneissiques : 
doming) et se termine en régime nettement transpressif dextre 
(D2c, fin de la mise en place des grands plutons, en particulier 
celui de Mont-Louis). 

La déformation D3 correspond à la formation de puissantes 
zones mylonitiques rétrogrades (Mérens, Nord-Canigou, Per-
thus, Albères, Cap de Creus), orientées N070°E inverses-
dextres, N110-120°E dextres-inverses et N140°E dextres, la 
composante inverse étant à vergence S. La cinématique D3 tra-
duit un serrage NNW-SSE. Il est important de souligner que les 
granitoïdes, spécialement les leucogranites ou les aplo-pegma-
tites les plus tardifs, ne recoupent jamais les mylonites 5.

Le dépôt des molasses "fini-hercyniennes" (UG, UT et URI) 
se fait dans des hémigrabens E-W, liés à des failles décro-nor-
males à regard N ; des failles N-S limitent des sous-bassins, 
contrôlent la subsidence et guident le volcanisme ; localement 
et temporairement, des (re)jeux inverses sont connus. L'en-
semble traduit un régime tectonique essentiellement transtensif, 
généralement considéré comme dextre, et dont les effets sont 
localement perceptibles dans le socle sous-jacent (Soula et al., 
1979 ; Bixel et Lucas, 1983 ; Speksnijder, 1985, 1987 ; Lucas et 
Gisbert, in Debon et al., 1996 ; Saura et Teixell, 2006).

À l'Autunien carbonifère (~300 Ma), la Zone Axiale des Py-
rénées orientales évolue donc dans un régime tectonique dé-
crochant dextre, transpressif au Nord et à l'Est, transtensif au 
Sud-Ouest (Fig. 7). Au Nord et à l'Est, la transpression accom-
pagne la phase principale – et finale – de la mise en place des 
grands plutons, mise en place terminée lorsque se forment les 
grandes zones mylonitiques (~299 Ma). Au Sud-Ouest, dès le 
Stéphanien C, fonctionnent des bassins molassiques (UG,UT, 
base de l'URI) localement très subsidents, accompagnés d'un 
intense volcanisme ; ce régime perdure pendant l'Autunien (Per-
mien inférieur).

7.  SYNTHÈSE

Les données chronologiques aujourd'hui disponibles dans les 
Pyrénées orientales obligent à conclure, en ce qui concerne la 
période longue d'environ 10 Ma allant de ~309 Ma à ~299 Ma 
(Stéphanien et Autunien carbonifère = Gzhélien), au quasi syn-
chronisme entre :

– des processus de profondeur "tardi-hercyniens" :

• déformations hercyniennes tardives polyphasées 
(D2/D3), développées en régime tectonique d'abord 
fortement extensif (D2a), puis compressif/transpres-
sif (D2b), et enfin de plus en plus transpressif (D2c et 
surtout D3) ; 

• plutono-métamorphisme syn-D2 : métamorphis-
me de HT-BP culminant pendant D2a vers 306 Ma ; 
plutonisme, d'abord mafique vers 308-307 Ma, en-
suite intermédiaire à felsique vers 306-300 Ma ; 

– des processus de surface "fini-hercyniens" : 

• dépôt des formations molassiques, à la limite 
Westphalien-Stéphanien (~308-307 Ma) et surtout 
au Stéphano-Autunien (~304-299 Ma) ; 

• volcanisme, intense au Stéphano-Autunien mais 
attesté dès la limite Westphalien-Stéphanien (~308-
307 Ma).

Les déformations hercyniennes majeures ont commencé 
avant cette période (déformations précoces D1, ~325-310 Ma) 
tandis que le dépôt des molasses volcanogènes s'est poursuivi 
après D3, à l'Autunien "moyen-supérieur" (Permien inférieur).

8.  DISCUSSION

8.1.  Validité de la chronologie retenue

Les considérations exposées ci-dessus et discutées ci-des-
sous concernant les relations entre plutonisme et volcanisme, et 

––––––––––
5  L'âge des mylonites a été très discuté. Elles ont été considérées, principale-
ment sur la base d'arguments géochronologiques (datations Ar-Ar sur micas, 
par exemple), comme alpines et non hercyniennes. Mais d'autres arguments 
vont dans le sens d'un âge hercynien (elles débutent à haute température 
dans les granites, par exemple), les reprises alpines étant réelles mais faibles. 
Voir par exemple : Carreras et al. (1980) ; McCaig et Miller (1986) ; Soula et al. 
(1986) ; Soliva et al. (1993) ; Guitard et al. (1998) ; Carreras et Druguet (2013).
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donc entre transpression et transtension, supposent valides les 
points suivants, qu'il est nécessaire de rappeler :

– le Stéphanien C et l'Autunien carbonifère (Stéphano-Au-
tunien, continental) est équivalent au Gzhélien (marin) ;

– le Stéphanien C est âgé de ~304-302 Ma, et le Stéphano-
Autunien de ~304-299 Ma ;

– le plutonisme est daté de ~309-299 Ma, la mise en place 
des grands plutons de granitoïdes de 305-300 Ma ;

– un volcanisme volumineux se développe à partir de 
304 Ma.

S'il apparaissait comme le pensent certains auteurs que le 
Stéphanien C est en réalité gzhélien final (~299 Ma) plutôt que 
gzhélien inférieur (~304-302 Ma) 6, ou bien que, ce qui paraît 
moins probable, l'âge des grands plutons est légèrement sous-
estimé (leur âge réel étant par exemple supérieur à ~304 Ma), 
le plutonisme deviendrait significativement plus ancien que le 
volcanisme (excepté cependant celui, très discret, de la Fm. 
d'Aguiró, 308-307 Ma – cet âge n'étant pas lui-même à l'abri 
d'une ré-évaluation), et la question des relations géométriques, 
structurales et génétiques entre plutonisme et volcanisme de-
viendrait sans objet.Mais il est à noter que, même si les data-
tions des granitoïdes ne sont pas toujours à l'abri de la critique, 
force est de constater que beaucoup de datations récentes en 
U-Pb, sur zircon généralement, relatives à la mise en place des 
grands plutons "supérieurs", synchrones des déformations D2b 
et D2c, convergent vers un intervalle de temps étroit, entre ~305 
et ~300 Ma. Il paraît donc difficile, aujourd'hui, de ne pas ad-
mettre un synchronisme global, entre ~310 et ~300 Ma, entre 
déformations hercyniennes tardives (D2), plutonisme, volca-
nisme et dépôt de molasses.

8.2.  L'évolution structurale fini-carbonifère

La difficulté de mettre en évidence la discordance "fini-her-
cynienne" sur les plutons "tardi-hercyniens" ou au moins sur 
leur zone de métamorphisme de contact (cf. supra) tient large-
ment au fait que les molasses et le volcanisme associé ne sont 

conservés qu'à la bordure Sud-Ouest de la ZA orientale, tandis 
que les plutons et les structures hercyniennes tardives majeures 
D2 (dômes gneissiques) et D3 (zones mylonitiques) sont visibles 
ailleurs dans la ZA, au Nord, au centre et à l'Est. Cette disposi-
tion est en partie due au relèvement et au basculement vers le 
S de la ZA lors de l'orogenèse alpine, d'où un niveau d'érosion 
plus profond dans le cœur de la ZA. 

Mais il est possible qu'il s'agisse aussi d'une caractéristique 
propre à l'évolution tectonique fini-carbonifère, du moins vers 
304-299 Ma. Bien que se déroulant dans un même contexte dé-
crochant dextre, ce qui permet de regrouper des structures et 
des processus très différents dans un même épisode tectonique 
majeur, on peut envisager, même si cela peut paraître surpre-
nant, une forte partition de la déformation dans la ZA orientale : 

– au Nord, au centre et à l'Est, la déformation aurait été 
transpressive, en particulier au moment de la formation 
des grandes zones mylonitiques inverses-dextres (D3) ;

– au Sud-Ouest, elle aurait été transtensive, marquée par 
des failles normales-dextres (supposées car non visibles 
à l'affleurement) et la formation d'hémigrabens. 

La co-existence de structures transpressives et transtensives 
vers 300 Ma est tout à fait remarquable. Ce régime décrochant 
paraît dans son ensemble transitionnel entre le régime compres-
sif, parfois extensif (mais de type extension syn-convergence), 
qui prévalait auparavant (D1-D2b), jusque vers 302 Ma 7, et le 
régime de plus en plus extensif qui se généralisera au Permien. 
Il est donc préférable de parler de régime tectonique décrochant 
au Gzhélien, et non de régime compressif, comme le font sou-
vent les auteurs ayant travaillé sur le volcanisme, pour mieux 
l'individualiser.

Par ailleurs, pour expliquer l'évolution rétrograde finale du mé-
tamorphisme de HT-BP vers des conditions de MT-MP (Azambre 
et Guitard, 2001), on a pu postuler (Laumonier et al., 2010) l'exis-
tence de bassins molassiques syn-doming (D2b, ~303-302 Ma) 
à l'aplomb du synclinal de Villefranche-de-Conflent, au Nord du 
dôme du Canigou, au milieu de la ZA donc, et dans le massif du 
Cap de Creus. Mais à la différence des bassins du Sud-Ouest 

––––––––––
6 Certains âges radiométriques obtenus sur des tuffs intercalés dans des dé-
pôts réputés stéphaniens, comme par exemple 300-295 Ma pour six bassins 
du Massif central français (Bruguier et al., 2003), tendraient même à montrer 
que le Stéphanien serait, en partie au moins, permien (assélien).  
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––––––––––
7 La Fm. d'Aguiró (308-307 Ma) semble remplir une profonde paléovallée, ce 
qui ne fournit pas d'indication structurale claire, comme c'est le cas pour les 
molasses plus jeunes, déposées dans des hémi-grabens sur décrochement, 
sinon que l'exhumation (survenue à la fin de D1, vers 310 Ma) a déjà eu lieu.
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de la ZA, il pourrait s'agir de bassins compressifs/transpressifs 
plutôt qu'extensifs.

De très importants filons de quartz E-W auxquels se super-
posent souvent de grandes failles normales à regard N recou-
pent le dôme du Canigou (D2b), le pluton de Costabonne (D2c) 
et (probablement) les zones mylonitiques D3 (Laumonier et al., 
2014, notice de la feuille Prats-de-Mollo, à paraître). Ces filons, 
et a fortiori les failles normales surimposées, pourraient repré-
senter l'intensification vers le Nord, au Permien inférieur, du ré-
gime tectonique transpressif/extensif qui auparavant n'intéres-
sait que le Sud-Ouest de la ZA, bien qu'un âge plus récent, par 
exemple crétacé, puisse être proposé pour ces failles normales.

8.3.  Tardi-hercynien et/ou fini-hercynien ?

Il convient à ce stade de noter que les termes de "tardi-hercy-
nien", appliqué au plutonisme syn-D2 et aux structures tardives 
D2/D3 profondes, et de "fini-hercynien", appliqué aux bassins 
molassiques, au volcanisme et à la tectonique transtensive, per-
dent beaucoup de leur intérêt, dans la mesure où ces processus 
et ces structures sont largement synchrones, du moins entre 
~304 et ~299 Ma. Il serait logique de réserver le terme de "fi-
ni-hercynien" aux structures, molasses et volcanisme post-D3, 
c'est-à-dire post ~299 Ma, mais l'âge encore très incertain de 
l'URI et des ignimbrites présentes vers sa base ne permet pas 
de clairement diviser les dépôts molassiques volcanogènes en 
molasses "tardi-hercyniennes" fini-carbonifères et en molasses 
"fini-hercyniennes" permiennes plus jeunes. Au Stéphano-Autu-
nien, ces deux termes sont donc synonymes.

Il ne paraît pas davantage pertinent de qualifier de "post-tec-
toniques" les formations molassiques, comme cela est parfois 
fait ; elles sont, au Stéphano-Autunien, tout autant "syn-tecto-
niques" que le plutonisme qui leur est contemporain.

8.4.  Plutono-volcanisme stéphano-autunien ?

On a vu que plutonisme et volcanisme sont assez largement 
associés chronologiquement mais disjoints spatialement, le pre-
mier étant visible au Nord et à l'Est, le second au Sud-Ouest du 
domaine étudié (ZA orientale). La quesion se pose donc de sa-
voir si du volcanisme existait en surface à l'aplomb des grands 
plutons (il serait bien entendu complètement érodé aujourd'hui), 
ce qui n'est pas nécessaire dans des conditions transpressives 
qui peuvent empêcher l'accès du magma à la surface, et/ou si 
des plutons existent en profondeur sous les grandes nappes in-
gnimbritiques méridionales, ce qui en revanche paraît probable. 
En effet, ces dernières sont associées à de grandes calderas 
(Gisbert, 1986 ; Martí, 1991 ; Martí, in Debon et al., 1996), et on 
sait que l'association pluton-caldera-ignimbrites est fréquem-
ment évoquée aujourd'hui (par ex. : Bachman et al., 2007 ; Miller, 
2008 ; Martiny et al., 2013). 

Comme pour la discordance "fini-hercynienne", c'est l'extré-
mité Sud du pluton d'Andorra qu'il faudrait ré-examiner pour 
estimer s'il peut être relié aux ignimbrites de l'UG voisines (cf. 
supra).

8.5.  L'évolution géodynamique fini-carbonifère

Les Pyrénées appartiennent à la branche Nord de l'Arc Ibéro-
Armoricain, ou plus précisément de l'Arc asturien (cantabrique), 
spectaculaire orocline (structure lithosphérique arquée résultant 
de la courbure d'une zone orogénique initialement beaucoup 
plus rectiligne) formé principalement en environ 10 Ma, entre 
~305 et -295 Ma (synthèse, discussion et références in Weil et al., 
2013). La formation de l'arc, structure crustale, s'accompagne 
en profondeur de processus d'enfouissement et de délamination 
mantellique, d'upwelling asthénosphérique et de sous-placage 
à l'origine d'un intense magmatisme, dont le développement a 
été étudié en détail dans la Zone Centro-Ibérique, c'est-à-dire la 
branche Sud de l'arc (voir par ex. : Gutiérrez-Alonso et al., 2011 ; 
Orejana et al., 2012). L'évolution tectono-magmatique des Py-

rénées au Pennsylvanien supérieur est proche de celle du cœur 
de l'Arc asturo-cantabrique et de la Zone Centro-Ibérique à la 
même époque, même si les événements alpins qui ont affecté 
les Pyrénées compliquent quelque peu la comparaison. Dans 
ce modèle, les Pyrénées fini-carbonifères s'insèrent bien dans 
l'orogène hercynien ouest-européen (Denèle et al., 2014).

D'autres contextes géodynamiques ont été évoqués, comme 
l'existence d'un vaste panache mantellique en régime extensif 
(par ex., Doblas et al., 1998) ou celle d'une subduction (par ex., 
Broutin et al., 1994). Un lien entre le magmatisme calco-alcalin 
fini-carbonifère à permien inférieur et l'éventuelle subduction de 
la Paléotéthys sous l'Europe est notamment envisagé, avec for-
mation de batholites de type andin dans un contexte de marge 
active (Pereira et al., 2014b). 

La discussion de ces interprétations dépasse cependant le 
cadre du présent article.

9.  CONCLUSION

Les données récentes sur l'âge des granitoïdes fini-carbo-
nifères, sur la chronostratigraphie du Pennsylvanien supérieur, 
en particulier sur la corrélation du Stéphanien avec les séries 
marines et donc l'âge absolu de ce Stéphanien, sur l'âge stra-
tigraphique précis des molasses stéphano-autuniennes sud-
pyrénéennes, et sur l'âge radiométrique des volcanites qu'elles 
renferment, conduisent à deux conclusions principales. D'une 
part, le plutonisme (grands plutons de Mont-Louis - Andorra et 
St-Laurent-de-Cerdans, par exemple) et le volcanisme sont, du 
moins vers 304-300 Ma, synchrones, ce qui suggère une rela-
tion génétique entre les deux processus. D'autre part, dans la 
ZA orientale, la déformation à cette époque, globalement décro-
chante, est partitionnée entre le Nord et l'Est où elle est trans-
pressive, et le Sud-Ouest où elle est transtensive. Cette courte 
période est donc extrêmement complexe, ce qui est à relier à 
la position des Pyrénées sur la branche Nord de l'arc asturo-
cantabrien.

Seules des datations nouvelles et plus précises, radiomé-
triques et chronostratigraphiques, permettront de valider, ou 
non, ce modèle.
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