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RÉSUMÉ 

La feuille Besse-en-Chandesse (n° 741) à 1/50 000, située au cœur du Massif 

central français, expose des formations géologiques extrêmement variées, tant 

sur le plan de leurs lithologies que de leurs âges. Le socle varisque occupe les 

deux-tiers sud-ouest de la feuille où il forme un vaste plateau en grande partie 

recouvert d’abondantes formations volcaniques cénozoïques d’une grande 

diversité, et dont les produits débordent jusque dans le bassin sédimentaire 

oligocène à miocène de la Limagne qui occupe le tiers nord-est de la coupure. 

Les roches cristallines armant le plateau du Cézallier exposent les vestiges 

internes d’une vaste chaîne de montagnes transeuropéenne formée en réponse 

à la convergence entre le Gondwana et Laurussia, qui s’assemblent au 

Paléozoïque supérieur pour former la Pangée. Cet orogène Varisque 

(anciennement appelé hercynien) se caractérise notamment par la mise en place 

de nappes ductiles et syn-métamorphiques responsables de l’épaississement 

crustal, dont les deux unités principales – Unité Supérieure des Gneiss, avec 

un Complexe leptyno-amphibolique supposément à sa base, et Unité Inférieure 

des Gneiss – forment la majeure partie du bâti varisque de la feuille. Des 

phénomènes de migmatitisation affectent ces terrains, qui sont intrudés par de 

rares granitoïdes varisques. L’effondrement gravitaire ou « des-épaississement 

crustal » généralisé de la chaîne au stade tardivarisque est accommodé par de 

grandes failles de détachement, favorisant l’exhumation des terrains 

métamorphiques profonds. L’érosion des reliefs au Permien et Trias mène in 

fine à la pénéplanation du bâti varisque. 

L’évolution tectonique mésozoïque de l’Europe de l’Ouest est dominée par 

l’ouverture de l’océan Atlantique et de la Téthys alpine, entraînant des 

mouvements verticaux de la pénéplaine varisque : transgression marine dans le 

Sud du Massif (régions des Causses) et soulèvement de horsts du socle, 

largement albitisé au Trias. Le Massif central est en partie recouvert au 

Jurassique par une pile sédimentaire carbonatée, qui se fait partiellement éroder 

lors de l’ouverture de l’Atlantique nord. D’importants profils et surfaces 

d’altérations d’âge Jurassique à Crétacé, souvent complexes et imbriqués, 

se forment alors sur le socle à nouveau exposé : les paléosols rouges du 

“sidérolithique” de Boudes, Madriat et Saint-Gervazy en sont de beaux 

exemples. 

Au Cénozoïque, l’Europe de l’Ouest est le siège d’une nouvelle phase 

tectonique en distension à l’origine de la formation d’un vaste système de rifts, 

dont les failles bordières (ré)empruntent en partie le réseau de fractures héritées 

du varisque. Le bassin en graben de la Limagne est comblé par des formations 

sédimentaires marno-calcaires d’âge Éocène à Oligocène, majoritairement 

détritiques et continentales, suivies d’un volcanisme basaltique pépéritique 

d’âge Miocène. 
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La feuille expose un important et très diversifié volcanisme cénozoïque, issu 

de plusieurs provinces volcaniques distinctes se superposant et/ou se recoupant 

dans le temps et dans l’espace. La plus représentée est celle du Cézallier, 

un vaste plateau volcanique mio-pliocène (7,8 - 6 à 3 Ma) majoritairement 

constitué d’un empilement de coulées basaltique s.l. et de rares pointements 

différenciés. Les produits du complexe pliocène à pléistocène du Guéry (3,09 

à 1,46 Ma) sont principalement représentés par les dépôts bréchiques 

d’avalanches de débris de type Perrier. Le stratovolcan pléistocène du Sancy 

(1,1 à 0,23 Ma) occupe le coin nord-ouest de la feuille, où affleure une grande 

variété de produits laviques, bréchiques et pyroclastiques (ponces de Rioubes-

Haut). Un volcanisme basaltique pléistocène moyen à supérieur (< 200 ka ?) 

mal contraint, a édifié une série de volcans monogéniques à la morphologie 

fraiche bien exprimé sur la coupure : cônes de Mazoires et du Sarran, maars de 

La Godivelle et de La Fage. Enfin, le volcanisme de la feuille est rendu unique 

par la présence des volcans holocènes du Groupe du Pavin, édifiés en 

quelques siècles entre 7000 et 6700 ans BP, et rattachés par leur dynamisme à 

une province « Chaîne des Puys » au sens large. Les produits du Puy de 

Montcineyre, du maar d’Estivadoux, du Puy de Montchal et du maar du Pavin – 

du plus vieux au plus jeune – possèdent un clair lien de parenté, provenant tous 

d’un même système magmatique en cours de différenciation, principalement 

par cristallisation fractionnée. Le Pavin, avec ses ~6700 ans BP, est le plus 

jeune volcan de France métropolitaine. Il accueille aujourd’hui un rare lac 

méromictique, formé de deux masses d’eau superposées : le mixolimnion 

oxygéné entre 0 et -60 m, et le monimolimnion anoxique et riche en CO2 de 

-60 à -92 m de profondeur. 

La région est aussi marquée par l’empreinte des dernières glaciations, dont 

l’impact – souvent sous-estimé – sur le modelé des terrains a été majeur, 

notamment dans les hautes-terres de la moitié ouest de la feuille. Les alluvions 

de l'Allier et de ses affluents, associées aux réajustements quaternaires des 

paysages, viennent sceller l’histoire géologique particulièrement riche de cette 

feuille. 

ABSTRACT 

The 1:50,000-scale geological map of Besse-en-Chandesse (n°741), located 

in the heart of the French Massif Central, displays a wide variety of geological 

formations in both lithologies and ages. The Variscan basement forms a high-

altitude plateau in the southwestern part of the sheet, largely covered by 

abundant Cenozoic volcanic rocks, remarkable in their diversity. The 

northeastern corner of the map extends toward the Oligo-Miocene Limagne 

sedimentary basin. 

The crystalline bedrock of the Cézallier plateau exposes remnants of a vast 

trans-European mountain range formed by the convergence of Gondwana and 

Laurussia, culminating in the Upper Paleozoic assembly of the supercontinent 

Pangea. This Variscan orogeny (formerly Hercynian) led to the formation of a 
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ductile and syn-metamorphic stack of nappes that caused crustal thickening, 

among which the two key units—the Upper Gneiss Unit, with a leptyno-

amphibolitic complex at its base, and the Lower Gneiss Unit, respectively—

are well represented on the map. These terrains experienced widespread 

migmatization and were later intruded by rare (in the area covered by the map) 

Variscan granitoids. A generalized late- to post-orogenic gravitational collapse, 

or “crustal thinning” of the chain, accommodated by major detachment faults, 

allowed the exhumation of deep metamorphic rocks. Permian and Triassic 

erosion led to the peneplanation of the Variscan basement. 

The Mesozoic tectonic evolution of Western Europe was dominated by the 

opening of the Atlantic and Alpine Tethys oceans, resulting in vertical 

movements of the Variscan levelled surface: marine transgression to the south 

(Causses region) and uplift of horsts, which underwent widespread albitization 

during the Triassic. By the Jurassic, the Massif Central was partially covered 

by a carbonate sedimentary sequence, which was later partly eroded during the 

opening of the North Atlantic Ocean. Major alteration profiles and surfaces, 

often complex and overlapping, affected the basement during the Jurassic to 

Cretaceous periods, from which the red ‘siderolithic’ paleo-soils of the 

Boudes, Madriat, and Saint-Gervazy sectors are good examples. 

During the Cenozoic, Western Europe underwent another significant tectonic 

extension, leading to the formation of a large rift system partly bounded by 

reactivated fractures and faults inherited from the Variscan period. The 

Limagne graben basin was primarily filled with Eocene to Oligocene marl-

limestone deposits, mostly of continental and detrital origin. This sedimentary 

infill was followed by scarce occurrences of peperitic Miocene basaltic 

volcanism. 

The map sheet showcases a highly diversified Cenozoic volcanic activity, 

representing several volcanic provinces that overlap and/or intersect in time and 

space. The Cézallier, a vast Mio-Pliocene volcanic plateau (7.8–6 to 3 Ma), 

is the most prominent, covering the western half of the sheet and consisting 

mainly of basaltic flows with few felsic events or domes. The Pliocene to 

Pleistocene Guéry complex (3.09 to 1.46 Ma) is mainly represented on the 

map by brecciated deposits from Perrier-type debris avalanches. The 

Pleistocene Sancy stratovolcano (1.1 to 0.23 Ma) lies in the northwestern 

corner, where a wide variety of lava, brecciated, and pyroclastic products (e.g., 

Rioubes-Haut pumices) are exposed. A poorly constrained Middle to Upper 

Pleistocene basaltic volcanism (<200 ka?) produced a series of well-preserved 

monogenic volcanoes, well represented on the map, including the Mazoires and 

Sarran cones and the La Godivelle and La Fage maars. Finally, the map sheet 

is notable for its four Holocene volcanoes of the Pavin Group, which erupted 

between 7,000 and 6,700 years BP, representing the southernmost extension of 

a wider 'Chaîne des Puys' volcanic province. The Montcineyre, Estivadoux, 

Montchal, and Pavin edifices—from the oldest to the youngest, respectively—

exhibit a differentiation trend from basanite to benmoreite (Na-trachyandesite), 

evolving in a few centuries from a common magmatic plumbing system by 
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fractional crystallization. Pavin, dated at ~6,700 years BP, is the youngest 

volcano in metropolitan France and hosts a rare meromictic lake, formed by 

two superimposed water masses: the oxygenated mixolimnion between 0 and -

60 m and the anoxic, CO₂-rich monimolimnion between -60 and -92 m. 

The region was also strongly influenced by the legacy of the last glacial 

periods, with significant but often underestimated impacts on the landscape, 

particularly in the uplands of the western half of the sheet. Alluvial deposits of 

the Allier River and its tributaries, combined with the Quaternary reworking 

of the landscape, seal the region's very rich geological history. 

À la mémoire de Jean-Louis Feybesse (1951-2012) 

et d'André Thonat (1933-2020) 

qui ont œuvré à la réalisation de la carte géologique à 1/50 000 - feuille 

Besse-en-Chandesse, 

mais qui ont quitté notre monde avant d'avoir vu la finalisation de ces 

travaux. 
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INTRODUCTION 

SITUATION GÉOGRAPHIQUE 

Le territoire de la feuille Besse-en-Chandesse (n° 741) à 1/50 000 est 

presque exclusivement situé dans le département du Puy-de-Dôme (63), 

à l’exception des coins sud-ouest et sud-est de la coupure, situés respectivement 

dans le Cantal (15) et la Haute-Loire (43). 

L’altitude des terrains décroit globalement d’Ouest en Est, depuis des valeurs 

moyennes comprises entre 1200 et 1300 m dans le Cézallier et dans les 

contreforts des Monts Dore, jusqu’à 400 m pour les secteurs les plus bas du 

bassin de la Limagne, en limite nord-orientale de la coupure. Le point culminant 

de la feuille se situe à la montagne du Chamaroux (1434 m), dans le coin sud-

ouest. Ces forts contrastes Ouest-Est définissent des entités géographiques 

marquées. Les hautes terres volcaniques du Cézallier forment un territoire 

singulier, au relief ondulé assez uniforme, entrecoupé de vallées encaissées – 

voire de gorges creusées dans le socle granito-gneissique – qui constituent les 

principales voies d’accès aux hauts-plateaux depuis la plaine de Limagne. 

Les rivières les plus importantes de la coupure sont la Couze Pavin, la Couze 

d’Ardes et l’Alagnon, affluents en rive gauche de l'Allier, dont le bassin-versant 

s'étend sur toute l’emprise de la feuille à l'exception du coin sud-ouest, où les 

ruisseaux du bassin-versant de la Loubanère autour de La Godivelle rejoignent 

la Dordogne, de l’autre côté de la ligne de partage des eaux entre Loire et 

Garonne. 

CADRE GÉOLOGIQUE RÉGIONAL - PRÉSENTATION DE LA 

CARTE 

La feuille Besse-en-Chandesse contient des terrains d’une grande diversité, 

qui témoignent d’une très riche histoire géologique s’étalant depuis l’orogène 

varisque au Paléozoïque jusqu’à la formation du rift ouest-européen au 

Cénozoïque, et au volcanisme Holocène le plus récent de France 

métropolitaine. 

Trois grands ensembles géologiques principaux sont présents : i) le socle 

varisque (ou hercynien), qui forme un vaste plateau occupant les deux tiers SO 

du territoire ; (ii) les formations et dépôts sédimentaires oligocènes à miocènes 

du bassin de la Limagne dans le tiers NE de la feuille ; et (iii) d’abondantes 

formations volcaniques cénozoïques appartenant à différents ensembles et/ou 

édifices volcaniques recouvrant indifféremment les roches du socle et/ou du 

bassin. 
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Le socle varisque (ou hercynien) 

Les roches cristallines et cristallophylliennes du socle du Massif central 

représentent les vestiges d’une vaste chaîne de montagnes transeuropéenne 

formée au Paléozoïque supérieur en réponse à la collision entre deux masses 

continentales : le Gondwana et la Laurussia, qui s’assemblent pour former la 

Pangée (Matte, 1986 ; 2001). Plusieurs microcontinents dévirés du 

mégacontinent Pannotia (incluant le Gondwana) sont impliqués dans cet 

orogène : Avalonia, Saxo-Thuringia et Armorica. Ces lanières continentales se 

sont séparées de la marge continentale de la Pannotia lors d’une phase de rifting 

pré-varisque d’âge Ordovicien inférieur. Celle-ci a été précédée par un ou 

plusieurs épisodes de rifting avorté entre le Néoprotérozoïque et le Cambrien 

(~540-440 Ma = Millions d’années ; Melleton et al., 2010) qui voit la création 

de vastes bassins sédimentaires installés sur une large marge continentale 

passive, ainsi que des domaines océaniques dont la taille est inconnue car ils 

sont été, pour l’essentiel, subductés (Faure et al., 2008, 2009, 2021 ; Melleton 

et al., 2010 ; Lardeaux et al., 2014 ; Vanderhaeghe et al., 2020 ; Catalán et al., 

2021). 

Cet ensemble se referme progressivement à partir du Silurien (~440-420 Ma) 

suite au rapprochement entre Gondwana et Laurussia. Pris en étau au cours de 

la convergence puis de la collision (~380-350 Ma), ces différents domaines aux 

caractéristiques géologiques contrastées sont amalgamés le long de zones de 

sutures crustales majeures contenant parfois des reliques à affinité océanique. 

Au cœur de la chaîne, l’épaississement crustal dû à la mise en place de nappes 

métamorphiques et l’enfouissement de certaines unités entraînent le 

développement d’un métamorphisme de haute pression accompagné d’une 

déformation ductile et d’une migmatitisation intense (e.g. Burg et al., 1984 ; 

Mercier et al., 1992 ; Burg et Vanderhaeghe, 1993 ; Matte, 2001 ; Faure et al., 

2005, 2008, 2009 ; Lardeaux et al., 2014 ; Vanderhaeghe et al., 2020 ; de Hoÿm 

de Marien et al., 2023). L’effondrement gravitaire généralisé de la chaîne 

varisque à la fin de l’orogène (~330-280 Ma) est accommodé par le jeu de 

grandes failles de détachement qui permettent l’exhumation des terrains 

métamorphiques, ainsi que la mise en place de plutons granitiques et de dômes 

anatectiques tardi-orogéniques (Burg et al., 1994 ; Faure, 1995 ; Montel et al., 

1992 ; Villaros et al., 2018). Des bassins sédimentaires continentaux se forment 

également à ce moment-là : ils réceptionnent les produits silicoclastiques (grès, 

conglomérats, etc.) de démantèlement des reliefs et voient le développement 

d’importants niveaux houillers (e.g. Beccaletto et al., 2015). Les principales 

phases de l’orogène varisque s’accompagnent d’épisodes magmatiques majeurs 

survenant dans des contextes géodynamiques variés, et se superposant parfois 

géographiquement les uns aux autres. Ceci explique la forte diversité en âge, 

chimie, minéralogie et/ou mode de mise en place des différentes roches 

magmatiques varisques (Vanderhaeghe et al., 2020). 

Sur la feuille Besse-en-Chandesse, le socle est constitué pour l’essentiel de 

terrains métamorphiques faisant partie de la Série métamorphique du 
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Cézallier (Fig. 1), qui comprend des formations appartenant aux deux unités 

gneissiques principales du Massif central : l’Unité Supérieure des gneiss (USG) 

et l’Unité Inférieure des gneiss (UIG), superposées l’une sur l’autre par des 

chevauchements majeurs associés à une tectonique de nappes régionale 

(Marquer et al., 1987 ; Ledru et al., 1989 ; Mercier et al., 1992 ; Faure et al., 

2009 ; Lardeaux et al., 2014) encore en partie débattue (Vanderhaeghe et al., 

2020). Ces nappes sont plissées, la principale structure régionale étant 

l’antiforme de Massiac. 

De rares granitoïdes varisques sont intrusifs dans cette série métamorphique. 

Ils sont représentés d’une part par une suite d’intrusions calco-alcalines autour 

de Saint-Hérent, la seule à former un corps plutonique subcontinu, et, d’autre 

part, par des filons et/ou petits massifs de granites à deux micas souvent appelés 

leucogranites par analogie avec la chaîne de l’Himalaya. 

Des minéralisations filoniennes sont encaissées dans ce socle varisque, 

associées notamment au district antimonifère de Brioude−Massiac, en partie 

masqué sous la couverture volcanique cénozoïque. 

Évolution mésozoïque 

Au cours du Mésozoïque, la chaîne varisque largement érodée forme une 

vaste pénéplaine stable au relief peu accidenté, affectée par une importante 

altération en climat tropical au Permien et surtout au Trias (Thiry, 2018). Le 

socle varisque est ensuite en grande partie submergé du début du Jurassique au 

Crétacé inférieur et sans doute recouvert d’une importante pile sédimentaire, en 

particulier à l’Ouest du Massif central (Barbarand et al., 2001, 2013 ; François 

et al., 2020). Cette période de relative quiétude tectonique s’achève lors de 

l’ouverture de l’Atlantique nord (150-110 Ma) : la surrection du Massif central 

provoque l’émersion des séries sédimentaires jurassiques qui sont alors 

largement érodées et/ou altérées (Thiry, 2018). 

Sur la feuille Besse-en-Chandesse, des datations paléo-magnétiques 

effectuées sur les spectaculaires affleurements des formations rouges du 

"sidérolithique" (Fig. 2), anciennement intégralement rattachées au Tertiaire, 

ont livré des âges Jurassique supérieur/Crétacé inférieur (Ricordel, 2007 ; 

Ricordel-Prognon, et al. 2010). Ces paléosols, qui reposent directement sur le 

socle albitisé au Trias (Thiry, 2018), soulignent la relative stabilité du cœur 

Massif central définitivement émergé depuis la fin du Mésozoïque, et qui a 

évolué depuis au cours de longues périodes de continentalisation (Dercourt et 

al., 1993 ; Wyns et al., 2003 ; Ricordel-Prognon et al. 2010 ; Thiry, 2018). 

Les roches sédimentaires cénozoïques 

Le Cénozoïque est marqué, en Europe de l’Ouest, par une phase tectonique 

extensive majeure qui provoque la formation d’un vaste réseau de fossés 

d’effondrement en horsts et grabens sur tout le pourtour de l’arc alpin, connu 
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sous le nom de système de rift ouest-européen (ROE ou ECRIS pour 

« European Cenozoic Rift System » en anglais ; Blès et al., 1989 ; Merle et 

Michon, 2001). Le fossé de la Limagne d’Allier, qui représente l’entité la plus 

occidentale du ROE, correspond à un large hémi-graben dont la faille bordière 

N-S – la faille de la Limagne – réemprunte des faiblesses structurales héritées 

du varisque (Merle et al., 2023). 

Au cours de sa subsidence, le bassin de la Limagne a été comblé par des 

formations sédimentaires majoritairement continentales – avec de rares incursions 

marines (Briot et al., 2001) – d’âge Éocène moyen (Lutétien, ~47,8 Ma) à 

Miocène inférieur (Aquitanien, ~20,5 Ma), avec un pic à l’Oligocène 

(Hugueney et al., 1999 ; Wattinne, 2004). Il s’agit principalement d’argiles et 

de marnes, de calcaires, ainsi que de rares niveaux bitumineux ou évaporitiques. 

La feuille Besse-en-Chandesse est située au niveau du seuil du Lembron, à la 

charnière où l’orientation générale N-S de la faille bordière de la Limagne 

bifurque pour prendre une orientation N130-140° vers St-Germain-Lembron et 

le bassin de Brioude. L’épaisseur de la pile sédimentaire y est assez modeste en 

comparaison de ce qui est connu sur les feuilles voisines. Les terrains 

sédimentaires ont cependant occupé une surface sans doute bien plus large que 

celle du seul bassin de la Limagne s.s. actuel, et ont été portés à des altitudes 

importantes par la surrection ultérieure du socle granito-gneissique. 

Le volcanisme cénozoïque 

Le Cénozoïque voit le développement d’un important volcanisme dans le 

Massif central, présent sporadiquement depuis la fin du Crétacé, mais qui va 

réellement prendre de l’importance au cours des 15 derniers millions d’années 

(Nehlig et al., 2001a), et qui est particulièrement bien exprimé sur toute 

l’emprise de la feuille Besse-en-Chandesse. 

Ce volcanisme affecte d’abord, au Mio-pliocène, le secteur de la Limagne, 

où de nombreux maars-diatrèmes de pépérites – surtout présents et décrits sur 

la coupure voisine Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023) – recoupent à 

l’emporte-pièce les sédiments tertiaires. Des pointements, culots ou coulées de 

lave, aujourd’hui largement érodés et/ou en inversion de relief, y sont fréquents. 

Le Cézallier est la province volcanique la plus représentée sur la feuille 

Besse-en-Chandesse (Fig. 3). Il s’agit d’un vaste plateau volcanique situé entre 

les Monts Dore et le Cantal, et qui culmine au signal du Luguet à 1550 m. 

La transition avec les Monts Dore au Nord est masquée par le groupe volcanique 

du Pavin, tandis que la transition avec les planèzes du Cantal au Sud est 

progressive et sans doute imbriquée. Le Cézallier est pour l'essentiel constitué 

d'un empilement de coulées basaltiques s.l. – en dehors de rares pointements 

trachy-rhyolitiques à phonolitiques centrés sur le Signal du Luguet –, de cônes 

de scories érodés, et/ou d’ensembles phréatomagmatiques dont l’importance a 

souvent été sous-estimée à cause du remaniement glaciaire (Thonat et al., 
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2006 ; 2014). Les premières traces d’une activité attribuée au Cézallier sont 

datées du Miocène Supérieur, entre 7,8 et 6 Ma selon les auteurs, tandis que la 

phase paroxysmale – y compris la brève activité felsique du Signal du Luguet – 

serait Pliocène, entre 5,4 et 3 Ma (Cantagrel et Thonat, 1976 ; Cantagrel et al., 

1987 ; Leibrandt, 2011). 

Les Monts Dore, qui couvrent une superficie d'environ 500 km2 pour 

plusieurs dizaines de km3 de produits émis (Brousse, 1971 ; Vincent, 1980 ; 

Nomade et al., 2017), sont formés de plusieurs ensembles volcaniques d’âges 

distincts accolés et/ou superposés les uns aux autres (Fig. 4 ; Baubron et 

Cantagrel 1980 ; Pastre et Cantagrel, 2001 ; Bourdier et al., 2016 ; Nomade et 

al., 2017 ; Daffos et al., 2024). 

Les produits pliocènes à pléistocènes du complexe du Guéry (3,09 à 1,46 Ma ; 

Nomade et al., 2012 ; 2014b ; 2017) n’apparaissent que marginalement dans le 

coin nord-oriental de la feuille Besse-en-Chandesse, au niveau du plateau de 

Courboire, en équivalent stratigraphique de la séquence volcanoclastique 

d’avalanches de débris du célèbre plateau de Perrier (Pastre, 2004 ; Bernard et 

al., 2009 ; Nomade et al., 2012 ; 2014a ; 2014b) situé dans l’angle sud-est de la 

feuille Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023), comme le montre le schéma 

structural de la présente carte. L’activité du Guéry est également connue pour 

être responsable de la mise en place d’importantes nappes ignimbritiques 

felsiques, dont la signification et les liens avec la formation d’une caldeira – la 

fosse volcano-tectonique de Haute-Dordogne (Julien, 1988 ; Brousse et 

Lefèvre, 1990) – restent encore à préciser (Collectif, 2000 ; Bourdier et al., 

2016 ; Nomade et al., 2017). Il a d’ailleurs été récemment proposé de distinguer 

la phase ignimbritique initiale de formation de caldeira du Guéry de l’ensemble 

plus récent et majoritairement effusif de l’Aiguiller (Daffos et al., 2024). 

Le stratovolcan pléistocène du Sancy (1,1 à 0,23 Ma ; Nomade et al., 2012 ; 

2014a) suit de près l’édification du Guéry. Les produits du Sancy sont localisés 

dans le coin nord-ouest de la feuille, où le flanc sud-est de l’édifice y présente 

une morphologie assez douce armée de produits intermédiaires (trachyandésites 

s.l.). Le Sancy comprend une grande variété de formations, laviques, bréchiques 

et pyroclastiques formées au cours des quatre cycles distincts ayant rythmé 

l’activité du volcan (Pastre et Cantagrel, 2001 ; Nomade et al., 2012 ; 2014b). 

L’histoire du Sancy est associée à un épisode de déstabilisation de flanc à 

l’origine de dépôts d’avalanches de débris de la génération « Fontenille » 

(Besson, 1978 ; Ly, 1982 ; Cantagrel et Briot, 1990), voire à la formation très 

débattue d’une hypothétique caldeira (Cantagrel et Baubron, 1983 ; Lavina, 

1985 ; Féraud et al., 1990 ; Nomade et al., 2012). 

Un volcanisme basaltique mal contraint d’âge Pléistocène moyen (0,25-0,20 Ma ? ; 

Cantagrel et al., 1987 ; Leibrandt, 2011) est associé sporadiquement sur toute 

l’emprise de la feuille à des édifices scoriacés à la morphologie récente 

accompagnés d’importantes coulées de lave, et/ou à des maars. 
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L’activité volcanique la plus récente de la feuille correspond au Groupe 

volcanique du Pavin, rattaché de par son âge et sa dynamique éruptive à une 

province de type « Chaîne des Puys » sensu lato (Boivin et al., 2017). 

Ce groupe comprend quatre édifices : Puy de Montcineyre, maar d’Estivadoux, 

Puy de Montchal et maar du Pavin, mis en place entre 7 140 et 6 700 ans BP 

(BP = « Before Present » soit par convention avant 1950 ; Juvigné et Miallier, 

2016). Le maar du Pavin et son célèbre lac de cratère constitue, avec ~6700 ans 

BP, le plus jeune volcan de France métropolitaine (Juvigné et Miallier, 2016). 

Ce site exceptionnel accueille un des rares lacs méromictiques (où deux masses 

d’eau superposées ne se mélangent pas) de France métropolitaine, et fait, à ce 

titre, l’objet de très nombreux travaux (e.g. Sime-Ngando et al., 2016 ; Rafflin 

et al., 2024). 

Formations superficielles 

L’histoire géologique de la région se poursuit de nos jours, bien que les 

changements y soient peu perceptibles à l’échelle d’une vie humaine. L’impact 

des derniers maxima glaciaires (entre 28-23 ka et 23-19 ka dans le secteur de 

Besse-en-Chandesse ; ka = milliers d'années ; Ancrenaz et al., 2023) 

s’accompagne en altitude d’un plaquage glaciaire parfois important : tills sur 

les plateau et "moraines" s.l. dans les vallées (Thonat et al., 2006 ; 2014). Les 

dépôts gravitaires et autres formations de pentes enregistrent le réajustement 

des reliefs au cours du Quaternaire. Les alluvions de l’Allier et de ses affluents 

enregistrent la lente incision des rivières : 10 formations fluviatiles successives 

ont par exemple été distinguées au niveau du plateau de Perrier (Pastre, 2004 ; 

2005) situé sur la feuille Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023). 

TRAVAUX ANTÉRIEURS 

Comme le relate P. Glangeaud (1913), la découverte du caractère volcanique 

des reliefs de la Chaîne des Puys par J.-E. Guettard en 1751, puis les travaux 

successifs de N. Desmarets, du Comte De Montlosier, de D. Dolomieu ou 

de H. Lecoq… ont ouvert la voie à la reconnaissance de l’origine volcanique de 

nombreuses autres provinces d’Auvergne, dont celles situées sur la coupure 

Besse-en-Chandesse. 

La troisième édition de la feuille Brioude – n° 175 – à 1/80 000e (Goguel et 

al., 1964), qui englobe la totalité de la coupure Besse-en-Chandesse – n° 741 – 

à 1/50 000, représentait jusqu’à présent la seule carte géologique de synthèse 

disponible sur cette zone. La nouvelle carte à l’échelle du 1/50 000 apporte ainsi 

de nombreux compléments sur la géologie du secteur par rapport à celle à 

1/80 000, notamment quant à la géométrie et le niveau de précision des contours 

géologiques, le découpage des unités et les calages chrono-stratigraphiques. La 

publication de la présente feuille, après celle de Veyre-Monton (Chèvremont et 

al., 2023), vient finaliser la couverture à 1/50 000 du Massif central, et s’insère 

dans le maillage désormais complet des huit cartes géologiques à 1/50 000 

suivantes :   
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716 

Bourg-Lastic 

Brousse et al., 1981 

717 

Veyre-Monton 

Chèvremont et al., 2023 

718 

Issoire 

Saint-Joanis et al., 1982 

740 

La Tour-d’Auvergne 

Brousse et al., 1990 

741 

Besse-en-Chandesse 

 

742 

St-Germain-Lembron 

Prognon et al., 2012 

764 

Riom-ès-Montagnes 

Brousse et al., 1972 

765 

Massiac 

Thonat et al., 2006 

766 

Brioude 

Lasnier et al., 1981 

Parmi les travaux ayant jalonné la longue histoire des levers de la feuille 

n° 741 Besse-en-Chandesse, le programme « Géologie Profonde de la France 

(GPF) » et les études associées ont permis de faire un bond considérable dans 

la connaissance, notamment grâce au financement de nombreux travaux de 

doctorat (Mégnien, 1988 ; 1991). Les thèses de : J.C. Besson (1978) sur la 

géologie du versant oriental du Mont-Dore ; J.J. Ménard (1979) sur la 

pétrologie des nappes de ponces ; J.L. Bourdier (1980) sur la géologie du Sancy 

et du Pavin ; M.H. Ly (1982) sur la géologie du plateau de Perrier ; P. Mossand 

(1983) sur la géothermie des Monts Dore ; P. Lavina (1985) sur la géologie du 

Sancy ; A. Gourgaud (1985) sur la pétrologie des laves du Mont-Dore ; D. 

Decobecq (1987) sur la pétrologie des enclaves du massif du Mont-Dore ; J.M. 

Morel (1987) sur la géologie du Massif de l’Aiguiller ; J.F. Pastre (1987) sur 

les formations cendro-ponceuses du Mont-Dore et du Sancy ; R. Julien (1988) 

sur la volcanologie et la magmatologie du massif du Mont-Dore ; D. Briot 

(1988) sur la géochimie du Mont-Dore et du Sancy ; B. Bernard (2008) sur la 

séquence volcanoclastique du plateau de Perrier, S. Loock (2008) sur la 

dynamique de mise en place de coulées du secteur et S. Leibrandt (2011) sur le 

Cézallier ; concernent tout ou partie de l'emprise de la présente feuille. La carte 

volcanologique de la Chaîne des Puys à 1/25 000 (6ème édition ; Boivin et al., 

2017), décrit également certains édifices de la feuille, notamment ceux du 

Groupe du Pavin. 

La compilation géochronologique de la couverture volcanique de la feuille a 

répertorié 34 âges : un âge K-Ar sur roche totale (RT) de J.M. Cantagrel et 

A. Thonat (1976) sur la lave de Saint-Gervazy ; un âge K-Ar de G. Guérin et 

al. (1981) sur des produits du maar de la Godivelle et 3 âges par 

thermoluminescence sur feldspath pour les laves du Montchal, Montcineyre et 

Mazoires (Guérin, 1983) ; 2 âges K-Ar sur RT et sanidine obtenus par 

J.M. Cantagrel et J.C. Baubron (1983) sur la phonolite de Montcey ; 8 âges 

K-Ar sur RT de J.L. Bourdier et J.M. Cantagrel (1983) autour du Pavin ; 6 âges 

K-Ar sur RT et 3 U-Th sur titanomagnétite de J.M. Cantagrel et al. 

(1987) réalisés autour de Chassolle dans le cadre du programme GPF ; un âge 

Ar-Ar sur sanidine obtenu par G. Féraud et al. (1990) sur la nappe de Rioubes-

Haut ; et 8 âges K-Ar sur mésostase de S. Leibrandt (2011) qui partage 
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également un âge K-Ar sur RT de P.-Y. Gillot (non publié) sur le Mazoires. 

À ces âges s’ajoutent les 12 âges 14C obtenus sur du matériel organique encadrant 

des téphras du Groupe du Pavin, compilés par E. Juvigné et D. Miallier (2016). 

En ce qui concerne le socle varisque, les travaux de Y. Vialette (1957) sur le 

socle de la région des Couzes et de J. Barrère (1955) sur les éclogites d’Ardes-

sur-Couze – découvertes en 1920 par Y. Brière –, ainsi que les travaux des 

doctorats de D. Chaillou (1967) et M. Mathonnat (1983) sur la série 

métamorphique du Cézallier concernent directement l’emprise de la feuille. 

Ceux de M. Mathonnat (1983) ont en particulier permis de revisiter les 

définitions du Complexe (ex-Groupe) leptyno-amphibolique et de certains 

orthogneiss, et de découvrir des indices de charriages. La thèse de J.-P. Santoire 

(1976) a produit une carte à 1/25 000 de la région située entre les Couzes 

Chambon et Pavin, englobant l’extrême nord de la présente feuille. Citons 

également les doctorats menés sur les séries cristallophylliennes du Haut-Allier 

dont une partie affleure sur la coupure Besse-en-Chandesse : F.H. Forestier 

(1961) sur le métamorphisme hercynien et anté-hercynien, B. Lasnier (1977) 

sur les granulites basiques à ultrabasiques, J.P. Burg (1977) sur la tectonique et 

microtectonique, A. Giraud (1984) sur le complexe leptyno-amphibolique et  

L. Mercier (1991) sur l’Artense ; ainsi que les travaux de synthèse à plus grande 

échelle de P. Tempier (1971). La coupe géologique associée à la présente 

feuille est inspirée des travaux de M. Mathonnat (1983), B. Feuga (1987) et D. 

Marquer et al. (1987). 

La Limagne et le secteur du Lembron ont bénéficié des travaux de J. Giraud 

(1902), et de P. Tapsoba (1967) qui ont dressé une cartographie à 1/25 000 des 

formations rouges du Lembron, également concernées par les travaux de 

doctorat de C. Ricordel (2007). Les formations alluviales de l’Allier ont quant 

à elles été étudiées par J.F. Pastre (1987) et le volcanisme de Limagne par L. 

Chéguer (1996). 

CONDITIONS D'ÉTABLISSEMENT DE LA CARTE 

La réalisation de la feuille n° 741 Besse-en-Chandesse du programme de la 

carte géologique de la France à 1/50 000 a eu une histoire complexe, s’étalant 

sur plus d’un demi-siècle depuis le début des levers en 1969. Les conditions 

d’affleurement, globalement bonnes, sont précisées pour chacune des unités 

décrites dans les différents caissons de la carte.  

Auteurs des levers. Pour le volcanisme : A. Thonat (pour les Monts Dore et 

le Cézallier, y compris le remaniement glaciaire), P. Lavina (pour le secteur du 

Pavin), et J.M. Morel (pour le complexe du Leiranoux). Pour le socle varisque : 

J.L Feybesse et P. Chèvremont (BRGM). Pour la Limagne et les formations 

superficielles : R. Bouiller (BRGM), C. Gagnaison, P. Barrier, F. Trefuel et 

A. Garnier (UniLaSalle). Des compléments ponctuels ont été réalisés par 

l’ensemble des autres co-auteurs de la carte. 
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Auteurs de la notice. J. Bernard et O. Blein (BRGM) ont coordonné la 

rédaction de la version finale de la notice, rassemblant le maximum d’archives 

afin de rendre compte le plus fidèlement possible des travaux des différents 

auteurs des levers, tout en intégrant les données les plus récentes, ce qui a 

parfois impliqué de revoir certains des contours de la carte. Le chapitre « socle 

varisque » a été en majeure partie rédigé par P. Chèvremont (BRGM). 

Le chapitre « ressources minérales » a été rédigé par P. Chèvremont et 

J. Bernard à partir des données archivées au BRGM dans la BSS. C. Bertin et 

J. Bernard (BRGM) ont rédigé le chapitre « hydrogéologie ». C. Merciecca et 

N. Cluzel (LMV, UCA) ont apporté leur concours à l’actualisation des 

connaissances sur le territoire de la feuille. 

Synthèses cartographiques. C. Duteil puis H. Berthier (BRGM) ont réalisé 

la vectorisation, les corrections et l’harmonisation des différentes maquettes de 

la feuille Besse-en-Chandesse à 1/50 000.  

Un grand remerciement à M. Faure et L. Arbaret (ISTO, Université 

d’Orléans) pour leur relecture constructive ayant permis de s’assurer de la 

rigueur scientifique de la carte et de sa notice. 

DESCRIPTION DES TERRAINS 

TERRAINS NON AFFLEURANTS 

Une part non négligeable du substratum de la feuille est aujourd’hui sous 

couverture, masquée par des dépôts volcaniques et/ou sédimentaires ultérieurs, 

d’épaisseurs variables. En l’absence de couverture aérogéophysique régionale 

« moderne », les formations sous couverture et/ou non affleurantes sont 

seulement accessibles via les forages, dont l’inventaire est bancarisé dans la 

banque de données du sous-sol (BSS) du BRGM, accessible en ligne sur le site 

InfoTerre. 

Le forage le plus marquant de l’emprise de la feuille n’est autre que celui de 

Chassolle (parfois orthographié « Chassole »), réalisé en 1985, et qui fait partie 

des trois premiers forages en domaine cristallin du programme « Géologie 

Profonde de la France » (GPF). Il a, à ce titre, donné lieu à des travaux 

considérables dont les résultats ont notamment été publiés dans plusieurs 

Mémoires de la revue Géologie de la France, en particulier le Tome 2 

coordonné par C. Mégnien (1987). Le site de Chassolle, situé dans le Sud de la 

coupure à 4 km au sud-ouest de Ardes-sur-Couze, a fait l’objet de 3 forages 

distincts (Feuga, 1985 ; 1987 ; Burlet et al., 1987 ; Feybesse et Lespinasse, 

1987 ; Loiseau, 1987 ; Mégnien, 1987) : les forages P1 et S1 ont atteint en 

destructif les profondeurs respectives de 180 et 500 mètres, tandis que le forage 

S2 a été réalisé en carotté jusqu’à la profondeur de 1400 m. La cible étant 

géothermale, S1 et S2 fonctionnaient en doublet afin de reconnaître le 

fonctionnement du système thermominéral profond (Mégnien, 1987). Parmi les 

http://infoterre.brgm.fr/
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résultats obtenus, il a notamment été montré que la fracturation du socle 

varisque se poursuit jusqu’à des profondeurs importantes (Mégnien, 1987 ; 

Feuga et al., 1990), que plusieurs systèmes hydrothermaux se superposent dans 

le temps (Turpault et al., 1987), et que les structures héritées du varisque ont 

été réactivées par deux épisodes distensifs successifs à l’Oligocène et au Plio-

Quaternaire (Feybesse et Lespinasse, 1987 ; Loiseau, 1987). Ce dernier 

épisode, toujours actif et d’orientation globalement N-S aux abords du forage – 

au sein d’un bloc plus vaste caractérisé par un régime majoritairement extensif 

avec une contrainte horizontale maximale (σ1) orientée NNO-SSE (Mazabraud 

et al., 2005a ; Baize et al., 2013) – permet l’entretien de fractures ouvertes 

N060° et N130° propices aux circulations de fluides hydrothermaux (Feybesse 

et Lespinasse, 1987). C. Mégnien (1987) souligne également que (i) les 

différents marqueurs et outils thermo-barométriques utilisés imagent des 

échanges eau-roche à une profondeur de l’ordre de 6 km pour une température 

de ~200°C ; et (ii) que les débits mesurés sont significatifs. Un document 

d’archive du programme GPF précise qu’au 15 avril 1994, P1, S1 et S2 sont 

obstrués respectivement à 180 m, 226 m et 331m. 

Parmi les autres forages ayant atteint une profondeur de plus de 100 m, 

et pour lesquels des archives ont été retrouvées, citons ceux de : Solignat, qui a 

recoupé 12 m de couverture volcanique avant de rencontrer le remplissage 

marno-calcaire de la Limagne jusqu’à 124 m ; Longchamp (commune de 

Mareugheol), qui a recoupé 120 m de sédiments ; Ardes-sur-Couze (forage 

« Arvie »), qui a recoupé 10 m d’alluvions avant de traverser le socle gneissique 

sur ~100 m ; ainsi que le forage de reconnaissance géothermique « Pavin 

1979 » (INAG-C.E.E.-Université de Clermont) localisé au sud-est du lac 

(Cf. q4pyτα2), qui a atteint la cote -164 m et a notamment permis à J.L. Bourdier 

et J.M. Cantagrel (1983) d’y dater à -70 m des nuées ardentes « sancyitiques » 

(i.e. trachyandésitiques) inconnues en surface. 

À plus grande échelle, les données de sismique réflexion et de flux de chaleur 

montrent que le Massif central français possède une croûte anormalement 

amincie, avec un Moho situé à une profondeur de 24 km environ sous le graben 

de la Limagne et entre 29-30 km sous le Cézallier (Perrier et Ruegg, 1973 ; 

Lucazeau et al., 1984). Cette croûte amincie est accompagnée par une anomalie 

de vitesse des ondes sismiques – interprétée comme anomalie thermique – au 

droit des principaux centres volcaniques du Massif central, que l’on explique 

par des remontées de matériel asthénosphérique chaud (Souriau,1976 ; Coisy et 

Nicolas, 1978 ; Nicolas et al., 1987 ; Granet et al., 1995a, 1995b et 1995c ; 

Zeyen et al., 1997). Cette anomalie mantellique se traduit en surface par des 

anomalies de flux de chaleur, dont la plus forte est située sous la Limagne 

(Lucazeau et Bayer, 1982 ; Lucazeau et al., 1984). Le déploiement très récent 

de nouvelles stations sismiques à large bande dans le Massif central français a 

permis d’y enregistrer pour la première fois des signaux interprétés comme des 

évènements profonds à longue période (« Deep Long Period » ou DLP), situés 

à la limite croûte-manteau, suggérant que les racines du système magmatique 

sous le Massif central sont toujours actives (Shapiro et al., 2025). Du magma 
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encore en partie liquide situé en base de croûte sous certaines régions du Massif 

central pourrait expliquer une part de l’anomalie thermique mesurée. 

L’étude de P. Coisy et A. Nicolas (1978) sur les textures des xénolithes 

mantelliques remontés par les volcans du Massif central montre que ceux 

présentant une déformation plastique importante sont concentrés au sein de 

zones subcirculaires interprétées comme la conséquence de remontées 

mantelliques polylobées sous le Massif central, compatibles avec les données 

géophysiques. Une étude régionale de la géochimie des xénolithes mantelliques 

montre l’existence d’une forte hétérogénéité N-S à la latitude ~45,30° entre un 

domaine nord plutôt réfractaire et métasomatisé et un domaine sud plus fertile, 

interprétée comme reflétant un assemblage originel de blocs varisques aux 

propriétés contrastées (Lenoir et al., 2000). Ces résultats indiqueraient qu’une 

partie au moins de la signature géochimique du manteau sous le Massif central 

serait héritée du varisque, et donc antérieure aux évènements cénozoïques à 

l’origine du volcanisme (Lenoir et al., 2000 ; Puziewicz et al., 2020). 

SOCLE VARISQUE (HERCYNIEN) 

Le socle varisque affleure de façon discontinue sur une grande partie du 

territoire de la feuille, là où il n’est pas recouvert par des formations 

cénozoïques, notamment dans les vallées entaillant les hauts-plateaux. L’un des 

traits marquants du socle varisque de la feuille est qu’il expose, du SE au NO, 

le contact majeur entre les Unités Inférieure et Supérieure des gneiss, souligné 

sur le terrain par la présence de lambeaux d’un Complexe leptyno-

amphibolique. Ces diverses formations métamorphiques sont intrudées à l’Est 

par de rares et petits massifs et corps de roches plutoniques. 

Nous n’avons cartographié aucun filon de roche hypovolcanique ou de quartz. 

Cependant, il existe probablement quelques petits filons quartzeux comme le 

montre la présence locale de blocs épars et/ou d’indices de minéralisations à 

gangue de quartz (Cf. Chapitre « Gîtes et indices minéraux » p. 138). 

Formations métamorphiques méso- à catazonales 

Les formations métamorphiques qui affleurent sur le territoire de la feuille 

Besse-en-Chandesse font partie de la Série métamorphique du Cézallier et 

appartiennent, corrélativement, aux deux principales unités gneissiques du 

Massif central : l’Unité Inférieure des Gneiss et l’Unité Supérieure des Gneiss. 

Unité Inférieure des Gneiss (UIG) 

Elle n’apparaît que dans la partie la plus méridionale de la carte, entre Saint-

Alyre-ès-Montagne à l’Ouest et Apchat à l’Est. Ailleurs elle est recouverte par 

l’Unité Supérieure des gneiss et/ou par des formations volcaniques et/ou 

sédimentaires tertiaires. Elle comprend ici deux entités : 
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• la principale est le massif d’orthogneiss à biotite de Saint-Alyre-ès-Montagne, qui 

dérive d’un granitoïde de composition granodioritique à monzogranitique à affinité 

calco-alcaline, et présente la particularité de renfermer de petits corps lenticulaires 

d’éclogite amphibolitisée au Sud-Ouest de Pérérol, à l’Ouest d’Ardes. Il est recoupé 

par un réseau de filons de leucogranites divers ; 

• l’autre entité consiste en de petits massifs de roches en grande majorité 

paradérivées : des paragneiss à biotite et sillimanite, à rares intercalations de para- et 

ortholeptynites.  

pζ. Paragneiss à biotite et sillimanite, à intercalations de micaschistes 
et de rares leptynites. Ces paragneiss sont relativement riches en biotite, 

fréquemment chloritisée. Au cœur de l’antiforme de Massiac, sur les territoires 

des feuilles Massiac (Thonat et al., 2006) et Brioude (Lasnier et al., 1981), 

ils affleurent sur des superficies importantes. En revanche, sur le territoire de la 

présente carte, ils n’apparaissent que sous forme de petits massifs situés dans la 

partie sommitale de l’UIG, affleurant entre Compains et Valbeleix d’une part, 

et à l’Ouest et au Nord de Mazoires d’autre part, où ils se trouvent en bordure 

nord-ouest du massif orthogneissique de Saint-Alyre-ès-Montagne. 

Des affleurements se rencontrent notamment dans les talus de la D 26 au Sud 

de Valbeleix, où sont exposés des paragneiss légèrement migmatitiques, 

renfermant quelques minces leucosomes plissés ; de la D 36 au Nord de 

Mazoires, où apparaît un faciès de paragneiss, localement micaschisteux, 

à rares intercalations de minces niveaux de leptynite hololeucocrate ; et de la 

D 36 à l’Ouest de Mazoires et à l’Est de Saint-Alyre-ès-Montagne, où affleurent 

des paragneiss à minces lits de micaschistes, le tout renfermant des lentilles 

quartzeuses plurimétriques (~3 m pour une puissance < 30 cm). 

Ces roches se distinguent des orthogneiss et des migmatites environnantes par 

un débit schisteux nettement plus marqué, dû à leur plus grande richesse en 

phyllosilicates, notamment dans les faciès micaschisteux. Les plans de foliation 

ont fréquemment un aspect satiné et une patine brun rouille due à une 

ferruginisation supergène de la biotite. Les cassures perpendiculaires à la 

foliation permettent d’observer une alternance de lits lenticulaires, les uns 

micacés, de puissance dépassant rarement 1 mm, et les autres quartzo-

feldspathiques ou plus rarement quartzeux, de 1 mm à 1 cm de puissance. 

Le faciès prédominant est un paragneiss à biotite et sillimanite, les micaschistes 

et les rares leptynites ne constituant que des passées lenticulaires, de puissance 

inframétrique. 

Pétrographie. L’étude de D. Chaillou (1967) montre que la composition 

modale de ces paragneiss présente de fortes variations locales, notamment en 

ce qui concerne la sillimanite, qui peut être totalement absente à certains 

endroits ou, au contraire, abondante à d’autres. Cependant, un caractère 

constant est la nette prédominance du plagioclase – à composition d’oligoclase-
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andésine – sur le feldspath potassique. D. Chaillou (1967) donne pour les 

paragneiss la composition modale moyenne suivante : 

Quartz Orthose Plagioclase Biotite Sillimanite Grenat Divers Total 

37,2 3,9 35,0 23,3 3,9 0,1 0,6 100,0 

Le plagioclase peut renfermer des bourgeons myrmékitiques. La biotite est 

fréquemment chloritisée avec exsudation d’oxy-hydroxydes de fer. La sillimanite 

se présente en fibres et paquets flexueux, en majeure partie associés à de la 

biotite, et traduit un caractère peralumineux. Les minéraux accessoires sont les 

suivants : minéraux opaques, apatite, tourmaline, rare muscovite. En outre, 

sur la feuille Massiac (Thonat et al., 2006 ; 2014) sont distinguées de petites 

zones à cordiérite (ζcd), alors que nous n’avons pas observé de cordiérite sur la 

présente carte. Quand ils sont présents, les leucosomes ont une texture 

xénomorphe à grain moyen et une composition de leucogranite à biotite, 

chloritisée ou non.  

Les lits micaschisteux à texture lépidoblastique sont constitués pour 

l’essentiel d’une intime association de deux micas : biotite brun rouge, parfois 

chloritisée, en lamelles allongées parallèlement à la foliation, et mica blanc, 

d’une part en petites lamelles, et d’autre part, surtout, en agrégats de 

micropaillettes pouvant renfermer de petits paquets flexueux de sillimanite de 

type fibrolite. Les lentilles quartziques sont formées de plages de quartz en 

petits cristaux engrenés à extinction fortement onduleuse et de petits amas 

interstitiels à mica blanc ± plagioclase ± biotite décolorée ± minéraux opaques. 

Les niveaux leptynitiques sont surtout quartzo-feldspathiques et, 

corrélativement, hololeucocrates. D’après les auteurs de la notice de la feuille 

Massiac (Thonat et al., 2006 ; 2014) : (i) ils renferment toujours de la biotite, 

en faible quantité, parfois des nodules de quartz et sillimanite, et ponctuellement 

de l’amphibole de la série de l’actinote ; et (ii) dérivent de matériaux gréseux. 

Cependant, l’échantillon de leptynite hololeucocrate que nous avons prélevé en 

bordure de la D 36 au Nord de Mazoires montre, macro- et microscopiquement, 

une texture et une composition modale analogues à celles des méta-aplites 

intercalées dans les orthogneiss à biotite du massif de Saint-Alyre-ès-Montagne 

(Cf. oζA infra). Tout cela nous amène à conclure que les rares leptynites 

intercalées dans les paragneiss de l’UIG se subdivisent probablement en deux 

populations : (i) des paraleptynites, dérivant de grès ; et (ii) des ortholeptynites, 

dérivant d’aplites. 

Géochimie. D. Chaillou (1967) donne, pour trois échantillons de paragneiss, 

la composition chimique moyenne suivante :  

SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO P2O5 H2O
+ H2O

- Total 

69,07 15,95 1,23 2,93 2,66 1,43 2,05 2,30 0,48 0,05 0,13 1,51 0,13 99,92 

Teneurs en %. 
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Les paramètres multicationiques les plus significatifs sont d’une part l’indice 

d’aluminosité A/CNK qui est très élevé (1,88) et, d’autre part, B = Fe + Mg + Ti 

qui est de 23 % en valeur relative et reflète l’indice de coloration, dû pour 

l’essentiel à la teneur modale en biotite, qui est précisément de l’ordre de 23 % 

en moyenne. En outre, malgré la faible teneur modale en orthose, la teneur en 

K2O est plus élevée que celle en Na2O : 2,30 contre 2,05 %, la majeure partie 

du potassium se trouvant donc dans la biotite.  

oζA. Orthogneiss à grain fin-moyen, à biotite, de Saint-Alyre-ès-
Montagne. AoζA arène associée. Le massif orthogneissique de Saint-

Alyre-ès-Montagne arme la partie méridionale du substratum de la feuille, entre 

la localité éponyme et Apchat, d’Ouest en Est. Il se poursuit au Sud sur la feuille 

Massiac où A. Thonat et al. (2006) ont cartographié, avec la même notation 

oζA, un orthogneiss à biotite renfermant de petites zones à muscovite (oζMu) 

et des lentilles de « leptynites hololeucocrates » dérivant d’aplites (Lλ). 

Ces deux dernières entités n’apparaissent pas sur la présente carte car nous n’y 

avons pas inventorié de zone à muscovite, et n’avons observé de méta-aplite 

que sous la forme de rares petits blocs dispersés. 

Des variations de granulométrie permettent de distinguer, à l’échelle du 

massif, trois faciès d’orthogneiss mésocrate à biotite (Mathonnat, 1983) : (i) un 

faciès franchement œillé avec des cristaux de feldspath potassique dont la 

longueur peut atteindre 2 ou 3 cm ; (ii) un faciès à grain moyen pouvant 

renfermer de petits yeux feldspathiques de taille ≤ 5 mm ; et (iii) un faciès à 

grain fin, à tendance équigranulaire. Le faciès œillé est assez rare et les deux 

autres faciès sont fortement imbriqués, et ce à toutes les échelles, de sorte qu’il 

n’est pas possible de les distinguer sur une carte à 1/50 000 et que nous avons 

cartographié ici tout le massif en un caisson unique.  

De bons affleurements de cet orthogneiss mésocrate se trouvent, entre autres, 

le long de la route D 36 en rive droite de la Couze d’Ardes, entre la Jaquette à 

l’Ouest et la Rodade à l’Est. Par exemple, à 500 m à l’ESE de la Jaquette, 

un très bon affleurement se trouve à l’intérieur d’un virage de la D 36 

(~x= 653,5 ; y= 3345,2 ; Fig. 5 à gauche) : il montre un gneiss à grain 

millimétrique de teinte grise, très frais et remarquablement homogène en dehors 

de passages légèrement rubanés avec des lits plus clairs, de la présence d’une 

enclave sombre foliée et d’un mince filon de leucogranite, trop ténu pour être 

représenté sur la carte. La foliation NS a un pendage de 15-20° vers l’Ouest et 

porte une linéation minérale et d’étirement orientée également dans cette 

direction. Sur les plateaux, le massif a un aspect chaotique : des îlots rocheux, 

dispersés au milieu d’arènes, sont constitués d’un orthogneiss plus ou moins 

altéré, se débitant facilement selon les plans de foliation et se désagrégeant sous 

le choc du marteau, comme c’est le cas dans le secteur de Pérérol à l’Ouest 

d’Ardes ou au Sud de la ferme de Chassolle, dans la partie la plus méridionale 

de la carte, qui livre également de beaux affleurements le long des 

départementales D 23 et D 28 entre les gorges des ruisseaux d’Auze et du 

Pouget, ainsi qu’au niveau de la cascade du Gour d’Appât. À l’ESE de 
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Chassolle, le long d’un chemin menant à un ruisseau, se trouve un bloc d’un 

orthogneiss à grain fin, très clair : de teinte blanchâtre, pour la partie fraîche, 

à brun très pâle pour la pellicule d’altération supergène. Ce faciès 

hololeucocrate, à aspect saccharoïde sur des cassures fraîches, renferme 

quelques petites paillettes de biotite et cristaux de grenat rose pâle dispersés de 

façon sporadique dans une roche analogue au faciès de « leptynite 

hololeucocrate » de la feuille Massiac (Thonat et al., 2006). 

Géologie structurale. La foliation affectant à la fois les orthogneiss oζA et 

les migmatites M est régionalement orientée NO-SE à pendage sud, et ce 

jusqu’au Sillon Houiller (Mercier et al., 1992). Localement, la foliation a 

tendance à prendre une orientation N-S voire NE-SO à pendage ouest au niveau 

de Saint-Alyre-ès-Montagne et de la vallée de la Couze d’Ardes, marquant un 

pli important (Mathonnat, 1983 ; Marquer et al., 1987). Généralement bien 

marquée et assez peu pentée (15 à 30°), la foliation se redresse fortement à 

proximité du contact avec la partie basale de l’USG pour atteindre localement 

50 à 60°. Les études structurales de détail menées dans le cadre du programme 

GPF de Chassolle (Marquer et al., 1987) montrent que les linéations minérales 

et d’étirement sont fortement contrastées entre celles mesurées dans le « bloc 

de Chassolle », i.e. le quart sud-est de la coupure, et celles mesurées ailleurs. 

La majorité du massif de Saint-Alyre est ainsi caractérisée par des linéations 

minérales et d’étirement NO-SE tandis que le bloc de Chassolle possède des 

linéations NE-SO (Marquer et al., 1987). Le passage entre ces deux sous-

domaines est relativement franc, et s’observe également sur une coupe verticale 

au sein du forage, où des niveaux à linéation d’étirement NE-SO – nettement 

dominants et associés à une foliation à faible pendage sud – alternent avec 

d’autres portant une linéation NO-SE (Marquer et al., 1987). 

Les bandes de cisaillement sont nombreuses dans le secteur et jouent un rôle 

important (Marquer et al., 1987), notamment au contact avec le groupe leptyno-

amphibolique où les foliations sont fortement redressées. Les critères 

cinématiques locaux y montrent une remontée du compartiment situé au sud du 

contact, dessinant un vaste pli déversé vers le nord – repris sur la coupe 

géologique – pouvant rendre compte d’une inversion locale de l’empilement 

lithologique (Mathonnat, 1983 ; Feuga, 1987 ; Marquer et al., 1987). 

La synthèse structurale des orthogneiss de St-Alyre du forage de Chassolle 

réalisée par Marquer et al. (1987) rend compte de déformations pénétratives 

acquises dans un contexte métamorphique de haut degré probablement proche 

de l’anatexie, en accord avec les observations effectuées dans les paragneiss. 

Certaines zones de cisaillement affectant les orthogneiss sont synchrones de 

l’anatexie locale. Ces structures de haute température sont géographiquement 

compatibles à l’échelle du bloc de Chassolle avec un aplatissement global fini 

subhorizontal et une composante de déplacement dominante vers le SO. 

Ces fabriques de haute température sont reprises postérieurement par des 

cisaillements rétromorphiques tardifs et plus localisés (Marquer et al., 1987). 
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Pétrographie. L’étude microscopique montre une texture grano-

lépidoblastique, la biotite se présentant en petits amas lenticulaires parallèles 

aux plans de foliation. Dans la nomenclature internationale (Streckeisen, 1973), 

la composition modale de la phase quartzo-feldspathique est celle d’une 

granodiorite ou d’un granite en fonction des proportions de plagioclase vs 

feldspath potassique. Le quartz se présente essentiellement en plages 

xénomorphes, allongées, à extinction onduleuse et fréquents sous-grains et, 

accessoirement, en gouttelettes au sein des cristaux de feldspaths ; il est à 

signaler que de telles gouttelettes sont abondantes au sein d’un échantillon que 

nous avons prélevé au Sud de Chassolle, en plein cœur du massif de Saint-

Alyre-ès-Montagne, et qui pourrait correspondre à un faciès apical. 

Le plagioclase forme des cristaux subautomorphes, avec un fréquent zonage, 

oscillatoire ou non, auquel peut se superposer un zonage d’altération en 

séricite ; dans les individus zonés la composition varie d’andésine (An10-25) 

au cœur à de l’albite en bordure, d’après A. Mathonnat (1983), qui distingue, 

par ailleurs, deux types de feldspath potassique : l’un primaire, l’autre 

secondaire. Le feldspath potassique primaire est subautomorphe à xénomorphe, 

œillé le cas échéant, fréquemment perthitique et a une composition de 

microcline intermédiaire, proche d’un orthoclase transitionnel. Le feldspath 

potassique secondaire se présente soit en plages xénomorphes, pouvant mouler 

du microcline primaire ou corroder du plagioclase, soit en taches coalescentes 

maculant du plagioclase. La biotite, plus ou moins abondante (7 à 20 %) selon 

les échantillons et de teinte brun rouge quand elle est fraîche, se présente en 

lamelles, soit isolées, soit, surtout, groupées en petits amas allongés 

parallèlement à la foliation et pouvant mouler des cristaux de feldspath 

potassique œillés. Elle est fréquemment chloritisée, partiellement ou totalement, 

avec exsudation de minéraux de Fe-Ti. En revanche, le développement à ses 

dépens d’un peu de mica blanc secondaire est très rare (Mathonnat, 1983). 

Les minéraux accessoires les plus fréquents sont zircon, monazite et apatite, 

majoritairement en inclusions dans de la biotite, qui peut en outre renfermer du 

rutile de type sagénite, visible dans des sections basales. Enfin, M. Mathonnat 

(1983) signale la très rare présence de sillimanite ou de grenat. 

D. Chaillou (1967) donne, pour un échantillon prélevé 500 m à l’Ouest de 

Saint-Alyre-ès-Montagne, la composition modale suivante, qui est celle d’un 

monzogranite à biotite, précisant que le plagioclase est de type andésine et que 

la biotite est peu chloritisée. 

Quartz Orthose Plagioclase Biotite Accessoires Total 

32,0 22,7 27,3 17,0 1,0 100,0 

L’étude pétrographique d’un échantillon du bloc de leptynite hololeucocrate 

situé à l’ESE de Chassolle révèle une texture granoblastique isogranulaire, 

oblitérant une texture xénomorphe à grain fin (< 1 mm) typique d’une aplite. 

La composition est celle d’un leucogranite à feldspath potassique nettement 

prédominant sur un plagioclase plus acide (An8-15) que dans l’orthogneiss 

mésocrate. Le feldspath potassique est un microcline moiré et finement 
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perthitique, pouvant englober du plagioclase et/ou de la biotite. Cette dernière 

est peu abondante (2 à 3 % en volume), sous forme de petites paillettes 

dispersées de façon sporadique, très fortement à complètement altérée en 

chlorite ± mica blanc ou adulaire, en micro-amandes écartant les clivages, avec 

une exsudation d’oxy-hydroxydes de fer plus ou moins intense selon les 

individus. Le grenat se présente en atolls, dispersés de façon très sporadique. 

Par ailleurs, l’échantillon étudié renferme quelques amas phylliteux qui 

correspondent probablement à des cristaux de cordiérite complètement 

pinitisée. 

Géochimie. Dans le cadre de sa thèse, M. Mathonnat (1983) a fait réaliser sur 

le massif d’orthogneiss de Saint-Alyre-ès-Montagne 24 analyses géochimiques, 

parmi lesquelles 12 concernent la feuille Besse-en-Chandesse. Pour ces 24 

analyses les résultats statistiques sont les suivants : 

 SiO2 Al2O3 FeOt MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO Rb Sr Ba 

moyenne 70,52 14,82 3,26 1,08 2,02 3,49 3,56 0,46 0,06 127 128 529 

écart-type 1,88 0,43 0,79 0,46 0,63 0,39 0,53 0,17 0,01 17 41 119 

dispersion 2,67 2,89 24,37 42,53 31,35 11,26 14,98 37,55 25,88 13,41 31,78 22,47 

Éléments majeurs en % ; Rb, Sr et Ba en ppm ; dispersion = (écart-
type/moyenne) x 100. 

Ces données montrent un caractère franchement acide (SiO2 = 70,52 % en 

moyenne, avec une faible dispersion), et à peu près aussi sodique que 

potassique (Na2O = 3,49 % pour K2O = 3,56 % en moyenne, avec une faible 

dispersion également). Le calcul des paramètres multicationiques de ces roches 

ont permis à M. Mathonnat (1983) de les classer pour l’essentiel entre les pôles 

granodiorite et adamellite (monzogranite) des diagrammes Q vs. P et B vs. P 

(Debon et Le Fort, 1988). Les principaux paramètres multicationiques Q, P, A, 

B, F et A/CNK ont été calculés pour les moyennes données ci-dessus. 

Le paramètre B reflète l’indice de coloration, qui est ici de ~14 % si nous 

l’exprimons en % par rapport à Q + F + B, une valeur compatible avec le 

pourcentage modal moyen de minéraux colorés, biotite essentiellement. 

Le paramètre A/CNK ou indice d’aluminosité est de 1,14 ce qui dénote un 

caractère peralumineux, compatible avec la présence locale de silicates 

alumineux tels que muscovite, sillimanite ou grenat. Des analyses géochimiques 

supplémentaires réalisées sur des échantillons prélevés à différentes profondeurs 

du forage S2 de Chassolle sont données dans l’article de P. Barbey et M. Cuney 

(1987). 

Enfin, dans la thèse de M. Mathonnat (1983) figurent les analyses 

géochimiques de deux échantillons de méta-aplites prélevés sur la feuille 

Massiac :  
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Échantillon SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO total Rb Sr Ba 

9H4.1 77,60 13,10 0,33 0,29 0,04 0,30 3,50 4,90 0,10 0,01 100,66 165 25 100 

9G3.1 75,90 13,40 0,60 0,01 0,07 0,49 3,30 5,85 0,01 0,01 100,03 165 25 105 

Éléments majeurs en % ; Rb, Sr et Ba en ppm. 

Ces deux analyses montrent un caractère très acide et nettement plus 

potassique que sodique. Les paramètres multicationiques, calculés à partir de 

ces deux analyses, montrent qu’il s’agit de granites, très leucocrates (B = 1,7 -

1,9 %) et plus ou moins alumineux avec A/CNK = 1,13 et 1,06. Le caractère 

nettement plus évolué que celui des granitoïdes dont dérivent les orthogneiss 

mésocrates se traduit en outre par une plus forte teneur en Rb (165 vs 127 ppm) 

et de plus faibles teneurs en Sr (25 vs 128 ppm) et Ba (100-105 vs 529 ppm). 

Les spectres des terres rares normés aux chondrites sont moyennement 

fractionnés (LaN/YbN = 4,6-5,9) et présentent une anomalie négative marquée 

en Eu (Barbey et Cuney, 1987). 

Âge du protolite. Le massif orthogneissique de Saint-Alyre-ès-Montagne a 

fait l’objet d’une datation radiométrique par une isochrone Rb/Sr sur roches 

totales (Mathonnat, 1983). Les résultats donnent deux alignements distincts : 

l’un avec un âge de 535 ± 16 Ma et (87Sr/86Sr)i = 0,7066 ± 0,0011 (rapport 

isotopique initial du strontium), l’autre avec un âge de 405 ± 15 Ma et 

(87Sr/86Sr)i = 0,7122 ± 0,0005. Le premier âge, interprété par M. Mathonnat 

(1983) comme celui de mise en place du protolithe igné monzogranitique, se 

rapproche de ceux de 528 ± 9 Ma obtenu par la même méthode pour 

l’orthogneiss œillé de l’Arc de Fix (R’Kha Chaham et al., 1990) et de 548 ± 3 

Ma obtenu par U/Pb en ablation laser ICP-MS sur l’orthogneiss de Chalencon 

dans le Velay (Faure et al., 2024), ce qui permettrait de dater de l’Édiacarien à 

Cambrien inférieur les protolithes de ces trois orthogneiss. Le second âge est 

interprété par M. Mathonnat (1983) comme étant celui du métamorphisme 

barrovien synfolial (MP-MT). Une étude ultérieure U-Pb sur zircon n’a pas 

permis de mieux contraindre l’âge de l’orthogneiss, notamment à cause de la 

présence d’une importante population de zircons hérités (Vialette et al., 1987). 

L’étude des échantillons provenant du forage S2 de Chassolle a montré que le 

protolithe appartient néanmoins à une ancienne suite granodiorite-granite à 

affinité calco-alcaline, ayant subi une fusion partielle in situ dont l’intensité est 

contrôlée en grande partie par la nature des protolithes (Barbey et Cuney, 1987). 

AoζA arène associée. Un profil d’altération supergène inégal se développe 

aux dépens des orthogneiss oζA, souvent lardés de diaclases. Ces secteurs, dont 

une tentative de représentation à l’échelle du 1/50 000 a été proposée ici, 

ont majoritairement été préservés au sommet des buttes et plateaux. Il est en 

revanche délicat d’en proposer une cartographie plus fine, étant donné que le 

manteau d’altérites est caractérisé par des variations brutales et continuelles 

d’épaisseur et/ou de faciès (horizon fissuré à isaltérites ; Thiery et al., 2019). 

De manière générale, l’épaisseur augmente avec l'altitude et diminue avec la 
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pente, tandis que la fracturation régionale joue un rôle prépondérant dans le 

développement de couloirs altérés préférentiels en favorisant l'infiltration des 

eaux. Les nappages les plus importants peuvent atteindre plusieurs mètres – 

voire une dizaine de mètres – d’épaisseur. 

Les matériaux affleurants sont principalement composés d’arènes sableuses 

(ou gores) plus ou moins remaniées livrant des fragments rocheux et/ou des 

minéraux désagrégés où les quartz et feldspaths sont généralement conservés, 

tandis que les minéraux ferromagnésiens sont plus facilement argilisés. 

δψ. Zones à petites lentilles d’éclogite amphibolitisée, du secteur 

de Pérérol. Aδψ altérites associées. Dans sa partie septentrionale, le 

massif orthogneissique de Saint-Alyre-ès-Montagne présente la particularité de 

renfermer, au Sud-Ouest du hameau de Pérérol, de petits corps lenticulaires 

boudinés d’éclogite plus ou moins amphibolitisée apparaissant au sein de deux 

zones d’allongement NO-SE. Cette roche, de grain fin à moyen, se distingue 

très facilement de l’orthogneiss environnant par son aspect massif et par sa 

teinte vert sombre, due à sa richesse en amphibole. Découvert par Y. Brière 

(1920), ce gisement d‘éclogite a fait l’objet d’études de J. Barrère (1955), 

D. Chaillou (1967) et M. Mathonnat (1983). Actuellement les conditions 

d’affleurement sont très médiocres et le principal gisement encore visible 

consiste en des blocs épars à grain moyen, se trouvant dans la partie méridionale 

d’un petit bois situé à environ 500 m à l’OSO de Pérérol. 

D’après D. Chaillou (1967) l’assemblage minéralogique primaire de 

l’éclogite est le suivant : grenat avec une couronne kéliphytique constituée 

d’omphacite plus plagioclase ; disthène, zoïsite, quartz, rutile. L’analyse 

chimique d’un grenat séparé donne la composition suivante en % moléculaires : 

almandin 32, pyrope 32, grossulaire 28, andradite 7, spessartite 1. La rétromorphose 

dans le faciès amphibolite se traduit par un développement des minéraux 

suivants : hornblende, plagioclase, biotite, sphène, ilménite, quartz, mica blanc. 

D’après nos propres observations du faciès rétromorphosé, la hornblende, verte 

ou plus rarement brune, est pœciloblastique, tandis que la biotite fraîche a une 

teinte orangée.  

La composition chimique − en majeurs − d’un échantillon analysé par 

D. Chaillou (1967) est la suivante : 

SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO H2O
+
 H2O

-
 Total 

50,00 17,25 3,05 5,05 8,85 11,80 2,20 0,45 0,80 0,15 0,60 0,00 100,30 

Teneurs en % (in Chaillou, 1967). 

Cette composition est celle d’une roche basique riche en Fe et Mg, dérivant 

d’un basalte.  



- 29 - 

Unité Supérieure des Gneiss (USG) 

L’Unité Supérieure des Gneiss comprend ici trois principales entités 

cartographiques, qui sont :  

• un Complexe leptyno-amphibolique constitué de gneiss acides ortho- et 

paradérivés dans lesquels sont localement intercalées des lentilles 

d’amphibolites ; 

• des migmatites indifférenciées, résultant de l’anatexie de paragneiss, et 

contenant ponctuellement des reliques de granulites acides à disthène ; 

• un gneiss leptynitique à biotite et localement muscovite et/ou cordiérite 

pinitisée situé uniquement dans la partie la plus septentrionale de la carte et ne 

faisant pas partie du Complexe leptyno-amphibolique, présentant un faciès 

mylonitique à ultramylonitique au sein de la zone de cisaillement dextre de 

Courgoul. 

Complexe leptyno-amphibolique (CLA) 

Ce complexe est au sens strict constitué de leptynites – i.e. de gneiss clairs à 

grain fin, para – ou orthodérivés – et d’amphibolites, des roches sombres 

mafiques. Sur la feuille, le CLA prend la forme d’un ensemble de divers gneiss 

acides dans lesquels sont intercalées, très sporadiquement, des lentilles 

d’amphibolites. Il apparaît sous forme de corps d’extension variable, mais 

toujours assez faible, situés dans la partie inférieure à basale de l’USG, au sein 

de migmatites et/ou entre ces migmatites et la partie sommitale de l’UIG. 

λζ. Ensemble gneissique acide : leptynites à biotite et fréquent 

grenat, paragneiss quartzo-feldspathiques à biotite, orthogneiss à 

biotite. Aλζ altérites associées. Le caractère commun de tous ces gneiss 

est leur chimisme acide (SiO2 > 65 %), qui se traduit minéralogiquement par 

une relative abondance de quartz. Ils sont étroitement imbriqués entre eux, de 

sorte qu’il n’est pas possible de les différencier sur la carte. Ces gneiss acides 

résistent relativement bien à l’altération supergène et, corrélativement, 

affleurent mieux que les migmatites. De spectaculaires affleurements rocheux, 

d’extension longitudinale variable, se trouvent en bordure de certaines routes, 

comme par exemple le long de la D 125, en rive droite de la Couze d’Ardes au 

Nord d’Ardes, ou de la D 127 au Sud de Valbeleix. D’anciennes carrières 

artisanales recoupent un massif bien affleurant, situé immédiatement à la sortie 

orientale d’Ardes, au-dessus de la tête d’épingle de la D 214. Au Sud-Ouest de 

Valbeleix, un massif à prédominance de leptynites constitue le relief du Pic 

culminant à la cote 993 m. 

Sur le terrain les leptynites se distinguent facilement des autres gneiss par 

leur teinte claire, leur grain fin à très fin, et un spectaculaire rubanement dû à 

une fine alternance de niveaux de puissance inframillimétrique à 
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pluricentimétrique, les uns très clairs, prédominants et renfermant fréquemment 

de très petits cristaux de grenat rose pâle, les autres sombres, riches en biotite. 

Ce fin rubanement est, par exemple, bien visible dans une carrière abandonnée 

située en bordure orientale de la D 641, à 700 m au SSE de Valbeleix. Les autres 

gneiss, que M. Mathonnat (1983) qualifie de « gneiss hétérogènes », sont 

globalement mésocrates et présentent fréquemment un rubanement très marqué, 

dû à de fortes variations − d’un lit à l’autre − de la taille de grain et/ou de la 

teneur modale en biotite et autres minéraux colorés. Certains rubans ont même 

une texture œillée, les yeux étant constitués de cristaux de feldspath potassique 

d’une longueur de 0,5 à 2 cm, moulés par la foliation et présentant des ombres 

de pression. 

Pétrographie des « gneiss hétérogènes » mésocrates. L’hétérogénéité se 

retrouve dans l’étude des lames minces. Dans les échantillons les plus finement 

rubanés, les lits les plus sombres ont une texture grano-lépidoblastique et la 

biotite, de teinte brun rouge, y est relativement abondante et accompagnée 

essentiellement de quartz et de plagioclase, l’orthose n’étant présente que 

sporadiquement. Dans les lits subleucocrates, la texture est granoblastique et 

l’orthose est toujours présente et généralement plus abondante que le 

plagioclase ou même le seul feldspath présent. Ces lits clairs sont parfois riches 

en bourgeons myrmékitiques et contiennent toujours du quartz, en cristaux à 

extinction onduleuse, et de la biotite brun rouge, à laquelle est 

exceptionnellement associée une allanite très finement zonée, en prismes de 

2 mm de longueur. En dehors de cette très rare allanite, les minéraux 

accessoires que nous avons inventoriés sont zircon, monazite et apatite, en 

inclusions dans de la biotite pour l’essentiel, grenat et de rares minéraux 

opaques. En outre, M. Mathonnat (1983) a observé de la sillimanite. 

Dans les échantillons à rubanement fruste, les variations concernent surtout 

la teneur modale en biotite, car la taille de grain et la composition modale du 

stock quartzo-feldspathique sont relativement homogènes. La texture est 

granoblastique avec cependant une fabrique planaire marquée par l’orientation 

statistique des lamelles de biotite brun rouge dispersées et/ou la disposition de 

ces lamelles en minces amas lenticulaires parallèles. Dans un échantillon à 

fabrique planaire très fruste prélevé au Nord d’Ardes, la texture est 

hypidiomorphe à grain moyen (≤ 4 mm) et à tendance monzonitique, tandis que 

la composition modale est celle d’un granite à biotite et un peu de grenat. 

Cette composition comprend les minéraux suivants : plagioclase subautomorphe, 

plus ou moins zoné, peu séricitisé et renfermant de rares bourgeons 

myrmékitiques en bordure, au contact d’orthose ; orthose en plages xénomorphes 

de taille variable, les plus grandes englobant de petits cristaux de plagioclase 

et/ou de biotite ; quartz en petits cristaux xénomorphes à extinction onduleuse 

ou en gouttelettes au sein de feldspaths ; biotite brun rouge, en lamelles 

dispersées ou en petits amas ayant tendance à cloisonner des minéraux blancs ; 

grenat accessoire (moins de 1 % en volume) en minicristaux (≤ 0,2 mm) 

arrondis, dispersés au sein de la phase quartzo-feldspathique ; minéraux 

accessoires tels que zircon, monazite, apatite, associés à la biotite pour 

l’essentiel. Il s’agit vraisemblablement d’un granite d’anatexie subautochtone 
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par rapport aux gneiss environnants, comme cela est le cas pour des anatexites 

situées sur le territoire de la feuille Massiac et décrites par D. Chaillou (1967) 

et P. Tempier (1971). 

Pétrographie des leptynites. Les leptynites sont en général relativement 

homogènes sur un même affleurement, mais sont hétérogènes – en ce qui 

concerne notamment la finesse du rubanement – à l’échelle de la carte et de 

certains petits massifs. 

Le faciès de la petite carrière abandonnée située à 700 m au SSE de Valbeleix 

est caractérisé par un rubanement extrêmement fin, se traduisant par une 

alternance de lits de 0,1 à 3 mm de puissance, de grain très fin (40 à 100 μm), 

en majorité, ou moyen (≤ 2,5 mm), les uns gris avec des nuances diverses et les 

autres beige clair. La texture est granoblastique à rare tendance grano-

lépidoblastique dans certains rubans. Le quartz est présent dans toute la roche, 

sous forme de petits cristaux dispersés ou de très fins rubans lenticulaires. 

L’orthose est globalement prédominante sur le plagioclase, mais avec une 

teneur modale qui varie fortement d’un ruban à l’autre : elle peut être absente 

ou rare dans certains lits quartzo-plagioclasiques et, au contraire, abondante 

dans des lits dépourvus de plagioclase. Les minéraux colorés, répartis de façon 

très irrégulière, sont de deux types principaux : d’une part de la biotite brun 

orangé à brun rouge, en paillettes de taille variable (40 à 100 μm), et d’autre 

part du grenat en cristaux toujours ≤ 1 mm, arrondis, parfois en atolls et 

fréquemment craquelés. Les minéraux accessoires sont les suivants : zircon 

monazite, apatite, rares minéraux opaques. 

Le faciès de la petite butte située à l’Ouest de la Chapelle-Marcousse a un 

rubanement beaucoup moins fin, avec un grain moyen dans la plupart des 

rubans, mais, en dehors de la présence de rares bourgeons myrmékitiques, sa 

composition minéralogique est qualitativement analogue à celle du faciès de la 

carrière précédente. En revanche, un échantillon de leptynite à grain fin prélevé 

au Sud de Valbeleix dans le talus oriental de la D 127, rubané et microplissé, 

se singularise par deux caractères : sa pauvreté en orthose et sa richesse en 

grenat, sous forme d’innombrables microcristaux arrondis, de 10 à 50 μm de 

diamètre, isolés ou en petits amas, dispersés à travers toute la roche.  

D. Chaillou (1967) donne trois analyses modales d’échantillons de leptynites 

de Besse-en-Chandesse : 

Échantillon Quartz Feldspath 
K 

(orthose) 

Plagioclase  Myrmékite Biotite Sillimanite Grenat Divers Total 

DCH142 46,3 25,7 20,8 0,7 1,1 0,2 3,7 1,5 100,0 

DCH12 30,4 25,7 27,0 1,8 12,4 2,1 0,6  100,0 

DCH21 38,0 29,6 20,6 3,6 7,6  0,4 0,2 100,0 

Localisations – DCH142 : talus de la D 127 au Sud de Valbeleix ; DCH12 : 
Barrège, pont sur la Couze d’Ardes ; DCH21 : 500 m au NO de Letz. 
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En dehors de la présence locale de sillimanite, ces analyses sont compatibles 

avec nos propres observations, mais elles sont loin d’être exhaustives en raison 

des fortes variabilités multi-échelles.  

Géochimie des leptynites. Dans chacune des thèses de D. Chaillou (1967) et 

M. Mathonnat (1983) figure une seule analyse de leptynite concernant la feuille 

Besse-en-Chandesse :  

Échantillon SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO H2O+ H2O- Total 

DCH142 75,25 12,35 1,10 0,85 1,25 1,25 2,85 4,00 0,30 0,05 0,45 0,10 100,20 

6G13-1 71,60 14,10 0,91 1,88 0,75 1,60 3,50 4,85 0,15 0,03 0,28 0,15 99,80 

Teneurs en %. 

Échantillon Ba Li Rb Sr Zr Nb Y 

6G13-1 1090 25 85 120 171 10 30 

Teneurs en ppm. 6G13-1 (Mathonnat, 1983) : affleurement situé en bordure nord 
de la D 36, en rive gauche de la Couze d’Ardes, à 2,2 km au NNE de Mazoires, 
dans la partie basale de l’USG. 

Ces compositions, acides à très acides (SiO2 = 71,6-75,25 %) et moyennement 

alcalines (Na2O + K2O = 6,85 - 8,35 %), sont celles de rhyolites, à caractère 

méta-alumineux, l’indice d’aluminosité A/CNK étant modéré : 1,01 dans 

6G13-1 et 1,09 dans DCH142. Le paramètre B = Fe + Mg + Ti est relativement 

élevé : 10,5 % pour 6G13-1 et 10,9 % pour DCH142, soit près deux fois la 

valeur de l’indice de coloration déterminé en analyse modale par D. Chaillou 

(1967) pour ce même échantillon. Cette différence peut être expliquée par le 

fait qu’une analyse chimique concerne un volume plus important qu’une 

analyse modale en lame mince, et est donc plus représentative dans le cas de 

roches rubanées. 

L’échantillon 6G13-1 fait partie d’un lot de 24 échantillons de leptynites 

ayant fait l’objet d’analyses chimiques – les 23 autres provenant de la feuille 

Massiac Thonat et al. (2014) – dont la compilation a permis à M. Mathonnat 

(1983) de distinguer trois groupes différents : (i) un groupe K, potassique : 

K2O = 4,45 - 5,90 % vs. 1,8 - 3,7 % dans le groupe C, comportant 9 échantillons 

dont 6G13-1 ; (ii) un groupe C, calcique : CaO = 1,6 - 4,5 % vs. 1,15 - 1,80 % 

dans le groupe K, comprenant 10 échantillons ; et (iii) un groupe « divers » 

constitué de 5 échantillons. Le groupe C est majoritairement anatectique, 

et présente des ordres de cristallisation de la phase quartzo-feldspathique 

différents et mal expliqués. Les leptynites des groupes K et C dérivent de roches 

volcaniques acides, en majorité rhyolitiques (Mathonnat, 1983). Comme les 

23 échantillons de la feuille Massiac proviennent tous de la partie basale de 

l’USG, il est fort probable que ces trois groupes se retrouvent également sur la 

feuille Besse-en-Chandesse. Il serait intéressant à l’avenir de dater ces roches, 

à la fois pour mieux caractériser leur protolithe mais également pour caler dans 

le temps l’épisode d’anatexie qu’elles ont subi.  
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Aλζ altérites associées. Tout comme la plupart des roches du socle 

varisque, cet ensemble gneissique acide est affecté par une altération supergène 

d’épaisseur inégale, dont une tentative de représentation à l’échelle du 1/50 000 

a été proposée ici. À l’altération, les leptynites prennent fréquemment une teinte 

rose à jaunâtre et un débit en dalles provoqué par une altération préférentielle 

le long de diaclases souvent ferruginisées. La fraction sableuse est bien présente 

dans les arènes (ou gores) les plus évoluées, où les quartz sont prédominants. 

δ. Intercalations lenticulaires d’amphibolites. Les amphibolites sont 

rares et n’apparaissent que sous forme de petites lentilles, plus ou moins 

boudinées et/ou tronçonnées, encaissées dans certaines des bandes de gneiss 

acides de type λζ.  

Parmi les lentilles figurées sur la carte, cinq se trouvent au sein des étroites 

bandes situées à la base de l’USG, à l’Ouest et au Sud d’Ardes d’une part et au 

Sud-Est d’Apchat d’autre part. La lentille sud-est affleure à 1,4 km au Sud-Est 

d’Apchat, dans le talus nord d’une piste carrossable de direction NO-SE. 

Du SO au NE, la succession des faciès y est la suivante : (i) amphibolite 

plagioclasique à biotite, altérée, se débitant facilement selon des plans de 

foliation, qui portent une linéation minérale marquée par l’étirement des 

lamelles de biotite ; (ii) amphibolite rubanée avec une alternance de lits 

lenticulaires de 0,1 à 1 cm de puissance, les uns gris vert, les autres très 

sombres, presque noirs ; et (iii) amphibolite grise, microplissée, dans laquelle 

une observation macroscopique attentive montre la présence sporadique de 

petits cristaux de sphène, de teinte beige rosâtre.  

Parmi les lentilles d’amphibolites situées un peu plus haut dans la succession 

lithostratigraphique, trois méritent l’attention : immédiatement au Nord de la 

localité d’Ardes, dans le talus oriental de la D 125 ; 4,3 km plus à l’Est, au SSE 

d’Augnat, sur une piste et en « pierres volantes » dans le champ situé au Sud de 

cette piste ; et à l’extrémité nord du hameau de Barrège (commune d’Augnat), 

en bordure orientale de la D 214, sous la forme de petits blocs dans un mur 

construit sur un affleurement rocheux de gneiss à grain fin de teinte gris clair, 

à biotite et grenat sporadique. La première est visible sur toute sa largeur, 

qui ne dépasse pas 50 cm, et est constituée d’une amphibolite plagioclasique, 

de teinte grise et finement rubanée avec des lits d’épaisseur millimétrique, 

plus ou moins clairs selon leur teneur modale en plagioclase. La seconde est 

formée d’un faciès analogue, mais les conditions d’affleurement ne permettent 

pas de voir son extension. La troisième consiste en une amphibolite plus 

massive et nettement plus sombre par suite d’une plus grande richesse globale 

en amphibole. Par ailleurs, D. Chaillou (1967) signale également l’existence 

d’amphibolites en boules ou en blocs au sein de migmatites. 

Pétrographie. La diversité des faciès observés sur le terrain se retrouve dans 

l’étude des lames minces. La texture des amphibolites est généralement grano-

nématoblastique à grain fin (≤ 1 mm) et est fréquemment rubanée par suite de 
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variations des teneurs modales en minéraux blancs (plagioclase et parfois 

quartz) vs ferromagnésiens. 

Dans le cas de la lentille d’amphibolite située à 1,4 km au Sud-Est d’Apchat, 

dans la partie basale de l’USG, le faciès à biotite se singularise par plusieurs 

caractères : (i) une texture en partie lépidoblastique, pour les rubans riches en 

biotite de teinte brun orangé ; (ii) la présence d’une amphibole incolore à brun 

très pâle ; et (iii) sa relative richesse en oxydes de fer et/ou titane (environ 5 % 

en volume). Les minéraux colorés sont accompagnés de plagioclase (environ 

50 % en volume). Dans le faciès rubané sus-jacent, les rubans très sombres sont 

constitués d’une abondante amphibole brune, accompagnée d’un peu de 

plagioclase, tandis que les lits gris-vert sont formés de la même amphibole 

brune, accompagnée de plagioclase et de clinopyroxène, les proportions de ces 

trois minéraux variant d’un lit à l’autre. Les minéraux accessoires sont du 

sphène et des oxydes de Fe-Ti. Enfin, le faciès gris microplissé est constitué 

d’un engrenage de cristaux d’amphibole brune et de plagioclase plus sphène, 

quartz et oxydes de Fe-Ti accessoires. 

Dans les amphibolites situées un peu plus haut dans l’USG, l’amphibole est 

une hornblende de teinte verte ou parfois brun vert, accompagnée de plagioclase 

frais ou ± séricitisé, et fréquemment d’un peu de quartz, en petits cristaux 

dispersés, ainsi que d’apatite et de rare zircon, accessoires. Dans le cas de la 

lentille située au Nord d’Ardes le plagioclase est très frais et ses macles 

polysynthétiques sont biseautées. Un échantillon de la lentille située au SSE 

d’Augnat renferme (i) des veines de 1 à 5 mm de puissance, légèrement 

sécantes sur la foliation et constituées de quartz à texture engrenée, englobant 

quelques cristaux d’amphibole ; et (ii) des veinules de quartz recoupant 

l’ensemble. 

Dans l’étude pétrographique plus exhaustive de la thèse de D. Chaillou 

(1967), il est précisé que le plagioclase est une andésine de composition An 40-

45, et que grenat, feldspath potassique et biotite fortement chloritisée sont 

localement présents. 

Géochimie. D. Chaillou (1967) mentionne l’analyse chimique d’un 

échantillon prélevé à Chevalière, sur la commune de St-Pierre-Colamine, 

à l’ENE de Besse, au sein de migmatites : 

SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO H2O
+ H2O

- Total 

49,40 18,95 2,35 6,10 8,00 5,90 2,40 4,00 0,70 0,20 2,20 0,30 100,50 

Teneurs en %, analyse extraite de Y. Vialette (1957, p. 36). 

Cette composition est franchement basique avec SiO2 = 49,40 %, mais est 

étonnamment riche en potassium avec K2O = 4 %. Y. Vialette (1957) considère 

qu’il s’agit d’une amphibolite paradérivée. 

Dans sa thèse, M. Mathonnat (1983) donne deux autres analyses 

d’amphibolites prélevées sur le territoire de la présente carte : 
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Éch. SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO H2O+ H2O- Total 

6F2-1 47,40 15,10 2,38 9,12 8,80 10,70 2,00 2,00 1,10 0,25 1,30 0,00 100,15 

6K18 53,75 17,30 3,94 4,20 5,90 8,60 3,85 0,40 1,30 0,13 0,31 0,15 99,83 

Teneurs en %. 6F2-1 : talus nord D 36, rive gauche couze d’Ardes, 2 km NNE 
Mazoires. 6K18 : au SSE d’Augnat. 

Éch. Ba Li Rb Sr Co Cr Cu Ni Zn Zr Nb Y 

6F2-1 205 30 70 70 90 255 125 85 85 22 3 17 

6K18 <100 5 10 145 75 140 15 80 75 73 2 26 

Teneurs en ppm. 

L’échantillon 6F2-1 provient d’une lentille située à la base de l’USG, tandis 

que 6K18 concerne une lentille située un peu plus haut dans l’empilement 

métamorphique. 6F2-1 est franchement basique avec SiO2=47,40 % et 

nettement plus riche en Ca, Fe, Mg et Cr que 6K18 qui a une composition 

intermédiaire avec SiO2=53,75 % et nettement plus sodique avec Na2O=3,85 % 

contre 2 % dans 6F2-1, ce qui est compatible avec le fait que l’amphibolite 

d’Augnat est relativement riche en plagioclase. Les deux échantillons 

présentent des teneurs en TiO2 de 1,1-1,3 %. 

M. Mathonnat (1983) conclut que les amphibolites de la série métamorphique 

du Cézallier dérivent de roches volcaniques en majorité basiques (SiO2=45-

52 %) et distingue trois groupes : (i) un groupe T, constitué de basaltes 

tholéiitiques peu évolués ; (ii) un groupe X, très pauvre en TiO2 (0,5 à 0,7 % 

vs. 1,2 à 2,55 % dans le groupe T), plus pauvre en FeO, Zr, Y, et plus riche en 

MgO et CaO ; et (iii) un groupe « divers » contenant les échantillons 6F2-1 et 

6K18 de la présente feuille. 

M. Migmatites paradérivées à biotite, sillimanite et localement 
cordiérite pinitisée, muscovite, grenat. AM arène associée. 

Les migmatites constituent l’entité prédominante du socle varisque sur la 

présente feuille, apparaissant de part et d’autre d’une diagonale NO-SE sous 

forme de massifs discontinus. D’une façon générale les affleurements rocheux 

sont abondants mais d’une qualité médiocre en raison d’une fracturation 

importante et d’une altération supergène qui rendent difficile l’observation de 

la foliation. 

Le massif le plus important est celui qui se trouve dans le quart NO de la 

carte, dans un secteur compris entre Besse-et-Saint-Anastaise, la Meyrand, 

Valbeleix et Courgoul. Ce massif est entaillé par les Couzes Pavin et de 

Valbeleix et abrite les gorges rocheuses de Courgoul. L’un des meilleurs lieux 

d’observation est une carrière artisanale située à 1 km au SSO de Valbeleix et 

à 600 m au NE de la ferme de Brolier (Fig. 5 à droite). Le faciès prédominant y 

est une métatexite rubanée, constituée d’un paléosome de paragneiss riche en 

biotite et de leucosomes subparallèles à la foliation, le tout étant localement 

plissé. Par endroits, une anatexie plus intense se traduit par l’apparition d’une 
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diatexite rubanée, également riche en biotite et renfermant quelques cristaux 

automorphes de feldspath potassique de taille centimétrique. L’ensemble des 

faciès migmatitiques est recoupé par un réseau de filons de leucogranites 

subhorizontaux dont la puissance est inférieure ou égale à 40 cm. 

La diatexite rubanée présente de nombreuses analogies avec le granitoïde 

orienté à biotite de type Saint-Hérent (oγ3-5). Il pourrait ainsi s’agir d’un terme 

de transition avec ce granitoïde. Ce lien reste cependant à démontrer par des 

études de détail, notamment géochronologiques. L’exemple des migmatites à 

cordiérite d’Aubusson longtemps considérées comme étant en continuité avec 

le granite à cordiérite de Guéret, avant qu’il ne soit démontré que ce n’était pas 

le cas (granite mis en place à ~355 Ma et migmatitisation datée vers ~375 Ma ; 

Rolin et al., 2006 ; Cartannaz et al., 2008 ; Faure et al., 2008, 2009), doit nous 

amener à nous poser la question des relations entre cette diatexite et le 

granitoïde orienté de Saint-Hérent. 

Dans la moitié orientale de la carte, les migmatites constituent une entité très 

discontinue à cause du recouvrement par des formations volcaniques ou 

sédimentaires tertiaires, de l’abondance des fractures et de la présence des corps 

de granitoïde de type Saint-Hérent. L’Église de Saint-Hérent est bâtie sur un 

piton rocheux constitué de migmatites à biotite, présentant de nombreuses 

analogies avec celles de la carrière de Brolier : métatexite rubanée 

prédominante avec des passées de diatexite, rubanée ou non, le tout étant 

recoupé par un stockwerk de minces filons de leucogranite. Cette configuration 

se retrouve dans l’ensemble des migmatites de la feuille, au sein desquelles 

seuls les filons de leucogranites tardifs les plus importants ont été figurés.  

Enfin, dans la partie inférieure de l’USG les migmatites renferment 

d’abondants corps de roches métamorphiques plus leucocrates appartenant à 

l’ensemble acide du CLA. 

Pétrographie. Des échantillons de migmatites rubanées prélevés dans la 

carrière de Brolier ont été étudiés en lame mince : une métatexite microplissée 

et une diatexite.  

Métatexites. La métatexite de la carrière de Brolier est constituée par une 

alternance de mélanosomes à biotites et de leucosomes quartzo-feldspathiques 

microplissés. Le mélanosome a une texture grano-lépidoblastique et une 

composition de paragneiss quartzo-plagioclasique à biotite et sillimanite. 

La biotite, abondante, a une teinte brun rouge tandis que la sillimanite, 

peu abondante, lui est associée en paquets fibreux. Le leucosome a une texture 

xénomorphe à hypidiomorphe, à grain moyen (< 1 cm), et une composition de 

leucotonalite à biotite et rare mica blanc, le plagioclase (oligoclase), 

peu séricitisé, étant nettement plus abondant que le feldspath potassique 

(orthose). Les minéraux accessoires, en majorité associés à de la biotite, 

sont les suivants : zircon, monazite, apatite, oxydes de Fe-Ti. Une étude plus 

générale des métatexites (Mathonnat, 1983, Thonat et al., 2006) montre (i) la 

présence locale de cordiérite et/ou de grenat, ainsi qu’une fréquente 
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chloritisation de la biotite ; et (ii) que la composition des leucosomes est 

majoritairement granitique. 

Diatexites. La diatexite rubanée de la carrière de Brolier se distingue très 

nettement de la métatexite voisine par les caractères suivants : le mélanosome 

ne subsiste plus que sous forme de schlierens ou de loupes très riches en biotite, 

avec un peu de fibrolite associée, alors que le leucosome est nettement 

prépondérant et beaucoup plus riche en feldspath potassique que dans la 

métatexite. Ce leucosome a une texture xénomorphe à grain moyen et une 

composition de leucogranite à biotite ± muscovite et cordiérite pinitisée. 

Les minéraux accessoires sont les mêmes que dans la métatexite. A. Thonat et 

al. (2006 ; 2014) signalent l’abondance locale de grenat et ont même délimité 

de petites zones de diatexites à grenat (M2Gt) sur la feuille voisine de Massiac. 

Reliques de granulites à disthène. En deux points situés au sein du vaste 

massif de migmatites du quart NO de la carte, M. Mathonnat (1983) a observé 

des reliques de granulites rubanées à disthène : dans le talus nord de la route 

D 5E à 400 m à l’OSO du hameau de la Vessière ; et dans une carrière 

abandonnée située en bordure ouest de la D 32, 800 m à l’ESE du hameau de 

Boslabert et dans laquelle l’arénisation est intense. Ces granulites présentent 

une texture granoblastique isogranulaire, à grain fin avec un rubanement 

marqué par une alternance de niveaux clairs de 0,5 à 3 cm de puissance et de 

niveaux brun sombre à biotite et grenat. La composition minéralogique est la 

suivante : quartz, feldspath potassique mésoperthitique, plagioclase de type 

oligoclase (An15-20), disthène, rare sillimanite, grenat, biotite et minéraux 

accessoires tels que rutile, graphite, zircon, apatite et minéraux opaques. 

Composition modale. D. Chaillou (1967) donne les analyses modales de trois 

échantillons de migmatites de la feuille Besse-en-Chandesse : 

Échantillon Quartz Feldspath 

K (orthose) 

Plagioclase 

(oligoclase) 

Biotite Cordiérite 

± pinitisée 

Muscovite, 

séricite 

Divers Total 

DCH63 28,7 6,6 18,5 24,3 18,7 2,6 0,6 100,0 

DCH85 30,7 14,9 24,0 14,4 14,5 1,1 0,4 100,0 

DCH31 34,9 21,4 28,4 14,9 0,0 0,2 0,2 100,0 

Localisations - DCH63 : la Valette, gorges de Courgoul ; DCH85 : carrière en 
bordure de la D 23 près de Chassagne ; DCH31 : talus de la D 125 près du pont 
de Maupas, à l’ENE d’Ardes-sur-Couze. 

Bien qu’il ne soit pas précisé de quels types de migmatites il s’agit, ces trois 

analyses modales confirment l’hétérogénéité d’ensemble des migmatites. 

Géochimie. D. Chaillou (1967) donne la moyenne suivante pour des 

échantillons prélevés entre Léotoing (angle SE de la feuille Besse-en-

Chandesse) et Marmaissat (commune de Torsiac, angle NE de la feuille 

Massiac) : 
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SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO P2O5 H2O
+ H2O

- Total 

63,80 17,85 2,70 3,40 2,75 1,05 1,20 2,45 0,65 0,10 0,35 3,10 0,35 99,75 

Teneurs en %. 

L’indice d’aluminosité A/CNK est extrêmement élevé (2,73) conformément 

à l’abondance des silicates alumineux et à une forte chloritisation de la biotite, 

expliquant pro parte la forte teneur en H2O+ : 3,10 %. Le paramètre 

colorimétrique B est d’environ 14 %. La teneur moyenne en K2O est assez 

faible, ce qui s’explique par le fait que la biotite est fortement chloritisée. 

Le potassium se trouve corrélativement pour l’essentiel dans le feldspath 

potassique et, le cas échéant, dans la muscovite. 

AM arène associée. Tout comme les autres lithologies du socle varisque 

(Cf. Aλζ ou AoζA), les migmatites M sont affectées par une altération supergène 

inégale, dont l’épaisseur augmente globalement avec l'altitude et diminue avec 

la pente, et qui est favorisée par la fracturation régionale. La représentation à 

l’échelle du 1/50 000 reste ainsi imparfaite à cause des variations intrinsèques 

brutales de l’épaisseur et/ou du faciès du manteau d’altérites, qui peut atteindre 

des puissances métriques à décamétriques. 

Les matériaux associés à ces faciès sont principalement composés d’arènes 

(ou gores) sableuses quartzo-feldspathiques plus ou moins remaniées livrant 

des fragments rocheux et/ou des minéraux désagrégés. Une altération 

différentielle peut affecter les leucosomes et les mélanosomes : les premiers 

étant plutôt affectés par une désagrégation minérale, tandis que les minéraux 

ferromagnésiens des seconds peuvent être soumis à une plus forte argilisation. 

ζ4. Gneiss leptynitiques à grain fin-moyen, à biotite et localement 
muscovite et/ou cordiérite pinitisée ; 1- faciès mylonitique à 
ultramylonitique, à mica blanc secondaire et parfois tourmaline. 
On trouve dans la partie la plus septentrionale de la feuille une bande de gneiss 

leptynitiques, localement mylonitiques et par endroits cataclasés, de direction 

N110°E et de 1,5 km de largeur maximale, limitée du côté sud par une faille 

passant immédiatement au Nord du village de Courgoul. Cette bande est 

cartographiquement discontinue par suite du recouvrement local par des 

formations volcaniques et/ou superficielles. Elle disparaît complètement vers 

l’Est sous les formations sédimentaires de la Limagne et les coulées 

volcaniques du Cézallier. Du côté ouest, elle est recouverte par des alluvions de 

la Couze Pavin, la coulée quaternaire du Montchal et les dépôts du Sancy, avant 

de réapparaître à Chatelguizon en limite sud de la feuille Veyre-Monton 

(Chèvremont et al., 2023), où elle prend une direction globalement ~N135°E et 

se suit sur près de 7 km de longueur jusqu’à l’Ouest de Beaune-le-Froid, où la 

mylonitisation est maximale (Chèvremont et al., 2023). Ce couloir de 

cisaillement, désigné sous le nom de Jassat–Courgoul–St-Hérent, se poursuit 

vers le SE en direction de Lempdes (Forestier, 1961), sur la feuille Saint-

Germain-Lembron (Vanderhaeghe et al., 2012). 
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Ces gneiss, leucocrates à localement mésocrates de teinte beige à gris clair, 

ont un grain fin à moyen et se débitent très facilement selon des plans de 

foliation toujours porteurs d’une linéation très marquée. Le faciès mylonitique 

à ultramylonitique est hololeucocrate avec une teinte gris très clair à blanchâtre, 

et renferme fréquemment du mica blanc et parfois un peu de tourmaline. 

Ce faciès très déformé est particulièrement développé au sein d’une zone de 

500 à 700 m de largeur, située immédiatement au Nord de la faille N110°E de 

Courgoul, ainsi que plus au Nord, sporadiquement et de façon lenticulaire le 

long de failles mineures subparallèles à cette dernière, à proximité immédiate 

de laquelle une cataclase se surimpose à la déformation ductile, bien visible 

(i) dans le talus occidental de la D 26, immédiatement au Nord du village de 

Courgoul, et (ii) à l’Ouest du hameau de Verneuge, au Nord du point coté 

z = 880, dans le talus oriental de la petite route qui mène aux grottes de Jonas. 

L’ensemble du massif gneissique est d’ailleurs haché par un réseau de fractures, 

dont les principales sont figurées sur la carte. 

De très nombreux affleurements rocheux d’extension variable se trouvent 

dans la partie la plus orientale de la bande de gneiss leptynitiques, au Nord 

d’une ligne Bessole-Pradelle-Courgoul. Les affleurements les plus faciles 

d’accès se trouvent le long des deux routes qui suivent des vallées sub-

orthogonales à l’allongement de la bande : la petite route qui mène de Renlaigue 

à Pradelle et la D 26 qui relie Saurier à Courgoul en serpentant au fond de la 

vallée de la Couze de Valbeleix. Cependant, la coupe la plus continue se trouve 

le long du sentier pédestre qui traverse toute la bande entre le hameau de 

Renlaigue au NO et Courgoul au SE. En partant de la rive droite du ruisseau 

qui conflue avec la Couze Pavin à Renlaigue, on traverse des gneiss qui sont 

d’abord gris vert et relativement frais bien qu’ils soient fortement fracturés, 

puis beige clair avec quelques passées très claires, renfermant du mica blanc ± 

tourmaline. Ces gneiss beige clair, plus altérés, se désagrègent facilement. 

Enfin, à environ 900 m au Nord de Courgoul, on arrive dans la zone mylonitique 

à ultramylonitique. 

Pétrographie des gneiss non mylonitiques. Ces gneiss ont une texture 

granoblastique à forte anisotropie planaire, avec une importante recristallisation 

et un début d’étirement des plages de quartz. Le faciès gris-vert, peu commun, 

doit sa teinte à une chloritisation de la biotite et à la présence de cordiérite 

pinitisée, accompagnée de muscovite primaire. Le faciès banal, plus clair, 

ne contient que de la biotite, chloritisée ou non. Enfin, dans un exceptionnel 

faciès hololeucocrate, la biotite ne subsiste plus que sous forme de reliques, 

le reste étant pseudomorphosé en mica blanc, tandis que la muscovite, 

en lamelles légèrement kinkées, est relativement abondante et qu’une 

tourmaline vert-kaki, très xénomorphe, apparaît en compagnie d’un peu 

d’apatite dans des rubans quartzeux. Dans tous les faciès, la phase quartzo-

feldspathique a une composition granitique : quartz, orthose et plagioclase, 

zoné ou non, plus ou moins séricitisé et à rares bourgeons myrmékitiques.  

Pétrographie des gneiss mylonitiques à ultramylonitiques. Dans ces faciès, 

les deux feldspaths ne subsistent plus qu’en clastes œillés, de taille d’autant plus 
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petite que la mylonitisation est intense, moulés par une matrice constituée de 

quartz plus ou moins finement granulé, de microphyllites incolores et de 

traînées d’hydroxydes de fer. La biotite est complètement transformée en 

traînées de séricite plus limonite. En revanche, il subsiste parfois des lamelles 

de muscovite primaire, de forme sigmoïde. Certains cristaux xénomorphes de 

tourmaline sont conservés, fracturés et recimentés par du quartz. 

Massifs et filons de roches plutoniques 

Les roches plutoniques affleurant sur le territoire de la feuille Besse-en-

Chandesse à 1/50 000 sont peu abondantes. Nous en avons distingué trois 

types : 

• − . Monzogranite-tonalite mésocrate à subleucocrate, à grain moyen, 

orientée, à biotite de type Saint-Hérent, d’affinité calco-alcaline ; 

• − . Granite-granodiorite mésocrate, à grain moyen, à biotite et parfois 

muscovite et/ou cordiérite pinitisée, de type Cournols−St-Nectaire (352 ± 4 

Ma), d’affinité alumino-potassique mésocrate ; 

• L. Leucogranites divers à grain fin (aplites), moyen ou grossier 

(pegmatite), à deux micas et localement cordiérite pinitisée ou tourmaline, 

d’affinités alumino-potassique leucocrate. 

Association calco-alcaline 

− . Monzogranite-tonalite mésocrate à subleucocrate, à grain 

moyen, orienté, à biotite de type St-Hérent. A−  altérites associées. 

Formant des massifs de taille modeste, ces granitoïdes sont étroitement associés 

aux migmatites de l’USG et sont généralement fortement fracturés. Ils se 

rencontrent surtout dans la moitié orientale de la feuille, entre Dauzat-sur-

Vodable – St-Hérent et Augnat – St-Gervazy, ainsi que de manière plus 

marginale dans le NO, entre Saurier, Chevalière et Lomprat.  

Le type a été défini à Saint-Hérent, où l’église est bâtie sur un piton rocheux 

constitué de métatexites rubanées M renfermant des passages lenticulaires 

d’une diatexite à biotite, proche d’un granitoïde orienté. Un faciès plus 

franchement plutonique arme le massif situé immédiatement au Nord de l’église 

et affleurant dans les talus de la D 127, exposant une roche grenue, mésocrate, 

se débitant facilement selon une fabrique planaire portant une linéation très 

marquée. Sur des plans de coupe à la scie perpendiculaires à la fabrique planaire 

et parallèles à la linéation, il apparaît clairement que le granitoïde est affecté 

par un système de plans C-S, témoignant d’un cisaillement dextre. Cette bande 

de cisaillement est située cartographiquement dans le prolongement du couloir 

mylonitique cisaillant dextre de Jassat–Courgoul–St-Hérent, d’orientation 

~N135°, affectant les gneiss leptynitiques ζ4. 
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Au Sud de Dauzat-sur-Vodable, la D 32 traverse un spectaculaire chaos de 

boules formé par un granitoïde mésocrate à biotite, à tendance porphyroïde 

soulignée par la présence de tablettes de feldspath potassique de 1 à 4 cm de 

longueur dispersés de façon sporadique et irrégulière dans une matrice à grain 

moyen. Ce faciès en chaos illustre bien la présence d’un profil d’altération 

(Cf. AM, Aλζ ou AoζA) développé aux dépens de −, qu’il n’a cependant pas 

été possible de cartographier ici à l’échelle du 1/50 000 à cause de la taille trop 

modeste des polygones. Ce granitoïde se débite également selon une fabrique 

planaire porteuse d’une linéation bien marquée, mais présente une déformation 

ductile moins forte que celui de St-Hérent. Au NO de la feuille, immédiatement 

au Nord du hameau de Chevalière sur la commune de St-Pierre-Colamine, 

des affleurements rocheux montrent un granitoïde à grain moyen, homogène, et 

relativement sombre ; la forte densité de fracturation rend difficile l’observation 

d’une fabrique planaire, ici assez fruste et ne semblant pas porter de linéation. 

Aucune enclave ni filon n’a été observé sur ces affleurements. Seul le petit 

massif de granitoïde de type St-Hérent situé au NE d’Augnat est recoupé par 

deux filons de leucogranite, de direction N015°E. 

En limite nord de la présente carte, à l’extrémité NE du village de Saurier, 

des pavillons sont construits au milieu d’un chaos de blocs et de boules, 

constitués d’un granitoïde mésocrate à biotite, qui présente de nombreuses 

analogies avec le faciès de Chevalière, mais s’en distingue par la présence de 

rares et petites enclaves sombres à grain fin et de filonnets de leucogranite. 

Le talus oriental d’une piste passant immédiatement à l’Est de la zone 

pavillonnaire a permis d’observer une enclave de forme ovoïde (30 x 6 cm) 

renfermant quelques petits xénocristaux de quartz et de feldspath(s) lui 

conférant une texture légèrement porphyrique. Une des dalles du chaos montre 

également un filon lenticulaire subvertical de leucogranite à muscovite de 

direction N045°, et de puissance ≤ 8 cm. 

Pétrographie. L’étude microscopique d’un échantillon prélevé au Nord de St-

Hérent confirme la présence d’une déformation ductile relativement intense, 

protomylonitique, se traduisant notamment par une très forte recristallisation et 

un étirement des plages de quartz, ainsi que par un développement de kinks sur 

les lamelles de biotite. Sa composition modale est celle d’un granite à environ 

10 % de biotite, de teinte brun rouge. En revanche, les granitoïdes de Chevalière 

et de Saurier ont (i) une texture hypidiomorphe à grain moyen, hétérogène (0,1 

à 6 mm), et à orientation planaire fruste ; et (ii) une composition nettement plus 

pauvre en orthose, proche de celle d’une tonalite, et plus riche en biotite (~15 % 

en volume). Leur composition minéralogique qualitative est la suivante : 

plagioclase zoné subautomorphe à automorphe, plus ou moins séricitisé selon 

les individus ou les zones, à inclusions sporadiques de paillettes de biotite ; 

quartz à extinction onduleuse, essentiellement en cristaux xénomorphes de 

taille variable, présentant des sous-grains, ou, accessoirement, en gouttelettes 

corrodant du plagioclase ; orthose en plages xénomorphes de taille variable, les 

plus grandes englobant de petits cristaux de plagioclase et/ou de biotite ; biotite 

très fraîche, de teinte brun orangé, en lamelles, isolées ou surtout en petits amas 
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cloisonnant la phase quartzo-feldspathique ; minéraux accessoires : zircon, 

monazite, apatite et rares oxydes de Fe-Ti, en majorité inclus dans de la biotite. 

Pour deux échantillons prélevés près de Dauzat-sur-Vodable, D. Chaillou 

(1967) donne les compositions modales suivantes : 

Échantillon Quartz Orthose Plagioclase Biotite (chlorite) Divers Total 

DCH 83 29,6 25,6 30,1 (and.) 13,7 1,0 100,0 

DCH 84 39,9 25,8 27,5 (oli.) 5,8 1,0 100,0 

Dans la nomenclature internationale (Streckeisen, 1973) ces compositions 

modales sont celles d’un monzogranite à biotite, mésocrate pour DCH 83 et 

subleucocrate pour DCH 84. 

Géochimie. Dans sa thèse D. Chaillou (1967) donne une analyse chimique 

d’un échantillon du granitoïde à biotite de Chevalière : 

SiO2 Al2O3 Fe2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O TiO2 MnO H2O
+ H2O

- Total 

58,30 21,95 1,20 4,35 1,60 3,10 3,40 3,40 0,95 0,05 1,15 0,10 99,55 

Teneurs en %, analyse d’après Y. Vialette (1957). 

Il s’agit d’une roche intermédiaire (SiO2 = 52 - 65 %) ayant une composition 

de monzonite quartzifère dans le diagramme Q-P ou de tonalite dans le 

diagramme R1-R2. Le paramètre multicationique B = Fe + Mg + Ti et l’indice 

d’aluminosité sont élevés : B = 23 % en valeur relative, ce qui traduit la richesse 

en biotite de cette roche, et A/CNK = 1,47 ce qui pourrait être dû à une forte 

chloritisation de cette biotite. Cependant, cette composition de monzonite 

quartzifère-tonalite riche en biotite est nettement différente des compositions 

de monzogranite à biotite correspondant aux deux analyses modales 

mentionnées ci-dessus. D’après ces données, la composition du granitoïde à 

biotite de type St-Hérent varie probablement entre un pôle de monzonite 

quartzifère-tonalite riche en biotite et un pôle de monzogranite subleucocrate 

pauvre en biotite. Le faciès riche en biotite se rapproche de la granodiorite-

tonalite riche en biotite de Villatange, d’affinité calco-alcaline, qui est datée à 

353 ± 6 Ma par la méthode U-Th-Pb sur monazite à la microsonde électronique 

(Cocherie, in notice de la carte St-Sulpice-les-Champs, Rolin et al., 2006) et 

qui représente un terme précoce du complexe plutonique polyphasé de Guéret 

(Cartannaz, 2006 ; Cartannaz et al., 2008). 

Association alumino-potassique mésocrate 

− . Granite-granodiorite mésocrate à grain moyen, à biotite et 
parfois muscovite et/ou cordiérite pinitisée, de type Cournols−St-
Nectaire (352 ± 4 Ma). Ce granitoïde n’apparaît que modestement en limite 

nord de la feuille, à l’Ouest d’Orphange. Il représente l’extrémité méridionale 

du massif de Saint-Floret, appartenant à un vaste ensemble de granitoïdes 

alumino-potassiques bien représentés sur les feuilles voisines : Issoire (Saint-
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Joanis et al., 1982), où se trouve le vaste massif de Saint-Dier-d’Auvergne, daté 

par isochrone Rb-Sr sur roches totales à 330  26 Ma (Saint-Joanis, 1975) ; 

et Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023), où se trouvent notamment les 

massifs de Saint-Nectaire et de Cournols, ce dernier étant daté par U-Th-Pb sur 

monazite à 352  4 Ma (Cocherie, 2004), âge que nous attribuons à l’ensemble 

des massifs de granitoïdes alumino-potassiques de type Cournols−St-Nectaire. 

Les affleurements de la colline située à ~1 km à l’Ouest d’Orphange montrent 

un granite mésocrate à biotite, recoupé par un filon de leucogranite à grain 

moyen à deux micas de puissance plurimétrique. 

Pétrographie. En lame mince, le granite du secteur d’Orphange se distingue 

nettement de celui de St-Hérent par sa texture monzonitique, sa composition 

franchement granitique et la teinte brun rouge de sa biotite, qui reflète 

probablement un caractère plus alumineux. En effet, l’orthose y est abondant et 

se présente en plages très xénomorphes dont la plupart englobent, partiellement 

à totalement, des cristaux de plagioclase et/ou des lamelles de biotite. Le quartz 

est également plus abondant, a une extinction très fortement onduleuse et de 

nombreux sous-grains, et est en outre plus fréquent sous forme de gouttelettes 

au sein de feldspaths. En contrepartie, la phase quarto-feldspathique est 

nettement moins riche en plagioclase, qui montre un zonage de composition 

auquel se superpose un zonage d’altération, le cœur des cristaux étant fortement 

séricitisé. La biotite représente ~12 % en mode, et les minéraux accessoires qui 

lui sont associés sont les mêmes que dans les granitoïdes de type St-Hérent. 

Géochimie. Le granite du secteur d’Orphange n’a fait l’objet d’aucune 

analyse chimique. Six analyses en éléments majeurs de granitoïdes de type 

Cournols − St-Nectaire de la feuille Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023) 

montrent un caractère faiblement à moyennement acide (SiO2 = 64,95 -69,30 %), 

plus potassique (K2O = 3,4 - 4,4 %) que sodique (Na2O = 3,05 - 3,5 %) et peu 

calcique (CaO = 1,2 - 2,45 %). Conformément au caractère peralumineux, 

l’indice d’aluminosité A/CNK est relativement élevé (1,10 à 1,16 en général) 

et même très élevé (1,45 et 1,66) pour deux échantillons dans lesquels il y a 

vraisemblablement une forte altération alumineuse due à un développement 

secondaire de mica blanc et de chlorite. Le paramètre B = Fe + Mg + Ti décroît 

de 21,6 à 15,4 % pendant que la teneur en SiO2 croît de 64,95 à 69,30 %. 

Dans le diagramme R2-R1, cinq échantillons se situent dans le champ de la 

granodiorite et l’un se trouve dans le champ du granite près de la limite avec 

celui de la granodiorite. 

Association alumino-potassique leucocrate 

L. Leucogranites divers à grain fin (aplites), moyen ou grossier 
(pegmatites), à muscovite et fréquente biotite, plus localement 
cordiérite pinitisée ou tourmaline. Des filons de leucogranites divers, de 

direction et de puissance variables, recoupent par endroits des formations 

métamorphiques et/ou beaucoup plus rarement, des massifs de granitoïdes. Sur 
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l’ensemble de la carte, les leucogranites ont généralement un grain fin à moyen, 

ne dépassant que rarement 2 mm, et les pegmatites sont exceptionnelles. 

La plupart des filons de leucogranites se trouvent dans le quart SE de la carte, 

avec une densité qui atteint son maximum au sein du massif orthogneissique de 

St-Alyre-ès-Montagne, où ils ont une direction qui oscille entre N010°O et 

N030°E pour la majorité d’entre eux. En revanche, comme nous l’avons déjà 

signalé ci-dessus, ils sont très rares au sein du granitoïde mésocrate de type St-

Hérent. 

Dans la moitié occidentale de la carte, les filons de leucogranites sont 

cantonnés dans deux secteurs : (i) un secteur situé entre la Meyrand et 

Valbeleix, où quelques filons sont intrusifs dans l’USG ; (ii) un secteur situé 

dans la partie la plus septentrionale de la carte, entre Saurier et Courgoul, 

où des filons recoupent d’une part des migmatites et des gneiss leptynitiques de 

l’USG, et, d’autre part, des granitoïdes mésocrates. Dans ce dernier secteur se 

trouve notamment un filon de direction N160°E et d’une puissance atteignant 

une cinquantaine de mètres, situé à l’Ouest de Saurier, où il est injecté entre des 

migmatites du côté occidental et un granitoïde de type St-Hérent masqué par 

des éboulis de blocs de basalte. Il s’agit vraisemblablement d’un des plus gros 

filons de leucogranite de toute la carte, constitué d’un faciès hololeucocrate à 

muscovite, accompagnée par endroits d’un peu de cordiérite pinitisée et/ou de 

tourmaline noire de type schorlite, disséminée ou en remplissage de petites 

fentes. En outre, ce filon est associé spatialement à des indices de barytine, 

ainsi qu’à des venues d’eaux minérales ferrugineuses et gazeuses accompagnées 

de petits travertins (Cf. Uy-z). 

Pétrographie. Les études microscopiques montrent une texture grenue, 

hypidiomorphe à xénomorphe, et parfois légèrement myrmékitique. La composition 

de la phase quartzo-feldspathique est celle d’un granite : quartz, en plages 

xénomorphes à extinction onduleuse et fréquents sous-grains ; orthose, 

xénomorphe et plus ou moins perthitique ; plagioclase acide (albite-oligoclase), 

subautomorphe à automorphe, fréquemment zoné et plus ou moins séricitisé 

selon les échantillons, renfermant parfois des bourgeons myrmékitiques en 

bordure au contact d’orthose. La muscovite est omniprésente, généralement 

accompagnée d’un ou plusieurs des silicates suivants : biotite plus ou moins 

altérée, cordiérite pinitisée, tourmaline. La biotite n’est que rarement fraîche, 

de teinte brun rouge avec des inclusions de zircon et/ou monazite ; elle est 

généralement soit décolorée avec parfois un développement d’adulaire en 

microamandes écartant les clivages, soit altérée en mica blanc et/ou chloritisée 

avec exsudation de minéraux de Fe-Ti. Dans le cas des leucogranites de la 

feuille Massiac, A. Thonat et al. (2006 ; 2014) signalent la présence locale de 

grenat ou d’andalousite, ce qui pourrait être également le cas pour certains 

filons de la présente carte. 
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FORMATIONS MÉSOZOÏQUES 

Jurassique supérieur - Crétacé inférieur 

P. Formations « sidérolithiques » et paléosols ferrugineux. 

De puissantes formations d’altération de teinte rougeâtre caractéristique 

reposent directement sur le socle dans le coin sud-est de la feuille, où ils 

constituent certains des plus beaux affleurements de « sidérolithique » de tout 

le Massif central. Situés sur la commune de Boudes, la Vallée des Saints et le 

Cirque des Mottes appartiennent à l’ensemble sidérolithique du Lembron 

(Ricordel, 2007 ; Thiry, 2018), qui affleure sous la forme d’une bande orientée 

NO-SE depuis le Nord de Saint-Hérent jusqu’à Apchat et Segonzat, en passant 

par Boudes, Bard, Madriat, Saint-Gervazy et Unsac. Cet ensemble est en partie 

masqué vers le nord-est par les alluvions récentes Fy de la Couze d’Ardes, qui 

empêchent d’en apprécier l’extension réelle sous couverture. Les spectaculaires 

affleurements de la Vallée des Saints et du Cirques des Mottes ont été dégagés 

par l’érosion et consistent aujourd’hui en des badlands typiques lardés de 

ravines. D’importants contrastes lithologiques entre les couches majoritairement 

horizontales ont dégagé à l'érosion de nombreuses cheminées de fées. On 

accède très facilement à ce site classé Espace Naturel Sensible via un itinéraire 

balisé jalonné de panneaux explicatifs. D’autres badlands sont visibles plus au 

Sud, comme par exemple le long de la D 142 à ~1,5 km à l’Ouest de Madriat, 

où le sidérolithique donne une couleur rougeâtre caractéristique à la terre. 

Les argiles rutilantes et les cuirasses "sidérolithiques" sont toujours azoïques. 

En raison de leur richesse en kaolinite et en oxydes de fer, elles ont été depuis 

longtemps rapportées à des paléo-altérations latéritiques du socle, en place ou 

plus ou moins remaniées selon les faciès (Tapsoba, 1967). La minéralogie des 

formations est monotone : les oxydes de fer sont dominés par l’hématite à 

l’exclusion de certains niveaux à pisolithes essentiellement composés de 

goethite (Ricordel, 2007 ; Thiry, 2018). Les éléments détritiques sont issus du 

démantèlement du socle : quartz polycristallins à onduleux, fragments de 

mylonite, feldspaths ± argilisés, sillimanites et cordiérites très altérées, 

ainsi que quelques éléments d’origine volcano-sédimentaire pouvant provenir 

du Permo-Gzhélien (ex-Stéphanien) des feuilles voisines (Thiry, 2018). 

La disposition des formations sidérolithiques par rapport aux divers paléoreliefs 

est caractéristique (Tapsoba 1967 ; Thiry, 2018) : (i) appuyées contre des 

escarpements de faille ; (ii) en remplissage de paléovallées entaillant le socle ; 

et/ou (iii) en couronne autour de paléo-reliefs de socle, comparables à des 

inselbergs. Cette disposition montre que les formations sidérolithiques sont 

totalement déconnectées de la sédimentation tertiaire des Limagnes, et qu’elles 

appartiennent à une phase plus ancienne de l’évolution du Massif central. 

Aucune trace de bauxite n’a été trouvée dans ces paléo-profils (Tapsoba, 1967), 

malgré certaines descriptions anciennes sans doute erronées.  

D’après les travaux de C. Ricordel (2007) et M. Thiry (2018), trois principaux 

faciès « sidérolithiques » sont présents dans le secteur du Lembron, sans qu’il 
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soit cependant possible de les différencier les uns des autres à l’échelle du 

1/50 000 à cause de leur imbrication (Fig. 2 et Fig. 6 à gauche) : 

• les formations rouges "sidérolithiques" indurées, qui ne montrent en 

général pas de stratification nette mais « moulent » souvent des paléoreliefs du 

socle. Elles sont formées d’un grès à grain moyen (millimétrique) sans 

granoclassement visible, à matrice argileuse importante. Néanmoins, ces grès 

sont cohérents et cimentés, formant quelquefois des escarpements naturels de 

plusieurs mètres de haut. Les faciès les moins évolués sont homogènes et 

monotones, alors que les faciès les plus évolués sont noduleux, avec des débits 

prismatiques, columnaires et/ou planaires ; 

• des faciès argilo-sableux, non indurés, surmontent les cuirasses rouges 

posées sur le socle. Ces faciès sont connus dans plusieurs secteurs du Lembron 

(au Sud de Bard, au Nord de Saint Gervazy, au Letz…), mais les affleurements 

sont toujours d’extension limitée et de qualité médiocre. C’est dans le secteur 

de Boudes que les faciès sont les mieux exposés, sur des coupes de puissance 

notable. Ils y sont particulièrement bien préservés, en partie grâce aux puissants 

grès arkosiques oligocènes qui les surmontent. Des structures de paléosols y ont 

été préservées ; 

• des faciès silicifiés massifs sont connus en différents points et affectent 

autant les dépôts sédimentaires qui surmontent les cuirasses "sidérolithiques" 

(cimetière de Madriat), que le socle altéré (la Geneille, Saint-Gervazy). 

Ces silicifications sont essentiellement constituées d’opale-CT (mélange 

d’opale de cristobalite et de tridymite) qui préserve et épigénise les structures 

primaires (bois, débris végétaux et minéraux du socle ; Tapsoba, 1967). 

Un faciès silicifié jaspoïde a été décrit au niveau de l’affleurement du cimetière 

de Madriat (Thiry, 2018). Ces silicifications sont très différentes de celles 

relatives aux cuirasses rouges et sont sans doute tardives par rapport aux paléo-

altérations « sidérolithiques ». 

Les coupes-références du Cirque des Mottes et de la vallée des Saints, bien que 

situées à seulement quelques centaines de mètres l’une de l’autre, présentent 

des successions très différentes qui s’expliquent par le fait que ces deux sites 

sont séparés par un paléorelief de socle (Ricordel, 2007 ; Thiry, 2018 ; Fig. 2). 

Âge. Ces formations et paléo-altérations rouges « sidérolithiques » ont 

d’abord été attribuées au Tertiaire : à une phase d’altération Éocène reconnue 

ailleurs (~50 Ma) et/ou à la période Éocène-Oligocène de par leur proximité 

géographique et stratigraphique avec les sédiments de la Limagne qui les 

scellent (Boulanger, 1844 ; de Launay, 1892-93 ; Deschamps, 1973). Des travaux 

plus récents, menés notamment dans le Lembron et la région de Boudes, 

ont cependant livré des âges paléomagnétiques mésozoïques, à ~140 Ma 

(Ricordel, 2007 ; Ricordel-Prognon et al., 2010). Le sidérolithique du Lembron 

est ainsi déconnecté de la sédimentation des Limagnes, et se développe au 
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Jurassique supérieur-Crétacé inférieur aux dépens d’un socle déjà 

profondément albitisé au Trias (Thiry, 2018). 

FORMATIONS SÉDIMENTAIRES TERTIAIRES DE LA LIMAGNE 

Oligocène inférieur (Rupélien, 34 à 28 Ma) 

g1N. Calcaires à Striatelles. Cette formation, décrite par J. Giraud (1902) 

à partir d’affleurements situés au Nord-Ouest du bassin d’Issoire, n’affleure que 

de manière très marginale en limite septentrionale de la présente feuille, 

en surplomb de la ferme des Hors au Nord du hameau de Félines, dans la 

continuité d’un ensemble plus vaste situé sur l’emprise de la feuille voisine 

Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023). 

Cette formation y est décrite comme possédant des bancs de calcaire dur 

sublithographique gris à Melanoides acutus et Nystia plicata, deux fossiles de 

gastéropodes du Rupélien, ainsi qu’à néritines, ostracodes, miliolidés, oogones 

de charophytes et algues (Rey, 1966). Les bancs calcaires sont d’épaisseurs 

variables et renferment quelques grains de quartz leur donnant parfois un cachet 

gréso-carbonaté (Rey, 1966). Les Striatelles ne sont pas présentes dans tous les 

niveaux, et ont été également décrites dans la partie inférieure de la formation 

g1ka. 

g1ka. Arkoses, grès, marnes et argiles bariolées ; 1 bancs gréseux. 
On trouve ces terrains dans tout le tiers nord-oriental de la feuille, où ils 

constituent, avec le g1C (Cf. infra), la majeure partie du remplissage 

sédimentaire aujourd’hui à l’affleurement dans le bassin de la Limagne. 

Cet ensemble lithologique regroupe des marnes et des argiles bariolées 

associées à quelques grès et arkoses qui forment un relief globalement assez 

mou, aux pentes inégales, sous les buttes volcaniques les ayant protégés de 

l’érosion et aujourd’hui en inversion de relief. Les bancs gréseux les plus 

importants, à stratification globalement sub-horizontale, ont été figurés sur la 

présente carte. 

Les affleurements sont inégaux, et sont souvent à rechercher au niveau de 

talus routiers rafraîchis ou de travaux d’aménagements locaux. Les niveaux 

plus compétents forment parfois de petits escarpements peu végétalisés qui 

apparaissent naturellement çà et là dans les pentes, protégeant les argiles et 

marnes plus friables de l’érosion, et que l’on repère aisément dans le paysage 

grâce à leur couleur claire. C’est par exemple le cas au niveau de la butte de 

Colange à l’Ouest de Saurier ; le long de la D 48 à l’Est de Ternant-les-Eaux et 

jusqu’à la butte de Paulet ; sur les flancs des buttes de l’Avoiron et du point coté 

591 m, respectivement de part et d’autre de la Vallée des Saints ; ou dans les 

ravines entre Augnat et Segonzat, dans le coin sud-est de la feuille.  

Ces terrains sont caractérisés par une succession de marnes blanches à grises, 

d’argiles vertes à ocre-rouge et d’argiles bleu-gris avec des niveaux métriques 
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d’arkoses blanches à verdâtres, plus ou moins conglomératiques et à ciment 

calcaire. Des bancs décimétriques de calcaire, souvent beiges, peuvent 

s’intercaler dans ces sédiments majoritairement détritiques, notamment des 

bancs de calcaire gréso-carbonatés à Striatelles (Cf. g1N supra) et/ou 

ostracodes. Les argiles rouges bariolées contiennent toujours des éléments 

détritiques. Elles forment la base des sédiments oligocènes et reposent 

directement en discordance sur le socle et/ou le sidérolithique, dont elles 

remanient parfois des éléments, ce qui les rend alors difficiles à différencier du 

sidérolithique s.s. en place (Cf. P supra). Un bon endroit pour observer ces 

argiles rouges est la cheminée de fée – ou « demoiselle coiffée » - de Cotteuge, 

où un bloc métrique de lave détaché du massif volcanique du Pic de St-Pierre 

est venu se ficher au sommet des argiles rouges, les protégeant par la suite de 

l’érosion et formant par la même cette curiosité géologique. Juste sous ce bloc, 

il est d’ailleurs possible de distinguer ~1 m de paléo-colluvions reposant en 

discordance avec un angle de ~30° sur la colonne sédimentaire à litage 

subhorizontal. Le passage de ces argiles rouges aux formations détritiques 

supérieures se fait toujours par des argiles graveleuses vertes d’épaisseur 

variable. Les dernières couches d’argiles vertes sont dépourvues d’éléments 

détritiques et sont de couleur plus bleutée, témoignant d’une sédimentation en 

milieu plus calme (Ly, 1982).  

g1C. Schistes papyracés, marnes et calcaires dolomitiques. 
Ces faciès se situent principalement dans le coin nord-oriental de la feuille, où 

ils surmontent les marnes et argiles bariolées g1ka (Cf. supra). La succession 
g1ka - g1C peut être aperçue grâce aux pierres volantes dans les pentes sud du 

plateau de la Chaux, situé entre Boudes et Chalus, ainsi qu’immédiatement à 

l’Est de Gignat. Ailleurs, cette formation g1C occupe la partie sommitale du 

remplissage sédimentaire de la Limagne et affleure directement sous les 

édifices et coulées volcaniques aujourd’hui en inversion de relief, comme dans 

les secteurs de Chalus, Longchamp, Tourzel-Ronzières, ou autour de Solignat 

et Vodable. Une carrière abandonnée située le long de la D 32 permet 

d’observer ces sédiments, fortement altérés en surface et recoupés par des dykes 

basaltiques. 

Ces dépôts sont caractérisés par une alternance de marnes, d’argiles gris-vert 

et de bancs calcaires à marno-calcaires à gastéropodes (Ly, 1982), parfois à 

cachet gréseux. Les bancs calcaires, d’une épaisseur inframétrique, ont une 

texture de type packstone avec de nombreux fragments millimétriques de 

calcite mais également de quartz. Des éléments détritiques sont toujours 

présents en faible quantité, tandis que des phryganes et oncolithes sont 

régulièrement observés. Des laminites calcaires à coccolithes, ostracodes et 

foraminifères, ainsi que des laminites argileuses sombres (les fameux « schistes 

papyracés ») sont fréquentes et caractéristiques de cet ensemble. Des lits de 

gypse plus ou moins pseudomorphosés en carbonates ont été décrits plus au 

Nord, sur la feuille Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023). Les marnes et 

calcaires présentent de nombreuses figures de mudcracks et de bioturbations, 

voire des rides de courant, qui témoignent d’un milieu de dépôt en domaine 
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palustre à lacustre peu profond, avec parfois des influences salines suspectées 

(Chèvremont et al., 2023). 

FORMATIONS VOLCANIQUES ET/OU SÉDIMENTAIRES 

CÉNOZOÏQUES 

Volcanisme miocène de la Limagne (~23 à 11,5 Ma ?) 

mbrβ. Pépérites, brèches de maar-diatrèmes. Le diatrème de Hubel, du 

nom du lieu-dit éponyme où il affleure, est situé le long de la D 48, à mi-chemin 

entre Ternant-les-Eaux et Boudes (~x = 664,5 ; y = 3352,7). Il s’agit du meilleur 

exemple d’édifice « pépéritique » – terme utilisé ici d’un point de vue purement 

descriptif – de la coupure, voire du seul si l’on considère la difficulté d’accès 

aux affleurements de la modeste butte du Pentier située entre Solignat et 

Antoingt. 

De beaux affleurements dans les talus de la D 48 et les pentes immédiatement 

en surplomb présentent une morphologie générale en « pile d’assiette » 

soulignée par des bancs plus compétents au pendage centripète, bien visibles 

dans la topographie. Le diatrème est échancré vers le Sud où il est en partie 

dégagé de sa gangue sédimentaire g1C, encore largement présente sur son flanc 

nord. Sa taille peut être estimée à ~300 m de diamètre en se basant sur l’alvéole 

la plus externe, discordante par rapport à l’encaissant. La présence de plusieurs 

structures imbriquées et/ou coalescentes reste cependant possible. 

Au niveau de la route, le pendage subvertical des strates pourrait indiquer la 

présence d’un bloc basculé dans la cheminée au cours de l’éruption, ce qui est 

fréquent dans ce genre de structures volcaniques (Skilling et al., 2002). 

Les bancs pépéritiques sont frustes, généralement plurimétriques, bien que de 

puissance variable, et massifs, sans litage ou lamines internes. Les « pépérites » 

forment une roche bien indurée à patine ocre, où des éléments arrondis à sub-

arrondis pluri-centimétrique de roches volcaniques sombres sont emballés dans 

une matrice argileuse grise à beige claire (Fig. 6 à droite). En plus des clastes 

volcaniques polylithologiques, on y observe : des fragments assez anguleux du 

socle granito-gneissique, des fragments de l’encaissant sédimentaire, des faciès 

cumulatifs d’origine profonde (pyroxénites, gabbros, etc.), des cristaux libres 

(notamment de pyroxène) et des xénoclastes de quartz. La séquence pépéritique 

contient également des niveaux très perturbés de roches à affinité sédimentaire 

marquée, notamment des argiles graveleuses bariolées, des niveaux marno-

calcaires et des passés gréso-sableux à arkosiques en lentilles verdâtres, 

correspondant sans doute à des fragments de l’encaissant oligocène. 

mβ1-7. Basanites et basaltes alcalins. Ces laves composent la majorité du 

volcanisme miocène de la Limagne affleurant sur l’emprise de la feuille. 

Elles forment les appareils des Puys d’Ysson et de Vodable, situés dans le coin 

nord-est de la coupure, ainsi que le Pic de Cluzel, difficile d’accès, qui domine 

le village de Courgoul et représente une manifestation du volcanisme miocène 
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dit « de Limagne » débordant sur le plateau cristallin voisin. À cette époque, 

le plateau n’était en effet pas encore surélevé, et la Limagne pas encore dégagée 

de son remplissage sédimentaire : il n’existait ainsi pas de marche entre le socle 

et le bassin. La paléogéographie des lieux devait être assez molle, sans vallées 

bien marquées, et la limite entre plateau et bassin sans doute peu marquée 

(Merle et al., 2023). 

Le Puy d’Ysson, avec ses 856 m d’altitude, constitue le principal relief du 

quart NE de la coupure, dominant la plaine environnante de près de 200 m et 

formant un repère facilement identifiable dans le paysage. Les alentours du 

château d’eau situé au sommet du Puy livrent de beaux affleurements d’une 

lave ankaramitique sombre, massive, à la cassure esquilleuse, riche en cristaux 

centimétriques de pyroxène pouvant constituer près de 15 % (en mode) de la 

roche. Les autres phénocristaux visibles à l’œil nu sont de l’olivine et de rares 

microlithes de plagioclase. Quelques très rares nodules de péridotites fortement 

altérés peuvent également être observés. Une prismation subverticale assez bien 

développée est visible dans la partie sud de l’affleurement, qui représenterait 

ainsi une ancienne coulée. Au nord du château d’eau, sur le sentier menant à la 

table d’orientation, on trouve un faciès bréchique : bien qu’assez fortement 

altéré, celui-ci permet d’observer des fragments de lave homogènes d’un faciès 

similaire aux ankaramites, ainsi que quelques éléments sédimentaires marno-

calcaires beiges clairs, emballés dans une matrice argileuse ou argilisée grise. 

Des faciès laviques à nouveau plus massifs sont observés topographiquement 

au-dessus de ces brèches, sans qu’il soit possible de déterminer s’il s’agit de 

coulées supérieures, de sills ou de dykes. Le Puy d’Ysson apparaît ainsi comme 

un ensemble volcanique complexe ne se limitant pas à un simple culot lavique. 

Deux dykes basaltiques plurimétriques d’orientation grossièrement N-S et 

recoupant les formations sédimentaires de Limagne sont visibles dans 

l’ancienne carrière située immédiatement à l’Est de Vodable, le long de la D 32. 

Ils pourraient appartenir au système d’alimentation des Puys d’Ysson et/ou de 

Vodable. 

Le Puy de Vodable apparaît moins complexe, en comparaison, que son voisin 

d’Ysson : une lave massive à la patine sombre et à la prismation bien 

développée y étant le faciès majoritaire. À la cassure, la lave est gris foncé, 

riche en phénocristaux millimétriques de pyroxène et d’olivine, et montre de 

rares lattes microlithiques de plagioclase. La prismation est sub-horizontale sur 

les parties hautes de la butte et passe progressivement vers la base à un pendage 

de 30° vers l’extérieur, pouvant ainsi faire penser à un ancien « lac de lave » 

dégagé par l’érosion, ce qui serait cohérent avec la forme arrondie du Puy de 

Vodable, et le caractère massif de la lave dont il est constitué. 

Pétrographie. Au microscope, les phénocristaux des laves basaltiques à 

basanitiques des buttes de Limagne sont essentiellement du clinopyroxène et de 

l’olivine, des oxydes de Fe-Ti et quelques microphénocristaux de plagioclase 

(variété labrador), voire de rares amphiboles souvent résorbées (Chèvremont et 

al., 2023). Le clinopyroxène, pluri-centimétrique dans les termes 

ankaramitiques, est généralement automorphe et abondant, présentant des 
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inclusions de minéraux opaques ou étant parfois poecilitique. L’olivine est 

généralement altérée en iddingsite, en produits phylliteux, voire en serpentine. 

La mésostase, souvent à texture doléritique, contient ces mêmes phases 

minérales, du plagioclase basique en abondance associé à des oxydes opaques, 

et, plus rarement, de petites paillettes de biotite fortement pléochroïques. 

Certains des plus gros phénocristaux de pyroxène du Puy d’Ysson sont 

xénomorphes, à extinction roulante, macles mécaniques, et/ou figures de 

déstabilisations témoignant de leur déséquilibre avec le magma hôte : ils 

correspondent ainsi à des xénocristaux. 

Volcanisme mio-pliocène du Cézallier et alluvions associées 

(~7,8-6 à 3 Ma) 

m-pF. Alluvions fluviatiles sous-basaltiques s.l. Ces alluvions, 

aujourd’hui en forte inversion de relief, ont été fossilisées par le recouvrement 

ultérieur de coulées de laves les ayant préservées. Nous avons rassemblé dans 

ce caisson m-pF deux niveaux alluvionnaires sablo-argileux distincts 

affleurant en limite orientale de la coupure, fossilisés respectivement par les 

coulées p1dβ du Leiranoux pour les alluvions des Quinzes au nord, et par la 

basanite p1β7N de Montcelet pour les alluvions de la paléovallée de l'Alagnon 

au centre. Situés directement sous les coulées, ces niveaux sont localisés dans 

la zone d’influence des systèmes Allier-Couze Pavin pour celui des Quinzes et 

Allier-Alagnon pour celui de Montcelet. Ils correspondent aux nappes 

alluviales les plus élevées du secteur, notées respectivement F2b et F1 par J.F. 

Pastre (2005), qui leur attribue un âge Pliocène. 

Les alluvions sous-basaltiques des Quinzes peuvent être observées dans le 

talus boisé du lieu-dit éponyme, situé à ~1,5 km au NE de Bergonne dans le 

coin nord-oriental de la feuille, où elles ont été décrites par J. F. Pastre (1987, 

2004). Situées à 535 m d’altitude, elles montrent une succession 

granodécroissante composée de conglomérats grossiers à galets de socle, 

de quartz, de basaltes dominants et de rares chailles (2 m), de sables stratifiés 

(1,5 m) et de sables à interlits de silts et d’argiles (2 m). La richesse des 

conglomérats en galets de quartz (90 %), par rapport aux basaltes (2 %), indique 

une influence prépondérante du cours supérieur de l’Allier par rapport au 

volcanisme du Cézallier, peut-être alors moins actif. Les éléments volcaniques 

livrent des galets de basaltes et des assemblages de minéraux lourds riches en 

amphibole et pyroxène provenant du volcanisme du Cézallier, voire du Cantal 

(Pastre, 1987). Ces alluvions représenteraient un équivalent stratigraphique de 

celles du plateau de Pardines situées sur l’autre flanc de la Couze Pavin et 

notées p1-2F2 sur la feuille Veyre-Monton (Ly, 1982 ; Pastre 1987, 2004, 

2005 ; Chèvremont et al., 2023). L’inversion de relief actuelle est estimée à 

~150 m. 

Les alluvions sous-basaltiques de Montcelet affleurent sur le flanc sud de la 

butte, immédiatement à l’Est de Saint-Gervazy, au niveau de l’entrée de la 

carrière. Ce niveau correspond à une ancienne terrasse alluviale de la basse 
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vallée de l'Alagnon, située 215 m au-dessus de son cours actuel (Pastre, 2005) 

et décrite notamment dans les travaux de A. Thonat (1969) et F. Gablier (1994). 

Enfin, un petit niveau alluvial affleurant le long de la D 127 dans les environs 

du hameau de la Croix, à 500 m au nord de St-Hérent, repose directement sur 

le socle altéré et est recouvert par un lambeau de coulée attribué au Cézallier. 

Ce niveau, décrit par A. Garnier (2009) comme Pliocène, a corrélativement été 

rassemblé dans le présent caisson m-pF. 

Formations pyroclastiques et volcanoclastiques du Cézallier 

p1VS. Remplissage volcano-sédimentaire ou sédimentaire de 
maars. Une quinzaine de maars liés au volcanisme du Cézallier ont été 

cartographiés. Ils sont tous situés dans le quart SO de la feuille, à l’exception 

de l’édifice d’Ardes-sur-Couze. Les objets cartographiés occupent 

généralement des dépressions topographiques tourbeuses et/ou marécageuses, 

le plus souvent de forme subcirculaire, et sont souvent, à ce titre, très pauvres 

en affleurements naturels. Ces maars supposés peuvent localement être 

recouverts d’une épaisseur variable de tills glaciaires GL-pyβ à cachet 

volcanoclastique – non représentés sur la carte afin de mieux pouvoir apprécier 

la localisation des cratères de maars – provenant du démantèlement glaciaire 

probable des anneaux de tufs phréatomagmatiques originels. 

Les cratères marécageux de ces maars peuvent être comblés de matériaux très 

différents : (i) des produits syn-éruptifs bréchiques correspondant au remplissage 

« actif » du cratère et/ou du diatrème (pyroclastites, retombées, éboulis, coulées 

boueuses, etc.) ; (ii) des dépôts sédimentaires néoformés, parfois diatomifères, 

se déposant sous la forme de strates horizontales au fond de l’éventuel lac 

ennoyant le cratère de maar à l’issue de son éruption (Nehlig et al., 2001b) ; 

(iii) des intercalations de téphras volcaniques généralement fins, provenant 

d’éruptions distantes et transportés par les vents dominants, livrant de précieuses 

informations sur le volcanisme régional telles que la chronologie relative et 

absolue des différents évènements volcaniques, leur chimie ou leur dynamique 

éruptive (e.g. Miallier et al., 2012) ; et (iv) des formations superficielles de 

remaniement (colluvions, alluvions, glaciaires, etc.). Ce remplissage 

volcanosédimentaire peut être scellé à tout moment par le recouvrement 

ultérieur de coulées de laves, masquant ainsi tout ou partie des caractéristiques 

primaires de l’édifice, voire l’oblitérant entièrement. En l’absence de forage ou 

de sondage, les contours des maars supposés ont principalement été 

cartographiés sur la base d’interprétations morphologiques (e.g. La Roche 

Garnaud, Le Cros du Joran, Les Chastelets). Leur position stratigraphique tend 

à montrer qu’il s’agirait de manifestations plutôt tardi-Cézallier, recoupant une 

grande partie de la pile lavique. Ils indiquent la présence de nappes aquifères 

importantes dans le secteur au moment de leur formation, qu’elles soient situées 

au sein de l’empilement lavique ou à l’interface entre le substratum granito-

gneissique et la couverture volcanique. La présence régulière de fragments de 

socle dans les dépôts phréatomagmatiques tendant à favoriser cette dernière 

hypothèse. 
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Un bon exemple de brèches volcanosédimentaires de maar peut être observé 

au niveau des collines situées immédiatement au SE du bourg d’Ardes-sur-

Couze, en face du Village-Vacances (~x = 662,2 ; y = 3345). La végétation rase 

et les pentes en « badlands » y livrent de beaux affleurements de brèches 

polygéniques à matrice grumeleuse argileuse beige à verdâtre, emballant des 

éléments décimétriques anguleux à arrondis de roches volcaniques 

majoritairement basaltiques s.l. et généralement bien altérées, des blocs du 

socle granito-gneissique, et de plus rares fragments de la couverture 

sédimentaire tertiaire. La stratification fruste en pile d’assiettes possède un 

pendage centripète, atteignant parfois plus d’une trentaine de degrés, pointant 

vers le centre supposé de la structure. Cet édifice n’a pas pu être daté faute de 

matériel juvénile probant, mais il est considéré, sur la base de ses niveaux 

d’altération et d’érosion importants, comme étant d’âge au moins Pliocène, 

voire Miocène supérieur (Cantagrel et al., 1987). 

p1BS. Brèches scoriacées. Ces brèches forment généralement des dépôts 

soudés rougeâtres d’une épaisseur parfois importante, les différenciant des 

scories basaltiques p1scβ (Cf. infra). De bons exemples d’affleurements 

peuvent être observés : aux alentours du massif – bien nommé – de « Roche 

Rouge » situé à 3 km au NE de Rentière au centre de la coupure ; à la jonction 

entre les D 23 et D 28 au niveau du hameau de Malnon dans la commune de 

Chassagne ; sur le flanc nord du plateau de la Jarrige, au lieu-dit Chananeille, 

juste au Sud du site troglodytique de Jonas ; ou de manière plus marginale à 

proximité de Gamet, à 1,5 km de Boutaresse, en limite méridionale de la 

coupure. 

Les caractéristiques principales de ces brèches, dont l’âge n’est pas connu 

avec précision, sont : (i) une forte homogénéité lithologique, avec des éléments 

dans leur quasi-totalité constitués de fragments basaltiques scoriacés, noirs à 

rougeâtres, plus ou moins vésiculés et présentant systématiquement des 

caractères distinctifs de bombes volcaniques (morphologies en fuseau, bordures 

de trempe, etc.). Des clinopyroxènes trapus sont fréquemment observés ainsi 

que de plus rares xénolithes de socle et/ou de péridotite iddingsitisée ; 

(ii) un faciès souvent soudé et/ou induré, à tel point que des aménagements 

troglodytiques ont pu y être creusés – notamment dans le hameau de Malnon –, 

une caractéristique compatible avec d’anciens « spatter cônes ». La quantité 

parfois importante de matrice bariolée claire entre les clastes indique cependant 

qu’une partie au moins de l’induration ne correspond pas à une soudure à chaud 

(i.e. au moment même de l’éruption), mais pourrait être liée à une cimentation 

provoquée par des cristallisations hydrothermales ou fumeroliennes de zéolites. 

La mise en place de dépôts scoriacés sur des terrains gorgés d’eau – ou de 

glace – pourrait expliquer une telle activité hydrothermale, ainsi que certains 

exemples locaux d’hydromagmatisme ; (iii) une granulométrie généralement 

grossière : bien que des fragments de toute taille soient décrits, les éléments les 

plus grossiers sont couramment décimétriques à métriques, ce qui implique que 

ces brèches sont proximales. La couleur rouge des dépôts fait également penser 

à des faciès « cœur de cône ». 
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Le hameau de Malnon est sans doute le meilleur endroit pour observer ces 

brèches, employées dans la construction des maisons, formant l’assise de 

certains des bâtiments du centre-bourg et/ou percées de caves troglodytes au 

niveau du relief situé au Nord-Ouest du village. Il s’agit de lapilli et blocs 

anguleux de bombes scoriacées bien vésiculés, à phénocristaux ferro-

magnésiens parfois de grande taille, emballés dans une matrice claire. 

Des xénoclastes de péridotite iddingsitisée et de socle sont présents. 

À Chananeille, les brèches sont situées à la base de l’empilement de coulées du 

plateau de la Jarrige. Autour du massif de Roche Rouge, de bons exemples 

d’affleurements sont visibles au Sud le long de la D 142 et jusqu’au lieu-dit 

« La Roche » – où ces brèches p1BS semblent être recoupées par un dyke qu’il 

serait intéressant de dater –, ainsi que plus au Nord, autour de l’amphithéâtre 

reliant la Croix Marcousse à Roche Rouge, où affleure un niveau soudé assez 

continu de scories rougeâtres. 

p1pyτρ. Pyroclastites trachy-rhyolitiques. Elles affleurent dans le coin 

sud-occidental de la feuille, entre les montagnes du Chamaroux, de Gamet et le 

lac de Saint-Alyre, dans la continuité d’un vaste ensemble pyτ bien décrit sur la 

feuille voisine de Massiac (Thonat et al., 2006). 

D’après les observations effectuées sur la feuille Massiac par A. Thonat et al. 

(2006 ; 2014), ces pyroclastites présentent deux faciès principaux : (i) un faciès 

de débourrage, riche en éléments de socle, qui affleure principalement à 

l’intérieur d’une structure décrite par les auteurs comme une « caldeira ». 

Les blocs de socle sont pluri-décimétriques et aucun litage ni granoclassement 

n’est décrit, ce qui témoigne d'un brassage intense des matériaux ; (ii) un faciès 

ponceux plus fin de tuf à lapilli centimétriques, surtout présent à l’extérieur de 

la structure, et dans lequel les ponces sont largement dominantes sur les 

éléments lithiques. Ce second faciès présente des caractéristiques typiques de 

coulées pyroclastiques, ainsi que des figures d’impacts. L’activité explosive 

initiale de la phase de débourrage pourrait avoir été à l’origine de la création 

d’un cratère de maar recoupant le flanc nord-est de la Montagne du Chamaroux. 

Les éléments juvéniles sont des ponces centimétriques claires anguleuses à 

arrondies, souvent fibreuses, riches en biotites et rares phénocristaux de 

feldspaths, emballées dans une matrice de couleur blanche à saumon. Ils sont 

associés à des fragments volcaniques énallogènes variés (leuco-trachyte, 

phonolite, téphrite, basalte), ainsi qu’à des éléments de socle (orthogneiss, 

leptynite, granite porphyroïde, aplite, pegmatite, quartz). 

D’après A. Thonat et al. (2006 ; 2014), ces pyroclastites seraient plus vieilles 

que 4,55 ± 0,15 Ma, soit l’âge K-Ar sur roche totale (Cantagrel et Thonat, 

1976) obtenu sur la trachy-rhyolite du buron de Fontvieille qui scelle ces dépôts 

(Cf. p1τ). Cet âge ancien implique que les contours cartographiques actuels des 

pyroclastites ne reflètent qu’une proportion sans doute réduite de leur extension 

originale.  
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p1T. Tufs inter-coulées et surfaces de cuisson. Ces niveaux, 

d’épaisseur généralement modeste, n’affleurent que de manière limitée, souvent 

à la faveur de travaux ou à la base de falaises laviques. Bien que les plateaux 

du Cézallier, construits sur une longue période de temps, soient propices au 

développement de niveaux inter-coulées, seules les occurrences les plus 

importantes ont pu être représentées ici à l’échelle du 1/50 000.  

Les dépôts inter-coulées peuvent être de natures variées et représenter : 

(i) un paléosol ; (ii) le dos scoriacé plus ou moins remanié de la coulée 

précédente ; (iii) une ou des retombées aériennes de nature variable intercalées 

dans la séquence lavique ; (iv) des niveaux alluvionnaires ; (v) des dépôts 

d’écoulements plus ou moins concentrés, tels que des lahars et/ou ou des 

niveaux à cachet fluvio-glaciaire ; (vi) des niveaux glaciaires francs (moraines, 

tills) ; (vi) des dépôts de pente (glacis, colluvions), notamment dans le cas de 

vallées fortement encaissées ; (vii) le sommet d’un profil d’altération affectant 

la coulée inférieure, si le laps de temps est suffisant et que les conditions 

climatiques le permettent. Cette altération supergène se traduit généralement 

par un front d’argilisation progressif per descensum, avec une altération plus 

importante le long des discontinuités et fractures, où l’eau s’écoule 

préférentiellement. 

Le thermo-métamorphisme de contact d’une coulée active – à une 

température > 1000 °C – « cuit » les couches sous-jacentes, leur donnant 

souvent une teinte rouge-brique typique accompagnée d’un débit en « frites » 

perpendiculaire à la surface de cuisson. Des réactions d’oxydo-réduction à 

petite échelle peuvent également se produire, stimulées en particulier par la 

présence d'un substratum gorgé d’eau et/ou gelé (permafrost). Une 

fragmentation phréatomagmatique in situ de la semelle scoriacée peut 

également se produire lors d’une mise en place sur un substrat riche en eau, 

comme c’est par exemple le cas pour certaines coulées du Leiranoux situé au 

centre de la feuille (Loock, 2008). 

D’épaisseur généralement inférieure au mètre et souvent protégés par la 

coulée sus-jacente, les meilleurs affleurements de tufs inter-coulées et de 

surfaces de cuisson se situent le long des routes incisant les plateaux. C’est par 

exemple le cas le long de la D 23 qui remonte le ruisseau de Gripet depuis 

Tourzel-Ronzières, et qui permet d’observer juste avant le chemin du Ravin de 

Rieudounat (nom présent sur le Scan25 de l’IGN), le contact entre une coulée 

et son substratum sédimentaire, ici sans doute des grès du Rupélien. Le chemin 

du Ravin de Rieudounat expose, quant à lui, dans un fossé un niveau rubéfié et 

scoriacé situé entre les coulées p1βo et p1mβo, contact que l’on retrouve plus 

en amont en direction du Peyroux. Au niveau de Malnon, quelques kilomètres 

plus à l’Ouest, un petit niveau rubéfié semble se développer au-dessus d’une 

coulée altérée puis être recouvert par des dépôts scoriacés stromboliens 

jaunâtres dont il n’est pas clair de déterminer s’ils sont associés aux scories 

soudées p1BS ou aux scories p1scβ de l’édifice strombolien de Ussel. 

Un spectaculaire affleurement a récemment été dégagé lors de travaux de 

terrassement au centre de la coupure, au croisement entre les D 32 et D 32A, 
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à mi-chemin entre Boslabert à l’Ouest et Genelière à l’Est, exposant le contact 

entre une coulée p1βo et le socle granito-gneissique, d’une part, ainsi qu’une 

séquence volcano-sédimentaire d’une dizaine de mètres de puissance, d’autre 

part (Fig. 7 à gauche). Au contact avec la coulée, le socle altéré et argilisé, prend 

une teinte rouge-brique sur une puissance de 1 à 2 m, qui passe progressivement 

à une teinte orangée puis bariolée à mesure que l’on s’éloigne du contact, 

sans qu’il soit possible d’attribuer ces observations au thermo-métamorphisme 

de contact ou à la présence d’une paléosurface d’altération antérieure. 

Le contact entre la lave et le socle est assez redressé, parfois à plus de 45°, 

ce qui présume d’une paléovallée fortement encaissée. L’exceptionnelle séquence 

volcano-sédimentaire préservée sous la coulée présente une succession de 

couches sub-horizontales perturbées dans les coins par des figures de fluage 

et/ou de charge sans doute liées au poids de la coulée, qui semble avoir plissé 

et/ou expulsé latéralement une partie de son substratum, voire s’être – au moins 

en partie – injectée dans la séquence volcano-sédimentaire. Les différents lits 

métriques présentent des teintes variables : noir, gris foncé, beige, verdâtre, 

orangé ou rouge-brique. Des niveaux laviques décimétriques de lave fluide – de 

type pāhoehoe ? –, alternent avec des bancs volcanosédimentaires généralement 

plus épais et de nature variable : (i) brèches monolithologiques à éléments 

anguleux de socle, pouvant faire penser à des paléo-colluvions ; 

(ii) brèches polygéniques et hétérogranulaires indurées riches en matrice 

argileuse, évoquant des dépôts de coulées de débris ; (iii) niveaux à 

granulométrie fine assez bien triés, moulant la topographie et d’épaisseur assez 

constante, qui pourraient correspondre à des niveaux de retombées. 

Cet affleurement récemment mis au jour devra faire l’objet d’études détaillées. 

p1scβ. Scories basaltiques. Ces scories basaltiques associées à l’activité 

volcanique du Cézallier, corrélativement d’âge Pliocène supposé, soulignent 

sans doute une partie des points de sorties ayant alimenté les nombreuses 

coulées du plateau. Les édifices stromboliens associés sont altérés et érodés, 

présentant aujourd’hui une morphologie douce aux pentes faibles. Ils affleurent 

principalement au centre de la coupure, où, à la différence des édifices plus 

récents souvent boisés, ils sont occupés par des pâturages ou des cultures à la 

terre rouge typique, riche en éléments scoriacés de tailles diverses. 

Le sommet du petit édifice de Ussel, situé sur la commune de Chassage au 

centre-nord de la feuille, expose des scories basaltiques rougeâtres à olivine et 

pyroxène ainsi que des bombes volcaniques métriques à bordures de trempe. 

D’anciennes carrières ouvertes sur les flancs du « Paroux » (point coté 1058 m) 

situé entre la Chapelle-Marcousse et Mareuge au centre de la feuille, livrent de 

belles scories pluri-centimétrique assez fraîches, de couleur rouge « cœur de 

cône », plus ou moins indurées, au granoclassement assez homogène 

(Cf. section « pouzzolane » du chapitre « Substances utiles » pour les 

généralités sur ces formations). Les scories englobent de nombreuses bombes 

volcaniques torsadées, entières ou fragmentées, riches en pyroxène et à rares 

enclaves de socle granito-gneissique. Le profil d’altération est bien marqué. Le 

Puy de Montredon, situé immédiatement au NE de Besse-et-Saint-Anastaise, 
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forme un paléorelief érodé dont le neck ou la coulée basanitique sommitale a 

été datée à 4,5 ± 1,3 Ma (K/Ar sur roche totale ; Bourdier et Cantagrel, 1983). 

Il s’agit ainsi un témoin privilégié de l’extension septentrionale du volcanisme 

pliocène du Cézallier sous les produits montdoriens. 

p1scβ7N. Scories de basanites noires leucocrates. Ces scories 

affleurent très mal et sont assez peu représentées sur la coupure. Elles forment 

des plages discontinues sur le plateau du Cézallier : au niveau du flanc ouest de 

la montagne de la Fage en limite occidentale de la feuille, plus à l’Est au niveau 

du col de la Volpilière, ou encore entre le hameau de Vénèche et le massif de 

Roche Rouge. 

Il n’est pas clair de déterminer si ces scories, la plupart du temps très 

fortement remaniées, ont été produites par des édifices de type « Cézallier » ou 

par une activité plus récente. Elles forment en tous cas des accumulations dans 

les dépressions les ayant préservées de l’érosion. Les affleurements sont en 

général médiocres, et les fragments scoriacés incorporés au sol et/ou englobés 

dans une matrice argilo-limoneuse marron. Des analyses effectuées sur 

l’emprise de la feuille Massiac voisine (Thonat et al., 2006 ; 2014) ont montré 

que ces basanites ne se distinguent pas d'un point de vue chimique des autres 

laves du Cézallier. Ce n’est qu’au microscope que leur richesse en microlites 

de plagioclase (labrador) leur confère un caractère leucocrate franc. 

Laves 

p1β. Basaltes et basanites indifférenciés, souvent altérés. Ces laves 

indifférenciées couvrent la majeure partie de la moitié occidentale de la feuille, 

où elles constituent l’armature principale du plateau du Cézallier (Fig. 3). 

Ce « fond lavique » régional englobe de nombreuses coulées qui, bien qu’issues 

de centres éruptifs distincts, actifs sur une période de temps plus ou moins 

longue, partagent néanmoins des caractéristiques communes : 

• la présence systématique de phénocristaux millimétriques d’olivine et de 

clinopyroxène, en proportion variable, entre 5 et 15 % (en mode), assez mal 

distribués. Quelques rares baguettes de plagioclase sont également visibles. 

Les minéraux ferromagnésiens, généralement frais dans l’horizon fissuré, 

les cœurs des boules, voire sur certaines faces de blocs au faciès Sonnenbrenner, 

sont la plupart du temps altérés et iddingsitisés. Au microscope, le pyroxène est 

de type augite et la pâte, vitreuse, renferme de rares microlites de plagioclase 

ainsi que de l'analcime ; 

• la présence d’un profil d’altération supergène généralement puissant et 

bien exprimé, affectant la majorité des surfaces planes du plateau lavique du 

Cézallier. Le profil d’altération empêche fréquemment d’attribuer une 

lithologie précise aux laves, qui sont, corrélativement, rassemblées dans ce 

caisson indifférencié p1β, dont l’altération devient une caractéristique 

particulière. 
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L’altération se développe selon un profil classique, de puissance métrique à 

décamétrique, évoluant progressivement du haut vers le bas. On retrouve à la 

base l’horizon fissuré, qui expose des blocs de lave assez sains, découpés par 

d’importants plans de fractures se développant selon un réseau à deux directions 

préférentielles, orthogonales l’une par rapport à l’autre. Des plans subhorizontaux 

se superposent fréquemment à la prismation et/ou colonnade, l’ensemble étant 

généralement hérité de faiblesses acquises lors du refroidissement de la lave. 

Une circulation plus importante d’eau météorique au sein des drains privilégiés 

que sont les intersections entre les deux familles de plans orthogonaux se traduit 

par une argilisation plus intense des nœuds de ce réseau parallélépipédique, 

isolant ainsi progressivement des boules de lave saines, qui présentent parfois 

une morphologie de surface typique en « pelure d’oignon » (Fig. 7 à droite). 

Au-dessus de l’horizon fissuré, le débit en granules augmente progressivement 

dans les isaltérites, qui évoluent vers une matrice grumeleuse grisâtre à beige 

fortement argilisée à fantômes de minéraux au sein de laquelle les blocs de lave 

saine sont de plus en plus rares. Au sommet du profil, l’argilisation dominante 

peut créer une couche globalement imperméable associée à des zones humides. 

• une altération particulière, dite en « coup de soleil » (Sonnenbrenner ; 

Sabatier et Brousse, 1958), affecte très fréquemment les laves du Cézallier. 

La roche, constellée d’une alternance désordonnée de taches millimétriques à 

centimétriques claires à bleutées ou brunes-verdâtres, présente un aspect 

hétérogène et grumeleux. La répartition de ces taches est aléatoire : elles ne sont 

pas cantonnées à des plans, des fractures ou des joints de colonnes, et affectent 

même le cœur massif de la lave, qui se désagrège alors selon un débit en 

nodules, granules, ou plaquettes selon les cas. L’étude de G. Sabatier et 

R. Brousse (1958) a montré que les tâches claires étaient coiffées par des 

concrétions mamelonnées de silice amorphe presque anhydre – de type opale – 

dont la présence peut être surprenante dans ces roches pauvres en silice. 

Ces auteurs expliquent ce paradoxe comme étant lié à la déstabilisation des 

phénocristaux contenus dans les laves, devenus particulièrement instables en 

conditions de surface. Une fracturation bien développée aiderait en outre à une 

circulation plus aisée des agents d’altération et des fluides siliceux produits de 

manière précoce – à chaud ? –, permettant une diffusion du « coup de soleil » 

dans toute l’épaisseur des laves. 

Dans le quart NO de la feuille, le flanc oriental du plateau de la Jarrige expose 

sur une dizaine de mètres d’épaisseur une belle coupe dans le virage en épingle 

de la D 619 à hauteur du lieu-dit de la Vessière. Le débit planaire y est 

particulièrement bien développé, libérant des dalles décimétriques à métriques 

de lave puis, progressivement, des boules au fur et à mesure que l’on remonte 

dans le profil d’altération. La texture grumeleuse de la lave liée à l’altération en 

Sonnenbrenner est bien développée. Un sol brun peu épais occupe la partie 

sommitale de l’affleurement. Dans l’horizon fissuré, la lave fraîche est sombre, 

à phénocristaux millimétriques d’olivine et de pyroxène accompagnés de rares 

baguettes de plagioclase. Des affleurements similaires se rencontrent fréquemment 

dès que des routes entaillent les plateaux basaltiques, comme par exemple le 
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long de la D 36 entre Compains et Brion, où de très beaux affleurements 

prismés de plusieurs dizaines de mètres de puissance sont visibles, ou le long 

de la D 641 montant depuis Valbeleix jusqu’au plateau de la Chavade au Nord 

ou en direction de la Mayrand au Sud. À Brion, une petite carrière ouverte sur 

le flanc ouest du massif de la Motte expose une lave à la prismation bien 

développée et dont les prismes, de diamètre décimétrique et de longueur 

plurimétrique, semblent présenter un pendage légèrement centripète. La lave, 

altérée, possède une patine claire et présente un débit en granules 

pluricentimétriques, même au cœur des prismes présentant des faces lisses. 

Les phénocristaux visibles sont du pyroxène (~10 % en mode) et de l’olivine 

(~5 % en mode). 

Les nombreuses planèzes herbeuses du cœur du plateau du Cézallier sont 

généralement assez pauvres en affleurements naturels. Certaines crêtes exposent 

cependant des blocs métriques à plurimétriques issus du démantèlement de 

coulées massives. C’est par exemple le cas le long de la D 636 dans le coin SO 

de la coupure, où la crête s’étendant depuis le relief de Graspet Haut en direction 

du NO est très riche en blocs angleux massifs, à patine claire à rouille, 

produisant un son clair au marteau. Une cassure fraîche montre une lave foncée 

à cassure esquilleuse, riche en phénocristaux d’olivine (~10 % en mode) 

accompagnés de plus rare pyroxène. Les pierres volantes accumulées dans les 

murets et burons du Cézallier donnent également une bonne idée des faciès des 

environs. 

Une distinction cartographique des principales coulées de cet ensemble p1β 

a été proposée ici à l’échelle du 1/50 000, sur la base des niveaux inter-coulées 

et de la géomorphologie des épandages. Les coulées ainsi délimitées présentent 

une épaisseur moyenne de l’ordre d’une dizaine de mètres, bien que cette valeur 

puisse localement varier de manière importante en fonction de la topographie 

pré-éruptive et/ou de l’altération/érosion ultérieure. La surrection syn- à tardi-

Cézallier (datée entre 5 et 4 Ma selon les auteurs ; Merle et al., 2023 ; Daffos 

et al., 2024) du plateau granito-gneissique portant les coulées contribue 

également à rendre délicate la reconstruction précise des paléo-directions de 

mise en place. Certains blocs de socle basculés en « touches de piano » pouvant 

fausser les observations actuelles. Les édifices (« cônes ») à l’origine des 

coulées ont également ici fait l’objet d’une tentative de distinction 

cartographique à 1/50 000 de manière à illustrer la localisation les principaux 

points de sorties supposés. 

Les âges de mise en place de ces laves basaltiques s.l. s’étalent sans doute 

dans le temps sur toute la période d’activité du Cézallier, datée entre 7,8-6 Ma 

et ~3 Ma selon les auteurs, (Cantagrel et Thonat, 1976 ; Cantagrel et al., 1987 ; 

Leibrandt, 2011). L’âge le plus ancien, 7,8 ou 6 Ma selon les auteurs, est obtenu 

sur une coulée basanitique du cirque d’Artout – situé à quelques kilomètres 

seulement au Sud de la présente carte – reposant directement sur le socle 

granito-gneissique (Cantagrel et Thonat, 1976 ; Cantagrel et al., 1987 ; 

Leibrandt, 2011). La plupart des coulées sont émises au cours de la phase 

paroxysmale du Cézallier, entre 5,4 et 3 Ma, d’où l’âge Pliocène inférieur p1 
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attribué à ce caisson. Des datations K-Ar effectuées par S. Leibrandt (2011) ont 

livré des âges de 5,94 ± 0,08 Ma pour la coulée armant le petit plateau reposant 

directement sur le socle situé à l’Est du lieu-dit de Thioule au centre de la 

coupure, et 4,59 ± 0,06 Ma pour un lambeau de coulée situé le long de la D 36 

à la sortie orientale de St-Alyre-ès-Montagne, démontrant le besoin de 

multiplier les études géochronologiques sur les secteurs du Cézallier encore 

inexplorés. 

p1β7N. Basanites noires à verre brun. Ces laves affleurent principalement 

sur la bordure orientale de la coupure, le long de l'ancienne vallée de l'Alagnon, 

qu'elles ont fossilisée, depuis la région de Ferrières-Saint-Mary (feuille 

Massiac ; Thonat et al., 2006) jusque vers Vichel (feuille Saint-Germain-

Lembron ; Vanderhaeghe et al., 2012), soit sur ~35 km de longueur, formant 

ainsi l’une des plus longues coulées de France métropolitaine. 

Ces basanites arment les plateaux de Caure, des Chaux Bartovère et Chaux 

Longue, ainsi que le plateau du massif de Montcelet, situé au NE du village de 

Saint-Gervazy, et sur le flanc duquel est ouverte une carrière de granulats. 

Le neck du Montcelet lui-même serait déconnecté des coulées environnantes, 

les deux dépôts étant séparés par un fin niveau sédimentaire (Thonat, 1969). 

Des lambeaux laviques sont également présents dans le coin SE de la feuille, 

aux alentours de Léotoing, où ils forment des hauts topographiques situés 150 à 

200 m au-dessus du cours actuel de l’Alagnon. Les basanites noires sont dures 

et résistent bien à l'altération : elles forment de ce fait fréquemment des falaises 

dans le paysage, beaucoup plus que ne le font la majorité des autres laves. 

Ces coulées possèdent une colonnade réduite et un entablement très développé, 

ce qui tendrait à montrer qu'un refroidissement irrégulier s'est manifesté en 

profondeur dans cette lave très fluide, générant des prismes enchevêtrés. 

L'entablement est généralement un peu plus vitreux que la colonnade.  

À l'œil nu, ces roches sont franchement noires, mais pas brillantes. En plus de 

l'olivine, pratiquement présente dans tous les échantillons, on peut observer de 

l'augite et, plus rarement, des minéraux secondaires dans les vacuoles. 

Des nodules de péridotite ont exceptionnellement été rencontrés. L'examen 

pétrographique au microscope et le chimisme permettent de préciser qu'il s'agit 

de basanites sensu stricto. 

Ces laves ont été datées dans la carrière de Moncelet, en limite orientale de la 

feuille, où la coulée de basanite noire est en forte inversion de relief, et repose 

sur une ancienne terrasse alluviale de l'Alagnon, 215 m au-dessus de son cours 

actuel. Un âge K-Ar sur roche totale de 5,35 ± 0,15 Ma a été obtenu (Cantagrel 

et Thonat, 1976). 

p1τβ1. Hawaiites (trachybasaltes sodiques). La seule occurrence 

d’hawaiite documentée sur la feuille s’observe dans son coin sud-occidental, 

où elle constitue la terminaison septentrionale d’une coulée provenant du 

volcan des Gardous, situé plus au Sud sur la feuille Massiac (Thonat et al., 

2006 ; 2014). Les hawaiites, un ancien terme désignant un basalte à olivine, à 
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oligoclase ou andésine normatif, sont aujourd’hui définies comme des 

trachybasaltes sodiques – pour lesquels (Na2O-2 %) ≥ K2O – dans le diagramme 

TAS (Le Maitre et al., 2005). 

Ces laves sont grises, généralement plus claires que les basaltes et plus 

sombres que les trachytes. Elles ne contiennent qu’un peu d’olivine et pas de 

sanidine. Au microscope, seule la nature du plagioclase – andésine chez les 

hawaiites, oligoclase chez les mugéarites – permet de différencier les 

trachybasaltes sodiques (i.e. les hawaiites) des trachyandésites basaltiques 

sodiques (i.e. les mugéarites). 

p1Φ. Phonolites. Les phonolites sont décrites en deux endroits de la feuille : 

au niveau du petit dôme subcirculaire d’environ 500 m de diamètre du Puy 

Montcey qui, avec ses 1193 m d’altitude, domine la localité de Compains ; 

et sur le flanc oriental de la Montagne du Chamaroux en limite SO de la feuille, 

où elles forment un massif décrit sur la feuille Massiac (Thonat et al., 2006 ; 

2014). 

Le Puy phonolitique de Montcey est une curiosité géologique déjà 

mentionnée dans les écrits de H. Lecoq (1867). Le flanc sud du Puy, accessible 

via la D 624, expose de beaux affleurements de phonolite structurée en gros 

prismes plurimétriques légèrement courbés. Bien que les phonolites se débitent 

en général sous forme de lauzes, celle du Puy Montcey ne présente pas cette 

caractéristique. Macroscopiquement, la lave du Montcey est gris-verdâtre plus 

ou moins foncée, esquilleuse et microfracturée, riche en phénocristaux 

centimétriques de feldspath potassique blancs à translucides, souvent 

automorphes, parfois alignés le long d’une foliation magmatique fruste. 

Les minéraux ferromagnésiens (amphibole, etc.) sont plus rares, millimétriques 

et le plus souvent automorphes. La roche produit un son clair typique au 

marteau. Cette lave a été datée du Pliocène inférieur par J.M. Cantagrel et 

J.C. Baubron (1983) : entre 3,98 ± 0,10 Ma (K-Ar sur roche totale) et 3,40 ± 

0,180 Ma (K-Ar sur feldspath potassique). 

Les phonolites du sud de la feuille montrent les mêmes phénocristaux que la 

lave du Montcey, en proportions cependant bien moins importantes. 

L’altération leur confère une couleur blanchâtre se limitant le plus souvent à 

une patine superficielle. De petites taches sombres, ou « ocelles » de lave 

fraîche sont parfois disséminées dans une matrice claire altérée donnant un 

faciès « ocellé » typique. 

p1τ. Trachytes. Les trachytes ne s’observent que le long de la bordure 

méridionale de la feuille, entre la Montage de Chamaroux et le lac de Saint-

Alyre, où un corps ovoïde constitue la terminaison septentrionale d’un 

ensemble de pointements trachytiques à trachy-rhyolitiques bien représentés sur 

la feuille Massiac (Thonat et al., 2006 ; 2014), et dont la mise en place a sans 

doute localement été associée à l'émission de ponces de même composition, 

non cartographiées ici car d’extension trop limitée. 
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De bons affleurements de trachyte peuvent être observés dans la ravine du 

ruisseau en amont du lac de Saint-Alyre, à proximité de la piste d’accès au 

buron de Roche Orcine Haute. La roche est gris clair, voire blanchâtre lorsque 

qu’elle est altérée, assez massive, à débit en dalles, écailles ou plaquettes sub-

verticales. Elle est très nettement porphyrique et contient près de 30 % 

(en mode) de cristaux plurimillimétriques de feldspath potassique trapus et 

souvent automorphes. Les autres phénocristaux visibles sont des amas de 

minéraux ferromagnésiens assez fréquents, de rares baguettes d’amphibole, 

et quelques biotites millimétriques automorphes.  

Au microscope, le caractère fortement porphyrique de la lave est confirmé : 

elle contient de nombreux phénocristaux de sanidine et de plagioclase zoné 

(andésine à oligoclase) et renferme également de la hornblende brune, un peu 

de biotite, un clinopyroxène vert (salite-hédenbergite) le plus souvent 

déstabilisé en produits phylliteux, ainsi que de l'apatite, du sphène, du zircon, 

de la goethite-hématite, des minéraux opaques (Thonat et al., 2006 ; 2014). 

La mésostase contient des plages de tridymite assez abondante. Quelques 

fragments sombres de cette lave ont également été décrits et représenteraient un 

faciès de bordure refroidi plus rapidement, et donc plus vitreux. 

Ces trachytes ont livré des âges Pliocène inférieur compris entre 

4,55 ± 0,15 Ma, âge K-Ar sur roche totale obtenu sur la trachy-rhyolite du 

buron de Fontvieille (Cantagrel et Thonat, 1976), et 4,34 ± 0,06 Ma, âge K-Ar 

sur feldspath obtenu sur un trachyte quartzifère situé juste au nord de Fontvieille 

(Leibrandt, 2011), à moins d’un kilomètre de la limite méridionale de la 

présente coupure. Ces trachytes sont recouverts au Nord par les laves du 

Cézallier, et se superposent géographiquement aux ponces et pyroclastites 

trachy-rhyolitiques p1pyτρ auxquelles ils pourraient être associés (Thonat et 

al., 2006 ; 2014). L’émission des ponces trachy-rhyolitiques p1pyτρ pourrait 

représenter l’arrivée en surface du sommet d’un réservoir plus riche en gaz et 

plus différencié évoluant en cours d’activité vers les trachytes p1τ (Thonat et 

al., 2006, 2014). 

p1βh. Basaltes, basanites à petits cristaux de hornblende. Ces laves 

forment de modestes lambeaux situés autour de Boutaresse, le long de la 

bordure méridionale de la feuille : dans les secteurs de la Montagne de Niollet 

et du piton rocheux de Loubinat, où elles affleurent de manière spectaculaire. 

Les laves basaltiques à hornblende étant rares, leur présence dans le Cézallier 

confère à ces occurrences un caractère exceptionnel. Elles confirment 

l'importance des amphiboles dans les processus de différenciation magmatique 

de la série magmatique. L'amphibole est une hornblende brune riche en titane 

(plus de 5 %) de variété « kaersutite » (Thonat et al., 2006 ; 2014). Les petits 

cristaux sont souvent inframillimétriques mais peuvent atteindre 3 mm, tandis 

que les plus gros atteignent le centimètre. Certains sont allongés suivant l'axe 

vertical, alors que d'autres (surtout les plus gros) sont au contraire raccourcis 

suivant ce même axe. Malgré de nettes évidences de déstabilisation, les arêtes 
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et les faces des amphiboles sont généralement bien conservées. Lorsqu'elles 

abondent, la lave acquiert un caractère mélanocrate. 

Une coulée de Loubinat, en forte inversion de relief et reposant directement 

sur le socle granito-gneissique, a livré un âge Pliocène inférieur à 4,57 ± 0,06 Ma 

(K-Ar sur mésostase, Leibrandt, 2011). 

p1mβ. Basaltes, basanites aphyriques. Ces laves arment le plateau de la 

Chaux de la Roche au centre de la coupure, où elles affleurent sur plus de 10 km². 

On les retrouve également le long de la limite méridionale de la feuille autour 

d’un triangle Boutaresse-Mazoires-Boisseuge, à la fois à la base d’une série de 

coulées et sous la forme de lambeaux situés sur des hauts topographiques, 

reliques probables de l’extension maximale des coulées avant leur démantèlement 

par érosion. Ces laves reposent généralement directement sur le socle 

cristallophyllien, possèdent des proportions modales < 5 % de phénocristaux, 

et sont généralement moins altérées que les laves riches en phénocristaux. 

Le plateau de la Chaux de la Roche livre de beaux affleurements sur son flanc 

oriental, entaillé par le ravin de la Roche, qui permet d’observer le long de la 

D 142 sous le point coté 1158 m des faciès massifs de lave sombre sub-

aphyrique à débit en grands panneaux légèrement courbes. La lave y est peu 

altérée et produit un son clair au marteau. Les quelques phénocristaux présents 

sont de l’olivine, des baguettes de plagioclase et du pyroxène. Plus au nord, 

le relief de Croix Marcousse, sur lequel ont récemment été implantées des 

éoliennes, permet d’observer une belle barre rocheuse où des blocs 

plurimétriques de basalte massif se débitent le long d’un grand damier de plans 

verticaux et horizontaux. La lave est très sombre, pauvre en cristaux – rares 

phénocristaux d’olivine, de pyroxène et de magnétite – et très dense. La crête 

rocheuse se poursuit vers le Sud en direction du massif de Roche Rouge, 

qui pourrait représenter un évent privilégié. La planèze formant le dos du 

plateau est plus pauvre en affleurements, bien qu’il soit toutefois possible d’y 

trouver quelques pointements laviques sub-aphyriques gris-clair, affectés par 

une altération en « sonnenbrenner » (Cf. p1β) et parfois légèrement vésiculés. 

Les travaux de terrassement menés pour la construction de la maison du parc 

éolien située à hauteur du carrefour entre la D 127 et la D 32 ont mis au jour un 

faciès altéré des basaltes et basanites aphyriques du plateau de la Chaux de la 

Roche : la lave présente une patine claire et un débit soutenu en dalles et 

plaquettes. L’altération en sonnenbrenner est intense et la roche est fortement 

grumeleuse. De rares fantômes oxydés de minéraux ferromagnésiens sont 

visibles à l’œil nu. 

Dans le Sud, de bons affleurements peuvent être observés le long de la D 126 

reliant le lieu-dit des Angles au hameau d’Aubignat via le Col de la Pierre 

Plantée. La lave, très massive, présente un débit en dalles métriques à 

plurimétriques bien marqué. La prismation est fruste. La patine claire laisse 

place, sur une cassure fraiche, à une lave sombre, noire, pauvre en cristaux, avec 

seulement de rares olivines ou quelques baguettes de plagioclase visibles. 
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p1βp. Basaltes et basanites à pyroxène (type Brionnet). Ces laves 

affleurent sous la forme de deux lambeaux coiffant la butte de la Chapelle 

Notre-Dame du Mont Carmel, entre Saurier et le hameau de Brionnet, au centre-

nord de la coupure. Un petit sentier escarpé mène depuis le parking au sommet 

du Mont Carmel, où un spectaculaire panorama permet d’apprécier de manière 

très pédagogique, à l’aide de la présente carte, l’imbrication tridimensionnelle 

des différents ensembles géologiques de la feuille.  

De bons affleurements sont visibles au pied de la Chapelle, construite sur des 

prismes décimétriques courbes bien organisés de plus d’une dizaine de mètres 

de long. La morphologie en « piton » du Mont Carmel et la prismation courbe 

évoquent le remplissage d’une importante paléo-dépression. De rares niveaux 

scoriacés à cachet phréatomagmatique – à xénolithes de socle – ont été observés 

à la base du relief, à stratification centripète pointant vers un évent centré sur le 

sommet actuel du Mont Carmel. Une première phase explosive dégageant un 

cratère, suivie d’une seconde phase effusive de remplissage par un lac de lave, 

pourrait ainsi être invoquée. L’édifice volcanique semble reposer sur quelques 

mètres d’arkoses et de grès de l’Oligocène inférieur situés directement sur le 

socle gneissique. Des fragments granito-gneissiques altérés sont également 

présents dans les fossés de la D 146 jusqu’assez haut dans la topographie, sans 

qu’il soit possible de dire s’ils indiquent un pointement de socle ou s’ils 

appartiennent à des dépôts phréatomagmatiques fortement remaniés, ou à des 

formations superficielles. De beaux blocs de lave sont également visibles dans 

les éboulis présents autour de la Chapelle, jusqu’au hameau de Brionnet sur le 

flanc nord-est du relief. 

D’un point de vue pétrographique, la lave présente une patine claire et des 

faces altérées sur lesquelles il est aisé d’observer de nombreux phénocristaux – 

parfois centimétriques – de pyroxène. Une cassure fraîche montre une lave gris 

sombre, plus claire que les autres basaltes, riche en pyroxènes (~15 % en mode) 

accompagnés d’olivine (~5 %), de rares enclaves microcristallines mafiques 

(dioritiques ?) et de nodules de péridotite. La caractéristique essentielle de ces 

laves, outre leur affinité ankaramitique soulignée par leur richesse en pyroxène, 

est la présence de gros microlites de labrador visibles à l'œil nu. 

p1mβo. Basaltes, basanites riches en olivine. Ces basaltes et basanites 

riches en olivine se rencontrent à la base de la planèze du Leiranoux au centre 

de la feuille, où ils forment un vaste champ de coulées d’extension relativement 

importante depuis les secteurs de Tourzel-Ronzières au nord-est jusqu’à 

Boslabert au sud-ouest, en passant par Chassagne. On les retrouve également 

de manière plus marginale sur le flanc occidental de la Montagne de 

Chamaroux, dans le coin sud-ouest de la coupure.  

De bons affleurements peuvent être observés le long de la D 23 à l’Ouest de 

Ronzières en remontant le cours du ruisseau de Gripet jusqu’au Peyroux, 

incluant également le contact entre la coulée et son substratum gréseux (Cf. p1T 
supra). La lave est dense, à débit planaire bien marqué et prismation très fruste. 

Elle est caractérisée par d’abondants phénocristaux millimétriques à 
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plurimillimétriques d’olivine (~15-20 % en mode) associés à quelques cristaux 

de pyroxène automorphes. Les olivines fraîches sont d’un vert-olive typique, 

tandis que d’autres, altérées, prennent une teinte plus claire, voire une couleur 

rouille indiquant une iddingsitisation. La roche possède une patine claire et 

présente souvent une altération en « sonnenbrenner » typique du Cézallier (Cf. 

p1β supra), généralement associée à d’importants profils d’altération, dont un 

bon exemple peut être observé le long de la D 23, à hauteur du lieu-dit 

Chavagnat. L’altération préférentielle de la lave le long d’un réseau de fractures 

orthogonales – prismation subverticale et plans subhorizontaux – y a individualisé 

des boules de laves saines englobées dans une gangue argilisée, présentant 

parfois une structure en « pelure d’oignon ». Un débit en granules centimétriques 

est présent, même dans la masse. 

p1βo. Basaltes et basanites, à petites olivines. Ces laves, souvent 

altérées, sont intercalées au sein de la série de la planèze du Leiranoux, entre 

les basaltes riches en olivine p1mβo qu’ils recouvrent et les basaltes 

doléritiques p1dβ du Leiranoux qui les coiffent. Elles forment deux langues 

principales partant du Leiranoux : l’une vers le NNE en direction du hameau du 

Brugelet, de Chassagne et de Tourzel-Ronzières ; l’autre vers le SSO en 

direction de Genelière et de la Chapelle-Marcousse, où la lave repose 

directement sur le socle et/ou les sédiments tertiaires de la Limagne. 

La langue nord affleure en bordure du plateau de Tourzel-Ronzières, où une 

petite carrière abandonnée située à 2 km à l’Ouest de Ronzières permet 

d’observer une lave très altérée, gris-clair à ocre, au débit planaire franchement 

marqué. L’altération en « sonnenbrenner » (Cf. p1β supra) est très prononcée 

et la lave se débite aisément en petites granules, voire en une sorte de sable 

basaltique sur certains niveaux sub-horizontaux entièrement argilisés. Les rares 

fragments de lave plus fraîche montrent quelques phénocristaux d’olivine le 

plus souvent en cours d’iddingsitisation. Des plans (de faille ?) subverticaux 

lisses apparaissent çà et là dans le profil d’altération. 

La langue sud affleure en rive gauche du ruisseau de Courbière, y formant de 

spectaculaires falaises, ainsi qu’en divers endroits le long des routes D 127 – 

près du lieu-dit Refransac, à 2 km à l’Est de Genelière –, D 32 et D 23. Le talus 

routier au Sud de l’intersection entre les D 23 et D 127 expose quant à lui 

potentiellement deux coulées distinctes, séparées par une zone scoriacée 

rougeâtre. La coulée la plus au Nord, topographiquement plus haute, montre un 

basalte gris foncé à petits cristaux d’olivine et pyroxène, à l’altération 

« sonnenbrenner » bien marquée et au débit en blocs et plaquettes, soit toutes 

les caractéristiques d’une lave de type Cézallier. La seconde coulée, située en 

contrebas au Sud, montre en revanche une lave peu altérée en comparaison, plus 

sombre, et à olivine seule. 

J.M. Cantagrel et al. (1987) signalent avoir daté une basanite à 0,31 ± 0,06 Ma 

(q2) au niveau du Moulin de Courbière, pour laquelle aucune signature 

morphologique et/ou cartographique claire n'a pu être identifiée. Dans le même 

secteur, S. Leibrandt (2011) donne un âge encore plus récent à 24 ± 2 ka (q4) 
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au droit de la Roche de Genelière, un relief basaltique pourtant inversé, prenant 

la forme d’une coulée prismée riche en enclaves. La présence de ces âges 

énigmatiques nécessiterait de mener de plus amples études sur ce secteur en 

général, et sur le Leiranoux en particulier. 

p1β7π. Basanites à nodules de péridotite. Ces roches forment de 

nombreuses coulées et/ou lambeaux répartis dans les deux-tiers occidentaux de 

la feuille : autour de la Montagne de Gamet à l’Ouest de Boutaresse à sa limite 

méridionale, dans les gorges de la Couze d’Ardes à l’Est de Saint-Alyre-ès-

Montagne, à la Chaux d’Espinchal en bordure occidentale, entre les volcans 

récents de Montchal et de Montcineyre dans son coin nord-ouest, autour de 

Boslabert au centre et, enfin, au niveau d’une coulée assez importante qui 

semble avoir été émise par le volcan de Ussel et qui se divise en deux langues 

de part et d’autre du hameau de Félines dans sa partie septentrionale. 

Les laves saines sont sombres, souvent massives et caractérisées par leur 

richesse en nodules de péridotite qui ne sont que très rarement absents malgré 

une répartition inégale. Ces enclaves sont majoritairement des lherzolites, à 

olivine nettement prédominante, orthopyroxène (enstatite), clinopyroxène 

(augite) et, le plus souvent, un spinelle chromifère (picotite). Les nodules de 

lherzolite possèdent une taille centimétrique à décimétrique, parfois > 20 cm 

voire plus dans certains cas exceptionnels. Les plus gros fragments sont 

généralement arrondis, tandis que les plus petits sont anguleux. 

Dans le secteur de Boslabert, les travaux de terrassement effectués au 

croisement entre les D 32 et D 32A, à mi-chemin entre Boslabert à l’Ouest et 

Genelière à l’Est, exposent une belle coulée d’épaisseur plurimétrique, 

à prismation frustre et débit planaire bien marqué. La frange d’altération est 

importante, autant au dos de la coulée que sur ses flancs au contact avec le 

substratum granito-gneissique, montrant une patine claire, des tâches en 

« sonnenbrenner » (Cf. p1β supra) et un débit en granules typique d’une lave 

du Cézallier. Sur une cassure fraîche, la lave garde un aspect grumeleux, à pâte 

gris sombre, à rares phénocristaux d’olivine et de pyroxène millimétriques. 

Les nodules de péridotite sont fréquents, de taille maximale décimétrique, et 

accompagnés de rares fragments de socle. L’exceptionnelle séquence volcano-

sédimentaire préservée sous la coulée (Cf. p1T supra) montre des figures de 

charge, de fluage et/ou des injections de lave connectées à la coulée supérieure 
p1β7π, illustrant toute la complexité de la mise en place de coulées sur un 

substratum complexe et peu consolidé. La crête de la Roche de Genelière, située 

à quelques centaines de mètres à l’Ouest, présente une lave massive sombre, au 

son clair, à phénocristaux de pyroxène (~10 % en mode), rare olivine, 

nombreuses enclaves de socle, et plus rares nodules de péridotite. La coulée, en 

forte inversion de relief, alimente un important pierrier tout autour du massif. 

À Malnon, l’épingle à cheveux entre la D 28 et la D 23 permet également 

d’observer de beaux faciès de basanite à nodules de péridotite provenant des 

coulées de Ussel. La partie haute du profil met en évidence une altération qui 

semble typique de ce faciès : en grosses boules métriques, très résistantes, 
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englobées dans une masse plus altérée en pelures d’oignon. Le bas du profil 

expose une lave massive gris foncé, très résistante et peu altérée, aux surfaces 

arrondies. La quantité de nodules est importante, de taille maximale 

décimétrique. De nombreux phénocristaux d’olivine sont également présents, 

sans qu’il soit aisé de dire s’il s’agit de cristaux néoformés ou de xénocristaux 

arrachés au manteau. D’autres affleurements similaires, quoique moins beaux, 

sont visibles le long de la D 28, où un âge K-Ar de 3,15 ± 0,15 Ma a été obtenu 

par J.M. Cantagrel et al. (1987), ce qui pourrait corrélativement faire glisser la 

mise en place d’une partie de ces laves vers le Pliocène supérieur. Un modeste 

grattage en bordure de route immédiatement à l’Est du croisement entre D 28 

D 146 expose de nombreuses boules métriques de basanite à faciès en 

« sonnenbrenner » très riches en nodules anguleux à arrondis de péridotite. 

La péridotite provient du manteau terrestre, c’est-à-dire d’une profondeur d’au 

moins 29-30 km en ce qui concerne le Cézallier, d’après les données 

géophysiques (Perrier et Ruegg, 1973 ; Lucazeau et al., 1984). Les nodules 

renseignent également sur la vitesse de remontée du magma, parfois importante 

aux vues de la taille des fragments présents en surface (Rutherford, 2008). 

Certains nodules du Cézallier peuvent également ne provenir que de cumulats 

de base de chambre riches en olivines. 

p1dβ. Basaltes doléritiques de Leiranoux. Ces laves ont été nommées à 

partir du relief éponyme, culminant à 1252 m d’altitude au centre de la coupure, 

et désigné sous l’appellation « les Rannoux » dans certaines publications 

(de Goër de Hervé, 1974 ; Cantagrel et al., 1987). Elles forment un vaste 

ensemble de plateaux laviques aujourd’hui en inversion de relief, partant du 

volcan de Leiranoux (Kieffer, 1967) jusqu’aux feuilles voisines de Veyre-

Monton (basalte doléritique noté p1-2dβ ; Chèvremont et al., 2023) et Saint-

Germain-Lembron (noté dβ ; Vanderhaeghe et al., 2012).  

Les coulées du Leiranoux, qui constitue sans doute le volcan monogénique 

individuel le plus volumineux de la coupure (Cantagrel et al., 1987), forment 

trois longues langues aujourd’hui ± morcelées : (i) vers le Nord, en direction de 

Chassage, Auzolette, Aubignat et Orphange ; (ii) vers le Nord-Est en direction 

de Combe, Ronzière, Tourzel-Ronzières et le Puy Debert ; et (iii) vers l’Est en 

direction de Dauzat-sur-Vodable, Ternant-les-Eaux, Boudes et jusqu’à Chalus. 

Les branches nord et nord-est semblent avoir emprunté les tracés de paléo-

affluents secondaires de la Couze Pavin, tandis que la branche la plus orientale 

a probablement emprunté le cours d’un paléo-Couzilloux débouchant dans une 

paléo-Couze d’Ardes voire dans l’Allier, ce qui expliquerait le brusque 

changement de direction pour connecter le lambeau de p1dβ de Chalus au 

plateau de Gignat-Bergonne. Cette langue orientale, visiblement bien canalisée 

par une vallée étroite et encaissée dans le secteur de Gignat, s’étale plus 

largement au Nord après Bergonne, peut-être au niveau de ce qui était alors la 

plaine alluviale de l’Allier, expliquant par la même la présence notable des 

alluvions fluviatiles perchées sous la coulée des Quinzes (Cf. m-pF supra). 

Les affleurements sont rares sur le dos des coulées, et les échantillons plutôt 

à rechercher au niveau des pierres volantes au débit en parallélépipèdes 
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rassemblées dans les murets et burons. Les routes recoupant l’empilement 

lavique de Leiranoux et les bordures des plateaux sont les meilleurs endroits 

pour faire des observations. Localement appelées « Roca-Neyra » (littéralement 

« roche noire » en occitan), ces laves foncées sont de couleur gris-bleu et 

contient une quantité importante de microlithes de feldspaths leur conférant un 

aspect brillant ou « soyeux », renforcé par l’altération. Il s’agit là d’un caractère 

macroscopique typique. Les phénocristaux visibles sont du pyroxène et de 

l’olivine iddingsitisée, tous deux plutôt dans un habitus trapu et présentant 

parfois une orientation marquée. Ces phénocristaux représentent parfois près de 

15 % (mode) de la lave et les lattes de labrador sont visibles à l’œil nu. Les talus 

routiers le long des D 32 puis D 48 reliant Dauzat-sur-Vodable à Ternant-les-

Eaux exposent de beaux affleurements de basalte massif, à prismation fruste et 

débit en larges blocs reposant sur une puissante semelle scoriacée. La lave 

possède une patine ocre et une altération pervasive sur une dizaine de 

centimètres d’épaisseur. À 2 km au sud-ouest de Dauzat-sur-Vodable, toujours 

le long de la D 32, il possible d’observer le contact entre le socle granito-

gneissique et les coulées du Leiranoux sous le lieu-dit Favard Haut. Le socle y 

est fortement saprolitisé et la séquence lavique se décompose en coulées plus 

ou moins massives d’épaisseur métrique entrecoupées de niveau scoriacés 

représentant des semelles et/ou des dos de coulées (clinkers ; Loock, 2008 ; 

Loock et al., 2010). Près de 5 niveaux se superposent dans ce qui devait être un 

petit diverticule de la paléovallée principale. Des arguments morphologiques et 

texturaux ont permis à S. Loock et al. (2010) d’attribuer un style « pāhoehoe » 

à ces unités. La vésicularité de la lave est ici importante : 

des vacuoles centimétriques à décimétriques, parfois connectées, peuvent être 

observées dans certains niveaux. Quelques zéolites (chabasite) et nodules 

ovoïdes mm à cm de calcite ont été signalés en remplissage de vacuoles. De 

rares xénolithes centimétriques et anguleux de socle sont également présents. 

L’âge des émissions du Leiranoux est estimé à 3,5 Ma par M.-H. Ly (1982), 

en cohérence avec la fourchette d’âge entre 3,1 et 3,9 Ma obtenue sur la dolérite 

de Roca Neyra du plateau de Pardines sur la feuille voisine de Veyre-Monton 

(Bout, 1970 ; de Goër de Hervé, 1974 ; Cantagrel et al., 1987), ce qui placerait 

corrélativement cette activité plutôt au Pliocène supérieur. Nul doute qu’une 

datation moderne d’une lave du Leiranoux permettrait d’apporter de meilleures 

contraintes. 

Volcanisme pliocène à pléistocène du Guéry (3,09 à 1,46 Ma) et 

alluvions associées  

p2F9. Alluvions fluviatiles sous-avalanche de débris de Perrier. 
Ces alluvions ont été reconnues dans l’extrême nord-est de la coupure, où elles 

forment un ensemble modeste situé immédiatement au Sud de la D 32 au niveau 

de la ferme de Malbattu. Ces alluvions sont situées juste sous les dépôts 

d’avalanches de débris de Perrier (Cf. p2-q1Av infra) et sont corrélées avec 

une nappe alluviale située sur la rive opposée de la Couze Pavin (Pastre, 2004, 
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2005) et notée p2F9 sur la feuille de Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023), 

notation reprise ici par souci de cohérence. 

D’après les travaux de J.F. Pastre (2005), ces alluvions sont constituées d’un 

niveau de base métrique à cailloutis et gros galets (« poudingues ») suivis par 

des dépôts fluviatiles à cailloutis, sables graveleux et niveaux limono-argileux. 

Elles sont connues au plateau de Perrier, en rive gauche de la Couze Pavin, 

pour avoir livré la faune des Étouaires (Bravard, 1828 ; Bout, 1960 ; Heintz, 

1970 ; Ly, 1982) dont la richesse en cervidés est un marqueur de conditions 

climatiques tempérées. Leurs cortèges minéralogiques montrent qu’elles sont 

alimentées par des émissions contemporaines du Mont-Dore mais également, 

et de manière notable, par une quantité importante de matériaux volcaniques 

charriant des olivines et pyroxènes lherzolitiques à mettre en relation avec 

l’activité du Devès et du Haut-Allier (Pastre, 2005). Ces alluvions, aujourd’hui 

situées à ~120 m au-dessus des cours actuels de la Couze Pavin et de l’Allier 

(Pastre, 2005), ont été datées entre 2,77 et 2,60 Ma (Nomade et al., 2014a). 

p2-q1Av. Dépôts d’avalanches de débris de Perrier. Ces dépôts 

n’affleurent que dans l’angle nord-est de la feuille, où ils arment un plateau 

d’une dizaine de kilomètres carrés qui s’étend depuis Nérouze à l’Ouest jusqu’à 

Courboire (ou « Courbeyre ») et Malbattu à l’Est. L’altitude de ce plateau 

décroit en pente douce d’Ouest en Est tandis qu’il est incisé au Nord par la 

Couze Pavin, à laquelle il se connecte via plusieurs générations de glacis et de 

terrasses alluviales. Les affleurements y sont rares et souvent médiocres, pour 

la plupart situés dans la pente boisée de Nérouze. 

Comme son célèbre équivalent de Perrier (feuille Veyre-Monton ; Chèvremont 

et al., 2023), ce plateau est sans doute constitué d’une succession de différentes 

unités de brèches volcanoclastiques polygéniques à intercalations probables de 

dépôts fluviatiles et/ou pyroclastiques. Les affleurements y sont cependant bien 

plus limités qu’au niveau des falaises du plateau de Perrier, qui est reconnu 

depuis longtemps comme un haut-lieu de la géologie auvergnate, et sur lequel 

se sont concentrées la plupart des études (e.g. Bravard, 1828 ; Bout, 1951, 

1960 & 1970 ; Kieffer, 1967 ; de Goër de Hervé, 1974 ; Besson et al., 1977 ; 

Besson, 1978 ; Ly, 1982 ; Poidevin et al., 1984 ; Morel, 1987 ; Cantagrel et 

Briot, 1990 ; Pastre, 1987, 2004, 2005 ; Bernard et al., 2009 ; Nomade et al., 

2014a, 2017). Les niveaux pyroclastiques et ignimbritiques situés à la base de 

la séquence bréchique du plateau de Perrier n’affleurent pas sur la présence 

coupure. L’origine des brèches volcanoclastiques de type Perrier a longuement 

été débattue avant que l’éruption de 1980 du Mount Saint Helens aux USA 

n’éclaire les volcanologues sur des phénomènes jusqu’alors peu entrevus : 

les déstabilisations de flancs et les avalanches de débris (e.g. Siebert, 1984 ; Ui 

et al., 2000). Il a ainsi été démontré que le complexe du Guéry a connu plusieurs 

épisodes de déstabilisations catastrophiques de ses flancs, associés à la mise en 

place d’avalanches de débris mobilisant une masse colossale de matériaux 

(Cantagrel et Briot, 1990 ; Pastre et Cantagrel, 2001 ; Bernard et al., 2009 ; 

Nomade et al., 2017). Ces dépôts, aujourd’hui en inversion de relief, ont été 
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canalisés au sein de paléovallées sur des distances considérables, jusqu’à plus 

de 30 km de leur source dans le cas de l’avalanche de Perrier.  

Sur le plateau de Perrier, et donc sans doute corrélativement sur celui de 

Nérouze-Courboire-Malbattu, les différentes études (Cf. supra) ont mis en 

évidence une superposition de quatre imposants niveaux bréchiques, déposés 

successivement dans un intervalle de temps compris entre 2,61 et 2,58 Ma 

(Cantagrel et Briot, 1990 ; Pastre, 2004 ; Nomade et al., 2014a). Les travaux de 

B. Bernard (2008) et B. Bernard et al. (2009) ont démontré que seules les unités 

U1 (faiblement remaniée) et U4 possèdent toutes les caractéristiques de dépôts 

d’avalanches de débris primaires (blocs en « jigsaw cracks », injection de 

matrice, sédiments déformés…). Les dépôts bréchiques intermédiaires (U2 et 

U3) ne présentant « que » des critères de coulées de débris et/ou de lahars 

secondaires (blocs intacts, clastes arrondis). Cette interprétation en deux 

avalanches distinctes séparées par une période de forte remobilisation 

épiclastique fluviatile est celle aujourd’hui privilégiée (Nomade et al., 2017). 

L’épaisseur totale des produits volcaniques atteint localement 120 m à Perrier. 

Les brèches, polylithologiques et hétérométriques, possèdent une abondante 

matrice blanchâtre indurée constituée de cendres, de lapilli, d’échardes 

vitreuses, de débris de ponces et de minéraux pyroclastiques, et dont la 

proportion varie selon les niveaux, mais qui constitue 70 à 80 % de l’ensemble 

(Ly, 1982 ; Bernard et al., 2009). Les éléments sont essentiellement des blocs 

chaotiques de roches volcaniques montdoriennes : basaltes, rhyolites, 

phonolites, téphrites (ordanchites), trachytes, beaucoup de trachyandésites 

basaltiques (doréites) ou non (sancyites), ponces fibreuses, etc., et comprennent 

également des roches du socle varisque, des fragments de sédiments tertiaires 

et parfois des galets fluviatiles (Chèvremont et al., 2023). Ces dépôts sont 

souvent remaniés en surface, où ils deviennent en partie résiduels et alimentent 

les formations de versant. Des niveaux alluviaux intercalés dans la séquence 

volcanoclastique ont livré, côté Perrier, de très intéressantes faunes 

mammaliennes d’âge Pliocène supérieur à Pléistocène inférieur (Bout, 1960 ; 

Pastre, 2004 ; Nomade et al., 2014a). 

q1Fu. Alluvions fluviatiles anciennes des très hautes terrasses. 
Ces alluvions se trouvent dans l’extrême nord-est de la coupure, entre Malbattu 

et Montplaisir, en rive droite de la Couze Pavin. Elles forment un replat assez 

important culminant à 85 m au-dessus du cours actuel de la Couze, et se suivent 

à l’Ouest sur la feuille Veyre-Monton (noté Fu ; Chèvremont et al., 2023). Cet 

ensemble forme la terrasse d’Auby-Binazat, correspondant au niveau Fub de 

J.-F. Pastre (2005). 

Les alluvions affleurent mal et sont principalement marquées par la présence 

de galets dans les champs fraichement labourés. D’après J.-F. Pastre (2005), 

le cycle Fu global débute par des alluvions à ponces trachytiques d’affinité 

montdorienne à clinopyroxène vert et sphène, et comportent différentes unités 

de sables feldspathiques et ponceux surmontant un cailloutis basal à galets de 

basaltes, latites et trachyphonolites, qui ont fourni des âges par traces de fission 
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discordants de 1,54 ± 0,13 Ma d’une part (Couthures et Pastre, 1983), 

et 39Ar/40Ar sur ponce de 1,44 ± 0,04 Ma d’autre part (Lo Bello et al., 1987). 

La terrasse d’Auby-Binazat de la présente carte, légèrement postérieure, 

est composée principalement d’une nappe grossière à galets. Elle correspondrait 

à la terrasse de Boulade en rive gauche (feuille Veyre-Monton ; Chèvremont et 

al., 2023), qui marquerait une relance des dynamiques froides de production de 

débris, dont la réponse locale pourrait avoir été amplifiée par l’amont 

montagnard du bassin-versant de la Couze Pavin (Pastre, 2005). 

q1β. Laves basaltiques s.l. post-caldeira du Guéry à pré-Sancy. 
Les laves de ce caisson rassemblent les vestiges pléistocènes d’une activité 

volcanique rattachée ici de manière assez artificielle, i.e. sur la base des âges 

uniquement, aux Monts Dore. Les émissions basaltiques sont en effet ubiquistes 

dans le volcanisme régional, et leur association à un édifice en particulier reste 

périlleuse. Il s’agit sur la feuille : de la coulée basanitique inférieure de la 

cascade de la Bouay, dans la vallée du Gelat en rive gauche de la Couze Pavin ; 

du basalte des Chirouzes, qui forme un plateau à l’Ouest de la localité éponyme 

entre Besse-et-Saint-Anastaise et Compains ; et de l’édifice du bois d’Adoux, 

surplombant la vallée de la Couze d’Ardes à l’Est de Saint-Alyre-ès-Montagne, 

et dont les coulées livrent de beaux affleurements le long des D 36 et D 126, 

respectivement au Sud et au Nord. 

La coulée basanitique de la Bouay a été datée à 2,20 ± 0,25 Ma (K-Ar sur 

roche totale ; Bourdier et Cantagrel, 1983) et rattachée par ces auteurs à 

l’activité post-caldeira du cycle ancien du volcan du Guéry, en accord avec les 

travaux plus récents (Nomade et al., 2017). Le basalte des Chirouzes et l’édifice 

du bois d’Adoux sont plus problématiques : leurs âges respectifs K-Ar sur roche 

totale sont de 1,25 ± 0,25 Ma (Bourdier et Cantagrel, 1983) et 1,22 ± 0,07 Ma 

(obtenu sur un basalte provenant de la « coulée du volcan de la côte 1275 m », 

soit de l’édifice du bois d’Adoux ; Cantagrel et al., 1987) les rattachent 

indubitablement, d’après ces auteurs, à l’activité montdorienne. Or, ces âges 

tendraient à placer cette activité dans une position intermédiaire entre celles du 

Guéry et celle du Sancy, i.e. entre le cycle G.IV du Guéry actuellement borné à 

1,46 ± 0,01 Ma et le début du cycle C.I du Sancy daté à 1,10 ± 0,01 Ma 

(Nomade et al., 2012, 2014a, b, 2017), bien qu’il soit peu pertinent d’essayer 

de rattacher ces manifestations basaltiques régionalement ubiquistes à un 

édifice en particulier. 

De plus amples travaux devront être menés sur ces sites, avec notamment un 

point d’attention sur la datation de l’édifice du bois d’Adoux, dont la 

morphologie assez jeune pourrait présager d’un âge plus récent que les 

1,22 ± 0,07 Ma actuellement obtenus sur une lave dont la richesse en enclaves 

de péridotite, bien visibles au niveau d’un spectaculaire affleurement prismé le 

long de la D 36, pourrait éventuellement perturber la mesure. 
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Volcanisme pléistocène du stratovolcan du Sancy (1,1 à 0,23 Ma) 

Formations pyroclastiques et volcanoclastiques du Sancy 

q1-2Av. Dépôts d’avalanches de débris, plus ou moins remaniés. 
Ces dépôts constituent une entité lithologique particulière qui s’étend 

principalement en rive gauche de la Couze Pavin de part et d’autre de Besse-et-

Saint-Anastaise, depuis la base de la Montagne de Costapin, à l’Ouest, jusqu’à 

Lomprat, à l’Est, avant de se poursuivre en lambeaux sur la feuille Veyre-

Monton vers la carrière du Cheix et jusqu’à Montpeyroux en Limagne, soit près 

de 35 km au total (Chèvremont et al., 2023). Désignés sous le terme de 

« génération Fontenille » (noté q1Av2 ; Chèvremont et al., 2023), ils présentent 

fréquemment un faciès remanié typique de coulées de débris ou de lahars, si 

bien que le débat est encore en partie ouvert sur la nature primaire ou remaniée 

des dépôts selon les sites (Besson et al., 1977 ; Besson, 1978 ; Ly, 1982 ; 

Cantagrel et Briot, 1990 ; Vidal et al., 1996 ; Lavina, 1999 ; Chèvremont et al., 

2023). Les lambeaux sont aujourd’hui largement mis en inversion de relief par 

l’érosion et recouvrent localement de modestes lentilles d’alluvions fluviatiles. 

Ces dépôts affleurent globalement mal, et sont surtout visibles dans les talus 

routiers de la planèze de Serre-Haut. Il s’agit de brèches polylithologiques très 

hétérométriques, emballant localement des panneaux décamétriques de matériel 

volcanique exposés de manière spectaculaire dans la partie inférieure de la 

carrière voisine du Cheix (feuille Veyre-Monton ; Chèvremont et al., 2023). 

La fraction grossière est composée d’éléments volcaniques variés : basalte 

(aphyrique, ou à olivine et pyroxène), trachybasalte, trachyandésite porphyrique 

(à enclaves co-magmatiques de trachybasalte), trachyte et cinérites ; ainsi que de 

socle (gneiss œillés, quartz blanc filonien, migmatites, leucogranite, granite 

porphyrique). Ces éléments présentent parfois des factures typiques en « jigsaw 

cracks » et sont emballés dans une matrice cendreuse à ponces, plus ou moins 

hydrothermalisée, et souvent fortement altérée en surface. Ces considérations 

plaident pour une origine primaire des dépôts, qui correspondraient à une 

(des ?) avalanche(s) de débris des Monts Dore s.l. (Cantagrel et Briot, 1990) 

plus ou moins remaniées selon les sites sous la forme de lahars ou de coulées 

de débris. Ces dépôts ont été canalisés depuis le cœur du massif des Monts Dore 

s.l. vers l’ENE en suivant une paléovallée assez rectiligne – fortement oblique 

par rapport à celle ayant canalisé les avalanches de débris de type Perrier 

provenant du Guéry –, ce qui semble pointer vers une source géographiquement 

située dans le Sancy pour la génération d'avalanches de type Fontenille 

(Nomade et al., 2012). 

Ces dépôts sont subcontemporains de ponces trachyandésitiques remaniées 

(Chèvremont et al., 2023) datées de façon peu précise à 1,06 ± 0,30 Ma (K/ar 

sur biotite ; Cantagrel in Ly, 1982) et sont encadrés dans la carrière du Cheix 

par des coulées inférieure et supérieure datées respectivement à 0,91 ± 0,07 Ma 

et 0,57 ± 0,06 Ma (K/Ar sur roche totale ; Cantagrel et Baubron, 1983). 

Ces âges posent la question de la source de la (ou des) avalanche(s) de débris 
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de la génération de Fontenille : le volcan du Sancy ayant débuté depuis peu son 

édification, la quantité de matériaux accumulés dans l’édifice au cours du 

premier cycle pyroclastique C.I (Nomade et al., 2012) était-elle suffisante pour 

provoquer une déstabilisation de flanc aussi importante ? Alternativement, 

cette génération d’avalanches de débris pourrait-elle provenir d’une seconde 

phase de déstabilisation du complexe du Guéry (Cantagrel et Briot, 1990), et ne 

pas être liée au Sancy ? De plus amples travaux seront nécessaires pour 

répondre à ces questions et mieux caractériser cet évènement de grande 

ampleur, situé à la transition entre les activités volcaniques du Guéry et du 

Sancy. Et ce d’autant plus que les travaux récents de Merle et al. (2023) 

montrent que le substratum varisque des Monts Dore amorce une importante 

phase de surrection tectonique différentielle par blocs et/ou paliers successifs – 

débutant peu avant 3,5-3 Ma – qui pourrait avoir favorisée et/ou contrôlée la 

déstabilisation successive préférentielle vers l’Est des principaux édifices de la 

région. 

q1-2pcτ1. Ponces trachytiques de type Rioubes-Haut. Ces ponces 

affleurent essentiellement sur le versant sud du massif du Sancy, en particulier 

dans le secteur de la ferme de Rioubes-Haut, à 4 km à l’Ouest de Besse-et-Saint-

Anastaise, où cette unité a été définie. Un gite plus modeste décrit en forage et 

en coupe a également été signalé au niveau de l’exutoire externe nord du Pavin 

(Renault et al., 2011). 

Ce dépôt est constitué de ponces trachytiques porphyriques centimétriques, 

de fragments trachytiques non ponceux probablement de même nature que les 

ponces, et de fragments lithiques non-juvéniles, emballés dans une matrice fine 

claire, meuble et facilement altérable. La nappe de ponce de Rioubes-Haut se 

distingue des autres nappes montdoriennes par sa richesse en fragments non-

juvéniles, plus abondants que dans la plupart des autres dépôts ponceux. 

La matrice est le plus souvent argilisée en surface sur plusieurs mètres. 

Les ponces de Rioubes-Haut contiennent des phénocristaux de feldspath 

potassique (sanidine) et de biotite, plus rarement clinopyroxène vert et 

hornblende (Féraud et al., 1990), et accessoirement des sphènes, minéraux 

opaques, zircons et apatites. Des travaux de terrassement menés en 2022 

au niveau de la ferme de Rioubes-Haut ont mis en évidence un dyke de basalte 

à olivine et pyroxène recoupant clairement la nappe de ponces (Fig. 8). 

Des chenaux lahariques et/ou pseudo-fluviatiles précoces, illustrant le 

remaniement post-éruption quasi-immédiat de ces dépôts meubles sont présents 

au toit de la nappe. Le forage de reconnaissance INAG-C.E.E.-Université de 

Clermont mené en 1979 au SE du Pavin a recoupé 1,5 m de ponces de type 

Rioubes-Haut à la cote -56 m reposant sur de très puissants (~75 m) dépôts 

d’écoulements pyroclastiques « sancyitiques » (trachyandésites différenciées) à 

cendres et blocs inconnus en surface et datés à 0,85 ± 0,03 Ma (K-Ar sur roche 

totale ; Bourdier et Cantagrel, 1983). La forte puissance des ponces de Rioubes-

Haut dans la localité-type où elles ont été définies pourrait ainsi s’expliquer par 

la position de cet affleurement au droit du point le plus bas de la paléovallée 

ayant canalisé l’écoulement pyroclastique à cendres et ponces à l’origine de la 

nappe. 
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Les ponces de Rioubes-Haut ont été datées à 0,72 ± 0,01 Ma (40Ar/39Ar sur 

sanidine, Féraud et al., 1990), et se sont mises en place au cours d’une éruption 

plinienne majeure du stratovolcan du Sancy. Il pourrait même s’agir de la 

principale éruption du Sancy si l’on corrèle les dépôts proximaux de Rioubes-

Haut avec les ~1,4 m de téphras trachytiques distaux du maar d’Alleret situé à 

60 km au sud-est du Sancy et datés entre 0,713 et 0,722 Ma (40Ar/39Ar sur 

sanidine ; Nomade et al., 2010). L’évènement de Rioubes-Haut aurait alors un 

volume estimé entre 2 et 4 km3 (Nomade et al., 2010). La présence de plusieurs 

éruptions pliniennes trachytiques se produisant autour de ~0,72 Ma dans un 

court laps de temps au cours du cycle pyroclastique C.II du Sancy (0,818-

0,685 Ma ; Nomade et al., 2012) complique cependant les corrélations entre 

dépôts proximaux et distaux, d’autant plus qu’une hypothétique caldeira 

pourrait s’être formée lors de ces évènements (Lavina, 1985 ; Féraud et al., 

1990 ; Cantagrel et Baubron, 1983). Les ponces de Rioubes-Haut ont un âge 

confondu avec celles de la séquence de La Biche, situées à Super-Besse, dont 

l’emplacement a été daté à 0,719 ± 0,01 Ma, i.e. possiblement au cours de la 

même phase paroxysmale du Sancy (Nomade et al., 2012). 

q1-2pyτβ. Pyroclastites de type cônes de scories. Ces dépôts forment 

l’ossature de deux édifices basaltiques s.l. aux formes largement adoucies par 

le temps et par l’érosion situés dans le coin NO de la feuille, sur le flanc sud-

est du Sancy pour le Puy des Prêtres et quelques kilomètres plus au Sud, 

entre Besse-et-Saint-Anastaise et Compains, pour la Montagnoune. 

Les affleurements naturels sont assez médiocres, du fait de l’environnement 

boisé associé à la présence d’un épais sol et/ou profil d’altération : seuls des 

grattages superficiels permettent de se rendre compte de la nature scoriacée des 

édifices. De petites carrières sur le flanc occidental du Puy des Prêtres exposent 

des scories noires, tandis que des vestiges d’aménagements troglodytes (?) 

effondrés montrent des faciès soudés rougeâtres sur ses versants sud et est. 

Le Puy des Prêtres est coiffé par un dyke vertical d’orientation N060°, 

très magnétique. Les talus le long du chemin forestier permettant d’accéder au 

point culminant de la Montagnoune (« la Grille », point coté 1252 m) exposent 

des produits rougeâtres fortement altérés provenant probablement du 

démantèlement des scories sous-jacentes. Plus haut sur ce chemin, de rares 

pierres volantes basaltiques s.l. affleurent çà et là, et ont été rattachées à de 

petits ensembles laviques dessinés sur la carte. Il en va de même pour le Puy 

des Prêtres, vraisemblablement coiffé par un modeste ensemble lavique qui a 

pu le protéger de l’érosion. 

Les cônes de la Montagnoune et du Puy des Prêtres ont donné respectivement 

naissance à des coulées de trachyandésite basaltique (« doréite », Cf. q1-2ταβ) 

et de trachybasalte (Cf. q1-2τβ). La coulée de la Montagnoune a été datée entre 

0,67 et 0,70 Ma (Cf. q1-2ταβ ; Bourdier et Cantagrel, 1983 ; Cantagrel et 

Baubron, 1983), ce qui confirme l’âge « Sancy » de cet édifice. 
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Laves 

q1-2ταβ. Trachyandésites basaltiques. Désignées par le passé sous le 

terme de « doréites », ces laves affleurent dans le coin nord-occidental de la 

feuille, au niveau de la Montagne de la Plate, ainsi qu’immédiatement au Sud 

de Besse-et-Saint-Anastaise où elles arment une planèze en pente douce 

connectant Thiaulaire au Nord à Combes, Olpilière, Trabantoux puis Anglard 

au Sud. De bons affleurements peuvent être observés en bordure de ce plateau, 

ainsi que le long de la D 36 dans le secteur de Trabantoux, où la coulée présente 

dans sa partie basale un débit en prismes plurimétriques. 

La trachyandésite de la Montagne de la Plate est porphyrique, à phénocristaux 

millimétriques à centimétriques de clinopyroxène, olivine, plagioclase et 

sanidine. L'étude d’un échantillon prélevé sur l’emprise de la feuille Veyre-

Monton montre que la lave contient environ 20% de phénocristaux, sertis dans 

une mésostase finement grenue et riche en olivine. Les sanidines sont arrondies 

en bordure et englobent parfois de petits cristaux de plagioclase, tandis que 

l'olivine peut se présenter en cristaux « squelettiques » montrant des signes de 

résorption et d’altération marqués et englobant pœcilitiquement une partie de la 

mésostase (Chèvremont et al., 2022 ; 2023). Une bordure d’iddingsite, 

elle-même entourée d’un liseré de granules d’oxydes, est toujours présente 

autour de l’olivine. Le plagioclase (labrador) est subautomorphe à automorphe, 

légèrement zoné, tout comme le clinopyroxène, fortement résorbé. 

L’amphibole n’a pas été reconnue, contrairement à la biotite. 

La trachyandésite de Trabantoux est à biotite, amphibole et clinopyroxène. 

La lave est mésocrate, à phénocristaux abondants (20-30 %) mais jamais de 

grande taille (< 5 mm), la texture est microlitique porphyrique. Le plagioclase 

(andésine) est parfois entouré d’un liseré de feldspath alcalin et contient des 

inclusions d’oxydes métalliques, d’amphibole, de biotite et d’apatite. La biotite, 

subautomorphe, est en voie de résorption avancée avec une bordure de granules 

d’oxydes. L’amphibole brune, subautomorphe, contient de rares inclusions. 

Le clinopyroxène est subautomorphe, avec un pléochroïsme peu marqué et 

renferme de fréquentes inclusions d’oxydes. Les oxydes sont nettement 

corrodés, à formes déchiquetées, et de l’apatite automorphe est présente. 

Les microlithes de la mésostase sont constitués des minéraux suivants : 

plagioclase, feldspath alcalin, oxydes, clinopyroxène, apatite, olivine, biotite. 

La coulée de Trabantoux, qui descend en pente douce en direction de la Couze 

Pavin, a été datée à 0,70 ± 0,09 Ma (K/Ar sur roche totale ; Bourdier et 

Cantagrel, 1983 ; Cantagrel et Baubron, 1983), un âge équivalent à celui de 

0,67 ± 0,08 Ma (K/Ar sur roche totale ; Bourdier et Cantagrel, 1983) obtenu sur 

la planèze de Anglard. Il semble possible d’après l’altitude et la morphologie 

du MNT de connecter ces deux lambeaux laviques l’un avec l’autre, de part et 

d’autre de l’entaille creusée par le ruisseau d’Anglard, et de leur attribuer une 

origine commune : le cône de la Montagnoune (Cf. q1-2pyβ). 
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q1-2τα. Trachyandésites différenciées. Désignée par le passé sous le 

terme de « sancyite », cette lave arme le flanc sud de la vallée du Gelat, en rive 

droite de la Couze Pavin, entre Berthaire et Besse-et-Saint-Anastaise, où elle 

surplombe la ville. De bons affleurements peuvent être observés au niveau des 

ruptures de pente de la planèze, dans les talus routiers des D 978 et D 149, ainsi 

qu’en surplomb des chalets de la Rue du Pic et de la route du réservoir, à l’Ouest 

de Besse-et-Saint-Anastaise. 

La lave est mésocrate, à mésostase gris-bleu, à cassure assez esquilleuse, 

parfois légèrement vacuolaire, et présente un son clair au marteau. Le débit se 

fait en prismes frustes recoupés par une fracturation tardive sub-horizontale 

libérant des blocs de plusieurs m3 affectés par une altération plus ou moins 

importante selon les sites. La roche est modérément porphyrique. Les minéraux 

visibles à l’œil nu sont des sanidines plurimillimétriques subautomorphes et des 

minéraux colorés trapus et en baguettes, dont une bonne partie sont entièrement 

oxydés en un matériel pulvérulent de couleur rouille. D’après les informations 

recueillies sur les feuilles voisines, les minéraux ferromagnésiens sont sans doute 

de la biotite et du clinopyroxène fortement opacifiés par une pseudomorphose 

en oxydes de Fe-Ti, tandis que du plagioclase est également présent. 

q1-2τβ. Trachybasaltes, basaltes. Ces laves sont majoritairement situées 

sur les planèzes du coin nord-occidental de la feuille, en rive gauche de la Couze 

Pavin, dans la continuité : des trachybasaltes des coulées supérieures de la 

carrière du Cheix - Creste (q2τβ) et des basaltes de type Chapelle d’Anciat 
(q3βo) de la feuille Veyre-Monton, datés respectivement entre 0,6 et 0,5 Ma 

(Ly, 1982 ; Cantagrel et Baubron, 1983 ; Chèvremont et al., 2023) ; et des 

basaltes (3o-p) et trachybasaltes (3Hβ) de la feuille La Tour-d’Auvergne 

(Brousse et al., 1990). En rive droite de la Couze Pavin, le Puy de Pertuyzat et 

sa probable coulée associée émise vers l’Est en direction de Besse-et-Saint-

Anastaise sont également armés par des basaltes s.l. q1-2τβ du Sancy, qui 

s’étendent plus à l’Est sous la forme de modestes lambeaux le long de la 

paléovallée de la Couze Pavin : à l’Ouest de Lomprat, au Pic de St-Pierre et 

jusqu’à Saurier où un plateau grossièrement orienté N-S se démarque 

clairement dans le paysage. 

Ces laves affleurent assez bien au niveau de la rupture de pente entre la 

planèze de Serveix et la vallée du Gelat le long des lacets supérieurs de la route 

partant de la D 978 vers le Nord en direction de La Groleix. De bons 

affleurements peuvent également être observés immédiatement au Nord de la 

Bouay, ainsi que sur les pentes du Puy de Serveix et de la Montagne de Costapin 

situés en amont des planèzes de Courbanges et Dourbise. Le secteur du Verdier 

livre également de beaux affleurements, notamment en aval du moulin 

éponyme, ainsi que dans une petite carrière artisanale située en bordure de la 

D 36 à 500 m au NE du hameau. Les différents centres d’émission supposés 

sont les Puys des Prêtres et de Serveix, pour les coulées armant la planèze de 

Dourbise, ainsi que le Puy de Chambourguet et la Montagne de la Plate situés 

sur la feuille La Tour-d’Auvergne (Brousse et al., 1990), pour celles de 
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Courbanges. La morphologie en butte et la présence de prismes bien développés 

au niveau du Pic de St-Pierre à Colamine y suggèrent également la présence 

d’un point de sortie (lac de lave ?) remodelé par l’érosion ultérieure, et associé 

à la mise en place d’une coulée armant aujourd’hui le plateau en inversion de 

relief s’étendant au Nord vers le site de Jonas, qu’elle aurait ainsi protégé de 

l’érosion. 

Anciennement appelés « basaltes demi-deuil » ou « labradorites », ces 

trachybasaltes et basaltes présentent généralement une belle texture 

porphyrique à baguettes de plagioclase subautomorphes millimétriques à 

centimétriques souvent subparallèles entre elles, baignant dans un fond sombre 

gris-bleuâtre à minéraux ferromagnésiens : phénocristaux d’augite, oxydes et, 

plus rarement, amphibole brune. L’olivine est notablement absente des 

phénocristaux. Les laves sont souvent compactes, avec un débit en dalles 

épaisses parfois associé en surface à une fabrique planaire subhorizontale liée à 

l’altération. La mésostase est constituée essentiellement de microlites bien 

développés de labrador, clinopyroxène, oxydes métalliques et olivine peu 

abondante. Le feldspath alcalin est présent en liseré autour des microlites de 

plagioclase ou en plages subautomorphes distinctes. Les feldspathoïdes sont 

fréquents : couramment de la néphéline interstitielle. Dans deux localités 

(la Bouay/Costapin, Puy des Prêtres), la leucite est associée à la néphéline. 

La texture microlitique est nettement fluidale. 

Les datations géochronologiques disponibles sur la feuille sont de 

0,80 ± 0,20 Ma (K-Ar sur roche totale ; Bourdier et Cantagrel, 1983) pour le 

Puy de Pertuyzat ; 0,61 ± 0,10 Ma pour la coulée supérieure de la Bouay (K-Ar 

sur roche totale ; Bourdier et Cantagrel, 1983) ainsi que 0,79 ± 0,07 Ma pour le 

Puy de Chambourguet situé à proximité (K-Ar sur roche totale ; feuille La Tour-

d’Auvergne ; Cantagrel et Baubron, 1983). 

Volcanisme pléistocène moyen à supérieur 

q2-3scβ. Pyroclastites et scories basaltiques. Ces dépôts forment des 

édifices à la morphologie jeune généralement bien identifiables dans le 

paysage. Répartis dans le quart sud-occidental de la coupure, les cônes les plus 

emblématiques sont ceux de Mazoires (« Domarège » sur la carte IGN) et du 

Sarran près de Zanières, d’une hauteur de 200 à 300 m, caractérisés tous deux 

par de fortes pentes (20-30°) boisées. Les édifices situés sur la bordure 

occidentale de la coupure – Puy de la Vaisse (ou Vaysse), édifice sans nom du 

point coté 1306 m à l’Est des Fontlonges, Puy Ferrand, Jansenet, anneau 

strombolien de la Godivelle d’en Haut – présentent des morphologies plus 

discrètes. 

Mazoires, Sarran. De beaux affleurements peuvent être observés au niveau 

des volcans de Mazoires et du Sarran, où sont ouvertes de nombreuses carrières 

de « pouzzolane ». Comme la plupart des cônes de scories, ces édifices sont 

constitués d’un dépôt hétérométrique de produits basaltiques s.l. scoriacés dont 
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la granulométrie décroit globalement à mesure que l’on s’éloigne de l’évent, 

à l’inverse de l’organisation interne des couches et de la stratification qui se 

développent (Cf. section « pouzzolane » du chapitre « Substances utiles » 

infra). La carrière des Angles exploite le faciès rouge « cœur de cône » du flanc 

oriental du cône de scories de Mazoires, où un échantillon provenant d’un dyke 

basaltique a été daté à 0,39 ± 0,10 Ma (K-Ar sur roche totale ; Cantagrel et al. 

1987). Cette carrière permet d’apprécier l’important front d’altération 

supergène affectant les premiers mètres des dépôts scoriacés, ainsi que la 

présence de nombreux faciès indurés, dont une partie ont été soudés à chaud au 

cours de l’éruption (« spatter »). Un spectaculaire affleurement abrupt situé 

~300 m au sud-ouest de la carrière des Angles expose un ensemble de structures 

mises en relief par l’érosion, subparallèles entre elles et bien réglées à ~N140-

150° avec un pendage de ~70° vers le NE, interprétées comme un essaim de 

fractures et/ou couloirs de dégazage le long desquels l’altération secondaire, le 

dépôt de fines et/ou la cristallisation de zéolites associés à de probables 

circulations de fluides hydrothermaux postérieurs à la mise en place du cône, 

ont entrainé une induration préférentielle des scories. Ces faciès indurés, à ne 

pas confondre avec ceux soudés à chaud, posent la question d’une éventuelle 

interaction entre le cône strombolien et un substratum gorgé d’eau, voire en 

partie gelé (permafrost ?), auxquelles seules de plus amples études pourront 

permettre de répondre. Les scories de la carrière des Angles sont riches en 

xénolithes pluri-centimétrique de péridotite et, plus rarement, de socle. Une 

carrière artisanale abandonnée située à Cuzol, sur le flanc sud du volcan de 

Mazoires, permet d’observer de très beaux faciès de lapilli noirs plus distaux, 

globalement bien triés et stratifiés. Le cône du Sarran est lui aussi découpé par 

un nombre important de carrières artisanales, toutes abandonnées. Le flanc sud 

expose notamment un beau faciès proximal à bombes métriques, traces 

fumeroliennes et discordance intra-cône. Les scories du Sarran sont riches en 

xénolithes de socle, parfois refondus (faciès « meringué »), et comparativement 

pauvres en péridotite par rapport au Mazoires. Une carrière située 

immédiatement au Nord de la D 142, au Sud de l’édifice, montre une belle 

séquence de lapilli lités « bas de cône » à rares bombes scoriacées. Le dos de la 

coulée de Rentière expose, quant à elle, de beaux affleurements scoriacés 

distaux lités et remaniés, comme par exemple immédiatement au Sud du lieu-

dit la Maison Blanche. Les autres cônes de scories – Puy de la Vaisse, édifice 

du point coté 1306 m, Puy Ferrand et Jansenet (à l’exception du flanc nord du 

cône ?) – sont pauvres en affleurements. 

Le cône de Mazoires a la particularité de posséder un cratère peu marqué, 

égueulé vers le Nord, et une importante échancrure aux pentes abruptes ouverte 

vers l’ESE. Cette morphologie atypique pose la question d’éventuelles 

instabilités ayant affecté ce cône au cours de sa construction. La découverte 

récente (2024) d’un affleurement complexe – encore en cours d’étude au 

moment de la publication de cette notice – aux scories noires décimétriques 

extrêmement fraîches rattachées au volcan de Mazoires, et situé en face du cône 

de l’autre côté du ruisseau de Vèze, pourrait être un indice d’une déstabilisation 

de flanc ayant affecté le volcan, hypothèse qui doit encore être vérifiée. 
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L’éperon lavique hétérogène à passées scoriacées situé au pied nord du cône 

pourrait ainsi renfermer une partie d’un paléo-cône effondré. La perte d’une 

partie du cône pourrait également expliquer les faciès soudés et/ou de type 

« cœur de cône » directement affleurants dans la carrière des Angles ainsi que 

la morphologie atypique du cône dans ce secteur. Un surcreusement des franges 

les plus meubles du cône par le ruisseau de Cuzol-Vèze pourrait également 

expliquer la mise à l’affleurement de faciès proximaux. 

La Godivelle d’en Haut. Les pyroclastites basaltiques de la Godivelle d’en 

Haut affleurent très bien au niveau du parking aménagé sur la rive nord-est du 

lac d’en Haut. Les dépôts y exposent une séquence éruptive constituée de bancs 

fortement hétérométriques, dominés tantôt par des lapilli scoriacés tantôt par 

des bombes, souvent peu vésiculés voire franchement trempés. La couleur 

jaune-orange généralisée des dépôts pourrait indiquer (i) une importante 

altération supergène ou (ii) une altération au moins en partie palagonitique, i.e. 

à chaud. Certains lits sont enrichis en fragments millimétriques à centimétriques 

de roches énallogènes : laves anciennes d’origine Cézallier probable ou 

socle granito-gneissique, leur conférant un cachet phréatomagmatique. Cette 

complexité des dépôts, au cachet strombolien atypique, est à l’origine de débats 

quant à l’origine du cratère de La Godivelle, dont nous livrerons ici l’historique 

qui en a été fait par A. Poiraud (2017). Interprété à l’origine comme un cratère 

d’édifice strombolien (Glangeaud, 1919 ; Bout, 1975 ; Guérin et al., 1981), 

l’hypothèse d’un édifice complexe, où un cône strombolien initial (la Montagne 

de Janson) aurait été recoupé par un cratère de maar, est avancée par E. Juvigné 

et al. (1993), ce qui semble être appuyé par la morphologie en entonnoir du 

cratère (Poiraud, 2017), typique de celle d’un maar, et la présence de matériel 

hétérogène à cachet plus phréatomagmatique (Cf. q2-3Tβ) sur les flancs 

externes de l’édifice. Les affleurements reconnus au sommet de la montagne de 

Janson exposent cependant des coulées de laves anciennes, altérées en 

sonnenbrenner, et donc appartenant plutôt à un substratum lavique ancien de 

type Cézallier recouvert de dépôts à cachet strombolien. L’hypothèse d’une 

activité phréatomagmatique initiale – ou d’un débourrage – découpant à 

l’emporte-pièce les laves anciennes du Cézallier avant d’évoluer progressivement 

vers un pôle plus franchement magmatique dans un contexte d’appauvrissement 

de la source en eau et, corrélativement, une diminution de l’activité 

phréatomagmatique, peut également être évoquée. Cette chronologie présente 

l’avantage d’expliquer la morphologie du cratère ainsi que la présence des 

dépôts à cachet strombolien. Enfin, l’âge et la localisation de La Godivelle sur 

les Hauts plateaux du Cézallier, que l’on sait par ailleurs avoir été recouverts 

de glace jusqu’à récemment (~20-16 ka ; Ancrenaz et al., 2023), doivent 

également nous inviter à envisager de possibles interactions volcano-glaciaires 

lors de son éruption, d’autant que les dépôts exposés au niveau du parking 

présentent des similitudes avec certaines hyaloclastites observées en contexte 

glaciaire et pourraient ainsi être les vestiges d’une activité hydromagmatique. 

Quoi qu’il en soit, c’est l’hypothèse la plus conservative d’un édifice complexe, 

peut-être polygénique, phréatomagmatique à strombolien, qui a été retenue 

pour la présente carte, qui prend également en compte les dépôts à cachet 
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phréatomagmatique récemment mis en évidence (Poiraud, 2017). La séquence 

« strombolienne » du parking a été datée à 0,113 ± 0,013 Ma (K-Ar sur roche 

totale, Guérin et al., 1981), un âge considéré comme maximal et pouvant 

s’étendre jusqu’au dernier Pléniglaciaire Würmien dans le cas où le maar 

recoupe le cône de scorie (Juvigné et al., 1993). Cet âge pourrait corrélativement 

s’appliquer à l’édifice de la Godivelle d’En-Haut dans sa globalité dans 

l’hypothèse où ces dépôts à cachet strombolien atypique s’intègrent dans une 

unique séquence éruptive (hydro-) phréatomagmatique initiale évoluant vers un 

pôle plus magmatique. 

Des analyses géochimiques effectuées récemment dans le cadre de la thèse de 

doctorat de L. Barreau (LMV-UCA, en préparation) ont livré les résultats 

suivants pour différents échantillons de scories de Mazoires, du Sarran et de La 

Godivelle, tous classés comme basaltiques à basanitiques, i.e. très peu 

différenciés : 

 SiO2 Al2O3 Fe2O3 MgO CaO Na2

O 

K2O TiO2 MnO P2O5 H2O
+ H2O

- Total 

SAR01 44,68 15,63 12,11 7,48 9,52 3,16 1,82 3,06 0,19 0,68 0,96 0,57 100,6 

SAR02 45,35 15,20 11,49 8,02 9,91 2,98 1,71 2,91 0,18 0,62 0,87 0,63 99,7 

SAR03 45,19 15,82 12,19 7,08 9,45 3,27 1,96 3,06 0,20 0,70 0,60 0,34 100,2 

MAZ01 44,65 14,60 11,89 9,49 10,43 2,84 1,68 2,96 0,18 0,61 0,39 0,16 99,6 

GOD01 45,35 15,26 12,44 8,63 9,33 3,19 1,33 2,94 0,18 0,56 0,76 0,08 99,6 

GOD02 41,54 16,07 13,34 9,19 9,10 2,09 0,57 3,10 0,18 0,58 2,34 1,81 100,2 

Teneurs en %. 

Les travaux de L. Barreau (LMV-UCA) sur les inclusions magmatiques 

piégées dans les minéraux (olivine, clinopyroxène, etc.) et sélectionnés à partir 

des pyroclastites des volcans de Mazoires, du Sarran et de La Godivelle mettent 

en évidence d’importantes teneurs en CO2 dans les magmas primaires. 

Cela suggère entre autres, par analogie avec les travaux menés dans le Bas-

Vivarais et en Ardèche (Buso et al., 2022 ; Buso, 2023 ; Raynal et al., 2023), 

un stockage des magmas dans un réservoir principal situé en base de croûte, 

ainsi que d’importantes vitesses de remontées au moment de l’éruption. 

q2-3β7π. Basanites à nodules de péridotite. Ces laves affleurent autour 

des cônes de scories q2-3scβ dont elles sont issues (Cf. supra). Elles arment 

notamment le spectaculaire plateau en inversion de relief de Rentières et de 

Chausse au centre de la coupure, formé par la coalescence des deux langues de 

lave issues des volcans de Mazoires et du Sarran. Des coulées et lambeaux 

laviques plus modestes affleurent également en limite occidentale de la 

coupure, à la base du Puy de la Vaisse et du Jansenet. Ce dernier, égueulé vers 

le nord-ouest, a produit la courte coulée en direction de l’Escarot notée 5βp sur 

la feuille voisine La Tour-d’Auvergne (Brousse et al., 1990). 

Le volcan de Mazoires a émis des coulées canalisées selon une direction 

subméridienne dans le ruisseau de Vèze, qui bifurque franchement vers l’Est 

après sa confluence avec la vallée de la couze d’Ardes, dont le relief très 
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encaissé a sans doute favorisé l’accumulation d’une épaisseur importante de 

lave. De spectaculaires affleurements peuvent être observés de part et d’autre 

de la couze, sur la route secondaire menant à Chalagnat, ainsi que le long de la 

D 36 en aval du Moulin de Rentières, et jusqu’au-delà de Lambaroux-Haut en 

remontant sur le plateau par la D 23. Le dos de cette planèze est en pente douce 

depuis l’Ouest vers l’Est, avec une pente de ~1,5° environ pour le lambeau situé 

en rive droite de la Couze d’Ardes entre Granges (840 m) et Chalagnat (760 m), 

et cartographiquement déconnecté du lambeau de Rentière par le recreusement 

ultérieur du lit de la rivière. Les nombreux affleurements en pourtours des 

plateaux exposent une lave à la prismation spectaculaire. La base de la coulée 

est constituée de prismes verticaux réguliers décimétriques d’une dizaine de 

mètres de puissance, surmontés par un entablement d’épaisseur variable aux 

prismes plus étroits, peu réglés et parfois tordus. Cet ensemble est coiffé d’une 

fausse colonnade hétérogène, moins bien définie et parfois absente. À la 

cassure, la lave, gris-bleuté, est subaphyrique, à rares olivines et pyroxènes 

millimétriques. Les enclaves pluricentimétriques de péridotite, ovoïdes à 

subangulaires, sont fréquentes. Celles de socle sont plus rares mais présentes, 

surtout à la pointe orientale de la coulée, où des pyroxènes centimétriques sont 

également visibles. 

Le Sarran a émis un ensemble de coulées orientées vers le SSE, avec une 

langue principale ayant atteint la paléovallée de la Couze d’Ardes au niveau du 

Moulin de Bourges pour former la planèze de Chausse (Haut et Bas). 

Cette dernière semble avoir été recouverte par la ou les coulée(s) supérieure(s) 

du volcan de Mazoires, dont la levée septentrionale est bien marquée, et qui 

dévie(nt) franchement vers le Sud le cours de la couze. Les coulées plus 

modestes émises plein Sud depuis le Sarran ont été canalisées par des ravines 

aux fortes pentes, ce qui a sans doute eu pour conséquence de provoquer une 

auto-bréchification importante en cours de progression. Les affleurements de la 

coulée du Sarran, moins accessibles, sont surtout concentrés au front oriental 

de la coulée, entre le hameau de Chausse-Bas et le Moulin de Bourges.  

Les coulées du Mazoires et du Sarran sont datées respectivement à 

280 ± 90 ka et 280 ± 70 ka (K-Ar sur roche totale ; Cantagrel et al., 1987). 

Pour le Mazoires, d’autres âges sont disponibles : 240 ± 10 ka (K-Ar sur roche 

totale ; Gillot, non publié, dans Brousse et Lefèvre, 1990) et 220 ± 29 ka (T.L. 

sur plagioclase ; Guérin et al., 1981), démontrant le jeune âge et l’édification 

subcontemporaine des deux édifices. Des datations plus modernes de la coulée 

du Mazoires autour du village de Rentières viennent confirmer ces âges et, 

corrélativement, celui de l’édification des volcans, estimée à 206 ± 4 ka et 

216 ± 6 ka (K-Ar sur mésostase ; Leibrandt, 2011). On notera, et c’est une 

première ambiguïté, que ces âges sont éloignés de celui des dykes visibles dans 

le cône : 390 ± 10 ka (Cantagrel et al., 1987). Une seconde ambiguité réside 

dans le fait que des âges encore plus jeunes ont été déterminés : 140 ± 19 ka 

(U-Th sur titanomagnétite ; Cantagrel et al., 1987) pour le Mazoires et 100 ka 

(U-Th sur titanomagnétite ; Cantagrel et al., 1987) pour le Sarran. Ces âges très 

jeunes sont expliqués par les auteurs par le fait que les autres datations sont 

perturbées par l’abondance d’enclaves profondes (manteau, croûte inférieure) 
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dans les laves de ces appareils (Cantagrel et al., 1987). Là encore, des travaux 

complémentaires seront à réaliser. 

On mentionnera également ici la coulée de la vallée de la Rhue prenant sa 

source dans le secteur du Puy de la Vaisse – lac de la Fage et qui, bien que 

déconnectée cartographiquement des basanites q2-3β7π et se prolongeant vers 

l’Ouest sur la feuille voisine de La Tour-d’Auvergne (Brousse et al., 1990), 

présente des âges jeunes compris entre 45,8 ± 4,5 ka (K-Ar sur roche totale ; 

Gillot, non publié, dans Brousse et Lefevre, 1990) et 45,3 ± 4 ka (T.L. sur 

plagioclase ; Guérin et al., 1981), attestant d’une activité pléistocène supérieure 

franche (q3) en limite occidentale de la feuille. 

q2-3βo. Basaltes et basanites, à olivine. Ces laves, peu connues et peu 

documentées, affleurent en limite occidentale de la feuille, autour des édifices 

du Jansenet, du Puy Ferrand et du relief sans nom du « point coté 1306 m », 

dont elles sont sans doute issues. 

Une phase précoce du Jansenet – ou d’un édifice antérieur – a émis une coulée 

vers l’Est armant la crête limitant au Nord le lac de Montcineyre, et sur 

l’épaulement de laquelle semble être en partie édifié le cône. L’édifice du point 

coté 1306 m (~x= 643,2 ; y= 3350,1) semble être, quant à lui, égueulé vers le 

SE par une courte coulée à la morphologie chaotique. Le Puy Ferrand est en 

comparaison plus modeste. Ces laves affleurent mal car elles ont été largement 

recouvertes par les dépôts ultérieurs liés aux remaniements glaciaires et/ou aux 

téphras émis lors de l’activité des volcans du Groupe du Pavin. Un effort de 

calage robuste devra être entrepris, notamment via une étude géochronologique 

dédiée, afin de mieux déterminer les âges de ces laves et, corrélativement, celui 

des édifices associés. À ce titre, des cibles prioritaires semblent être la coulée 

du Jansenet, attribuée en partie au Quaternaire récent sur la feuille voisine La 

Tour-d’Auvergne (Brousse et al., 1990), et celle de l’édifice du point coté 

1306 m, qui présente une morphologie de surface bosselée relativement fraîche. 

Au titre des verrous à lever dans le futur, signalons également que la source de 

la coulée de la vallée du ruisseau de la Loubanère d’âge supposé Quaternaire 

(200 à 30 ka) cartographiée sur la feuille voisine La Tour-d’Auvergne au NE 

de Chanterelle (Brousse et al., 1990), et passant au niveau d’Espinchal sur la 

présente carte, n’a pu être retrouvée avec certitude. D’après les premiers 

éléments extraits de l’analyse du MNT LiDAR HD 2024 de l’IGN©, cette 

coulée pourrait suivre le ruisseau d’Espinchal vers le Nord où un éventuel point 

d’émission (la Chaux d’Espinchal ? un secteur plus en amont en direction de la 

Montagne de la Fage ?) aurait pu y avoir été très largement remanié et/ou 

oblitéré par l’érosion glaciaire, très importante dans ce secteur de la carte. Cette 

série d’hypothèses sera à confronter à de nouvelles données et travaux, 

notamment une cartographie de détail couplée à des acquisitions 

géochronologiques. 

q2-3Tβ. Pyroclastites basaltiques de maars. Ces dépôts sont majoritairement 

situés à proximité immédiate des édifices dont ils sont issus, à savoir les maars 
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de la Fage et de la Godivelle d’en Haut (sous réserve des débats présentés supra, 

Cf. q2-3scβ), localisés sur la bordure occidentale de la feuille. 

Ces pyroclastites meubles constituent un matériel facilement remaniable, 

dans doute profondément affectés par les effets des dernières glaciations, 

d’autant plus que les édifices sont situés sur le haut-plateau du Cézallier. 

Les affleurements sont ainsi rares. Le talus routier de la D 32B au Sud du lac 

d’en Haut de la Godivelle livre de rares exemples de matériel bréchique 

polylithologique à bombes en chou-fleur trempées, typiques d’une activité 

phréatomagmatique. Le maar de la Godivelle, dont le lac de cratère fait 

actuellement selon les différents levés 45 ±1 m de profondeur avec une 

morphologie en entonnoir et aux pentes raides (Vimont, 1874 ; Poiraud, 2017), 

recoupe les basaltes pliocènes du Cézallier dont des vestiges sont visibles sur la 

butte localisée immédiatement au nord-ouest du lac. 

Les dépôts de la Fage, à rechercher à niveau de la crête nord de l’édifice, 

se poursuivent sur la feuille La Tour-d’Auvergne (Brousse et al., 1990). Il s’agit 

d’un maar à la morphologie « jeune et postglaciaire » désigné comme un 

candidat potentiel – avec les lacs Chauvet, d'en Haut, et le cône strombolien du 

Tartaret (feuille Veyre-Monton ; Chèvremont et al., 2023) – pour la source de 

téphras basiques découverts dans la partie nord de la tourbière de la Godivelle, 

datés aux alentours de 10 750 ans BP (Juvigné, 1987). D’après cet auteur, 

le complexe du lac de la Fage–Puy de la Vaisse mériterait de plus amples 

études, faute de quoi, un âge conservatif tardi-Pléistocène (q3) leur a été 

attribué. La coulée de la vallée de la Rhue, qui semble avoir été émise depuis le 

complexe du lac de la Fage – Puy de la Vaisse en direction de l’Ouest sur la 

feuille voisine La Tour-d’Auvergne (Brousse et al., 1990) a été datée entre 45,9 

± 3 ka et 51,6 ± 3 ka (K-Ar sur mésostase ; Guérin et al., 1981), ce qui pose la 

question des liens éventuels entre ces différents ensembles. 

Volcanisme holocène et formations volcanosédimentaires associées 

La succession chronologique de mise en place des volcans holocènes du 

Groupe du Pavin : Montcineyre, Estivadoux, Montchal et Pavin n’a 

définitivement été adoptée qu’après les travaux de G. Camus et al. (1973) et 

J.-L. Bourdier (1980). Les éruptions se sont succédées dans un court laps de 

temps – estimé à ~400 ans – échantillonnant un même système magmatique en 

cours de différenciation (Gewelt et Juvigné, 1988 ; Juvigné et Miallier, 2016 ; 

Villemant et al., 2016 ; Boudoire et al., 2024), depuis une chambre en base de 

croûte pour la basanite du Montcineyre jusqu’à un stockage plus superficiel à 

~7 km de profondeur pour la benmoréite du Pavin (Rondet et al., 2019). 

Complexe volcanique du Montcineyre 

Le cône du Puy de Montcineyre est situé à 2 km au nord-ouest de Compains, 

où il est accolé à un lac de barrage probablement formé lors son édification 

(de Goër de Herve, 1974 ; Meybeck, 2016a), bien qu’une origine plus ancienne 
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et/ou de type maar ne puisse être exclue (Chapron et al., 2016). Daté à 

7070 ± 290 ans BP (Juvigné et Miallier, 2016), le Montcineyre a émis les 

basanites les plus primitives de tout le Massif central au cours de ces derniers 

200 ka (Villemant et al., 2016 ; Boudoire et al., 2023). 

q4pyβ. Pyroclastites scoriacées à cachet phréatomagmatique. 
G. Camus (1975) a signalé la présence, au pied du cône de scories en bord du 

lac, de bombes trempées en chou-fleur, caractéristiques de produits ayant subi 

une interaction phréatomagmatique. Ces bombes, mélangées à des produits 

scoriacés, pourraient être les vestiges d’un épisode de débourrage à cachet 

phréatomagmatique, voire d’un épisode phréatomagmatique sensu stricto 

aujourd’hui largement recouvert par les produits stromboliens ultérieurs. 

L’hypothétique cratère de maar associé pourrait être situé à l’emplacement 

actuel du lac de Montcineyre (Chapron et al., 2016), ou masqué sous l’appareil 

strombolien. 

Un ensemble hétéroclite de dépôts pyroclastiques scoriacés à cachet 

phréatomagmatique plus ou moins marqué a été cartographié en pourtour du 

cône du Montcineyre, majoritairement au niveau des berges du lac, ainsi que 

dans des dépressions topographiques sur le pourtour du cône, notamment le 

long de la coulée au Sud de ce dernier (Vidal, 1994). Ces dépôts sont la plupart 

du temps recouverts par les dépôts stromboliens francs et/ou les coulées de lave 

ultérieures du Montcineyre. La transition vers le faciès strombolien franc est 

difficile à cartographier puisqu’elle est sans doute progressive, et les limites de 

cette formation pyroclastique initiale sont ainsi incertaines. L’affleurement 

décrit par G. Camus (1975), probablement situé au niveau de l’ancienne carrière 

du flanc nord aujourd’hui abandonnée, n’a pas pu être retrouvé. De plus amples 

travaux devront être menés sur ces téphras afin de mieux caractériser les 

différentes phases de l’éruption du Montcineyre. 

q4scβ7. Scories basanitiques. Le Puy de Montcineyre, avec un diamètre 

de 900 m et une hauteur de 250 m, est l’un des plus volumineux cônes de la 

province volcanique de la Chaîne des Puys s.l. Il présente une structure 

complexe, avec une moitié nord-occidentale aux pentes abruptes parfaitement 

symétriques, et un flanc sud-est complexe en grande partie égueulé. Le cône 

possède en outre deux cratères emboités témoignant d’une éruption polyphasée 

(Bourdier, 1980). L’évent sud, bien visible en bordure de la piste forestière, 

est lui-même composé de deux points de sortie accolés, situés à l’aplomb du 

point d’émission supposé de la coulée de lave, et responsables de la 

morphologie égueulée du cône. 

Les produits scoriacés du Montcineyre affleurent bien au niveau des deux 

carrières abandonnées situées respectivement au Nord et à l’Est du cône. Les 

dépôts de retombées associés au saupoudrage de téphras du Montcineyre, qui 

recouvrent une grande superficie, livrent également de beaux affleurements à la 

faveur de grattages superficiels, talus routiers ou travaux d’aménagement dans 

un large périmètre autour du cône. Le téphra du Montcineyre est constitué de 

lapilli scoriacés noirs, à l’éclat scintillant bleu typique, plus ou moins 
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squelettiques et bien triés, de granulométrie homogène comprise entre 5 et 10 

mm bien que décroissante avec la distance (Fig. 9 à gauche, Bourdier, 1980). 

L’intercalation de quelques niveaux plus fins crée localement une stratification 

marquée soulignant le caractère pulsatile de l’activité strombolienne (Bourdier, 

1980). Cartographiée par J.-L. Bourdier (1980), la nappe de saupoudrage 

diminue régulièrement d’épaisseur en s’éloignant du cône, avec un maximum 

visible de ~10 m immédiatement au pied de l’édifice (de Goër de Herve, 1974). 

Le téphra est dissymétrique, avec deux lobes orientés respectivement vers le 

Sud et le Nord-Est. D’une superficie de 30 à 35 km2, ce téphra n’est surpassé 

dans la Chaîne des Puys que par le saupoudrage associé aux Puys de La Vache 

et de Lassolas (Camus, 1975). Aux abords du cône, la partie supérieure du 

téphra contient de l’amphibole en abondance – une particularité du téphra du 

Montcineyre (Bourdier 1980 ; Villemant et al., 2016) – associée à des cristaux 

ou fragments de socle, suggérant une phase explosive accrue en fin d’éruption 

(Fig. 9 à gauche). 

q4β7
h. Basanites à olivine et hornblende. La coulée du Montcineyre, 

émise vers l’ESE depuis la base du cône, suit la vallée glaciaire de la Couze de 

Valbeleix sur près de 7 km jusqu'au hameau de Verdier. Elle présente une 

morphologie de surface d’une remarquable fraîcheur permettant de différencier 

deux ensembles principaux sur la base de leur environnement de mise en place : 

pentes importantes à l’Ouest de Compains versus vallée glaciaire plane et 

relativement encaissée à l’Est. 

En amont de la cheire de Montcineyre, la coulée présente une surface 

chaotique à la morphologie très bien préservée, avec notamment la présence de 

spectaculaires chenaux de largeur hectométrique encadrés par des levées latérales 

plurimétriques dont une tentative de restitution à 1/50 000 a été proposée ici. 

Au niveau de la rupture de pente entre le plateau et la vallée, la lave a été 

canalisée entre deux pointements de paléoreliefs du substratum lavique ancien 

du Cézallier, qui forment alors des « kipukas ». Le cœur de cet ensemble amont 

semble présenter des évidences de déflation sur une bande de ~300 m de large 

pour ~1 km de long, illustrant la vidange vers l’aval du champ de lave en fin 

d’éruption. De beaux affleurements sont visibles dans les talus routiers situés le 

long de la D 26 immédiatement à l’Ouest de Compains, où l’aspect scoriacé et 

chaotique du dos de la coulée apparaît nettement. La présence de nombreux 

tumulus, hornitos ou de petits cratères phréatiques secondaires non enracinés 

complexifie encore la morphologie globale de surface, sans doute de type « aa ». 

En aval de la rupture de pente topographique, i.e. à l’Est de Compains, la 

coulée s’étale dans toute la largeur de l’ancienne vallée glaciaire et présente une 

morphologie assez douce en comparaison de la partie amont, avec cependant 

des levées latérales bien marquées – voire cisaillantes – en aval du goulet du 

moulin de Bardat. De bons affleurements peuvent également être observés le 

long de la D 26 avant le Verdier, ainsi que dans les deux petits ruisseaux de la 

Gazelle au Nord et de la Couze de Valbeleix au Sud, qui ont commencé à 

réinciser leur lit de part et d’autre de la coulée. 
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La lave du Montcineyre est une basanite (Villemant et al., 2016) sombre, 

plus ou moins scoriacée, à phénocristaux d’olivine et hornblende en proportions 

variables, et contenant çà et là quelques nodules de péridotite. Sa texture est 

microlitique porphyrique, le fond de la roche étant mal cristallisé. Les phénocristaux 

d’olivine sont subautomorphes à automorphes, craquelés, atteignant 5 mm. 

Ils présentent un début d’altération en produits phylliteux. Ils contiennent de 

petites inclusions d’oxydes métalliques opaques, de spinelle brun et d’amphibole 

brune. Les phénocristaux de hornblende sont automorphes, non altérés et 

peuvent atteindre 3 mm, avec un zonage optique bien marqué. Les cristaux 

peuvent être rassemblés en associations gloméro-porphyriques. La mésostase 

comprend, par ordre d’abondance décroissante, des microlites de pyroxène, 

des granules anguleux d’oxydes métalliques opaques, des microlites souvent 

très allongés de plagioclase (labrador), des granules peu abondants d’olivine. 

Maar d’Estivadoux 

La localisation du maar d’Estivadoux, dont l’existence est attestée par les 

spectaculaires produits phréatomagmatiques de la coupe de référence de 

Clidères (Boudier, 1980 ; Leyrit et al., 2016), reste encore imprécise et varie 

selon les auteurs entre : le lac d’Estivadoux (de Goër de Herve, 1997 ; Boivin 

et al., 2017), la dépression des Costes (Camus et al., 1974), voire la modeste 

dépression tourbeuse subcirculaire située dans la Montagne des Fraux, à 250 m 

à l’Est du lac d’Estivadoux. Les dépôts du maar d’Estivadoux sont datés à 

6970 ± 290 ans BP (14C sur paléosol ; Juvigné et Miallier, 2016). 

q4pyTβ. Pyroclastites de maar de la Montagne des Fraux. Le lac 

d'Estivadoux, situé à 1,5 km au Sud-Est du lac Pavin, est une modeste 

dépression en croissant occupée par une tourbière dont seule la bordure 

orientale rappelle encore morphologiquement le rebord d’un éventuel cratère, 

ce qui s’explique par le comblement ultérieur de cette dépression par une coulée 

du Montchal, puis par les produits pyroclastiques du Pavin (Boivin et al., 2017). 

La petite carrière de Clidères, située à 1 km au Nord-Est de la Sagnove, 

en bordure de la route reliant le Pavin à Besse-et-Saint-Anastaise via Chandèze, 

permet d’étudier les produits associés au maar d’Estivadoux, dont elle constitue 

la coupe de référence (Bourdier, 1980, Leyrit et al., 2016). Ce site expose 

également de manière spectaculaire les relations entre les dépôts de 

l’Estivadoux et ceux ultérieurs du Montchal puis du Pavin qui les surmontent 

(Bourdier, 1980 ; Leyrit et al., 2016). Une séquence similaire a été décrite à 

l’Est du Puy de Pertuyzat par A. de Goër de Herve (1997). Une épaisseur de 

~18 m de produits de l’Estivadoux à lapilli basaltiques vitreux et éléments du 

substratum (dont socle) a également été reconnue entre les cotes -30,55 et 

-48,80 m du forage de reconnaissance « Pavin 1979 » (INAG-C.E.E.-Université 

de Clermont) effectué à 500 m au SE du bord du lac. 

À la base de la section de Clidères, sur 2 m d’épaisseur, affleure un dépôt 

caractéristique de maar basaltique à explosions rythmiques attribué à 

l’Estivadoux. Les pyroclastites présentent un litage régulier parallèle, à faible 
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pendage, avec une alternance de niveaux centimétriques à granulométrie 

sableuse à graveleuse. Outre des lapilli frais et quelques bombes trempées, 

on note une participation importante du substrat, où les basaltes, trachybasaltes 

et trachyandésites montdoriens prédominent largement sur les gneiss (Boudier, 

1980), attestant de l’origine superficielle des explosions et soulignant la 

présence d’une épaisse couverture volcanique pré-éruptive au-dessus du socle. 

Dans ces niveaux assez bien triés, les fragments supérieurs à 10 cm sont absents, 

tout comme la fraction cendreuse, suggérant un mode de mise en place par des 

retombées aériennes. À l’inverse, certains niveaux hétérométriques et mal triés 

présentent des caractéristiques sédimentologiques typiques d’écoulements 

et/ou de déferlantes pyroclastiques (Leyrit et al., 2016). 

L’étude pétrographique de J.L. Bourdier (1980) indique que les lapilli de 

magma frais, sombres, sont à phénocristaux de clinopyroxènes abondants, 

d’olivines automorphes non altérées et de rares amphiboles brunes (hornblendes), 

emballés dans une mésostase très vitreuse et fortement vésiculée, où baignent 

des microlites de labrador, d’olivine, de pyroxène et d’oxydes. Les analyses 

chimiques récentes montrent que les fragments juvéniles du maar de 

l’Estivadoux sont des hawaiites (un trachybasalte sodique ; Villemant et al., 

2016). 

Complexe volcanique du Montchal 

Le Puy de Montchal (parfois orthographié « Montchalm ») est un cône de 

scories complexe de 90 mètres de haut qui culmine à 1407 m d’altitude. 

Le flanc nord du cône du Montchal présente la particularité d’avoir été découpé 

à l’emporte-pièce par la violente éruption ultérieure du Pavin, dont le lac de 

cratère est accolé immédiatement au nord du cône. Le Montchal est daté à 

6870 ± 270 ans BP (Juvigné et Miallier, 2016). La cheire du Montchal présente 

en outre la particularité de posséder le Creux de Soucy, seul gouffre naturel 

d’Auvergne (Bakalowicz, 1971 ; Boivin et al., 2015). 

q4pyβ2. Pyroclastites de maar du proto-Montchal. La morphologie en 

arc-de-cercle bosselé de l’épaulement semi-circulaire sur lequel repose le cône 

du Montchal témoigne de la présence probable d’un appareil plus ancien, en 

partie recouvert par le cône récent, et potentiellement au moins en partie 

phréatomagmatique. 

Des pierres volantes et des grattages superficiels visibles dans les bois au Sud 

et à l’Ouest du cône strombolien semblent indiquer la présence de matériaux 

caractéristiques d’une phase phréatomagmatique précoce, avec des bombes en 

chou-fleur associées à une quantité assez importante de fragments 

polylithologiques de nature pétrographique variée : trachybasalte juvénile (?) 

du proto-Montchal, xénoclastes énallogènes volcaniques montdoriens ou 

fragments du socle granito-gneissique sous-jacent. Les affleurements sont 

cependant médiocres et de plus amples travaux sont à envisager pour mieux 

caractériser cette phase précoce de l’activité du Montchal. 



- 88 - 

q4scβ2. Pyroclastites du cône de scories du Montchal. Le cratère 

sommital du cône du Montchal est bien conservé, tandis qu’un cratère adventif 

bien visible sur le flanc SE vient complexifier la morphologie du cône, découpé 

au Nord par l’éruption ultérieure du Pavin. Il n’existe que peu d’affleurements 

directement sur le cône, en dehors d’un petit grattage situé à mi-pente à l’Est, 

le long du chemin de randonnée. 

L’éruption du Montchal s’est accompagnée d’un important dépôt de retombées 

de même composition hawaiitique que la coulée principale (Villemant et al., 

2016), principalement entrainé vers l’Ouest par les vents dominants, et dispersé 

sur une surface de ~13 km² (Juvigné et Miallier, 2016). Les lapilli et cendres 

scoriacés du téphra du Montchal sont squelettiques, reconnaissables à leur 

couleur rouille typique (Bourdier, 1980), et renferment des phénocristaux des 

minéraux suivants : clinopyroxène, olivine, feldspath plagioclase, et oxydes de 

Fe-Ti opaques (Bourdier, 1980 ; Juvigné et Miallier, 2016). Un ancien sondage 

non retrouvé, réalisé à la côte 1330 m au Sud du Puy de Montchal, a recoupé 

un tuf de scories rouges (faciès de cœur de cône) d’une dizaine de mètres 

d’épaisseur, sous les pyroclastites « classiques » du cône du Montchal, dont la 

présence pourrait expliquer la morphologie bosselée de la base du cône. Les 

affleurements de la coupe de Clidères montrent que les dépôts de retombées du 

Montchal sont localement déformés par les bombes trachytiques provenant de 

l’éruption ultérieure du Pavin (Leyrit et al., 2016).  

q4τβ2. Trachybasaltes à olivine et pyroxène. Le Montchal a émis trois 

coulées de lave : en direction de l’Ouest vers la vallée de la Clamouze et 

l’Escarot ; sur le pourtour sud-oriental du cône, depuis la forêt des Fraux 

jusqu’à la dépression du maar d’Estivadoux, en grande partie comblée lors de 

cet épisode ; et enfin vers le Nord-Est pour la langue principale, qui descend 

barrer la vallée glaciaire du Gelat puis suit la Couze Pavin jusqu’à Besse-et-

Saint-Anastaise, Lomprat et Cotteuge – avec entre ces deux localités une brève 

incursion sur le territoire de la feuille Veyre-Monton –, puis enfin Saurier, 

à ~16 km de distance. 

La langue sud, sans doute épanchée dans une région marécageuse, présente 

une surface bosselée à tumuli, hornitos et cônelets de scories sans racines 

(de Goër de Herve, 1974). L’épaisseur de la coulée est estimée à ~35 m au 

Creux de Soucy (Boivin et al., 2015), où sa semelle montre de nettes évidences 

d’interactions avec un sol gorgé d’eau : lames de lave trempée pénétrant les 

sédiments et autobréchification importante (Boivin et al., 2015). La langue 

septentrionale, la plus importante, a été découpée à l’emporte-pièce par les 

explosions phréatomagmatiques ultérieures du Pavin, expliquant sa déconnexion 

cartographique apparente avec le cône du Montchal dont elle est issue (Lecoq, 

1835 ; Boivin et Jouhannel, 2016). La coulée affleure cependant dans le rebord 

interne du cratère du Pavin, par exemple au niveau du site d’escalade. Plusieurs 

forages réalisés dans les environs ont mis en évidence une importante épaisseur 

de lave attribuée à la coulée du Montchal (18 m pour le forage « Pavin 1979 » 

–INAG-C.E.E.-Université de Clermont– situé à 500 m au SE du bord du lac, 

et 25 m pour le forage BSS004ALKS situé à l’Est de l’édifice), suggérant 
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l’existence d’une importante paléovallée située soit à l’aplomb du flanc oriental 

(Thouret et al., 2016) soit directement au droit (Leyrit et al., 2016) du Pavin, et 

comblée par la coulée septentrionale du Montchal avant l'explosion du maar. 

De bons affleurements de la coulée principale peuvent être observés dans le 

quartier de la Villetour à Besse-et-Saint-Anastaise, où affleure une anfractuosité 

présentée comme un modeste tunnel de lave, ainsi que plus en amont le long du 

sentier menant à la source de la Fontaine Goyon, où la Couze Pavin ré-incise 

son lit – ici rectiligne – dans la coulée. En aval, de bons affleurements peuvent 

être observés immédiatement à l’Est de Cotteuge, où la coulée présente une 

belle morphologie en gratons et blocs, ainsi que le long de la D 621, notamment 

dans le virage situé à la sortie sud de Saurier, au niveau de l’ancien pont. 

Les laves du Montchal sont des hawaiites (des trachybasaltes sodiques ; 

Villemant et al., 2016) fréquemment scoriacées, à phénocristaux d’olivine, de 

pyroxène et de plagioclase visibles à l’œil nu. Les phénocristaux d’olivine sont 

peu abondants, automorphes et très frais, atteignant 2 à 3 mm ; les clinopyroxènes 

sont automorphes, seuls ou en association gloméro-porphyrique et les 

plagioclases sont subautomorphes à automorphes, atteignant 2 mm. La mésostase 

comporte essentiellement des microlites de labrador à texture fluidale, 

des granules de clinopyroxène, des oxydes métalliques et du feldspath alcalin. 

Les hornblendes, rares, sont résorbées (Bourdier, 1980). 

Le Creux de Soucy. Seul gouffre naturel d’Auvergne, le Creux de Soucy est 

situé dans la forêt des Fraux de la cheire du Montchal, à 1,5 km au sud du lac 

Pavin. Connue depuis 1575 au moins, cette curiosité géologique prend la forme 

d’une vaste cavité naturelle développée aux dépens des terrains basaltiques et – 

surtout – sous-basaltiques de la coulée du Montchal. La cavité elliptique, visitée 

pour la première fois en 1892 par E.-A. Martel, mesure 21 m de profondeur 

pour 50 m de diamètre dans son axe le plus long. Elle accueille un lac unique 

d’une dizaine de mètres de profondeur soumis aux battements de la nappe, 

mais dont la température annuelle n’excède pas quelques degrés, et qui se 

prolonge via un conduit sous le niveau du lac sur au moins 45 m sans que le 

fond n’ait été atteint par les plongeurs (Bakalowicz, 1971 ; Boivin et al., 2015). 

La coupe stratigraphique des formations exposées sur les parois du Creux 

de Soucy, levée par P. Boivin et al. (2015), révèle la présence d’une forte 

épaisseur – plus de 10 m – de dépôts morainiques, fluvio-glaciaires et 

pyroclastiques intercalés entre la coulée du Montchal formant le toit du gouffre 

et la coulée basaltique basale, d’origine montdorienne supposée. Un paléosol 

daté par 14C au toit de la moraine a livré un âge de 9360 ± 150 ans, étayé par 

une étude palynologique, le situant à la transition entre les périodes Boréale et 

Atlantique du Cézallier, au début de l’optimum Holocène (Boivin et al., 2015). 

Ce paléosol est surmonté par une unité sédimentaire U1 d’écoulement 

hyperconcentré (une débâcle glaciaire ?) puis par une unité U2-U3 

phréatomagmatique attribuée par P. Boivin et al. (2015) au maar d’Estivadoux. 

La question du creusement du Creux de Soucy n’est pas encore tout à fait 

résolue. L’agrandissement du gouffre semble faire intervenir des phénomènes 

d’érosion régressive et de dislocation progressive du toit basaltique de la coulée 

du Montchal – caractéristiques d’un fontis – en réponse au sous-cavage du 
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matériel volcano-sédimentaire basal récent encore en partie meuble au moment 

de la mise en place de la coulée du Montchal. L’origine précise de la création 

du vide initial reste encore cependant à déterminer (Bakalowicz, 1971 ; Boivin 

et al., 2015). 

Complexe volcanique du Pavin 

Le lac Pavin est situé à 1197 m d’altitude, à quelques kilomètres à l’Ouest de 

la ville de Besse-et-Saint-Anastaise. D'un diamètre de 750 m et de 92 m de 

profondeur, ce lac de cratère occupe une dépression circulaire découpée à 

l'emporte-pièce dans les formations préexistantes (Fig. 9 à droite). Le lac 

possède aujourd’hui un fond plat sous lequel se sont déposés plus d’une dizaine 

de mètres de sédiments diatomifères (Chassiot et al., 2016). Après avoir 

longtemps fait débat depuis les premières descriptions des années 1750 entre 

les tenants d’une origine explosive et ceux d’un effondrement (de Goër de 

Herve, 1974 ; Boivin et Jouhannel, 2016), le caractère phréatomagmatique du 

Pavin n’a été démontré et indubitablement reconnu que suite aux travaux de 

G. Camus et al. (1973). Il s'agit incontestablement, de par la jeunesse de ses 

formes, d'un des plus beaux lacs de maar du Massif central, dont les mythes et 

légendes associés en font un site emblématique (Meybeck, 2016c). Le lac Pavin 

est un rare lac méromictique, constitué par deux masses d’eau stratifiées qui ne 

se mélangent pas : l’une oxygénée en surface et l’autre anoxique, à partir de 

~60 m de profondeur. Il représente à ce titre un objet exceptionnel, sur lequel 

de nombreux travaux ont été menés, récemment compilés dans l’ouvrage de 

T. Sime-Ngando et al. (2016). 

L’éruption du Pavin est datée à 6670 ± 170 ans BP, ce qui en fait le plus jeune 

volcan de France métropolitaine (Juvigné et Miallier, 2016). 

q4pyτα2. Pyroclastites de l’anneau de maar du Pavin. Ces dépôts 

arment l’anneau pyroclastique du Pavin, caractérisé par une pente interne forte 

et une pente externe plus douce. Leur épaisseur est variable, estimée entre ~10 

et 30 m. La forme du lac et, corrélativement, celle des limites internes de 

l’anneau pyroclastique, est hexagonale, dont les bords les plus rectilignes 

s’alignent sur des directions héritées du sous-bassement varisque (N010-020°, 

N070°, N110°, N160°) dont les fractures pourraient avoir joué un rôle important 

lors de la formation explosive du cratère. 

Les dépôts proximaux du Pavin sont grossiers, hétérogènes et 

hétérométriques, et présentent la plupart du temps un caractère massif qui 

évolue, à mesure que l’on s’éloigne de l’édifice, vers une stratification plus 

marquée. Les clastes sont des blocs, bombes et/ou lapilli emballés dans une 

matrice fine. Il s’agit de fragments benmoréïtiques juvéniles ou de xénoclastes 

énallogènes, arrachés au substratum granito-gneissique et/ou à la couverture 

volcanique pré-éruptive. Leurs tailles (parfois plurimétriques), proportions et 

natures varient d’un banc à l’autre et avec la distance au cratère. Le faciès 

ponceux des clastes juvéniles est le plus abondant, bien que le magma frais 

puisse également se présenter sous la forme de bombes et/ou de lapilli plus 
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denses. Les dépôts des pentes internes du maar font entre 1 et 5 m d’épaisseur 

et ont été cartographiés en détail au 1/10 000 (Thouret et al., 2016 ; 2021). 

Le sondage « Pavin 1979 » effectué à ~500 m au SE du rebord du cratère 

(INAG-C.E.E.-Université de Clermont) a permis de reconnaître sur ~150 m le 

substratum sur lequel repose le cône pyroclastique du Pavin, formé par : 40 à 

45 m de produits holocènes du Groupe du Pavin (Montchal et Estivadoux), 

~100 m de produits montdoriens, puis une transition à ~147 m de profondeur 

vers des basaltes anciens fortement altérés, sans doute de type Cézallier et d’âge 

Miocène à Mio-Pliocène (?). 

q4Eτα2. Coulées pyroclastiques benmoréïtiques du Pavin. L’éruption 

phréatomagmatique explosive du Pavin s’accompagne de la mise en place 

d’importants téphras pyroclastiques benmoréïtiques – champ des trachyandésites 

sodiques du TAS de Le Maître et al. (2005), pour lesquelles la chimie montre 

que Na2O-2 % ≥ K2O ; Villemant et al. (2016) – parfaitement distincts des 

autres formations volcaniques holocènes, et situés immédiatement sous la 

surface du sol dans les secteurs impactés. 

La répartition des téphras associés à l’éruption du Pavin (reportée sur la 

présente carte d’après les travaux de Bourdier, 1980 et Leyrit et al., 2016) met 

en évidence un axe de dispersion préférentiel vers le SSE, assez resserré, 

avec encore ~10 cm de retombées ponceuses présentes au niveau de la 

Godivelle à près de 13 km de la source, pour un volume récemment réévalué à 

l’aide de profils géophysiques – radar et tomographie de résistivité électrique – 

à 52 millions de m3 (Leyrit et al., 2016) pour une aire impactée de 146 km². 

Le relief pré-éruptif a joué un rôle important dans la dispersion des écoulements 

pyroclastiques et déferlantes basales, en grande partie écrantées par le cône du 

Montchal, au Sud/Sud-Ouest duquel se trouve une zone d’ombre (Leyrit et al., 

2016). L’étude des cryptotéphras présents dans les tourbières et zones humides 

d’Auvergne permet d’étendre la zone impactée par les retombées du Pavin 

jusqu’à la planèze de Saint-Flour à 50 km au Sud (où ~3 cm de dépôts fins sont 

encore présents ; Juvigné et Miallier, 2016), et met également en évidence la 

présence d’un lobe secondaire dirigé vers le Nord jusqu’au Gour de Tazenat à 

55 km (où un niveau de 0,5 mm d’épaisseur, proche du seuil de détection, a été 

documenté ; Juvigné et Miallier, 2016). Cette dissymétrie du panache éruptif 

pourrait s’expliquer par une modification des vents dominants, des variations 

de l’intensité et/ou de la localisation des explosions au cours de l’éruption 

(Juvigné et Miallier, 2016 ; Leyrit et al., 2016). Les échardes de verre distales 

associées au Pavin possèdent une chimie trachytique (Juvigné et Miallier, 

2016). 

Les téphras du Pavin peuvent être observés en détail au niveau de deux 

sections-clefs – Clidères et la Liste – situées respectivement à l’Est et au Sud 

de la Forêt des Fraux, au Sud du cratère (Bourdier, 1980 ; Leyrit et al.,2016), 

ainsi qu’au niveau de la plupart des talus routier et/ou grattages superficiels 

situés dans l’axe de dispersion principal du panache, et ce jusqu’à la Godivelle. 

H. Leyrit et al. (2016) ont subdivisé la séquence stratigraphique des téphras du 

Pavin en 4 phases principales illustrant la dynamique éruptive du maar, sur la 
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base de données granulométriques, pétrographiques et sédimentologiques, 

depuis la base vers le sommet : (i) l’unité P1, mal triée et plutôt à grain fin, 

~60 cm d’épaisseur et pauvre en structures sédimentaires, représenterait en 

majorité des dépôts de déferlantes basales ; (ii) l’unité P2, assez bien triée, 

grossière, à granoclassement inverse, ~30 cm d’épaisseur, interprétée comme 

un dépôt majoritairement aérien de retombées subpliniennes ; (iii) l’unité P3, 

à grain très fin et partiellement indurée, ~90 cm d’épaisseur, présente de 

nombreuses stratifications entrecroisées, antidunes et figures d’érosions 

typiques de dépôts de déferlantes basales (« surges »). Des figures d’impacts 

typiques de bombes balistiques y ont également été décrites ; (iv) l’unité P4, 

mal triée, grossière à la base et à grain fin au sommet (i.e. à granoclassement 

normal), ~80 cm d’épaisseur, interprétée comme principalement issue de 

dépôts de déferlantes pyroclastiques bien que des niveaux de retombées y soient 

également intercalés. P4 présente tous les indices d’un début de pédogénèse à 

son sommet, sur une épaisseur d’une quinzaine de centimètres. 

Au-delà de quelques kilomètres du cratère, le téphra devient plus homogène, 

à fragments benmoréïtiques ponceux assez bien triés, caractéristiques d’un 

dépôt de retombées. Les proportions en fragments juvéniles et accidentels des 

différentes unités et/ou niveaux individuels sont très variables : les affleurements 

proximaux ont tendance à être plus riches en fragments accidentels (~30-40 %) 

que les distaux (~20-30 %), avec cependant de fortes variations locales (certains 

niveaux possédant jusqu’à 75 % d’éléments accidentels ; Leyrit et al., 2016). 

Les clastes énallogènes sont principalement des fragments granito-gneissiques 

du socle, des trachyandésites montdoriennes, des vieux basaltes du Cézallier, et 

des basaltes récents du Montchal. Les fragments juvéniles appartiennent à deux 

familles : ponceux, majoritaires dans le dépôt (30 à 80 %), ou vitreux denses 

peu ou pas vésiculés, dont des bombes. 

La benmoréite du Pavin a une texture hyaloporphyrique, à phénocristaux 

d’amphibole brune, clinopyroxène, plagioclase, et fragments énallogènes 

baignant dans une matrice vitreuse largement vésiculée. Les amphiboles, 

très automorphes mais légèrement résorbées, sont en prismes allongés 

atteignant 3 mm, à fort pléochroïsme brun foncé à brun clair et inclusions de 

mica brun, plus rarement d’oxydes métalliques opaques et d’apatite. 

Les clinopyroxènes sont subautomorphes à automorphes, fortement zonés, et 

peuvent atteindre 1 mm, à inclusions d’oxydes métalliques opaques, de baguettes 

d’apatite et de rares plagioclases. Les apatites sont peu abondantes, 

automorphes, en sections subhexagonales ou en baguettes atteignant 1 mm. 

La mésostase est essentiellement hyaline. Le verre est brun-jaune très clair, 

localement plus coloré sous l’effet d’oxydations. Plus de 50 % de la pâte est 

parfois cristallisée dans certaines ponces, où sont alors présents du feldspath 

alcalin et de la biotite dans la mésostase.  

q4scτα2. Ponces benmoréïtiques intracratériques. Des bombes 

balistiques de plusieurs mètres cubes (1 à 4 m3 ; Thouret et al., 2016) ont été 

éjectées dans un rayon maximal de 2 kilomètres autour du cratère. Celles-ci, 
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mêlées à de grandes quantités de ponces, peuvent former des amas 

intracratériques notables. 

Les bombes sont de teinte grise et macroscopiquement peu ou pas vésiculées. 

Leur surface est irrégulière, contournée et craquelée, très comparable à l’aspect 

des bombes en chou-fleur des maars basaltiques. De nature benmoréïtique, 

ces bombes sont particulièrement riches en enclaves de socle cristallin. 

Malgré l’absence de faciès franchement trempés à bordure vitreuse, certains des 

balistiques juvéniles présentent un faciès dense pouvant résulter d’une 

influence phréatique plus marquée. 

FORMATIONS SUPERFICIELLES CENOZOÏQUES 

Cette section décrit les formations superficielles – ou régolithe – allochtones. 

Les formations autochtones – les altérites s. l. – étant décrites conjointement 

avec les lithologies qu’elles affectent. 

CAv. Colluvions alimentées par des dépôts d'avalanches de débris. 
Ces formations constituent le glacis septentrional du plateau de Nérouze-

Courboire-Malbattu (Cf. p2-q1Av) qui le connecte à la nappe alluviale 

ancienne des très hautes terrasses q1Fu en rive droite de la vallée de la Couze 

Pavin. Ces formations de versant affleurent très mal, et livrent seulement 

quelques blocs polylithologiques très altérés visibles dans les champs à 

l’époque des labours. Les épaisseurs sont méconnues, sans doute faibles et 

globalement croissantes vers l’aval. 

Cβ. Colluvions alimentées par des matériaux basaltiques. Cβ/Cg. 
sur des colluvions argilo-sableuses. Ces formations de versant sont 

alimentées par le démantèlement des édifices volcaniques basaltiques s.l. et des 

coulées associées, notamment autour des culots et plateaux laviques en 

inversion de relief de la Limagne, dans le coin nord-est de la feuille. La présence 

souvent importante de blocs interdit tout sondage à la tarière susceptible de 

fournir des indications d’épaisseur, qui varient d’après les rares affleurements 

documentés entre quelques mètres et la dizaine de mètres. En surface, les Cβ 
se signalent par des sols caillouteux de couleur brun-chocolat, très 

caractéristiques, à matrice argilo-limoneuse. Dans les secteurs de Solignat et de 

Bergonne, des colluvions Cβ/Cg alimentées par des matériaux basaltiques 

recouvrent des colluvions argilo-sableuses (Cg), témoignant de la mise en 

mouvement – et donc de l’exposition – progressive des pointements laviques 

au cours du Quaternaire. 

Cg. Colluvions sablo-argileuses ou argilo-calcaires. Les sédiments 

tertiaires sont recouverts sur de larges surfaces par des colluvions dont la 

composition est voisine de celle de la roche-mère, souvent meuble et propice 

au démantèlement. S’y ajoutent différents emprunts progressifs aux formations 

voisines, notamment volcaniques (blocs et graviers basaltiques, pépérites), 

si bien que les limites cartographiques du passage d’un type de colluvion à un 
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autre sont parfois arbitraires. La matrice beige à brune des Cg renferme souvent 

des cryoclastes calcaires témoins des dernières périodes froides, ainsi que 

parfois des concrétions néformées, notamment ferrugineuses. L'épaisseur des 

colluvions, difficile à définir avec précision, augmente globalement dans le bas 

des glacis et versants.  

C. Colluvions indifférenciées. Sous cette appellation sont groupés les 

dépôts de bas de pente et de fonds de thalweg d’épaisseur souvent modeste, 

pour lesquels les précisions lithologiques manquent. Les contours résultent 

essentiellement d’études photo-géomorphologiques et d’observations de 

terrain. Dans certains cas, la notation C s’applique à un mélange de matériaux 

d’origines diverses. 

A. Complexes de versants. L’instabilité des versants a provoqué de 

nombreux glissements qui bouleversent la géométrie et l’ordre des terrains. 

À ce titre, ils méritent, lorsque leur taille et les conditions d’observation le 

permettent, d’être représentés sur la carte. Ces formations, qui représentent des 

zones de solifluxion intense et/ou des loupes de glissement à différents stades 

de leur évolution, ont été regroupées en « complexes » pour des raisons 

pratiques de cartographie. La matrice y est généralement sablo-argileuse et les 

éléments proviennent des formations démantelées. Les roches laviques, 

généralement plus résistantes, peuvent former des blocs, mégablocs ou 

panneaux de taille importante détachés des sommets, comme par exemple au 

niveau du croisement entre les D 24 et D 124 entre Tourzel et Ronzières où des 

mégablocs de laves p1dβ et p1βo ont glissé dans le ruisseau de Gripet. Ces 

complexes de versants ont enregistré la trace d’importants glissements anciens, 

comme par exemple sur les flancs nord des plateaux laviques de Madechemin, 

à l’Ouest de Longchamp et Mareugheol, d’Orphange, en limite septentrionale 

de la feuille, ou du flanc sud du culot de Vodable. 

Eβ. Éboulis, anciens ou récents, au pied de corps volcaniques. 
Les éboulis forment des amas de blocs anguleux hétérométriques généralement 

grossiers (plurimétriques) et souvent assez homogènes en termes de lithologie qui 

drapent les versants. Situés immédiatement en contrebas des reliefs dont ils sont 

issus, ces dépôts sont abondants au pied des corniches, pointements et coulées 

volcaniques en forte inversion de relief, où ils forment des tapis d’épaisseur 

variable aux pentes régulières (30 à 35°) pouvant recouvrir de grandes surfaces. 

Leur mise en place est fortement influencée par les alternances de gel-dégel, 

et peuvent en outre, dans certains secteurs, être les vestiges de conditions 

périglaciaires (Brousse et al., 1990). 

GL-pyβ. Plaquage glaciaire – till – à cachet volcanoclastique. 
Les hauts-plateaux du Cézallier sont souvent couverts d’une couche inégale, 

d’épaisseur décimétrique à plurimétrique, de tills généralement associés à des 

zones humides ou à des tourbières. Ils présentent fréquemment des 

morphologies moutonnées bien visibles sur le MNT LiDAR HD de l’IGN© : 

au Nord du lac des Bordes et du plateau de la Chaux de la Chandelière, au NE 

de Auzolle et sur le plateau de la Chaux de la Roche, ainsi qu’autour du Pavin 
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et du Montchal, en particulier au Sud, dans la forêt des Fraux et la plaine de la 

Liste (Cf. Modelé glaciaire).  

Les tills affleurent mal et sont le plus souvent difficiles à observer. Un talus 

routier le long de la D 32 à l’Ouest du croisement de la Cabane au Nord de 

Auzolles expose un bel exemple de formation à galets et blocs hétérométriques 

polylithologiques emballés dans une matrice argileuse marron, typique des tills 

(Fig. 10 à gauche). Les galets y ont une taille maximale décimétrique. Les tills, 

plus épais dans les dépressions, forment un sol marron contenant de petits éclats 

de quartz ou de socle granito-gneissique accompagnés de nombreux éléments 

volcaniques basaltiques de taille généralement réduite, noyés dans une matrice 

argilo-limoneuse. Des blocs laviques erratiques, provenant le plus souvent de 

coulées ou d'édifices volcaniques environnants, peuvent être présents en 

proportions variables. Le remaniement glaciaire ultérieur aisé des dépôts 

volcanoclastiques meubles pourrait, si l’on n’y prend pas garde, amener à sous-

estimer grandement l’activité explosive de la province volcanique du Cézallier 

(Thonat et al., 2006). Malgré la présence de nombreux maars (Cf. p1VS), 

les affleurements de pyroclastites en place sont en effet rares : une majorité de 

ces dépôts ont ainsi probablement été décapés par les glaciers pour former les 

tills cartographiés ici (Thonat, inédit). La reconnaissance de ces tills à cachet 

volcanoclastique témoignant d’une intense remobilisation glaciaire permet 

également d’expliquer le paradoxe soulevé par E. Juvigné et al. (1993) sur la 

présence de nombreux cratères hypothétiques de maars dans le Cézallier, 

proposés sur la base de critères morphologiques, sans pour autant pouvoir 

associer à ces édifices des anneaux de tufs encore en place. 

FG. Alluvions fluvio-glaciaires. Ce caisson rassemble les produits mis en 

place dans les principales vallées glaciaires de la feuille sous l’effet du retrait 

progressif de la calotte glaciaire couvrant la région au moment des derniers 

maximums glaciaires (entre 28-23 ka et 23-19 ka ; Ancrenaz et al., 2023). 

La lithologie des formations volcaniques remaniées influence fortement celle 

des moraines ou alluvions fluvio-glaciaires locales, qui dérivent en grande 

partie de dépôts pyroclastiques ou volcanoclastiques meubles particulièrement 

propices au démantèlement (Cf. supra). Un bon exemple de moraine latérale 

peut être observé sur les flancs amonts de la vallée du Gelat, où des blocs 

polylithologiques et hétérogranulaires désordonnés, anguleux à émoussés, 

sont emballés dans une abondante matrice sablo-argileuse foncée. La moraine 

frontale de la vallée du Gelat est difficilement identifiable, sans doute 

recouverte par la coulée ultérieure du Montchal (~ 7 ka). La vallée de la Couze 

de Valbeleix possède quant à elle une morphologie en auge à fond plat typique, 

associée à des dépôts fluvio-glaciaires accumulés en amont d’un important 

verrou de socle. Les morphologies à grande échelle visibles sur le MNT LiDAR 

HD de l’IGN© semblent montrer que le(s) glacier(s) des langues de Valbeleix 

et de la haute-Couze d’Ardes partaient tous deux d’une calotte située dans le 

coin SO de la feuille. 
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Signalons également que de nombreux blocs laviques erratiques arrondis 

métriques à plurimétriques peuvent être observés sur les hauts-plateaux, comme 

par exemple autour du hameau de Jassy, à l’Ouest de Saint-Alyre-ès-Montagne. 

Ces blocs laviques, situés à la limite supérieure de l’emprise des alluvions FG, 

reposent parfois directement sur le socle granito-gneissique. 

FR. Alluvions résiduelles. Des galets épars sans rattachement direct avec 

les nappes alluviales individualisées ou des bordures de terrasses fluviatiles 

dégradées ont été cartographiés sous cette notation, en raison de leur intérêt 

pour la chronologie des remblaiements, même si leur épaisseur est le plus 

souvent négligeable. 

Fx. Fy. Alluvions fluviatiles anciennes des moyennes et basses 
terrasses. La séparation cartographique entre Fx et Fy est majoritairement 

établie dans le secteur de la confluence entre la Couze Pavin et l’Allier (Pastre, 

2005). 

Les unités Fx et Fy sont principalement constituées de faciès sablo-graveleux 

et sableux, variant latéralement. Localement, l’unité Fx débute par un cailloutis 

très grossier à galets de basaltes. Les galets contenus dans ces dépôts 

comprennent différentes familles de roches volcaniques qu’il est délicat de 

relier à une source précise dans le fond volcanique ubiquiste des ruisseaux. 

Les cortèges de minéraux lourds sont dominés par de l’olivine non altérée issue 

de basaltes, suivie par des clinopyroxènes et des amphiboles. 

L’essentiel des alluvions Fx semble dater du Pléniglaciaire supérieur d’après 

une chronologie situant ces dépôts entre 30 ka et 6230 ± 100 BP (Veldkamp et 

Krooneberg, 1993 ; Veldkamp et al., 2004), en accord avec les observations 

réalisées dans la basse vallée de la Couze Pavin à Issoire (Pastre, 2005), 

où l’unité Fy remanie en abondance des cendres et des scories fraîches provenant 

très probablement du Montcineyre. La persistance d’une sédimentation grossière 

importante jusque vers 6 ka constitue une tendance régionale caractéristique, 

possiblement liée au déstockage de sédiments accumulés dans les zones amont 

des bassins-versants lors du Pléniglaciaire (Pastre, 2005). 

q4VS. Formations volcano-sédimentaires (lahars, coulées de 
débris, laves torrentielles). Ces dépôts affleurent dans la vallée du Gelat, 

immédiatement au nord de l’exutoire du lac Pavin, et se suivent le long de la 

Couze Pavin jusqu’à plusieurs kilomètres en aval. 

Signalés très tôt par P. Lavina (1985), ils forment un éventail détritique à la 

taille discutée, et dont l’apron principal, cartographié récemment à l’aide d’un 

levé Lidar haute résolution (Thouret et al., 2021), est situé directement sous 

l’exutoire du lac Pavin. La morphologie de cet éventail, bien qu’en partie 

anthropisée, s’intègre dans la série de terrasses alluviales et fluvio-glaciaires 

de la vallée du Gelat, et dévie vers le Nord le cours de la Couze Pavin. 

D’un volume estimé entre 0,14 et 0,18 km3, l’architecture et la composition 

des dépôts ont récemment été réévaluées par l’étude multi-méthodes de 



- 97 - 

J.-C. Thouret et al. (2021), qui y détaillent 4 unités datées par 14C entre le IXe 

et le XVIe siècle, d’où le rattachement de cette formation à l’Holocène q4 et, 

corrélativement, sa position juste sous les alluvions actuelles. 

Ces dépôts, d’une épaisseur moyenne cumulée d’environ 2 m (Thouret et al., 

2021), sont composés de matériaux hétérogènes et hétérolithiques grossiers, 

anguleux, emballés dans une matrice fine marron (Lavina et Del Rosso, 2009 ; 

Chassiot et al., 2016 ; Thouret et al., 2021). Ils reposent au-dessus des dépôts 

du Pavin puis sur une épaisse (~10 m) couche de dépôts palustres périglaciaires 

témoignant du caractère glaciaire prononcé de la vallée du Gelat. 

Cette formation correspond indubitablement à des coulées de débris initiées par 

des épisodes de creusement, vidange et/ou débordement du Lac Pavin situé 

juste en amont des dépôts, et pour lequel il a été prouvé que le niveau d’eau 

emprisonné dans le cratère a baissé depuis sa création (Henriet, 2009 ; Lavina 

et Del Rosso, 2009 ; Chapron et al., 2010 ; Chassiot et al., 2016 ; Miallier, 

2020 ; Thouret et al., 2021). Les causes, tailles et soudaineté de ces épisodes 

restent cependant encore très débattues dans la communauté scientifique. 

Des évidences de glissements de flancs des parois internes du Pavin ont été 

décrites à la fois dans la morphologie et l’enregistrement sédimentologique du 

lac (Henriet, 2009 ; Renault, et al., 2009), et ont été datées pour les plus 

importantes autour des années ~600 et ~1 300 AD (Chapron et al., 2010 ; 

Chassiot et al., 2016). Ces évènements auraient pu, pour certains, provoquer 

des vagues capables d’entrainer une rupture « catastrophique » de la lèvre de 

l’exutoire (Lavina et Del Rosso, 2009 ; Chapron et al., 2010 ; Chassiot et al., 

2016), libérant ainsi un volume important d’eau et de matériaux rapidement mis 

en place dans la vallée du Gelat sous-jacente sous la forme de coulées de débris 

associées à des zones de creusement et d’érosion importantes (Lavina, inédit) 

et contenant des fragments de poteries (Lavina, inédit) découverts dans un 

contexte archéologique qu’il conviendra cependant de préciser. 

La dimension « catastrophique » de ces évènements est cependant tempérée 

dès le début des analyses de stabilité des pentes internes du Pavin, les études 

menées alors écartant l’hypothèse d’un « grand mouvement de terrain qui aurait 

entrainé une coulée de boue catastrophique dans la vallée de la Couze Pavin » 

(Renault et al., 2009). L’étude multi-méthode récente de l’éventail détritique de 

la vallée du Gelat montre une extension limitée des dépôts, constitués par des 

unités individuelles de puissance inframétrique, peu compatibles avec des 

évènements de grande ampleur (Thouret et al., 2021). Ces observations sont 

plutôt en faveur d’épisodes de vidange progressifs du Pavin au cours de son 

histoire suite à une lente érosion de l’exutoire, potentiellement accélérée entre 

le IXème et le XIVème siècles en réponse à de violents épisodes de crues 

provoqués par des évènements météorologiques extrêmes (Thouret et al., 2016 ; 

2021). 

Fz. Alluvions subactuelles ou actuelles. On les trouve dans les cours 

d'eau actuels, où elles sont alimentées par les matériaux provenant du 

démantèlement des formations exposées dans les bassins-versants amont, 
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y compris certaines nappes alluviales antérieures. Ces basses terrasses du lit 

mineur des rivières sont formées le plus souvent d'un mélange de sable et de 

galets hétérométriques en proportions variables présentant localement des 

stratifications plus ou moins entrecroisées, et sont associées aux niveaux 

limoneux des plaines d’inondations. L'ensemble est généralement moins fin que 

les alluvions miocènes et moins grossier que celles du Pliocène. Leur épaisseur, 

globalement croissante vers l’aval dans les principaux drains, reste difficile à 

estimer localement sans données de forage. 6 m d’alluvions indifférenciées 

(Fz+y+x ?) ont par exemple été recoupées dans la Couze Pavin au droit de 

Saurier, et 10 m au niveau du forage « Arvie » au débouché de la Couze d’Ardes 

dans la plaine de la Limagne.  

T. Tourbières, zones marécageuses. De nombreuses tourbières sont 

installées dans les dépressions des hauts-plateaux du Cézallier de la moitié 

occidentale de la coupure, illustrant le stade final du comblement palustre 

progressif de lacs d’origines variées : ancien lac glaciaire (tourbières des lacs 

de Bourdouze, de la Godivelle d’en Bas et de ses dépressions périphériques de 

Coualle Basse, des Chastelets et de la Plaine Jacquot), de barrage (tourbière de 

Compains), voire de maar (tourbière d’Estivadoux). 

Ces zones humides fragiles se développent principalement sur le dos de 

terrains volcaniques, bien que de plus rares prairies humides (appelées sagnes), 

aux plantes caractéristiques parfois héritées de la dernière période glaciaire, 

puissent également se développer au droit du socle cristallin, comme autour de 

Saint-Alyre-ès-Montagne ou de Boutaresse. À l'étage montagnard, tourbières et 

marécages sont étroitement liés et se situent dans une même lignée évolutive. 

Les eaux stagnantes initiales sont tout d’abord conquises par une végétation 

d'hygrophytes pionnières. Puis s'installent les sphaignes qui se développent 

dans l'eau par la partie supérieure et meurent par la base, laquelle s'épaissit de 

plus en plus par accumulation de matière organique végétale se transformant 

lentement, à l'abri de l'air, en tourbe. 

Certaines tourbières et habitats para-tourbeux de la feuille, particulièrement 

bien développés, sont d’une très grande richesse biologique et patrimoniale, 

et font à ce titre l’objet de mesures de protection : Réserve Naturelle Nationale 

des Sagnes de La Godivelle, sites Natura 2000, etc. 

Uy-z. Travertins récents à actuels. De petits dépôts travertineux sont 

associés à des sources d’eaux minérales, fréquemment gazeuses. Les travertins 

figurés sur la carte se trouvent dans deux secteurs : (i) entre Saurier et Courgoul, 

dans la partie la plus septentrionale de la carte, et (ii) autour du site naturel 

d’Arvie, situé en rive gauche de la Couze d’Ardes, entre Ardes-sur-Couze et 

Madriat, dans la partie sud-est de la carte. 

Les sources et travertins du secteur de Saurier−Courgoul sont étroitement 

associés à l’épais filon de leucogranite de direction N160°E, qui affleure en rive 

gauche de la Couze Pavin à l’Ouest et au Sud-Ouest du village de Saurier, 

puis plus au Sud en bordure orientale de la D 26, au Nord de Courgoul. 
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Le travertin le plus volumineux se trouve à l’Ouest de Saurier, en bordure du 

sentier pédestre qui mène à la ferme de Colange. Il recouvre des migmatites 

situées à l’éponte occidentale du filon de leucogranite. À peu près à mi-chemin 

entre Saurier et Courgoul, immédiatement à l’Est de la D 26 et à l’ENE du pont 

du point coté 579 m, une petite source d’eau ferrugineuse et gazeuse se trouve 

au sommet d’un travertin, en rive droite du ruisseau de Lagouzoux, en bordure 

orientale du filon de leucogranite, fortement fracturé à cet endroit (Fig. 10 à 

droite). Vers le Sud, l’alignement N160°E de travertins est limité par la faille 

majeure de Jassat−Courgoul−St-Hérent. 

Le travertin du site Natura 2000 d’Arvie est situé en rive gauche de la Couze 

d’Ardes, où un chemin pédagogique aménagé par le CEN-Auvergne est 

accessible via une passerelle métallique. Des draperies de travertin actif de 

couleur rouille se jettent dans la Couze d’Ardes tandis qu’un massif de 

travertins plus anciens, de plusieurs mètres de puissance, affleure en arrière-

plan. Des travertins actifs sont également présents au niveau de l’exutoire 

(griffon) de la principale source ferrugineuse et gazeuse de la Colline. 

Le substratum est ici constitué de gneiss leptynitiques à intercalations 

lenticulaires d’amphibolites, découpés par un important réseau de fractures 

~N020° et ~N090°. 

Les datations U/Th de A. Veldkamp et al. (2004) menées sur des travertins 

anciens à actifs de la vallée de l’Allier (Coudes et Saladis) sur le territoire de la 

feuille Veyre-Monton à 1/50 000 (Chèvremont et al., 2023), ont montré que ces 

travertins ont enregistré l'activité de sources hydrothermales depuis ~250 ka 

BP, ce qui pourrait également être le cas de certains des travertins de la présente 

feuille. 

HISTOIRE GÉOLOGIQUE 

ÉVÉNEMENTS ANTÉ-VARISQUES 

Largement oblitérés au cours des différentes phases de l’orogénèse varisque, 

les évènements anté-varisques restent encore en partie méconnus. Les études 

menées sur les protolithes anté-varisques des roches métamorphiques du Massif 

central montrent que ces derniers dérivent majoritairement : (i) d’un magmatisme 

Protérozoïque terminal – Cambrien inférieur (-550 à -520 Ma) à caractère 

orogénique net, et probablement liée au cycle cadomien pour les protolithes 

« granitiques » des orthogneiss de St-Alyre-ès-Montagne ; (ii) d’évènements 

Protérozoïque terminal à Cambro-ordovicien (-540 à -440 Ma) d’extension 

et d’amincissement généralisé de la bordure nord de la Panotia puis du 

Gondwana ayant conduit à : a) la séparation et l’individualisation de plusieurs 

microcontinents (Avalonia, Saxo-Thuringia et  Armorica) ; et b) la création de 

bassins péricratoniques de marge continentale passive et/ou de domaines 

océaniques de taille variable et à la paléogéographie encore discutée, formant 

in fine les réceptacles des puissantes séries supracrustales à l’origine des 
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paragneiss de l’USG et de l’UIG de la coupure, accompagnées d’un 

magmatisme bimodal généralisé à l’origine du futur complexe leptyno-

amphibolique (Faure et al., 2009 ; Melleton et al., 2010 ; Ballèvre et al., 2012 ; 

Lardeaux et al., 2014 ; Chelle-Michou et al., 2017 ; Paquette et al., 2017 ; 

Lotout et al., 2018 ; Vanderhaeghe et al., 2020 ; de Hoÿm de Marien et al., 

2023). 

SOCLE VARISQUE (HERCYNIEN) 

Sur le territoire de la feuille Besse-en-Chandesse, le socle varisque affleurant 

est constitué en majeure partie de formations métamorphiques appartenant à la 

Série métamorphique du Cézallier intrudées par de rares massifs et filons de 

roches plutoniques. Après avoir présenté brièvement un modèle d’évolution à 

grande échelle de la ceinture varisque, ce chapitre s'attachera à décrire plus en 

détail les conditions de formation et l’évolution tectono-métamorphique des 

grandes entités varisques présentes sur la feuille Besse-en-Chandesse, et leur 

contribution aux modèles généraux actuellement proposés. 

Évolution générale de la ceinture orogénique varisque 

Les différents modèles d’évolution de la ceinture orogénique varisque sont 

construits depuis plus d’un siècle sur la base d’interprétations régulièrement 

discutées et/ou remises en cause avec l’acquisition de nouvelles données ou le 

développement de nouveaux concepts (Faure et al., 2021). Reconnue comme 

résultant de la collision entre deux masses continentales majeures : le Gondwana 

et la Laurussia, qui s’assemblent au début du Paléozoïque pour former la 

Pangée, la chaîne Varisque est fondamentalement complexe. Elle s’assemble 

au cours de plusieurs épisodes géodynamiques distincts dans l’espace et au 

cours du temps, dans un contexte global d’accrétion progressive. L’orogène 

varisque est ainsi fondamentalement multi-collisionnel et polycyclique 

(Faure et al., 2021). 

Parmi les quatre grands domaines paléogéographiques et tectoniques 

varisques reconnus en France, le Massif central expose les vestiges de la 

marge nord-gondwanienne étirée lors de l’épisode de rifting Cambro-

ordovicien puis raccourcie au cours de la collision polycyclique varisque, et que 

l’on peut corréler avec des terrains varisques du sud-Armorique, des Vosges ou 

les Pyrénées (Fig. 1 et Fig. 2; Matte, 1986 ; Ledru et al., 1989 ; 2001 ; Faure et 

al., 2005 ; 2009 ; Lardeaux et al., 2014 ; Catalán et al., 2021). Les terrains 

métamorphiques du Massif central constituent un empilement de plusieurs 

unités lithostructurales se distinguant par la nature et les âges de leurs 

protolithes et par leur évolution tectono-métamorphique au cours de l’orogène 

varisque. Ces unités sont soit juxtaposées, soit charriées les unes sur les autres 

dans une cinématique globale à vergence Sud (Burg et al., 1984 ; Mercier, 

1991 ; Matte, 2001 ; Chantraine et al., 2003 ; Faure et al., 2005 ; 2009 ; 

Lardeaux et al., 2014 ; Vanderhaeghe et al., 2020). Elles sont plissées et 

localement affectées par des failles ductiles ou cassantes, dont les plus récentes 
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sont liées à la tectonique cénozoïque en horsts et grabens du système des 

Limagnes (Merle et al., 2023). Toutes les phases de l’orogène varisque 

s’accompagnent d’un magmatisme intense, ayant duré près de 80 Ma 

(Vanderhaeghe et al., 2020), et souligné sur le terrain par une grande diversité 

de roches plutoniques, subvolcaniques ou volcaniques dont les caractéristiques 

minéralogiques, chimiques, d’âges ou de mode de mise en place illustrent la 

grande diversité des contextes géodynamiques dans lesquels elles se sont 

formées (Barbarin, 1999). 

Le modèle généralement admis pour expliquer l’architecture du Massif 

central (Faure et al., 2005 ; 2009 ; Lardeaux et al., 2014) se décompose en trois 

grandes époques subdivisées en six phases ou événements tectono-

métamorphiques (D0 à D5) synthétisés par M. Faure (2021) comme suit :  

• la période éovarisque (420-370 Ma, phases D0 et D1) est marquée par la 

fermeture du ou des domaine(s) océanique(s) séparant le bloc Armorica du 

Gondwana via une subduction, océanique puis continentale, à vergence supposée 

vers le Nord – i.e. sous l’Armorica – accompagnée d’un métamorphisme 

éclogitique à granulitique (HP), bien exprimé à la base de l’USG (phase D0, 

430-400 Ma), mais dont l’âge est encore discuté (Cf. section CLA infra). 

L’exhumation de la croûte continentale subductée se produit au cours de 

l’évènement D1 (400-370 Ma), qui s’accompagne d’un intense épisode de 

migmatitisation, et du charriage de l’USG sur l’UIG dans un mouvement 

globalement vers le SO. Les structures éovarisques restent cependant très mal 

connues car largement oblitérées par la suite ; 

• la collision varisque stricto sensu (360-325 Ma, phases D2 et D3) est 

l’évènement tectono-métamorphique principal de l’orogénèse. Il correspond à 

la collision entre le bloc issu de l’assemblage entre la marge nord-

gondwanienne et l’Armorica au Sud, le bloc saxo-thuringien au centre et la 

Laurussia au Nord. Dans le Massif central, cette collision est caractérisée par le 

développement d’un métamorphisme régional synfolial MP-MT barrovien et 

une cinématique vers le NO localisée le long de décrochements (phase D2, 360-

350 Ma) qui s’achève par la mise en place de plutons de granitoïdes alumino-

potassiques de type Guéret ou de type Cournols–Saint-Nectaire en Auvergne. 

Sous réserve de l’obtention d’un âge fiable, le granite de Saint-Hérent pourrait 

être associé à cette phase tardi-D2. La déformation provoquée par la collision 

se propage de manière diachrone du Nord vers le Sud lors d’une phase 

d’épaississement tardi-collisionnel (phase D3, 340-325 Ma) qui réactive 

certaines structures éovarisques, notamment les contacts chevauchants entre 

UIG et USG. La tectonique D3 est contrastée : elle se caractérise par des 

décrochements et/ou de l’extension (transtension) au cœur de la chaîne, tandis 

qu’elle entraîne le développement de ceintures de plis dans les domaines 

externes, ainsi que de vastes bassins turbiditiques en avant-pays ; 

• la période tardivarisque (325-275 Ma, phases D4 et D5) est caractérisée par 

une dynamique générale de désépaississement crustal via différents 
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phénomènes diachrones accommodant l’effondrement gravitaire généralisé de 

la chaîne, et son érosion subséquente, dans un contexte de distension 

synorogénique NO-SE (phase D4, 325-315 Ma), puis postorogénique NE-SO 

(phase D5, 305-275 Ma). Cet épisode est accompagné par un magmatisme 

crustal généralisé, qui se traduit notamment par une migmatitisation intense et 

par la mise en place de nombreux plutons syntectoniques. D’importants dômes 

anatectiques sont exhumés par le jeu ou le rejeu de grandes failles de 

détachement, comme par exemple au niveau du Velay. En plus des déformations 

ductiles associées à cette tectonique extensive, de nombreuses failles cassantes 

se développent en surface, accommodant la formation de petits bassins intra-

montagneux en demi-grabens (Saint-Étienne) ou en pull-appart (le long du 

Sillon Houiller) associés à un magmatisme bimodal acide-basique, qui 

réceptionnent les produits de démantèlement de la chaîne. 

La migmatitisation intense des terrains varisques pourrait jouer un rôle majeur 

dans l’évolution géodynamique de la chaîne, en provoquant un découplage 

mécanique d’une partie de la racine orogénique, dont le retrait progressif depuis 

le Nord vers le Sud serait compatible avec une migration de l’exhumation tardi- 

à post-orogénique des roches métamorphiques de haut grade et/ou des dômes 

anatectiques (Vanderhaeghe et al., 2020). 

Formations métamorphiques 

Les deux unités métamorphiques affleurant sur l’emprise de la feuille Besse-

en-Chandesse sont l’Unité Supérieure des Gneiss (USG) – avec un Complexe 

Leptyno-Amphibolique (CLA) dans sa partie basale – et l’Unité Inférieure des 

Gneiss (UIG) qu’elle chevauche selon l’hypothèse d’un empilement de nappes 

avec une vergence globalement Sud ou Sud-Est (Burg et al., 1984 ; Mercier, 

1991 ; Mercier et al., 1992 ; Faure et al., 2009 ; Lardeaux et al., 2014). 

La géométrie régionale est ici dominée par l’antiforme de Massiac, de sorte 

que l’UIG et l’USG apparaissent respectivement au cœur et en périphérie de 

cette structure, et sont séparées par ce qui est interprété comme un 

chevauchement majeur situé à la base du CLA, dont la structure est reprise 

ensuite par un vaste pli déversé vers le nord (Marquer et al., 1987). 

L’Unité Supérieure des Gneiss (USG) est celle qui a enregistré les conditions 

de métamorphisme les plus intenses (Mercier, 1991 ; Mercier et al., 1992). 

En dehors du CLA, elle comprend, sur la feuille, deux entités principales situées 

en périphérie nord de l’antiforme de Massiac : (i) des migmatites paradérivées 

à biotite, sillimanite et cordiérite, qui représentent le faciès prédominant, 

se singularisant par la présence locale de reliques de granulites acides à disthène 

découvertes par M. Mathonnat (1983) ; et (ii) des gneiss leptynitiques à biotite 

et localement muscovite et/ou cordiérite pinitisée, qui n’apparaissent que dans 

la partie la plus septentrionale de la carte, où ils présentent un faciès 

mylonitique à blastomylonitique muscovitisé au sein d’une zone de cisaillement 

ductile dextre, située le long de la faille majeure de Courgoul, qui a une 

direction ONO-ESE et qui vers le Nord-Ouest se poursuit sur le territoire de la 
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feuille Veyre-Monton en prenant une direction NO-SE le long de la faille de 

Jassat ; une cataclase tardive se surimpose localement à la déformation ductile. 

L’USG présente localement une migmatitisation importante, se traduisant par 

des diatexites. 

Le Complexe Leptyno-Amphibolique (CLA) est constitué de divers gneiss 

leptyniques felsiques, les uns orthodérivés, les autres paradérivés, dans lesquels 

sont intercalées des lentilles d’amphibolites. Bien que ce terme de CLA ait été 

employé pour désigner différents objets – sur la base du degré métamorphique, 

de la bimodalité du magmatisme ou de son rôle de marqueur tectonique 

(Santallier et al., 1988) –, cet ensemble est généralement situé à la base de 

l’USG, sous ou dans les migmatites. Sur la présente coupure, on retrouve le 

CLA sous la forme d’une ceinture subcontinue autour du cœur de l’antiforme 

de Massiac, ainsi que dispersé au sein des migmatites. Il contient des reliques 

d’éclogites (de Hoÿm de Marien et al., 2023) sur lesquelles nous reviendrons 

par la suite, et son appartenance systématique à l’USG est parfois remise en 

cause (Vanderhaeghe et al., 2020). 

L’Unité inférieure des gneiss (UIG) se distingue par des conditions de pic 

métamorphique plus faible que l’USG (Mercier, 1991 ; Mercier et al., 1992). 

Elle affleure au cœur de l’antiforme de Massiac et, corrélativement, dans la 

moitié sud de la coupure, et comprend : (i) de rares enclaves cartographiques 

de paragneiss à biotite et sillimanite dispersés au centre de la feuille ; et (ii) un 

vaste ensemble orthogneissique localement désigné comme le massif de 

St-Alyre-ès-Montagne, formant la majeure partie des affleurements de l’UIG 

(Marquer et al., 1987).  

Nature et âge des protolithes 

Unité Supérieure des Gneiss (USG). Les migmatites résultent de l’anatexie 

de paragneiss dérivant de sédiments détritiques probablement volcanogènes, de 

type gréso-pélitique à intercalations de grauwackes. Les gneiss leptynitiques 

septentrionaux de la carte se trouvent structuralement au-dessus des migmatites, 

et en partie dans une zone de cisaillement dextre leur conférant leur cachet 

mylonitique à blastomylonitique à mica blanc secondaire, auquel une cataclase 

tardive se surimpose localement. Ces gneiss leptynitiques n’ont fait l’objet 

d’aucune analyse chimique. Par analogie pétrographique avec d’autres gneiss 

leptynitiques de l’USG, ils pourraient dériver de roches magmatiques acides, 

plus probablement plutoniques que volcaniques. La migmatitisation des 

paragneiss de l’USG de la feuille semble être liée à la phase varisque D1, ce 

qu’il est cependant impossible d’affirmer faute de datations géochronologiques 

(Mathonnat, 1983). 

Complexe leptyno-amphibolique (CLA). Les analyses chimiques de 

leptynites réalisées par M. Mathonnat (1983) ont permis de distinguer deux 

principaux groupes : l’un potassique (K2O = 4,45-5,90 % ; CaO = 1,15-1,80 %) 

et l’autre calcique (K2O = 1,8-3,7 % ; CaO = 1,6-4,5 %), dérivant tous deux de 

roches volcaniques acides à affinité calco-alcaline de composition 
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rhyodacitique à rhyolitique. Les gneiss acides mésocrates, que D. Chaillou 

(1967) et M. Mathonnat (1983) qualifient de gneiss hétérogènes, n’ont fait 

l’objet d’aucune analyse chimique. Ils semblent être en majorité paradérivés, 

mais il existe un faciès œillé qui pourrait correspondre à un orthogneiss 

granodioritique porphyroïde. 

Les amphibolites du CLA comprennent un rare faciès de haut grade à grenat, 

éclogitique au sens large, que nous n’avons observé que sous la forme de 

boudins dans la partie basale de l’USG. Les autres amphibolites, dites 

« banales », n’auraient pas subi de métamorphisme de haut grade (Giraud et al., 

1984). Y. Vialette (1957) considère comme paradérivée l’amphibolite de 

Chevalière, riche en potassium (K2O=4 %). Cependant, M. Mathonnat (1983) 

conclut que les amphibolites de la série métamorphique du Cézallier dérivent 

de roches volcaniques en majorité basiques (SiO2 = 45-52 %) et distingue deux 

principaux groupes, dont l’un correspond à d’anciens basaltes tholéiitiques peu 

évolués, compatible avec un contexte géodynamique de rifting intracontinental. 

Ces conclusions sont complétées par les travaux de A. Giraud et al. (1984) qui, 

suite à l’analyse chimique de 32 échantillons du Haut-Allier, montrent que la 

majorité des amphibolites ont une composition de basalte à hypersthène 

normatif d’affinité tholéiitique, compatible avec une origine océanique et/ou 

d’arrière-arc. 

À l’échelle régionale, la définition du CLA a été changeante au cours du 

temps (Santallier et al., 1988) et il a été proposé qu’il dérive : (i) d’un domaine 

franchement océanique ; (ii) d’une zone immature et/ou de transition océan-

continent ; (iii) d’un bassin arrière-arc ou (iv) d’un mélange tectonique au cours 

de la subduction (e.g. Lotout et al., 2018 ; Vanderhaeghe et al., 2020 ou de 

Hoÿm de Marien et al., 2023). Quoi qu’il en soit, le CLA est constitué d’un 

assemblage bimodal de roches métamorphiques d’origines volcano-sédimentaires 

mafiques (amphibolites s.l.) à ultramafiques d’une part, et felsiques (leptynites 

s.l.) d’autre part. Il possède également des reliques éclogitiques dont l’origine 

est elle aussi encore en partie débattue, mais qui lient ce complexe au 

phénomène global de subduction (e.g. Barrère, 1955 ; Lasnier, 1977 ; Nicollet, 

1977 ; Giraud et al., 1984 ; Ballèvre et al., 1987 ; Pin et Vielzeuf, 1988 ; 

Nicollet et al., 1993 ; Lardeaux et al., 2001 ; Lotout et al., 2018 ; de Hoÿm de 

Marien et al., 2023). 

Âge des éclogites. Les premières datations radiométriques d’éclogites ont 

livré des âges de 432 +20/-10 Ma pour l’éclogite de la Borie dans le Haut-

Allier, (Ducrot et al., 1983 ; U-Pb sur zircon), 415 ± 6 Ma pour une éclogite de 

la klippe de Marvejols (Pin et Lancelot, 1982 ; U-Pb sur zircon) et 408 ± 7 Ma 

près de Decazeville (Paquette et al., 1995 ; Pb-Pb sur zircon), attribués à la 

phase de métamorphisme HP-MT éovarisque. Des travaux de réévaluation 

récents ont cependant livré des résultats LA-ICP-MS à 370-360 Ma pour le pic 

de métamorphisme marquant la subduction (22-23 kbar et 850-875 °C) suivi 

d’une exhumation datée à ~350 Ma (de Hoÿm de Marien et al., 2023 ; U-Pb sur 

zircon). Cet âge du métamorphisme éclogitique est cohérent avec celui à 

~380 Ma obtenu par C. Lotout et al. (2018) sur une éclogite du massif de Najac 
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(Rouergue ; pic à 15-20 kbar et 560-630 °C pour une durée de ~6 Ma et une 

exhumation à ~370 Ma), et ceux obtenus sur des éclogites bretonnes (Paquette 

et al., 2017). L’âge du métamorphisme éclogitique présenté dans ces travaux 

récents (~380-360 Ma), synchrone de l’épisode Dévonien de magmatisme 

calco-alcalin affectant le Nord du Massif central (de Hoÿm de Marien et al., 

2023) remet ainsi en question l’âge Silurien de la phase de haute pression. 

L’âge Concordia du protolithe gabbroïque de l’éclogite du CLA analysée par 

L. de Hoÿm de Marien et al. (2023) est de 490 ± 3 Ma, encore une fois en 

adéquation avec les données sur des roches similaires provenant du Massif 

armoricain (Paquette et al., 2017). Dans le Limousin, une datation 207Pb-206Pb 

par évaporation de monozircons (Ledru et Calvez, 1988) donne pour des 

leptynites du Complexe leptyno-amphibolique de Tulle-Vergonzac des âges de 

488 ± 32 et 499 ± 5 Ma, interprétés comme les âges de cristallisation des 

protolithes. Pour ces mêmes leptynites une datation U-Pb de zircons à la 

microsonde ionique (Alexandrov et al., 2001) donne un âge quelque peu 

supérieur : 525 ± 12 Ma. Toutes ces données plaident ainsi en faveur d’un 

évènement identique d’âge (Cambro-)Ordovicien pour les protolithes de 

nombreuses roches aujourd’hui inclues dans le CLA. 

Le CLA représenterait donc les vestiges d’un rift Cambro-Ordovicien à 

l’océanisation inégale se développant largement sur la marge continentale nord 

du Gondwana, associé à un magmatisme bimodal acide-basique et à une 

sédimentation volcano-détritique. 

Unité Inférieure des Gneiss (UIG). Situés au cœur de l’antiforme de 

Massiac, les orthogneiss à biotite et localement muscovite du massif de 

St-Alyre-ès-Montagne forment un vaste ensemble d’orientation NO-SE se 

poursuivant sur les feuilles voisines. Ils dérivent pour l’essentiel de granitoïdes 

mésocrates peralumineux à composition de granodiorite-monzogranite à 

affinité calco-alcaline (Barbey et Cuney, 1987), et accessoirement de 

leucogranites aplitiques. Les paragneiss à biotite et sillimanite présentent des 

analogies avec ceux de l’USG et dérivent donc sans doute de protolithes 

proches : sédimentaires détritiques à cachet volcanogène et à affinité ouest-

africaine, i.e. gondwanienne (Melleton et al., 2010). Des différences existent 

cependant dans la source des matériaux détritiques à l’origine de ces deux 

grands ensembles sédimentaires puis métamorphiques. Comme le précisent 

C. Chelle-Michou et al. (2017) dans leur étude sur la bordure orientale du 

massif, la rareté des zircons cadomiens dans l’USG de ce secteur – pourtant 

présents dans le Limousin (Melleton et al., 2010) – et l’absence de zircons d’âge 

ordovicien inférieur (480 Ma) dans l’UIG soulignent une source et/ou un 

environnement de dépôt différent pour ces deux Unités au moins à l’Est, 

juxtaposées ensuite tectoniquement l’une sur l’autre.  

Âge. Une isochrone Rb/Sr en roches totales obtenue sur l’orthogneiss de 

St-Alyre-ès-Montagne (Mathonnat, 1983) donne un âge de mise en place 

Cambrien à 535 ± 16 Ma proche de celui de 528 ± 9 Ma obtenu par la même 

méthode pour l’orthogneiss œillé de l’Arc de Fix (R’Kha Chaham et al., 1990). 
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Un âge siluro-dévonien (405 ± 15 Ma), obtenu sur ces gneiss, et interprété par 

M. Mathonnat (1983) comme étant comme celui du métamorphisme synfolial 

barrovien (MP-MT) semble être remis en cause par les études les plus récentes. 

Les protolithes des paragneiss n’ont quant à eux pas fait l’objet d’études 

(de Hoÿm de Marien et al., 2023). 

Signalons enfin que le massif orthogneissique de St-Alyre-ès-Montagne 

renferme à Pérérol (Cf. δψ) de petits corps lenticulaires constitués d’une 

éclogite plus ou moins amphibolitisée dérivant d’un basalte (Chaillou, 1967). 

Cette éclogite située dans la partie sommitale de l’UIG pourrait avoir été 

incorporée tectoniquement à l’UIG lors du chevauchement ductile de l’USG sur 

l’UIG, comme le suppose M. Mathonnat (1983), mais pose également la 

question plus large de l’appartenance systématique du CLA à l’USG. Il serait 

ainsi d’autant plus intéressant de réétudier cette éclogite qu’elle se situe à 

proximité de celle de la Borie (feuille n° 790 - Langeac) récemment réanalysée 

et radicalement réinterprétée par L. de Hoÿm de Marien et al. (2023). 

Synthèse. À l’échelle du Massif central, l’USG, le CLA et l’UIG 

représenteraient les vestiges de la bordure nord du Gondwana, (hyper-)étirée 

au cours d’une phase d’extension pré-varisque – Néoprotérozoïque 

(Ediacarienne) à Cambro-ordovicienne selon les auteurs –, formant de vastes 

bassins détritiques affectés par un magmatisme bimodal épars (Faure et al., 

2009 ; Melleton et al., 2010 ; Chelle-Michou et al., 2017 ; Vanderhaeghe et al., 

2020). D’après leurs cortèges de zircons hérités, ces bassins drainent des 

sources archéennes, paléoprotérozoïques, et – surtout – néoprotérozoïques 

(590-560 Ma ; Melleton et al., 2010) témoignant du démantèlement du cœur 

cratonique du Gondwana, et soulignant le rôle majeur de l’orogène Cadomienne 

dans le développement du soubassement de l’Europe de l’Ouest (Melleton et 

al., 2010 ; Chelle-Michou et al., 2017). Une migmatitisation diachrone et 

polyphasée de ces protolithes s’étalant sur plusieurs dizaines de millions 

d’années expliquerait ensuite les âges Dévonien à Carbonifère obtenus dans 

différentes régions du Massif central (Duthou, 1977 ; Duthou et al., 1994 ; Faure 

et al., 2009 ; Vanderhaeghe et al., 2020 ; de Hoÿm de Marien et al., 2023). 

Massifs et filons de roches plutoniques 

Les trois entités de granitoïdes de la feuille sont : (i) le monzogranite-tonalite 

orienté de type St-Hérent, d’affinité probablement calco-alcaline, affleurant en 

petits massifs intercalés dans les migmatites de l’USG et localement affectés 

par un cisaillement dextre ; (ii) le granite-granodiorite à biotite ± muscovite ± 

cordiérite pinitisée de type Cournols−St-Nectaire, situé à l’extrémité méridionale 

d’un vaste ensemble de massifs alumino-potassiques mésocrates de type 

Guéret, associés à des migmatites de l’USG ; et (iii) des leucogranites à affinité 

peralumineuse, généralement en filons sécants. 

Le faciès de type St-Hérent n’est pas daté, mais présente des analogies avec 

la granodiorite-tonalite riche en biotite de Villatange, datée à 353 ± 6 Ma 
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(U-Th-Pb sur monazite ; Cocherie, in notice de la carte St-Sulpice-les-Champs, 

Rolin et al., 2006), qui représente un terme précoce du complexe plutonique 

polyphasé de Guéret. Une datation par la même méthode donne un âge de 

352 ± 4 Ma (Cocherie, 2004) aux massifs de granite-granodiorite mésocrate à 

biotite ± muscovite ± cordiérite pinitisée de type Cournols−St-Nectaire. 

Les deux principaux types de granitoïdes de la feuille pourraient ainsi d’être 

mis en place de manière subsynchrone dès la fin du Dévonien ou au début du 

Carbonifère, dans un contexte de convergence généralisée, avec une légère 

antériorité des granitoïdes de type St-Hérent. 

Les filons de leucogranites sont plus tardifs, avec un âge pouvant aller du 

Namurien au Stéphanien, et plutôt liés à la dynamique de désépaississement 

crustal. Aucun filon de lamprophyre n’a été inventorié jusqu’à présent sur 

l’emprise de la feuille, mais il n’est pas exclu que de nouveaux affleurements 

et/ou grattages puissent permettre d’en découvrir. 

ÉVOLUTION MÉSOZOÏQUE 

Trias. Les vestiges largement érodés et démantelés de la chaîne varisque 

s’accumulent dès le Carbonifère supérieur (Gzhélien, ex-Stéphanien) dans de 

petits bassins houillers tels que ceux de Brioude et Langeac au Sud-Est (Lasnier 

et al., 1981 ; Marchand et al., 1985) ou de Saint-Sauves-d’Auvergne au Nord-

Ouest (Brousse et al., 1981), puis forment au Permien supérieur une vaste 

pénéplaine relativement stable au relief peu accidenté entrecoupée de larges 

bassins sédimentaires détritiques (e.g. Beccaletto et al., 2015). Cet ensemble 

subit au Trias (250-200 Ma) une altération supergène « climatique » 

généralisée, affectant à la fois les roches varisques alors à l’affleurement et 

certains sédiments post-orogéniques permiens (Schmitt, 1992 ; Ricordel et al., 

2007 ; Thiry, 2018). Ces profils d’altération atteignent 150 m d’épaisseur, 

et sont associés au développement d’une importante paléosurface albitisée dont 

l’âge triasique est documenté par plusieurs datations dans le Rouergue 

(Bonhomme et al., 1980 ; Schmitt et Simon-Coinçon, 1985), le Morvan 

(Ricordel et al., 2007 ; Parcerisa et al., 2010), les Vosges, l’Espagne ou la 

Pologne (Thiry, 2018). La formation de paléosurfaces matures et évoluées 

suppose des périodes relativement longues de stabilité tectonique et climatique, 

du moins sans fluctuations majeures (10-50 Ma ? ; Thiry, 2018). La paléosurface 

triasique albitisée est donc un marqueur privilégié de la continentalisation subie 

par le Massif central à la suite du démantèlement de la chaîne varisque. 

La feuille Besse-en-Chandesse possède sur son emprise de très bons exemples 

de faciès albitisés, notamment dans le secteur du Lembron où des granitoïdes 

albitisés affleurent dans le secteur de St-Gervazy ou de Boudes – Les Mottes 

(Thiry, 2018). 

Jurassique. L’histoire thermale post-varisque du Massif central, modélisée 

par l’analyse des traces de fission dans les apatites (AFT) des roches du socle, 

montre la présence d’un évènement thermique d’âge Jurassique et d’ampleur 

régionale affectant tout l’Ouest du Massif central (Barbarand et al., 2001 ; 



- 108 - 

2013 ; Séranne et al., 2002 ; Peyaud et al., 2005 ; François et al., 2020). 

Cet évènement serait cohérent avec l’effet thermique produit par un 

enfouissement du massif sous une pile kilométrique de sédiments jurassiques, 

avec un pic enregistré au Jurassique supérieur (160-145 Ma ; François et al., 

2020). La question de savoir si des sédiments jurassiques se sont déposés sur 

l’emprise de la feuille, ou si ce secteur est resté à l’inverse préférentiellement 

émergé, n’est actuellement pas tranchée. 

Crétacé. La période de relative quiétude géodynamique ayant permis le dépôt 

des sédiments jurassiques sur une partie au moins du Massif central s’achève 

par une surrection régionale survenant au Crétacé inférieur (150-110 Ma), 

liée à l’ouverture de l’Atlantique nord (Guillocheau et al. 2000 ; Barbarand et 

al., 2013 ; Brigaud et al. 2018 ; François et al., 2020). Cette importante 

surrection provoque l’émersion des séries sédimentaires jurassiques qui sont 

alors largement démantelées et totalement érodées sur la plupart de l’emprise 

actuelle du Massif central, où d’importants profils et surfaces d’altérations 

crétacés, souvent complexes et imbriqués, peuvent alors se former (Thiry, 

2018).  

Sur la feuille Besse-en-Chandesse, le secteur de Boudes est l’un des 

meilleurs sites du Massif central pour l’observation les formations rouges du 

"sidérolithique". Anciennement rattachées intégralement au Tertiaire,des 

travaux de datation paléomagnétiques récents ont montré qu’une partie au 

moins de ces formations seraient en réalité d’âge Jurassique supérieur/Crétacé 

inférieur (Ricordel, 2007 ; Ricordel-Prognon, et al. 2010). Ces âges, cohérents 

avec les datations obtenues sur des profils à Châteaumeillant (130 Ma ; Quesnel 

et al., 2006) et à Naussac (160 Ma ; Ricordel, 2007 ; Ricordel-Prognon et al., 

2010), respectivement au Nord et au centre du Massif central, fixent le 

développement d’une paléosurface majeure au cours d’une lente période de 

continentalisation (Dercourt et al., 1993 ; Wyns et al., 2003 ; Ricordel, 2007 ; 

Ricordel-Prognon et al., 2010 ; Thiry, 2018). Ces formations sidérolithiques, 

situées en bordure des Limagnes et enfouies sous l’Oligocène, n’ont été que 

récemment re-exhumées. Elles esquissent ainsi un paléorelief qui, bien que 

perturbé par les accidents cassants du Tertiaire, donne un aperçu direct de la 

paléogéographie de la région au Mésozoïque (Thiry, 2018). 

SÉDIMENTATION CÉNOZOÏQUE 

Le dépôt des formations sédimentaires cénozoïques de la feuille est 

étroitement lié à un épisode d'extension lithosphérique d’âge Éocène supérieur 

à Miocène inférieur, ayant abouti à la formation d’un vaste réseau de fossés 

d’effondrement en horsts et grabens sur tout le pourtour de l’arc orogénique 

alpin, connu sous le nom de système de rift ouest-européen (ROE ou ECRIS 

pour « European Cenozoic Rift System » en anglais ; Blès et al., 1989 ; Merle 

et Michon, 2001 ; Michon et Merle, 2001). Un amincissement crustal 

accompagne le développement de certains des grabens les plus marqués, tandis 

que la majorité des fossés sont limités par des failles normales et présentent une 
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direction d'étirement maximum Est-Ouest globalement perpendiculaire au front 

de la chaîne alpine (Merle et al., 1998). 

Le fossé de la Limagne d’Allier est limité à l’Ouest par la faille bordière 

éponyme et à l’Est par les monts du Forez ; il s’ouvre, dans sa partie nord, sur 

le Bassin parisien, tandis que vers le Sud il se ferme dans la région de Brioude 

au contact des formations métamorphiques du socle. Les données de sismique-

réflexion et l'analyse des sondages profonds montrent que le fossé de la 

Limagne est un hémi-graben à remplissage dissymétrique, plus épais à l’Ouest 

(Jeambrun et al., 1973). Entre l'Éocène supérieur et l'Oligocène moyen, 

la Limagne a fonctionné en miroir avec les hémi-grabens de la Bresse et de 

Roanne-Montbrison, avant que la subsidence ne diminue à partir de l'Oligocène 

supérieur (Merle et al., 1998). La direction apparente globalement N-S de la 

faille de la Limagne résulte de l'intersection entre deux familles de failles N160-

170° et N020° héritées de l’orogène varisque (Merle et al., 2023). 

La feuille Besse-en-Chandesse se situe dans la Limagne des buttes (Pastre, 

2005), juste au Sud du point d’inflexion entre les Limagnes centrale et 

méridionale. L’orientation générale N-S de la faille bordière de la Limagne y 

bifurque pour prendre une orientation N130-140° en direction de St-Germain-

Lembron puis, en relais, vers Brioude, suivant ainsi le tracé d’une importante 

zone mylonitique varisque bien représentée en Limagne méridionale 

(Chèvremont et al., 2023 ; Merle et al., 2023). L’épaisseur de la pile sédimentaire 

de la feuille est assez modérée en comparaison de ce qui est connu sur les 

feuilles voisines, où plus de 2500 m de sédiments sont par exemple décrits au 

niveau de la fosse de Riom (Jeambrun et al., 1973). La présence du seuil du 

Lembron et du horst de Saint-Yvoine, situés sur la feuille voisine Veyre-

Monton (Chèvremont et al., 2023), peut expliquer en partie cette différence. 

Cependant, l’existence de sédiments oligocènes reposant en contact direct avec 

le socle jusqu’à la hauteur de la Chapelle-Marcousse ou d’Apchat démontrent 

que la couverture sédimentaire était initialement bien plus vaste que celle 

actuellement dessinée par les rares buttes-témoins préservées. 

La surrection du plateau granito-gneissique permettant la mise en relief 

des failles bordières et des buttes témoins par érosion préférentielle des 

sédiments est récente, débutant entre 5 et 4 Ma selon les auteurs (Merle et al., 

2023 ; Daffos et al., 2024), ce qui implique que les dépôts sédimentaires 

tertiaires pouvaient largement déborder de bassins alors en cours 

d’individualisation, dans un environnement assez plat contrôlé par des 

ondulations à grande échelle de la croûte (Merle et al., 2023). Ces mouvements 

verticaux expliquent également la présence de sédiments à des altitudes 

importantes, où ils ont été portés par la surrection tectonique Pliocène en 

« touches de piano » séparées par le rejeu de failles varisques (Cf. section 

« Fracturation » infra), survenue en réponse à une modification du champ des 

contraintes et un rééquilibrage isostatique (Aumar, 2022 ; Merle et al., 2023 ; 

Daffos et al., 2024). 
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Le milieu de sédimentation des Limagnes semble être resté globalement peu 

profond tout au long du cycle de dépôt, comme le souligne la présence de 

nombreux calcaires concrétionnés (stromatolites, oncolites), de récifs, ou 

d’évaporites (Wattinne, 2004). De possibles incursions marines sont également 

suspectées (Bodergat et al., 1999 ; Briot et al., 2001). Cet environnement de 

lagunes saumâtres et de marécages a permis la préservation de matière 

organique, connue depuis longtemps en Limagne dans les niveaux bitumineux 

(Barrabé, 1932). Des bancs de calcaires à striatelles de l’Éocène moyen à 

supérieur, ainsi que des niveaux fossilifères à mammifères typiques d’une faune 

Miocène inférieure (Hugueney et al., 1999) permettent d’encadrer le remplissage 

du bassin de la Limagne entre le Lutétien (~47,8 Ma) et l’Aquitanien (~20,5 Ma). 

Le pic de sédimentation est enregistré à l’Oligocène, quand la tectonique 

distensive atteint son paroxysme : pendant cette période et jusqu’au début du 

Miocène, le bassin des Limagnes a enregistré une sédimentation continentale 

sablo-argileuse terrigène et marno-calcaire lacustre à fluvio-lacustre qui 

s'épaissit au fur et à mesure du jeu vertical saccadé de la faille bordière, 

accommodant la subsidence du bassin. Les cycles sédimentaires oligocènes se 

décomposent schématiquement, depuis la base vers le sommet, en (Wattinne, 

2004) : marnes ± anoxiques ; (marno-)calcaires bioturbés ; calcaire construit ± 

fentes de dessiccation. Cette séquence est compatible avec le dés-approfondissement 

progressif d’un bassin dont la mise en place est majoritairement contrôlée par 

le fonctionnement tectonique de la faille bordière. Le Plateau des Dômes, et le 

socle en général, n’ont probablement été qu’un relief modeste proche du niveau 

de la mer tout au long de l’Oligocène (Merle et al., 2023). 

VOLCANISME CÉNOZOÏQUE 

L’origine des manifestations volcaniques dans le Massif central a depuis 

longtemps fait débat entre deux hypothèses impliquant un magmatisme profond 

de type point chaud, ou une origine sub-lithosphérique liée au rifting 

(e.g. Froidevaux et al., 1974 ; Chesworth, 1975 ; Barruol et Granet, 2002 ; 

Dèzes et al., 2004). Le modèle actif supposant l’existence d’un point chaud 

enraciné profondément sous le Massif central (Granet et al., 1995a, 1995b et 

1995c ; Goes et al., 1999) semble ne pas être compatible avec des données les 

plus récentes montrant que les anomalies de faible vitesse associées au rift sont 

localisées au-dessus de la discontinuité des 410 km, profondeur insuffisante 

pour invoquer un mécanisme de point chaud classique (Meyer et Foulger, 

2007 ; Fichtner et Villaseñor, 2015). 

Le modèle tectonique proposé par O. Merle et L. Michon (2001) considère la 

formation de la chaîne alpine et la subduction subséquente vers l’Est de la 

plaque européenne comme la cause principale de l’évolution tectonique du 

Massif central – et de l’ensemble du ROE – depuis 65 Ma, manifestations 

volcaniques incluses. D’après ces auteurs (Merle et Michon, 2001 ; Michon et 

Merle, 2001) : (i) les premières compressions alpines paléocènes entraînent une 

flexure de la lithosphère accompagnée d’un magmatisme épars (phase pré-

rift) ; (ii) la croissance progressive de la racine crustale alpine entraine une 
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extension asymétrique E-O d’âge Oligocène supérieur à Miocène inférieur 

accommodée par la mise en place des fossés d’effondrement du ROE (phase 

syn-rift). Cet étirement a pour conséquence un amincissement crustal – de près 

de 25 % (Merle et al., 1998) – et une remontée asthénosphérique accompagnée 

d’un magmatisme syn-rift à faible taux de fusion surtout présent dans le Nord 

du Massif central ; (iii) dans la continuité de cet étirement et du bombement 

provoqué par les réajustements isostatiques, des épisodes diachrones d’érosion 

thermique en base de lithosphère –provoqués par des instabilités et/ou pseudo-

cellules de convexion (Meyer et Foulger, 2007 ) située à l’aplomb du Massif 

central– entraînent des pics de production magmatique (phase magmatique 

principale). Ces derniers sont provoqués par la fusion adiabatique du matériel 

lithosphérique impacté par la remontée de l’isotherme 1300°C, et sont associés 

à un degré de fusion plus important que celle de la phase syn-rift. En chassant 

du matériel asthénosphérique chaud sous le Massif central, la croissance de la 

racine crustale alpine aurait ainsi joué un rôle majeur dans la localisation et le 

développement du volcanisme du Massif central (Merle et Michon, 2001). 

Le Sillon Houiller apparaît quant à lui comme une structure lithosphérique 

majeure limitant le développement vers l’Ouest du ROE, et expliquant l’absence 

de volcanisme au-delà de son tracé (Michon et Merle, 2001). 

Quoi qu’il en soit, les études géochimiques en éléments majeurs, traces et 

isotopiques des laves du Massif central aboutissent à l'hypothèse d'une source 

mantellique lherzolitique hétérogène (Cf. par exemple la compilation de 

Nehlig et al., 2001b faite sur la feuille Murat), où différents taux de fusion 

partielle dans les conditions de stabilité du grenat expliqueraient les différences 

d’alcalinité observées, le taux de fusion le plus important étant situé à l’aplomb 

du stratovolcan du Cantal (Nehlig et al., 2001b). 

Volcanisme de la Limagne 

Les reliefs du Sud du bassin de la Limagne correspondent pour la plupart à 

des pointements et/ou des coulées volcaniques en inversion de relief, 

qui forment plus de 230 édifices ponctuels dispersés sur près de 2500 km2. 

Débordant parfois sur les plateaux cristallins bordiers, ce volcanisme s’est 

essentiellement mis en place au cours de la phase magmatique syn- à tardi-

rifting (Michon et Merle, 2001), bien que les plus anciennes manifestations – 

discrètes – remontent au Paléocène (~54 Ma pour le maar de Menat ; Vincent, 

1977 ; Brousse et Lefèvre, 1990). Le magma est très majoritairement basique 

et la plupart des édifices se mettent en place entre l’Oligocène terminal et le 

Miocène supérieur (25-11 Ma) avec un pic d’activité entre 21 et 16 Ma 

(Chantepie, 1990 ; Cheguer, 1996). De rares retombées volcaniques ont 

également été ponctuellement décrites comme intercalées dans les sédiments 

du Stampien (34-28 Ma ; Devineau, 1996) et Chattien (pépérites, 28-24 Ma ; 

Didier et Giot, 1984), tandis qu’une modeste activité Plio-Quaternaire est 

également présente, comme à Corent (~3 Ma ; Cantagrel et Baubron, 1983) ou 

La Roche Noire (0,8 ou 1,2 Ma ; Bout et al. 1966 ; Cheguer, 1996) sur la feuille 

Veyre-Monton (Chèvremont et al., 2023). Les laves sont sodi-potassiques 
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moyennement à fortement alcalines : néphélinites, basanites, basaltes alcalins, 

trachybasaltes, téphrites, et sont parfois riches en enclaves ultrabasiques 

(péridotites et pyroxénites). La Comté, au Sud-Est de Clermont-Ferrand, 

accueille des laves plus évoluées avec une série complète des basanites aux 

téphriphonolites et phonolites, formant ainsi une province autonome. 

Les études minéralogiques et géochimiques en éléments majeurs et traces ont 

montré que la série volcanique évoluait par cristallisation fractionnée, en deux 

étapes, sans contamination crustale (Cheguer, 1996). 

Le volcanisme de Limagne est caractérisé par de petits appareils isolés 

associés à des produits laviques et/ou pépéritiques. Les « pépérites » se 

présentent sous la forme de roches « poivrées » à granules de basalte dispersés 

dans une matrice sédimentaire. Elles sont associées à des éruptions 

phréatomagmatiques explosives mélangeant de manière intime la lave à 

l’origine de l’éruption avec le sédiment encaissant (Bellon et al., 1971 ; Skilling 

et al., 2002), que ce dernier soit consolidé (éruption post-sédimentation) ou non 

(éruption synchrone de la sédimentation, « pépérite s.s. »). Les phases 

phréatomagmatiques explosives génératrices de brèches pépéritiques alternent 

avec des phases plus effusives créant souvent un système filonien synchrone 

(Bellon et al., 1971). L’érosion de la gangue sédimentaire entourant la plupart 

des édifices pépéritiques de la Limagne expose aujourd’hui les racines – ou 

diatrèmes – de ces anciens maars. Les autres édifices en inversion de relief 

représentent d’anciennes coulées, lacs, culots, filons, sills ou cheminées 

laviques dégagées par l’érosion. 

Volcanisme du Cézallier 

La province volcanique du Cézallier, située à la jonction géographique entre 

les Monts Dore au Nord et le Cantal au Sud, traduit chronologiquement à grande 

échelle la migration du volcanisme du Massif central du Sud vers le Nord 

(Cantagrel et Thonat, 1976). Les transitions avec les basaltes montdoriens d’une 

part, et cantaliens d’autre part, sont délicates à délimiter d’un point de vue 

cartographique car sans doute imbriquées et progressive, voire indifférenciée 

étant donné le caractère ubiquiste du volcanisme basaltique de la région. 

Des formations caractéristiques du Sancy ont été reconnues en forage au niveau 

du Pavin (Bourdier et Cantagrel, 1983), et apparaissent jusqu’au niveau du cône 

de la Montagnoune, au Sud duquel affleurent exclusivement des laves d’affinité 

Cézallier, si bien que cet édifice pourrait être considéré ici comme la limite 

méridionale des Monts Dore, sans pour autant constituer la limite septentrionale 

du volcanisme du Cézallier qui semble se prolonger vers le Nord sous 

couverture, comme le montre la présence du Puy de Montredon émergeant de 

la couverture montdorienne. La limite arbitraire avec les planèzes du Cantal 

pourrait être fixée dans le prolongement de la faille de la Margeride limitant 

vers le Nord le graben de Saint Flour-Neussargues (Thonat et al., 2006).  

Le Cézallier est caractérisé par un volcanisme très majoritairement effusif 

ayant construit un imposant empilement lavique, ainsi que de plus rares cônes 
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de scories, maars et manifestations felsiques surtout centrées sur le Signal du 

Luguet (Thonat et al., 2006 ; 2014). La représentation inédite d’une quantité 

importante de cratères de maars participe à une meilleure compréhension de 

l’activité éruptive du Cézallier, dont une part non négligeable du 

phréatomagmatisme a pu être sous-estimée par le passé, notamment à cause de 

l’important remaniement glaciaire probablement subi par ces dépôts 

volcanoclastiques meubles, à l’origine de la dispersion d’éléments de socle dans 

les tills déposés au-dessus de la couverture lavique (Thonat, inédit). En ignorant 

le cachet volcanoclastique des tills glaciaires, on aurait ainsi du mal à 

reconnaître certaines dépressions comme des cratères d'explosion, faute de 

pyroclastites associées, occultant ainsi certains maars anciens et expliquant la 

disproportion de ces édifices entre cette feuille et ses voisines (Thonat, inédit). 

La phase paroxysmale de l’activité du Cézallier se situe au Pliocène entre 

5,4 et 3 Ma. Elle débute par des coulées basaltiques s.l. suivies par la mise en 

place de pointements phonolitiques et trachytiques centrés autour du Signal du 

Luguet entre 5,2 et 4,0 Ma, au cours d’une phase différenciée assez brève et 

encore mal comprise (Cantagrel et al., 1987), associée pour certains auteurs à 

un petit stratovolcan (Cantagrel et Thonat, 1976 ; Thonat et al., 2006 ; 2014) à 

l’existence débattue (Cantagrel et Baubron, 1983). Un second cycle basaltique 

s.l. clôt cette phase paroxysmale. Les épanchements laviques ont sans doute été 

émis préférentiellement lors d’éruptions fissurales, comme le suggère le 

nombre modeste d’édifices scoriacés préservés, et le caractère volontiers soudé 

des évents supposés. La morphologie des coulées du Cézallier montre qu’elles 

ont scellé une paléo-topographie aux vallées modérément incisées sur le 

plateau, permettant un étalement assez important de la lave, qui a en revanche 

été assez bien canalisée vers l’Est en direction de la Limagne. La tectonique de 

surrection en « touches de piano » du socle granito-gneissique jusqu’à des 

altitudes importantes (1300 m dans le Sud de la coupure, soit l’une des altitudes 

les plus hautes de tout le Massif central) a pu affecter certaines des coulées les 

plus anciennes, compliquant localement la reconstruction de leurs paléo-

directions d’écoulement. L’activité volcanique felsique trachy-rhyolitique à 

trachy-phonolitique du Cézallier (Thonat, 1970, 1984) a sans doute présenté un 

caractère bien plus explosif que la dynamique effusive lavique dominante de 

cette province, avec la mise en place de retombées et d’écoulements 

pyroclastiques dont les emprises initiales sont difficiles à estimer aujourd’hui. 

Volcanisme des Monts Dore 

Le massif des Monts Dore, d’une superficie de près de 500 km2, est reconnu 

comme un ensemble volcanique majeur du Massif central, caractérisé par 

l’émission de plusieurs dizaines de km3 de produits (220 km3, Brousse, 1971 ; 

200 km3, Vincent, 1980 ; 70 km3, Cantagrel et Baubron, 1983) laviques et 

pyroclastiques d’une grande variété, et possédant une structure interne 

complexe (Glangeaud, 1919). 
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Les Monts Dore ont historiquement été décrits comme la superposition de 

deux ensembles distincts : le complexe du Guéry (3,09-1,46 Ma) et le 

stratovolcan du Sancy (1,10-0,23 Ma), qui ont connu huit cycles éruptifs 

principaux d’environ 100 ka chacun (Baubron et Cantagrel 1980 ; Cantagrel et 

Baubron 1983 ; Briot, 1988 ; Julien, 1988 ; Pastre et Cantagrel, 2001 ; Nomade 

et al., 2012 ; 2014a, 2014b, 2017). Certains travaux récents suggèrent 

cependant de diviser les Monts Dore en trois stades d’activité principaux 

(Bourdier et al., 2016 ; Daffos et al., 2024), respectivement : (i) de formation 

de la caldeira (3,3-2,2 Ma) ; (ii) de l’Aiguiller [ou Guéry] (2,5-1,5 Ma) ; 

et (iii) du Sancy (1,5-0,3 Ma). Ces travaux soulignent le besoin de mener de 

nouvelles études sur les Monts Dore, dont nous avons repris ici la vision 

historique à deux ensembles. La pétrologie des laves montdoriennes est 

caractérisée par la coexistence de deux séries alcalines, respectivement 

sursaturée (évoluant vers des rhyolites) et sous-saturée (évoluant vers des 

phonolites ; Gourgaud, 1985, 2016). Leur diversité s’explique par une 

compétition entre les processus de cristallisation fractionnée, mélanges de 

magmas et contamination crustale (Gourgaud, 2016).  

La structuration varisque du socle granito-gneissique, ainsi que l’évolution du 

champ des contraintes tectoniques locales au droit des Mons Dore, ont joué un 

rôle majeur dans leur édification (Daffos et al., 2024). La réactivation oligocène 

des failles ~N020° et ~N160° héritées de l’orogène varisque contrôlent au 

premier ordre la migration des magmas en profondeur, leur stockage superficiel 

dans la croûte, ainsi que l’alignement en surface de certains centres éruptifs du 

Guéry et du Sancy (Daffos et al., 2024). Un bref épisode d’extension survenu 

entre 3 et 2,5 Ma aurait ponctuellement permis le stockage dans la croûte 

supérieure – et la différenciation subséquente – des immenses quantités de 

magma felsique nécessaires pour expliquer les éruptions ignimbritiques 

enregistrées à cette époque dans les Monts Dore (Daffos et al., 2024).  

Le complexe du Guéry 

Le complexe du Guéry (ou de l’Aiguiller ou du Mont-Dore s.s.) est l’édifice 

le plus ancien, actif au Pliocène, entre 3,09 et 1,46 Ma où il a produit quatre 

principaux cycles éruptifs (Fig. 4 ; Nomade et al., 2012 ; 2014b ; 2017). 

Ce complexe est globalement centré entre la Bourboule et le lac de Guéry, et le 

débat persiste pour le qualifier – ou non – de stratovolcan (Nomade et al., 2012 ; 

2014b ; 2017 ; Bourdier et al., 2016 ; Daffos et al., 2024). 

Après une modeste activité explosive trachytique (Pastre et Cantagrel, 2001), 

le début de l’activité du Guéry est marqué par l’émission d’importantes 

quantités de matériel pyroclastique cendro-ponceux rhyolitique se mettant en 

place sous la forme de vastes coulées pyroclastiques ignimbritiques, dont on 

retrouve des vestiges jusqu'à plus de 30 km de la zone d'émission (cycle G.I ; 

Nomade et al., 2014b). Tout d’abord désignés sous le terme historique de 

« Grande Nappe » (Brousse, 1963 ; Vincent, 1979 ; 1980 ; Ménard, 1979) à 

cause de leur rôle de niveau repère à travers tout le massif, ces dépôts intègrent 

en réalité plusieurs unités pyroclastiques différentes appartenant aux cycles G.I 
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et G.II, et émises dans un laps de temps assez long (jusqu’à 350 ka ; Pastre et 

Cantagrel, 2001 ; Nomade et al., 2014b ; Bourdier et al., 2016). L’évènement 

principal, rajeuni récemment à 2,77 ± 0,02 Ma (40Ar/39Ar ; Nomade et al., 

2017) pourrait être associé à la formation d’une caldeira de plusieurs kilomètres 

de diamètre (Varet et al., 1980 ; Mossand et al., 1982 ; Brousse et Lefèvre, 

1990), située entre les localités de la Bourboule et du Mont-Dore, et dont les 

contours autant géologiques que géophysiques – s'appuyant sur une importante 

anomalie gravimétrique – restent encore mal contraints (Julien, 1988). 

Cette structure dite de la « Haute-Dordogne », qu’il est plus conservateur de 

désigner sous le terme de fosse volcano-tectonique que de caldeira sensu 

stricto, doit être vue comme une structure composite et polygénique, formée 

par différentes éruptions ignimbritiques aux évents potentiellement multiples, 

active sur une longue période (Brousse et Julien, 1987 ; Bourdier et al., 2016 ; 

Daffos et al., 2024). En l’état actuel des connaissances, au moins 3 ignimbrites 

majeures ont été reconnues à l’intérieur de la caldeira entre 2,86 ± 0,01 et 

2,74 ± 0,01 Ma (Bourdier et al., 2016 ; Nomade et al., 2017), tandis que des 

travaux sont en cours pour affiner les corrélations stratigraphiques entre les 

zones internes et externes du volcan (Pastre et Cantagrel, 2001 ; Bourdier et al., 

2016 ; Nomade et al., 2014b, 2017). La fosse volcano-tectonique a accueilli 

plusieurs lacs au cours du temps, lors de périodes inter-éruptives bien distinctes 

permettant de définir six séquences biostratigraphiques différentes sur la base 

de leurs signatures palynologiques (Brun, 1974) : séries de la Bourboule 

(Pliocène), de Vendeix (Prétighen), de Chambon (Tiglien), du Rossignolet 

(Eburonien), de Queureuilh (Waalien) et de la Tache (Ménapien). La fosse a été 

en partie comblée par les produits et dépôts ultérieurs du Guéry et du Sancy. 

D’importantes manifestations adventives, principalement monogéniques, 

se répartissent également tout autour de l’édifice du Guéry, posant la question 

de l’édification – ou non – d’un véritable stratovolcan. 

L’édification du Guéry a été accompagné d’importantes phases de 

déstabilisations de flancs, dont l’origine volcanique ou volcano-tectonique reste 

à déterminer, provoquant de gigantesques avalanches de débris orientées vers 

le Nord et l’Est de l’édifice, jusqu’à Nébouzat (à ~15 km au Nord ; feuille 

Veyre-Monton, Chèvremont et al., 2023) et aux plateaux de Perrier (feuille 

Veyre-Monton, Chèvremont et al., 2023) et de Courboire-Malbattu sur la 

présente feuille, à plus de 30 km à l'Est de leur source. La séquence du plateau 

de Perrier, rattachée à la fin du cycle G.II (Nomade et al., 2014b), montre que 

plusieurs de ces évènements cataclysmiques se sont succédés en quelques 

dizaines de milliers d’années (Ly, 1982 ; Poidevin et al., 1984 ; Pastre, 2004 ; 

Bernard et al., 2009), entrecoupés d’importantes périodes de remobilisation 

volcanoclastiques fluviatiles et lahariques (Bernard et al., 2009). 

Le stratovolcan du Sancy 

Le stratovolcan du Sancy se construit sur le flanc Sud du Guéry après un 

arrêt de l’activité volcanique de plusieurs centaines de milliers d’années propice 

à un large démantèlement des produits volcaniques en périphérie du massif 

(Pastre, 1987). Globalement centré à l’aplomb du Puy de Sancy, ce stratovolcan 
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a été actif entre 1,1 et 0,23 Ma, période au cours de laquelle 4 phases principales 

d’environ 0,1 Ma chacune ont été reconnues, entrecoupées de pauses (Fig. 4 ; 

Pastre et Cantagrel, 2001 ; Nomade et al., 2012 ; 2014a). Les produits du Sancy 

constituent l’essentiel du volcanisme montdorien affleurant sur la feuille. 

Le début de l’activité du Sancy (cycle C.I de Nomade et al., 2012 ; entre 1,1 

et 1,0 Ma) est marqué par la mise en place de coulées de lave dispersées et de 

niveaux pyroclastiques felsiques ponceux associés à un dynamisme plinien 

(Cantagrel et Baubron, 1983 ; Pastre et Cantagrel, 2001). Une hypothétique 

avalanche de débris de génération « Fontenille », que l’on peut suivre entre 

Besse-et-Saint-Anastaise et Montpeyroux en Limagne sur près de 35 km sous 

la forme de lambeaux localement remaniés (Chèvremont et al., 2023), pourrait 

s’être produite au cours de cette phase C.I (Cantagrel et Briot, 1990 ; Lavina, 

1999 ; Nomade et al., 2012). La seconde phase (cycle C.II ; 0,82 à 0,69 Ma), 

majeure, est caractérisée par l’émission d’une grande quantité de pyroclastites, 

dont les ponces de Rioubes-Haut (0,72 ± 0,01 Ma par 40Ar/39Ar ; Féraud et al., 

1990) localisées sur la présente coupure. Une hypothétique caldeira centrée sur 

le Puy de Sancy (Cantagrel et Baubron, 1983 ; Lavina, 1985 ; Féraud et al., 

1990), incertaine et aux contours peu documentés (Nehlig et al., 2001a ; Pastre 

et Cantagrel, 2001 ; Nomade et al., 2012), pourrait être associée à cette/ces (?) 

phase(s) explosive(s). La troisième phase (cycle C.III ; 0,64 à 0,52 Ma) suit de 

près la phase C.II et aurait notamment produit la coulée de ponces de Neschers. 

La dernière phase (cycle C.IV) est caractérisée par l’édification entre 0,40 et 

0,22 Ma du massif adventif situé entre le Sancy et le Guéry, dominée par la 

mise en place de dômes latitiques (Cantagrel et Baubron, 1983) et de 

trachyandésites (intrusions, coulées, écoulements pyroclastiques). Chaque cycle 

est canalisé dans une direction préférentielle illustrant les paléo-topographies 

successives du stratovolcan : C.I vers la moitié occidentale de l’édifice, C.II 

vers le Sud, C.III et C.IV vers le Nord (Nomade et al., 2012). L’édifice du Sancy 

est composé majoritairement de produits intermédiaires (trachyandésites s.l.), 

dont 20 à 30 % de matériel pyroclastique (Brousse, 1963). 

Volcanisme récent 

On doit signaler, aux confins du Cézallier et des Monts Dore, une série de 

volcans récents d’âge Pléistocène moyen à supérieur mal contraint 

(< 200 ka ? ; Cantagrel et al., 1987 ; Thonat et al., 1987 ; Leibrandt, 2011) qui 

restent encore largement méconnus. Ce volcanisme basaltique s.l., associé à 

des édifices à la morphologie jeune, est bien exprimé sur la feuille : cônes de 

scories de Mazoires, du Sarran, du Puy de la Vaisse ou de Jansenet. Les volcans 

de Mazoires et du Sarran sont associés à la mise en place de coulées empruntant 

une paléo-topographie que l’on peut qualifier de « moderne ». Il n’est 

actuellement pas tranché si cette activité récente doit être rattachée : (i) à des 

manifestations adventives tardives du Sancy ; (ii) à une activité ultime du 

Cézallier ; ou (iii) à une activité éparse s’étalant sur une grande superficie dans 

le Massif central, dont la signification reste à établir (précurseur d’un 

volcanisme de type « Chaîne des Puys s.l. » ?). Un questionnement similaire 
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s’applique au maar de la Fage d’âge « post-glaciaire » (Juvigné, 1987), et à 

l’édifice de la Godivelle-d’En-Haut daté par G. Guérin et al. (1981) à < 113 ka. 

Il est ainsi très probable que la feuille Besse-en-Chandesse concentre, sur une 

surface réduite, des provinces volcaniques génétiquement différentes, qui se 

superposent dans le temps et l’espace. L’âge Pléistocène moyen à supérieur 

de certaines manifestations, antérieures ou potentiellement en partie 

contemporaines des derniers maxima glaciaires enregistrés dans la région (28-

23 ka et 23-19 ka ; Ancrenaz et al., 2023 ; Cf. section Modelé glaciaire), doit 

nous interroger sur l’impact des glaciers dans la préservation ultérieure des 

édifices concernés, voire sur d’éventuelles interactions éruptives volcano-

glaciaires enregistrées dans certains dépôts. 

Une activité volcanique très récente, d’âge Holocène, affecte enfin le coin 

nord-ouest de la feuille. Les édifices associés sont rassemblés au sein du 

Groupe volcanique du Pavin (Bourdier, 1980 ; Leyrit et al., 2016). L’éruption 

du maar benmoréïtique du Pavin, plus jeune volcan de France 

métropolitaine avec un âge de ~6670 ans BP (BP = « Before Present » soit par 

convention avant 1950 ; Gewelt et Juvigné, 1988 ; Chapron et al., 2010 ; 

Juvigné et Miallier, 2016), se décompose en plusieurs phases, dont au moins 

une phase sub-plinienne accompagnée de la dispersion d’un important panache 

de cendres dont les retombées sont documentées jusqu’à La Godivelle, pour les 

téphras les plus grossiers (Bourdier, 1980 ; Gewelt et Juvigné, 1988 ; Boivin et 

al., 2010 ; Leyrit et al., 2016) et jusqu’à Saint-Flour au Sud et au Gour de 

Tazenat au Nord, pour les cendres les plus fines (crypto-téphras ; Juvigné et 

Miallier, 2016). Une fois l’éruption achevée, le cratère du Pavin s’est rempli 

progressivement d’eau devenant, de par sa configuration et sa profondeur, 

un lac méromictique, stratifié, où la couche oxygénée de surface – le 

mixolimnion – et la couche anoxique et riche en CO2 en-dessous de 60 m de 

profondeur – le monimolimnion – ne se mélangent pas, en faisant ainsi un 

laboratoire naturel unique (Sime-Ngando et al., 2016 ; Rafflin et al., 2024). 

Les éruptions des quatre volcans du Groupe du Pavin : Montcineyre 

(~7070 ans BP), Estivadoux (~6970 ans BP), Montchal (~6870 ans BP) et 

Pavin (~6670 ans BP), par ordre chronologique (Bourdier, 1980 ; Gewelt et 

Juvigné, 1988 ; Juvigné et Miallier, 2016), se sont succédées dans un très court 

laps de temps estimé à quelques siècles seulement (~400 ans ; Juvigné et 

Miallier, 2016). Les études géochimiques démontrent un clair lien de parenté 

entre ces édifices, qui forment une série de différenciation continue allant des 

basanites aux benmoréites (trachyandésites sodiques, Le Maître et al., 2005), 

et dominée par la cristallisation fractionnée de l’amphibole (Villemant et al., 

2016) avec une faible contamination crustale, bien qu’une certaine assimilation 

de l’encaissant ne puisse tout à fait être exclue (d’après les isotopes du Sr ; 

Bourdier, 1980 ; Juvigné et Miallier, 2016 ; Villemant et al., 2016 ; Boudoire 

et al., 2023). Les volcans du Groupe du Pavin échantillonnent donc tous un 

même système magmatique en cours de maturation, depuis une chambre 

primitive située en base de croûte jusqu’à un stockage plus évolué et plus 

superficiel (à ~7 km de profondeur ; Rondet et al., 2019), représentant ainsi un 



- 118 - 

laboratoire naturel exceptionnel pour l’étude des processus de différenciation 

d’une même série magmatique. 

Ces édifices récents sont structurellement indépendants des provinces 

volcaniques des Monts Dore (Bourdier et Cantagrel, 1983) et a fortiori du 

Cézallier, au-dessus desquelles ils sont géographiquement superposés. De par 

leur âge récent et leur dynamisme monogénique, ces volcans se rapprochent 

d’une activité de type « province de la Chaîne des Puys s.l. », dont ils 

représenteraient la manifestation la plus méridionale (Villemant et al., 2016). 

La géochimie vient cependant tempérer ce lien : bien que les compositions en 

éléments majeurs soient assez proches, les éléments en trace différencient la 

Chaîne des Puys s.s. du Groupe du Pavin et indiquent des conditions de 

différenciation contrastées avec un rôle-clef de l’amphibole (Villemant et al., 

2016). Les basanites du Montcineyre sont quant à elles remarquables, au titre 

qu’elles représentent les magmas les plus primitifs émis dans tout le Massif 

central depuis 200 ka (Villemant et al., 2016), et pourraient être à l’origine à la 

fois de la série de différenciation du Groupe du Pavin et de celle de la Chaîne 

des Puys s.s. (Villemant et al., 2016), renforçant ainsi l’appartenance du Groupe 

du Pavin à une province « Chaîne des Puys » élargie (Gourgaud, 2016).  

À plus large échelle, les compilations des données géochimiques et 

géochronologiques montrent que l’activité volcanique de la « Chaîne des 

Puys s.l. » n’est pas continue, mais se fait au gré de pulses particulièrement 

intenses entrecoupés de périodes de repos plus ou moins longues, pouvant 

durer des milliers d’années (Maury et al., 1980 ; Rosseel, 1996 ; Boivin et al., 

2017). Quatre phases éruptives principales ont ainsi pu être mises en évidence 

depuis 100 000 ans environ, début de l’activité de la Chaîne des Puys s.s. 

(Rosseel, 1996 ; Boivin et al., 2017), avec une évolution globale dans le temps 

vers des termes de plus en plus différenciés (Maury et al., 1980 ; Rosseel, 1996 ; 

Boivin et al., 2017), bien que des magmas basaltiques s.l. (voire basanitiques) 

soit émis de manière synchrone, et ce jusqu’à très récemment (Cf. 

Montcineyre). Pour certains auteurs, ce comportement serait à mettre en regard 

avec des ajustements rapides de la lithosphère en réponse à l’alternance des 

cycles glaciaires et interglaciaires (Nowell et al., 2006). 

FRACTURATION 

De nombreuses failles et fractures découpent le socle varisque de la feuille, 

dont une grande partie est cependant masquée sous d’importants dépôts 

sédimentaires et/ou volcaniques ultérieurs, empêchant ainsi d’avoir une idée 

précise de leur localisation sous couverture.  

Les différentes familles de failles sont héritées de l’orogène varisque, 

présentant des orientations respectives N020° (type Sillon Houiller), ~N045° 

(type Cévennes), N110-140 (type cisaillement armoricain) et N160-170 (type 

Villefort) typiques du plateau des Dômes (Aumar, 2022 ; Merle et al., 2023). 

Ces fractures découpent le socle granito-gneissique et entraînent 
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l’individualisation de blocs qui bougent les uns par rapport aux autres en 

« touches de piano » au cours de la surrection pliocène. 

Parmi les différents accidents de la feuille, le plus important est la faille de 

Jassat–Courgoul–St-Hérent, qui se suit – en discontinu à cause du 

recouvrement par des formations volcaniques et/ou superficielles – depuis 

l’Ouest de Beaune-le-Froid et le lac Chambon au Nord-Ouest (feuille Veyre-

Monton ; Chèvremont et al., 2023), où elle est d’orientation ~N145°, jusqu’à 

St-Victor-la-Rivière puis passe à ~N115° depuis Courgoul jusqu’à Saint-Hérent 

sur la présente feuille, comme le montre le schéma structural. Cet accident 

correspond à un couloir de cisaillement ductile dextre varisque le long duquel 

s’aligne la foliation magmatique des granitoïdes de Saint-Hérent, et sur lequel 

se surimpose localement une importante cataclase ultérieure. Ce couloir majeur, 

déjà décrit par F.H. Forestier (1961), se poursuit vers le Sud-Est en direction de 

Lempdes puis Brioude, où il fait parfois office de limite méridionale au bassin 

de la Limagne de Brioude, et aurait aussi joué un rôle de premier plan dans 

l’individualisation du horst de Brioude-Massiac. Cette faille de Jassat–

Courgoul–St-Hérent est subparallèle à celle de Joursac, sur la feuille Massiac, 

séparant pour certains auteurs les volcanismes du Cézallier et du Cantal (Thonat 

et al., 2006 ; 2014). La présence d’importantes zones de fractures d’orientation 

subméridienne est également attestée sur la présente coupure, notamment dans 

le massif orthogneissique de St-Alyre-ès-Montagne. Un linéament topographique 

orienté N010-020° repéré sur le LiDAR HD de l’IGN© immédiatement à 

l’Ouest du Lac des Bordes au Nord-Ouest de Brion, et dont la nature précise est 

toujours en cours d’étude au moment de la publication de cette notice, pourrait 

attester de mouvements (néo)tectoniques récents (?) à confirmer. 

MODELÉ GLACIAIRE 

Les paysages des hauts-plateaux du Cézallier ont été fortement modelés par 

la présence d’une calotte glaciaire de près de 2500 km² couvrant l’ensemble 

de la région – Cantal, Cézallier et Monts Dore – lors du dernier maximum 

glaciaire (Glangeaud, 1916 ; Veyret, 1978 ; Ehlers et al., 2011 ; Ancrenaz et 

al., 2023). Des travaux récents de A. Ancrenaz et al. (2023) dans le Cantal et le 

Cézallier ont permis de déterminer la chronologie des deux derniers maxima 

glaciaires locaux (LLGM), survenus au cours du MIS 2 (Marine Isotopic 

Stage 2), respectivement entre 28-23 ka et 23-19 ka. Suite à un retrait généralisé 

de la calotte entre 20-16 ka, les glaciers ne subsistaient dans la région après 

16 ka qu’au niveau des cirques d’altitude (> 1400 m) du Cantal et des Monts 

Dore (Ancrenaz et al., 2023). 

Le traitement préliminaire de données MNT issues du programme national 

LiDAR HD mené par l’IGN© suggère que la morphologie du coin sud-ouest de 

la feuille est réglée par un modelé montrant des structures et sillons de direction 

moyenne ~N045° pouvant avoir enregistré les derniers mouvements des 

glaciers du secteur. Les principales vallées glaciaires de la coupure : celles du 

Gelat (Couze Pavin), de la Couze de Valbeleix, du ruisseau d’Anglard, ou de 
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l’ensemble cirque de Boutaresse-haute vallée de la Couze d’Ardes, sont toutes 

ouvertes vers l’Est. Bien que des études détaillées restent à mener, ces dernières 

ont sans doute enregistré le retrait progressif post-LLGM des glaciers, et ont 

ainsi graduellement été exposées depuis ~20 ka. La déglaciation débutée par les 

vallées et les bords de plateaux, a laissé des moraines, sédiments glacio-

lacustres, pingos et kettles autour de culots de glaces mortes au front des 

langues glaciaires, dont certaines des dépressions circulaires tourbeuses 

observées sur la feuille pourraient être les vestiges (Cf. infra). 

Le profil en long de la Couze d'Ardes et les profils en travers des vallées 

successives empruntées, actuellement, par cette rivière témoignent de la position 

altimétrique de l'impact glaciaire. La Couze d’Ardes prend sa source entre 

1400 m et 1300 m d’altitude environ vers le col de Chamaroux. Elle s'écoule 

ensuite, avec une pente peu marquée, dans une large vallée glaciaire en auge 

jusqu'à St-Alyre-ès-Montagne, à une altitude d'environ 1100 m. À partir de cette 

altitude, la rivière s'engouffre dans la vallée de Rentières, profonde et en forme 

de « V ». Le profil en long y possède une forte pente. La vallée de Rentières 

représente ainsi la transition entre les hauts plateaux du Cézallier et la plaine 

sédimentaire du Lembron-Val d’Allier. Le profil en long de la Couze d’Ardes 

évolue alors entre 1100 m et 500 m d’altitude lorsqu’elle atteint la plaine 

sédimentaire, vers Barrège. La rupture de pente très nette à 1100 m et le 

changement radical de forme de vallée indiquent clairement l'emprise des 

langues glaciaires au-dessus de 1100 m, dans la partie sud de la feuille. 

On pourra considérer que les formes volcaniques, y compris les plus récentes, 

ont été affectées par des phénomènes glaciaires et périglaciaires. Par exemple, 

le spectaculaire déchaussement des coulées récentes du Mazoires dans la vallée 

de Rentières est probablement lié au régime torrentiel de la Couze d’Ardes à la 

fin du dernier épisode glaciaire. Il est également à noter que la plupart des 

formations superficielles du secteur sud de la feuille, presque exclusivement 

formées de matériaux volcaniques, sont le résultat d'un ou plusieurs 

remaniements des formes volcaniques originelles. 

*. Dépressions, morphologies glaciaires et/ou conduits phréatiques. 
Ces structures, cartographiées sur la base de leur signature morphologique 

typique, rassemblent sans doute des objets aux origines diverses, et parfois 

encore mal comprises. Majoritairement situées dans le quart sud-ouest de la 

feuille, ces dépressions, particulièrement bien visibles sur le dernier levé 

LiDAR HD de l’IGN©, sont notamment localisées : au Nord du lac des Bordes 

et du plateau de la Chaux de la Chandelière, au Nord de Auzolle et sur le plateau 

de la Chaux de la Roche, ainsi qu’autour du Pavin et du Montchal, 

en particulier au Sud et à l’Est, dans la forêt des Fraux et la plaine de la Liste. 

Leur diamètre varie de quelques dizaines à près de 150 m, et leur répartition 

géographique semble coïncider avec la disparition du modelé glaciaire en 

sillons orientés ~N045° évoqué précédemment. La morphologie circulaire 

typique de ces dépressions, leur localisation géographique en pourtour de 

l’emprise maximale supposée des glaciers, et leur présence dans des secteurs 

dépourvus de volcanisme holocène plaident pour une origine glaciaire d’au 
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moins une partie de ces structures. Héritées d’une géomorphologie würmienne 

connue pour affecter de manière importante le plateau du Cézallier (Ancrenaz 

et al., 2023), elles signaleraient ainsi la limite d’extension maximale du 

glaciaire le plus récent sur la feuille. Ces dépressions subcirculaires à circulaires 

rappellent en effet les « dolines glaciaires » formées par la fonte de pingos. 

Les pingos sont des structures constituées d’un cœur de glace ou de permafrost 

recouvert de dépôts meubles tels que des tills ou des formations morainiques, 

largement représentées sur la carte (Cf. GL-pyβ), et qui forment fréquemment 

des dépressions circulaires aux dimensions identiques à celles observées suite 

à la fonte de leur nucléus glacés. Certaines des dépressions à fond plat pourraient 

également correspondre à d’anciens « chaudrons » (kettles) glaciaires. Les kettles 

se forment par le délestage de blocs de glace dans les marges proglaciaires, 

où le retrait rapide du glacier active l’épandage de sédiments glacio-fluviaux à 

même de recouvrir et enfouir rapidement ces blocs de glace morte. D’une manière 

générale, la taille de la dépression est proportionnelle à la quantité de glace et 

de couverture sédimentaire associée (de quelques dizaines de mètres de large et 

quelques mètres de profondeur à des distances kilométriques pour la largeur). 

Il découle souvent de cette géomorphologie glaciaire des environnements 

marécageux. La présence d’un environnement proglaciaire pourrait ainsi 

permettre de revisiter la géomorphologie de certains secteurs de la coupure, 

dont une grande partie pourrait être héritée d’un paléo-modelé glaciaire (sandur 

et topographie en kames et kettles par exemple). Ce modelé pouvant 

ultérieurement être recouvert par des produits volcaniques plus jeunes, comme 

cela a sans doute été le cas avec la coulée du Montchal au niveau de la Plaine 

de la Liste. L’éventuel lien entre cet héritage glaciaire et la présence du vide 

initial du Creux de Soucy reste cependant à investiguer. 

Signalons que certaines de ces dépressions situées à proximité immédiate du 

Pavin dans la plaine de la Liste ont été interprétées comme de petits cratères 

phréatiques, sur la base de profils géophysiques (résistivité électrique) imageant 

un conduit vertical conséquent au droit de celles-ci (Batailler et Jallais, 2012). 

D’autres méthodes géophysiques (radar) semblent montrer que ces dépressions 

sont scellées par les dépôts ultérieurs du Pavin (Batailler et Jallais, 2012), 

et pourraient alors correspondre à de modestes conduits phréatiques associés 

soit à la mise en place de la coulée du Montchal sur un terrain détrempé, soit lié 

à l’activité du maar dont les explosions initiales sont susceptibles d’avoir affecté 

une superficie plus vaste que celle du cratère, notamment si l’extension spatiale 

de la nappe à l’origine de l’explosivité est importante (Valentine et al., 2015). 

Cette hypothèse « volcanique » reste cependant à démontrer, d’autant plus que 

les conduits verticaux imagés en géophysique pourraient également être 

expliqués par la signature de drains préférentiels pour les eaux d’infiltration 

et/ou la trace de (paléo)remontées de fluides le long de fractures (Rafflin et al., 

2025). 
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GÉOLOGIE DE L’ENVIRONNEMENT 

OCCUPATION DU SOL 

Végétation et cultures. Les cultures céréalières des basses terres de la plaine 

de la Limagne disparaissent pratiquement en montagne pour faire place aux 

pâturages et estives situés au cœur des aires géographiques protégées de certains 

des fromages AOP les plus réputés d’Auvergne (Saint-Nectaire, Cantal, Bleu 

d’Auvergne…). Les bois et forêts sont rares sur la coupure, et généralement 

concentrés dans les vallées en-dessous de 1000 m d'altitude. Les paysages des 

hauts plateaux volcaniques sont dominés par les vastes planèzes herbeuses 

typiques du Cézallier. Les zones humides et les tourbières sont fréquentes, 

vestiges des dernières glaciations. En Limagne, les paysages plus chauds et secs 

sont dominés par des coteaux marno-calcaires connectés aux coulées en 

inversion de relief, dont certains sont réputés pour leurs domaines viticoles 

(Boudes, Chalus). 

Géographie humaine. Le territoire de la feuille Besse-en-Chandesse est peu 

industrialisé et peu peuplé, les villes principales étant Besse-et-Saint-Anastaise 

(~1500 habitants en 2020), et Ardes (~600 habitants en 2020). Les premiers 

faubourgs de Saint-Germain-Lembron (~2000 habitants en 2020) apparaissent 

le long de la limite orientale de la feuille. Signalons ici que la commune ayant 

initialement donné son nom à la feuille lors du découpage des cartes 

géologiques à 1/50 000 du territoire a pris le nom de Besse-et-Saint-Anastaise 

à la suite d’une fusion survenue dans les années 1970. 

L’élevage forme une part importante des activités économiques du territoire, 

dont les transhumances vers les estives représentent la partie la plus visible, 

et les fromages – sans doute – la partie la plus réputée. Ces hautes terres 

volcaniques façonnées par la géologie sont des témoins privilégiés de 

l’adaptation des pratiques agricoles à des milieux rudes mais emblématiques de 

l’Auvergne. En ce qui concerne la production d’énergie, signalons que le plus 

vaste parc éolien du Département du Puy de Dôme – à la date de la parution de 

cette notice – est situé sur l’emprise de la feuille, à cheval entre les communes 

de Dauzat-sur-Vaudable, Mazoires, La Chapelle-Marcousse et Roche-Charles-

La-Mayrand. Enfin, le tourisme vert, en pleine expansion dans cet espace de 

moyenne montagne, représente le dernier volet de la mutation d’un secteur 

d’activité qui s’est développé dans la région dès le XIXe siècle avec le 

thermalisme puis dans la seconde moitié du XXe avec les activités de sports 

d’hiver. 

Située au croisement des influences des Monts Dore, du Cézallier et de la 

Limagne, la feuille Besse-en-Chandesse possède une richesse naturelle 

exceptionnelle. Le Parc Naturel Régional des Volcans d'Auvergne recouvre les 

deux-tiers ouest de la feuille, qui comprend également les riches Réserves 

Naturelles des Sagnes de la Godivelle (l’une des plus anciennes de France) et 

du Rocher de la Jacquette. La feuille possède également sur son territoire des 
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ensembles et/ou curiosités géologiques uniques : le maar du Pavin, plus jeune 

volcan de France métropolitaine ; la partie Sud du site troglodyte de Jonas ; 

le Cirque des Mottes et la Vallée des Saints et leurs formations versicolores du 

« sidérolithique » ; le mystérieux creux de Soucy, seul gouffre naturel 

d’Auvergne ; la majestueuse cheminée de fée de Cotteuge ; les travertins 

d’Arvie... et bien d’autres à découvrir ! 

RISQUES NATURELS 

Sismicité 

La sismicité ne se répartit pas de manière uniforme sur le territoire national, 

où la prévention s’appuie sur une carte de l’aléa sismique traduite d’un point 

de vue règlementaire par un zonage probabiliste à l’échelle communale 

pouvant entraîner localement des recommandations parasismiques lors du 

dimensionnement de certains ouvrages. La majorité du territoire de la feuille 

Besse-en-Chandesse est classé en zone de sismicité modérée (niveau 3), 

en accord avec la carte de sismicité instrumentale mesurée depuis 1962 par le 

Réseau Sismologique et Géodésique Français (Résif-Epos), compilée et 

régulièrement mise à jour en ligne par le Bureau Central et Sismologique 

Français - Réseau national de surveillance sismique (BCSF-Rénass).  

La sismicité en Auvergne est également hétérogène, se répartissant 

préférentiellement dans un quadrilatère Clermont-Ferrand, La Souterraine, 

Châteauroux et Moulins, ainsi qu’autour de Saint-Flour, Ambert et dans les 

Monts Dore (Battaglia et Douchain, 2016). Près de 4700 évènements de 

magnitude locale supérieure à 1,8 ont été enregistrés en Auvergne sur la période 

1962-2016, soit en moyenne 110 séismes par an (hors essaim) sur la période 

récente, dont 1 à 2 seulement sont ressentis par la population (Battaglia et 

Douchain, 2016). La magnitude locale maximale enregistrée est de 4,3 et leur 

profondeur n’excède pas 11 km (Dorel et al., 1995 ; Mazabraud et al., 2005a, 

2005b). 

Les bases de données nationales (SisFrance) recensent deux séismes 

historiques dont les épicentres supposés sont situés dans l’emprise de la feuille : 

en novembre 1806, avec un épicentre situé à la Brugière, au Sud d’Apchat, 

en limite méridionale de la coupure (identifiant national SisFrance n°430011) ; 

et le 26 août 1892, avec un évènement assez intense situé entre Saint-Hérent et 

Boudes (identifiant national SisFrance n° 30010, intensité 7). Ces localisations 

sont forcément imprécises car déduites des archives et des chroniques : les 

crises de 1806 et 1892 ont également des épicentres répertoriés à Pardines et 

Issoire. D’autres crises et/ou séismes historiques localisés en dehors de 

l’emprise stricte de la coupure ont pu y être fortement ressentis, notamment : 

ceux de janvier 1663 survenus autour de Blesle en Haute-Loire, la crise 

d’octobre 1833 entre Blesle et Issoire, ainsi que toute une série d’évènements 

et/ou de crises sismiques – parfois en essaim – survenus dans les Monts Dore : 

décembre 1843-janvier 1844, 1863, septembre 1963, avril 1965, 15 mars-15 
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avril 1980, avril 1984, et la dernière en date en mars 2022 (Pelletier, 1969 ; 

Vogt, 1979 ; Dorel et al., 1995 ; Battaglia et Douchain, 2016 ; Chapron et al., 

2022 ; Gailler et al., 2025 ; Boudoire et al., 2025 ; PROVA², LMV-OPGC 

Université Clermont-Auvergne ; catalogue en ligne SisFrance). 

Des crises sismiques, parfois en essaims, se sont ainsi régulièrement 

produites au cours de l’histoire dans la région, notamment dans les Monts Dore 

(Dorel et al., 1995 ; Mazabraud et al., 2005a, 2005b ; Battaglia et Douchain, 

2016 ; Chapron et al., 2022 ; Gailler et al., 2025 ; Boudoire et al., 2025), et se 

reproduiront sans aucun doute à l’avenir. Cette activité sismique modérée est 

d’origine tectonique, en lien avec le réajustement dans le champ de contraintes 

actuel de structures du socle le plus souvent héritées de l’orogène varisque 

(Mazabraud et al., 2005a, 2005b ; Merle et al., 2023). Il est cependant parfois 

délicat de relier ces crises à des failles précises, en particulier dans le cas des 

Monts Dore, notamment à cause de l’épaisse couverture volcanique masquant 

le socle. Le champ local des contraintes sur la feuille est dominé par un 

raccourcissement horizontal maximal (σ1) orienté NO-SE et corrélativement un 

σ3 orienté SO-NE (~N050-070°), ce qui a pour effet de réactiver plutôt en jeu 

normal (extensif) les familles de failles orientées NO-SE et en décrochement 

les failles orientées NE-SO (Mazabraud et al., 2005a, 2005b). Ce régime est 

globalement en accord avec les mesures faites au niveau du forage de Chassolle 

du programme GPF, bien que l’extension – locale ? – y soit plutôt N-S 

(Feybesse et Lespinasse, 1987 ; Loiseau, 1987 ; Mégnien, 1987). Les contraintes 

régionales sont limitées à l’Ouest par le Sillon Houiller (Mazabraud et al., 

2005b), qui apparait comme une limite sismo-tectonique majeure séparant le 

rift ouest-européen d’un domaine intraplaques occidental plus stable (Baize et 

al., 2013). Si ces crises sismiques présentent des liens forts avec la tectonique 

régionale, certains des essaims affectant les Monts Dore pourraient également 

faire intervenir des réajustements ponctuels de la circulation des fluides au sein 

du système hydrothermal (Gailler et al., 2025 ; Boudoire et al., 2025). 

Le couloir de cisaillement dextre de Jassat–Courgoul–St-Hérent est souligné 

sur le terrain par la présence de mylonites et de cataclasites (Cf. section 

fracturation supra). En 2022, ce couloir a été le lieu d’un essaim sismique, 

d’une durée de quelques mois, principalement entre mars et novembre. 

En surface, les épicentres sont localisés sur une petite surface de moins de 

6 km2, groupée à l’extrémité nord du couloir cisaillant, sur la feuille de Veyre-

Monton et à proximité du lac Chambon. Ce sont environ 1260 séismes de petites 

magnitudes qui ont été enregistrés. Le traitement en 3D des hypocentres et le 

calcul de plusieurs mécanismes au foyer montrent clairement le fonctionnement 

d’une faille décrochante dextre de direction ~N173° et de pendage subvertical 

85°W, les ruptures fragiles sont toutes situées entre -5,1 km et -6,8 km de 

profondeur, environ. La géométrie de cette faille semble correspondre à une 

conjugaison de la faille décrochante dextre de Jassat orientée à ~N145°, 

elle-même conjugaison de la faille décrochante dextre de Courgoul–Saint-

Hérent orientée à N115°. L’analyse géomécanique de cet essaim sismique 

permet de confirmer deux points importants dans ce secteur. Le premier point 
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réside dans le calcul de la contrainte tectonique actuelle : elle est compressive, 

de direction ~N148° pour la composante maximale horizontale (Merciecca et 

al, à paraitre), en accord avec celle homogène à ~N150° enregistrée à moins de 

2 km de profondeur dans les forages de Chassolle, d’Échassières, du Mayet-de-

Montagne et d’Auriat (Cornet et Burlet, 1992). Le second point concerne 

l’analyse de la transition fragile-ductile au cours de ces évènements sismiques, 

qui confirme un gradient géothermique anormal, au moins deux fois supérieur 

à la normale : il serait ici de l’ordre de 65 °C par km (Merciecca et al, à paraitre). 

Mouvements de terrains 

Les mouvements de terrain désignent un ensemble de phénomènes associés 

au déplacement de matériaux (roches, débris, terres, terrains, etc.) sous l’effet 

de la gravité, généralement classés en deux grandes familles (lents vs. rapides 

voire soudains), aux conséquences humaines et socio-économiques variables en 

fonction de leur localisation et/ou de leur ampleur. Les mouvements lents 

entraînent une déformation progressive des terrains, peu perceptible, et agrègent 

les phénomènes de solifluxion, de tassement, de retrait-gonflement, ainsi que 

certains glissements actifs présentant des vitesses de déplacement faibles 

(quelques millimètres par an). Les mouvements rapides regroupent les 

effondrements, les chutes de pierres et de blocs, les éboulements, les coulées 

boueuses, les érosions de berges, ainsi que certains glissements. Tous ces 

phénomènes sont contrôlés au premier ordre par des facteurs internes (nature et 

structure des matériaux, géomorphologie, présence d’eau, etc.) et influencés par 

des paramètres externes facilitateurs ou déclencheurs, naturels (fortes pluies, 

gel-dégel, séismes, croissance racinaire, etc.) ou anthropiques (travaux, rejet 

d’eau, déboisement, etc.). 

Une base de données nationale sur les mouvements de terrains, la BDMVT, 

gérée et développée depuis 1994 par le BRGM, recense de manière homogène 

les évènements par type de phénomène, permettant d’avoir une bonne idée des 

aléas susceptibles d’affecter le territoire de la feuille. 53 évènements y sont 

recensés, le plus vieux datant de 1775. La très grande majorité de ces 

occurrences concerne des éboulements (24) et des glissements de terrains (22). 

2 coulées boueuses, 1 effondrement et 4 érosions de berges sont également 

décrits. Une dissymétrie très nette apparaît entre les deux tiers volcaniques sud-

ouest de la feuille, principalement affectés par des éboulements, et le tiers nord-

est sédimentaire, majoritairement concerné par des glissements de terrain.  

Les éboulements et chutes de blocs affectent principalement le pourtour du 

plateau basaltique s.l. du Cézallier, où l’érosion régressive expose les flancs 

instables de la pile lavique hétérogène. On retrouve également dans la BDMVT 

de rares cas d’éboulements signalés autour de certains reliefs volcaniques 

inversés de Limagne, ainsi que dans les gorges migmatitiques très incisées de 

Courgoul. Certaines lithologies (brèches) et/ou configurations volcaniques 

(emboitements verticaux de formations hétérogènes) sont reconnues comme 

étant particulièrement favorables aux mouvements de grande ampleur (Vidal et 
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al., 1996). Les éboulements affectent des surfaces d’autant plus grandes que le 

relief, volume des matériaux mobilisés et pente de la zone de chute sont 

importants/favorables. Si le terme générique « d’éboulement » est généralement 

utilisé, on parlera plus spécifiquement de chutes de pierres pour des cas isolés, 

de chutes de blocs pour des volumes de ~1 à ~10 m3, d’éboulements pour des 

volumes > 100 m3, et d’écroulement en masse pour des évènements catastrophiques. 

Les glissements de terrain sont surtout répertoriés dans des configurations 

où les terrains sédimentaires marno-calcaires de la Limagne sont exposés à de 

fortes pentes, souvent au pied de reliefs volcaniques inversés. Ils se propagent 

le long d’une surface de rupture parfois associée à une discontinuité géologique 

(faille, variation latérale de faciès, etc.). Les morphologies typiques, composées 

de niches d’arrachement en tête de glissement, d’un corps généralement 

chaotique et d’un lobe frontal sont difficilement identifiables, surtout à l’échelle 

du 1/50 000 (Cf. complexes de versants A). Certaines morphologies de 

glissements à la base de coulées en inversion de relief sont spectaculaires, 

comme à Orphange. Certains niveaux pyroclastiques altérés et argilisés, même 

fins, peuvent jouer le rôle de « couche savon », et doivent ainsi être pris en 

compte lors des diagnostics réalisés dans la partie volcanique de la coupure 

(Vidal et al., 1996). 

Parmi les évènements historiques hors-normes, citons celui du 9 mars 1783, 

où un grand glissement de terrain affecte la vallée de Rentières à proximité 

d’Ardes-sur-Couze, barrant le lit de la Couze d’Ardes. Le glissement est 

meurtrier, un des rares enregistrés en Auvergne (Maillard et Restituito, 1990), 

entraînant le décès de deux personnes, de plusieurs vaches, la destruction d’une 

écurie et d’un moulin. Les matériaux glissés forment un barrage de plus de 

30 m de hauteur. À l’aval, la Couze d’Ardes arrête de s’écouler pendant 3 jours. 

À l’amont un lac se forme, plus profond que « les plus grands arbres ». La masse 

glissée est constituée de roches métamorphiques, son volume peut être estimé 

à 1,4 millions de mètres cubes (Monnet, 1788 ; Gimond, 1888). Au bout de 

3 jours, le barrage fut d’abord submergé avant d’être emporté dans une débâcle 

rocheuse. 

Risque volcanique 

Bien que la feuille Besse-en-Chandesse possède sur son emprise le plus jeune 

volcan de France métropolitaine avec le Lac Pavin et ses ~6670 ans BP 

(BP = « Before Present » soit par convention avant 1950 ; Chapron et al., 2010 ; 

Juvigné et Miallier, 2016), aucun signe d’activité volcanique n’y a été 

documentée depuis (Juvigné et Miallier, 2016). 

Par convention, la limite à partir de laquelle un volcan passe du statut de 

« endormi » à celui de « éteint » est fixée à 10 000 ans, ce qui explique pourquoi 

la province de Chaîne des Puys s.l. et le Groupe du Pavin en particulier sont 

considérés comme endormis, et non éteints. Ce sont ces considérations 

statistiques qui font dire aux volcanologues que la probabilité d’une nouvelle 
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éruption n’est pas nulle (voire qu’elle « se produira un jour » ; de Goër de 

Herve, 1997), d’autant plus que l’activité sur le long terme dans la Chaîne des 

Puys s.l. prend la forme de pulses éruptifs entrecoupés de longues périodes de 

repos comme celle que l’on connaît aujourd’hui (Maury et al., 1980 ; Rosseel, 

1996 ; Boivin et al., 2017). La présence possible de magma différencié et/ou de 

« crystal mush » dans certains réservoirs crustaux à l’aplomb de la moitié nord 

de la Chaîne des Puys (Martel et al., 2013 ; France et al., 2016) est également 

à prendre en considération, bien que ces modèles thermocinétiques ne 

présument pas de l’éruptabilité des liquides. L’étude récente de N. Shapiro et 

al. (2025) semble quant à elle confirmer la présence de magma liquide en base 

de croûte (i.e. stocké plus profondément, proche du Moho) grâce à 

l’enregistrement de signaux sismiques de type longue période (« Deep Long 

Period » ou DLP). La nature de ces DLP reste cependant encore à déterminer : 

corps magmatiques en cours de refroidissement ou magma fraîchement 

acheminé depuis le manteau ? Détectés à la suite de l’amélioration du réseau à 

large bande dans le Massif central français (ANR MACIV), ces DLP posent la 

question du seuil « normal » d’activité sismique profonde d’une telle province 

volcanique active depuis des millions d’années, qui devra être évalué dans le 

futur. Enfin, signalons que les travaux récents menés dans le Bas-Vivarais et en 

Ardèche (Buso et al., 2022 ; Buso, 2023 ; Raynal et al., 2023) semblent montrer 

que certains magmas basanitiques particulièrement riches en CO2 stockés en 

base de croûte pourraient remontrer rapidement vers la surface en cas 

d’éruption, en l’espace de quelques jours à semaines, posant alors la question 

de la gestion d’éventuels précurseurs lors de la réactivation d’une province 

volcanique basique intraplaque. 

Quoi qu’il en soit, l’étude des dépôts laissés par les éruptions anciennes 

permet d’envisager ce à quoi pourrait ressembler une future éruption, afin d’en 

définir les aléas, i.e. les différents phénomènes volcaniques susceptibles de se 

produire. En croisant les impacts de ces aléas avec les enjeux et vulnérabilités, 

il est possible d’en estimer le risque, en se basant par exemple sur la 

modélisation de différents scénarii (Latutrie et al., 2016 ; Rafflin et al., 2024, 

2025). Les principaux aléas en cas de nouvelle éruption monogénique 

dépendraient du type d’édifice : colonne (sub)plinienne et écoulements 

pyroclastiques pour un maar comme le Pavin (Sime-Ngando et al., 2016) ; 

panache de lapilli et coulée(s) de lave pour un cône de scories comme les Puys 

de La Vache et de Lassolas (Jordan et al., 2016) ; écoulements pyroclastiques 

pour un dôme comme le Puy de Dôme (Deniel et al., 2020). 

Le cas du Pavin. L’une des particularités du lac Pavin réside dans son 

caractère méromictique, qui implique une stratification des eaux et une absence 

de mélange entre la couche oxygénée de surface et la couche anoxique en 

profondeur (à -60 m), au sein de laquelle des taux élevés de CO2 dissout sont 

présents (Sime-Ngando et al., 2016 ; Rafflin et al., 2024). L’ensemble des 

études et expertises menées au cours du temps par la communauté scientifique, 

alertée par les éruptions limniques des lacs Nyos et Monoun au Cameroun dans 

les années 1980 (Tanyileke et al., 2019), excluent tout risque de dégazage 
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spontané du lac Pavin dans des conditions normales d’activité (Camus et al. 

1993 ; Jezequel et al. 2010 ; Meybeck, 2016a ; Boivin et al., 2017). 

L’étude de l’enregistrement sédimentaire du lac met cependant en évidence 

au moins deux évènements « anormaux » de glissements en masse des parois 

du maar dans le cratère (Henriet, 2009 ; Renault, et al., 2009) au cours des 

derniers 2 000 ans (en l’an ~600 et ~1300 AD ; Chapron et al., 2010 ; 2016 ; 

Chassiot et al., 2016 ; 2018), tous deux susceptibles d’avoir provoqué des 

retournements de la colonne d’eau et d’éventuels dégazages brutaux (Chassiot 

et al., 2016) à l’ampleur incertaine (Boivin et al., 2017). L’existence 

d’évènements historiques en lien avec des niveaux oxydés enregistrés dans les 

sédiments (Chassiot et al., 2016) et/ou certains mythes et légendes autour du 

Pavin (Meybeck, 2016a ; b et c) sont encore débattus (Sime-Ngando et al., 

2016). Quoi qu’il en soit, des travaux récents visant à mieux comprendre les 

conséquences d’un dégazage en CO2 brutal du Pavin ont été entrepris par 

V. Rafflin et al. (2024), notamment via des modélisations numériques de la 

mise en place d’un panache de CO2 issu du lac, selon différents scenarii. 

Ces travaux montrent que les zones les plus à risque sont celles situées autour 

du lac dans l’entonnoir morphologique formé par le cratère, et immédiatement 

au débouché de l’exutoire, autour du restaurant et des zones de parking (Rafflin 

et al., 2024). 

La présence reconnue de glissements et turbidites intracratériques, conjugués 

à l’existence de plusieurs unités bréchiques récentes (IXe –XIXe siècles) au sein 

de l’éventail détritique situé au débouché de l’exutoire du Pavin dans la vallée 

du Gelat (Lavina et Del Rosso, 2009 ; Chapron et al., 2016 ; Thouret et al., 

2016 ; 2021) posent également la question d’une éventuelle rupture de la lèvre 

de l’exutoire et/ou débordements du lac. Ces derniers pouvant être provoqués 

par des phénomènes météorologiques extrêmes, des glissements de terrains ou 

des séismes, auxquels l’enregistrement sédimentaire du Pavin est particulièrement 

sensible (Chassiot et al., 2016 ; Sime-Ngando et al., 2016). L’aspect 

catastrophique (Lavina et Del Rosso, 2009) initialement évoqué pour ces 

phénomènes a très tôt été tempéré (Renault et al., 2009 ; Miallier et al., 2020 ; 

Thouret et al., 2016 ; 2021). Aucune coulée de débris catastrophique historique 

n’a été identifiée dans l’enregistrement sédimentaire des dépôts de l’éventail 

détritique du Gelat (Thouret et al., 2016), dont les caractéristiques internes 

peuvent être expliquées par une construction polyphasée liée à une érosion 

progressive de la lèvre de l’exutoire (Thouret et al., 2021), possiblement 

entrecoupée d’évènements plus marqués tels que celui de l’an 600 AD 

(Chapron et al., 2010 ; 2016 ; Chassiot et al., 2016 ; 2018), qui serait celui ayant 

entrainé la chute la plus brutale du niveau du lac (Miallier, 2020). L’ensemble 

des études soulignent néanmoins la faiblesse géotechnique des matériaux 

pyroclastiques et/ou bréchiques formant aujourd’hui la lèvre de l’exutoire du 

Pavin, qu’il convient de surveiller (Renault et al., 2007 ; 2009 ; 2011 ; Thouret 

et al., 2021). 
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Les gaz 

Les zones volcaniques du Massif central sont connues de longue date pour 

être des lieux de sorties privilégiées de gaz riches en CO2 qui possèdent une 

signature isotopique en hélium typique de gaz profonds d’origine mantellique 

(Matthews et al., 1987 ; Bräuer et al., 2017 ; Boudoire et al., 2024 ; Rafflin et 

al., 2025). Le territoire de la feuille Besse-en-Chandesse ne fait pas exception, 

et des dégazages y sont reconnus depuis longtemps (Pauwels et al., 1997 ; Gal 

et al., 2010 ; Meybeck, 2016a), que ce soit au niveau des nombreuses sources 

thermo-minérales du secteur (Cf. infra) ou de manière plus spectaculaire par 

une exhalation directe de gaz sec, appelée « mofette », à l’Escarot (Gal et 

Gadalia, 2011 ; Gal et al., 2018 ; Boudoire et al., 2024 ; Rafflin et al., 2025), 

à quelques kilomètres à l’OSO du Pavin (feuille n° 740 - La Tour d’Auvergne ; 

Brousse et al., 1990). 

Un état des lieux sur ce dégazage a été mené dans le secteur du Groupe du 

Pavin pour le compte de la Direction Régionale de l’Équipement afin d’évaluer 

l’aléa potentiel associé (cf. supra). Les résultats de ces travaux publiés en 2011 

par F. Gal et A. Gadalia démontrent que le dégazage en CO2 mesuré autour du 

Pavin, bien que significatif (jusqu’à 100 % de CO2 pour les mofettes de 

l’Escarot), n’est pas unique dans le Massif central et affecte également d’autres 

sites de la région éloignés de tout volcanisme récent. Ce dégazage ne constitue 

pas, en tant que tel, un signe d’une quelconque réactivation volcanique 

(Gal et Gadalia, 2011). Ce dégazage doit cependant être suivi (Gal et Gadalia, 

2011 ; Gal et al., 2018 ; Boudoire et al., 2024), et l’aléa CO2 pris en compte au 

sein des zones exposées : accumulations de gaz dans des dépressions 

topographiques, environnements confinés, etc. 

RESSOURCES EN EAU 

Hydrogéologie et eaux souterraines 

Le massif du Sancy, point culminant du Massif central (1886 m), constitue 

un obstacle à la circulation générale des flux d’ouest océaniques qui 

caractérisent nos latitudes. Il reçoit à ce titre de fortes quantités de précipitations 

annuelles (de 1600 à 2000 mm) qui alimentent un réseau hydrographique assez 

dense, s’écoulant essentiellement sur le territoire de la feuille Besse-en-

Chandesse en direction du bassin de la Loire (via l’Allier). Seuls quelques cours 

d’eau du secteur sud-ouest rejoignent le bassin de la Garonne (via la Dordogne). 

Les précipitations météoriques qui permettent la recharge des aquifères 

diminuent progressivement d’Ouest en Est : le Cézallier reçoit entre 1200 et 

1400 mm/an, tandis que les Limagnes et certains secteurs bien abrités des 

Couzes reçoivent moins de 600-700 mm/an. 

La nature pétrographique des roches, leur fracturation et leur degré 

d’altération vont permettre soit l’infiltration des précipitations météoriques et 
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la constitution d’aquifères, soit le ruissellement, qui peut être relativement 

conséquent du fait du dénivelé topographique important de la coupure. 

Afin d’aider à la gestion des ressources en eau souterraine, des référentiels 

hydrogéologiques ont été mis en place pour apporter une description physique 

des aquifères. La Base de Données sur les Limites des Systèmes Aquifères 

(BD LISA ; https://bdlisa.eaufrance.fr/) est un référentiel cartographique du 

territoire national qui classe le sous-sol en entités hydrogéologiques décrites 

selon leurs propriétés (type de formations géologiques, aquifères ou imperméable, 

écoulement libre ou captif, etc.). Trois grandes entités de la BD LISA se 

trouvent dans l’emprise de la feuille Besse-en-Chandesse : (i) le socle du Massif 

central, en rive gauche du bassin versant de L'Allier, de sa source à la Dore 

(inclue), à l'ouest de la Limagne (code 203AG10 pour le sous-ensemble des 

Unités inférieures et supérieures des gneiss et 203AG20 pour les massifs de 

granitoïdes de Cournols–St-Nectaire et St-Hérent) ; (ii) les formations des 

massifs volcaniques : du Cézallier (code 155AA01 pour le bassin-versant de 

la Loire et 155AA02 pour celui de l’Adour-Garonne) et du Sancy-Mont-Dore 

(code 154AA01) ; et (iii) les formations sédimentaires du bassin de la 

Limagne (code 113AL05). Les caractéristiques de ces différents ensembles sont 

détaillées par la suite. 

Les formations du socle. Différents phénomènes (tectonique, altération) ont 

affecté les formations du socle postérieurement à leur mise en place, permettant 

ainsi la constitution de niveaux aquifères. 

Les horizons altérés meubles, dont l’importance dépend de plusieurs facteurs 

(relief, climat…), peuvent emmagasiner les précipitations d’eau météorique et 

permettre la mise en place de nappes peu profondes. La perméabilité de ces 

formations géologiques est relativement faible du fait de leur composition 

argilo-sableuse, elles présentent cependant d’importantes capacités 

d’emmagasinement d’eau souterraine. La puissance des nappes dépend des 

conditions locales : précipitations, épaisseur de la couche altérée, étendue du 

bassin versant. Elles sont généralement peu étendues et s’écoulent naturellement 

par de petites sources, localisées et diffuses, de débits souvent irréguliers 

pouvant même se tarir lors d’étiages sévères. Les nappes sont généralement 

libres et leur surface piézométrique suit la topographie. Ces eaux souterraines 

sont peu minéralisées et agressives, car de pH légèrement acide. L’absence de 

couverture imperméable et la faible profondeur des aquifères rendent ces 

ressources relativement vulnérables aux pollutions anthropiques. Un horizon 

fissuré d’épaisseur potentiellement décamétrique peut être présent à la base du 

profil d’altération. Lorsque les fissures sont connectées latéralement entre elles, 

et vers le haut avec l’horizon altéré, elles conduisent à augmenter la taille du 

bassin versant hydrogéologique qui peut alors dépasser le simple bassin versant 

topographique. 

Le socle non altéré peut présenter localement des perméabilités élevées au 

droit des fractures. Ces fractures jouent un rôle très important dans la circulation 

des eaux souterraines car elles permettent aux eaux météoriques soit de 

https://bdlisa.eaufrance.fr/
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s’infiltrer en profondeur soit de remonter vers la surface après un temps de 

transit plus ou moins long. Les capacités de stockage d’eau souterraine 

profonde du socle non altéré sont néanmoins plutôt faibles à l’échelle d’un 

massif. Les émergences d’eau minérale (Cf. infra) que l’on peut observer sur le 

territoire de la feuille Besse-en-Chandesse ont pour origine des circulations 

souterraines qui ont atteint des profondeurs importantes. Elles sont fréquemment 

accompagnées de flux de gaz carbonique d’origine profonde (Cf. chapitre 

« Eaux Minérales et thermales » infra). 

Les formations volcaniques. Ces terrains présentent une structure 

géologique souvent complexe, liée à des hétérogénéités qui conditionnent leurs 

propriétés hydrogéologiques. Il coexiste au sein des aquifères volcaniques des 

formations affectées d’une perméabilité de fissures, d’une part, et présentant 

une perméabilité d’interstices, d’autre part. La perméabilité de fissures se 

rencontre en particulier au sein des laves, dont le débit « en orgues » des faciès 

prismés, acquis lors du refroidissement, en est une bonne illustration. 

L’ouverture des fissures peut dans certains cas atteindre plusieurs centimètres. 

La perméabilité d’interstices s’exprime, quant à elle, dans différents contextes : 

(i) au sein des coulées de laves basaltiques scoriacées (e.g. toit et base de 

coulée) ; (ii) au sein des formations pyroclastiques, lorsqu’elles ne sont pas 

soudées à chaud ; et (iii) au sein des formations sédimentaires (alluvions 

essentiellement) associées aux laves, en particulier dans les paléovallées. 

Au sein d’un même ensemble lithologique, considéré globalement comme 

perméable, il est donc possible d’observer des niveaux très perméables (faciès 

en gratons, scoriacés et fissurés des coulées basaltiques) et d’autres quasiment 

imperméables, comme les parties internes massives des coulées. La présence 

d’intrusions filoniennes et/ou de maars peuvent contribuer à une 

compartimentation des aquifères voire, dans certains cas, modifier localement 

la perméabilité d’ensembles initialement peu perméables. Aux hétérogénéités 

dépendantes de la lithologie se conjugue localement une variabilité des 

propriétés hydrodynamiques liée à la présence d’éventuelles fractures d’origine 

tectonique leur conférant une perméabilité accrue. 

Les processus d’altération (supergène et hydrothermale) contribuent également 

à l’hétérogénéité de ces milieux volcaniques, en participant à la diminution de 

la perméabilité des roches, principalement du fait de leur argilisation et de la 

précipitation de minéraux secondaires (y compris des zéolites). 

Deux grands ensembles volcaniques aquifères se distinguent sur la feuille 

Besse-en-Chandesse : le volcanisme des Monts Dore, localisé dans l’angle 

nord-ouest de la coupure, et le volcanisme du Cézallier, qui occupe l’ouest, 

le sud-ouest ainsi que la partie centrale de la feuille. Dans ces deux ensembles, 

l’essentiel des écoulements souterrains résulte de l’infiltration des précipitations 

météoriques via les nombreuses fissures affectant les coulées de lave. 

Les nappes présentes dans les parties sommitales de la pile volcanique se 

créent généralement à l’interface entre deux coulées, et traduisent l’existence 
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d’un horizon de plus faible perméabilité. Cet horizon peut avoir pour origine 

l’installation d’un paléosol entre deux épanchements laviques successifs, 

l’altération du toit de la coulée inférieure, la présence d’une coulée sous-jacente 

plus compacte, ou la mise en place de niveaux pyroclastiques ou 

volcanoclastiques inter-coulées. Sur la commune d’Espinchal, un piézomètre 

mesure en continu depuis 2008 les fluctuations d’une nappe présente au sein 

d’un horizon constitué de projections scoriacées compris entre deux coulées de 

faible puissance. Ce point – un forage de 13 m – est intégré au réseau national 

de suivi des niveaux de nappes opéré par le BRGM 

(https://meteeaunappes.brgm.fr/fr) et à celui du suivi de la qualité des eaux 

souterraines (https://ades.eaufrance.fr/). Des écoulements souterrains 

peuvent également prendre place au sein des formations surmontant les coulées 

les plus récentes qui constituent, dans ce cas de figure, le substratum 

imperméable de petites nappes relativement vulnérables car peu profondes. 

Les pyroclastites de maars remaniées par les glaciers – tills – ou les projections 

scoriacées peuvent constituer de tels aquifères. Le captage de Berthaire sur la 

commune de Besse capte par exemple une nappe contenue dans des dépôts 

glaciaires reposant sur des coulées récentes. 

Plus en profondeur, l’interface principale le long de laquelle vont se former 

les nappes n’est autre que le contact entre la couverture volcanique au sein de 

laquelle s’infiltre l’eau et le substratum granito-gneissique varisque, souvent 

considéré comme « imperméable » au regard de son contraste de perméabilité 

avec les formations volcaniques, bien que ce modèle soit à nuancer par rapport 

à ce qui a été précisé plus haut (Cf. section « formations du socle » supra). 

Cette interface socle-couverture correspond à la (paléo)topographie et au 

(paléo)réseau hydrographique tels qu’ils existaient avant d’être recouverts et 

fossilisés par les produits volcaniques ultérieurs. Les anciennes « paléo-

vallées » fossilisées par les coulées représentent ainsi souvent des sites 

privilégiés, propices au développement d’aquifères importants. Des phénomènes 

de drainance verticale permettent d’observer localement des écoulements 

souterrains assez profonds.  

De nombreuses sources émergent naturellement sur les versants des plateaux 

au contact des formations volcaniques et du substratum imperméable. 

Les points d’émergence sont parfois masqués par des éboulis et les écoulements 

ne sont alors visibles qu’à une altitude inférieure à celle de l’émergence vraie. 

Quelques sources sont également répertoriées au contact entre les formations 

volcaniques et leur substratum sédimentaire, dans la partie terminale des 

plateaux basaltiques rattachés au volcanisme du Cézallier, comme par exemple 

la source de Font Grande sur la commune de Rentières. Les débits de ces 

sources sont généralement modestes en raison de l’inversion de relief qui limite 

l’impluvium. 

Les maars qui jalonnent le territoire de la feuille Besse-en-Chandesse forment 

d’imposantes cuvettes circulaires découpées à l’emporte-pièce dans le 

substratum. Ils constituent souvent d’importantes réserves d’eau superficielle 

dont le renouvellement dépend cependant des dimensions de l’impluvium. 

https://meteeaunappes.brgm.fr/fr
https://ades.eaufrance.fr/
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Le lac de La Godivelle-d’en-Haut forme un réservoir quasi-étanche alimenté 

quasi-exclusivement par les eaux météoriques (Mazaud, 1969 ; Poiraud, 2017). 

À l’inverse, des apports profonds ont été documentés pour le lac Pavin, où des 

sources sous-lacustres ont été mises en évidence entre -53 et -56 m de 

profondeur (Meybeck et al., 1975 ; Bonhomme et al., 2011 ; Sime-Ngando et 

al., 2016). Le lien hydrogéologique hypothétique – et légendaire (Meybeck, 

2016b & c) – entre le Pavin et le Creux de Soucy reste cependant toujours une 

question débattue, notamment après la découverte de conduits verticaux de près 

de 50 m de profondeur partant de la base du lac du Creux de Soucy et explorés 

lors de périlleuses plongées (Bakalowicz, 1971 ; Boivin et al., 2015 ; 

Sime-Ngando et al., 2016). Ces lacs possèdent tous deux des caractéristiques 

hydrologiques rares à l’échelle du territoire : lac méromictique pour le Pavin, 

constitué par deux masses d’eau stratifiées qui ne se mélangent pas – le 

mixolimnion oxygéné en surface entre 0 et -60 m, et le monimolimnion 

anoxique riche en CO2 dissout entre -60 et -92 m de profondeur (Sime-Ngando 

et al., 2016) – ; et lac très oligotrophe et peu minéralisé pour La Godivelle-d’en-

Haut (Poiraud, 2017). Le lac de Montcineyre, quelle que soit son origine 

géologique (barrage ou maar ? Cf. q4pyβ), constitue quant à lui une réserve 

d’eau potable superficielle mobilisable par le Syndicat Mixte de l’Eau (SME) 

de la Région d’Issoire et est à ce titre protégé. Même en partie ou totalement 

comblés par des formations perméables (projections scoriacées, niveaux 

gravelo-sableux, etc.) les maars peuvent toujours contenir d’importantes 

nappes, et représentent ainsi des objets hydrogéologiques d’importance.  

La présence de très nombreux ouvrages de prélèvement destinés à 

l’alimentation en eau potable témoigne de l’importance hydrogéologique des 

formations volcaniques. Les prélèvements d’eau se font essentiellement par 

captage gravitaire des émergences naturelles par des drains enterrés à faible 

profondeur ou des galeries drainantes, comme par exemple celle de Serre haut 

sur la commune de Besse-et-Saint-Anastaise. Il est fréquent d’observer la 

présence de plusieurs captages dans un même secteur. La commune de Besse-

et-Saint-Anastaise exploite par exemple plusieurs ouvrages sur le flanc ouest 

de la couze de Valbeleix, avec les captages de la Vessière et de Lignerolles. 

C’est également le cas pour le SME de la Région d’Issoire qui exploite une 

quinzaine de captages sur la commune de Compains. Des captages à usages 

agro-alimentaires, des prélèvements pour des usages domestiques ou pour 

l’abreuvement du bétail sont également répertoriés sur le territoire de la feuille. 

L’eau souterraine issue de ces écoulements intra-basaltiques et sous-

basaltiques est très peu minéralisée et présente un pH proche de la neutralité. 

En raison d’une circulation assez peu profonde et d’une recharge essentiellement 

fissurale, cette ressource est vulnérable aux pollutions anthropiques. Elle est 

également sensible aux fluctuations de pluviométrie : les débits des sources 

montrent en effet une grande variabilité temporelle, mais aussi spatiale. 

Les formations sédimentaires. Les séquences de sables, marnes et calcaires 

fissurés constituent des réservoirs aquifères potentiels. Les nappes peuvent être 

libres ou captives mais toujours de faible extension latérale et verticale du fait 
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de la présence d’horizons argileux. Concernant le territoire de la feuille, 

très peu de points d’eau sont recensés dans la littérature pour ces formations. 

On peut cependant citer un forage destiné à la géothermie sur la commune de 

Collanges qui a recoupé une nappe captive dans les formations oligocènes de 

Limagne. 

Les formations alluviales. Assez peu développées, hormis pour la Couze 

d’Ardes et le Lembronnet près de la limite orientale de la feuille, le potentiel de 

ces formations, probablement aquifères, n’est pas documenté dans la littérature 

pour ce secteur. 

Eaux minérales et thermales 

Les eaux minérales répertoriées sur la coupure Besse-en-Chandesse 

remontent la plupart du temps à la faveur des zones de fractures (failles, 

diaclases…) qui affectent le socle varisque, et qui connectent des réservoirs plus 

ou moins profonds avec la surface (e.g. Matthews et al., 1987 ; Bräuer et al., 

2017 ; Gal et al., 2018 ; Rafflin et al., 2025). Ces eaux carbogazeuses ont des 

teneurs en gaz variées en fonction des sites, et leurs exutoires sont souvent 

marqués par la présence de griffons ou de travertins, décrits dans la section 

Uy-z correspondante. 

Les sources minérales sont nombreuses sur la feuille Besse-en-Chandesse, 

notamment dans les vallées des couzes Pavin et d’Ardes, en limite 

septentrionale et dans le coin sud-est de la coupure. Les sources des environs 

d’Ardes-sur-Couze ont été largement étudiées dans le cadre du programme 

GPF-Chassolle, et ont montré des températures d’équilibration en profondeur 

de l’ordre de 190° (Michard et al., 1987). Dans le détail, les différentes 

émergences individuelles de ce secteur peuvent être rassemblées en plusieurs 

groupes selon leurs signatures chimiques et isotopiques, dont notamment, en ce 

qui concerne la présente feuille, les groupes de « Saint-Hérent » (riche en 

chlorures, rapport B/Cl élevé) et de « Chassolle », situés respectivement au 

Nord-Est et au Sud-Ouest d’Ardes-sur-Couze (Michard et al., 1987 ; Vuataz et 

al., 1987). 

Certaines de ces eaux ont été exploitées de manière commerciale depuis le 

XIXe siècle et sans doute bien avant, probablement depuis l’Antiquité, comme 

le montrent les pièces de monnaies et autres ex-voto découverts sur certains 

sites. Elles constituent ainsi un riche héritage économique et culturel, témoin de 

l’activité géologique de la région. Des plantes halophiles accompagnent 

ponctuellement certaines des émergences actives, leur ajoutant un patrimoine 

naturel important, que le Conservatoire des Espaces Naturels (CEN) 

d’Auvergne met régulièrement en valeur. 

Dans la vallée de la Couze Pavin, entre Besse-et-Saint-Anastaise et Saurier :  

• la source de la fontaine Goyon, située sur la commune de Besse-et-Saint-

Anastaise, en rive droite de la Couze Pavin, a fait l’objet d’une tentative 
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d’exploitation à la fin du XIXe siècle. De faciès bicarbonaté calcique, elle est 

gazeuse. Le gaz dominant est le CO2 à plus de 99 % mais des traces d’argon, 

CH4, N2 et O2 sont également dosées (Gal et al., 2010). Une autre émergence 

d’eau minérale est visible à environ 200 mètres en amont, mais cette dernière 

n’est pas aménagée comme la source de la fontaine Goyon. Des sources 

carbogazeuses, plus ou moins minéralisées, ont également été mises en 

évidence à proximité du lac Pavin, en rive droite de la Couze Pavin ; 

• la source Renlaigue, située sur la commune de Saint-Diéry, a été 

« découverte » en 1869 par Maurice Artel et est exploitée depuis 1872. 

Cette eau assez ferrugineuse est réputée pour sa teneur en magnésium 

(des valeurs de ~40 mg/L de Fe et 1,20 mg/L de Mn ont été mesurées en 2004 

par le BRGM). Elle est aujourd’hui toujours commercialisée comme eau 

minérale naturelle gazeuse sous le nom de « St-Diéry ». L’usine d’embouteillage 

est située le long de la route entre Cotteuge et Saurier ; 

• les sources salées à l’Ouest de Saurier, assez ferrugineuses, où un sentier 

aménagé permet de découvrir quelques travertins (Cf. Uy-z) ainsi qu’une 

végétation halophile d’habitude présente sur le littoral. Un film calcitique 

flottant à la surface de l'eau est également décrit par P. Thomas (site web - ENS 

Lyon) au niveau de certaines sources stagnantes riches en Ca2+ et HCO3
- de ce 

secteur. De petites résurgences associées à des travertins sont également 

présentes à ~2 km au Sud de Saurier, le long d’un épais filon de leucogranite 

très fracturé de direction N160°E ; 

• différents points de sorties secondaires sont situés dans les bois de part et 

d’autre de la Couze Pavin, associés à des travertins de taille modeste non 

représentables à l’échelle du 1/50 000. 

Dans la vallée de la Couze d’Ardes : 

• l’eau de source sans doute la plus connue de la vallée de la Couze d’Ardes 

est celle aujourd’hui exploitée et commercialisée sous le nom d’Ardesy 

(anciennement « Sources Minérales de Chabetout » dans les années 1850, 

puis « Arvie » plus récemment), reconnue par l’Académie de Médecine à la fin 

du XIXe siècle, mais dont l’histoire remonte sans doute à l’antiquité gallo-

romaine. Trois sources ferrugineuses et gazeuses principales ont été identifiées, 

toutes situées sur la commune d'Ardes-sur-Couze, qu’un petit circuit pédagogique 

permet de découvrir. L’eau est mise en bouteilles à quelques kilomètres de là, 

sur la commune d'Augnat. La majorité des sources et forages se situe dans le 

socle, à proximité des failles bordières de Limagne ou le long du couloir Jassat–

Courgoul–St-Hérent ; 

• une autre source, dont l’eau est actuellement commercialisée sous le nom 

« Hydroxydase » est exploitée au Breuil-sur-Couze, à quelques kilomètres 

seulement à l’Est de la feuille. 

La source ferrugineuse de Bard à Boudes, dite « source romaine », est célèbre 

grâce aux pièces de monnaie romaine à l’effigie de l’empereur Domitien 

découvertes en 1882 dans sa vasque.  
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Signalons enfin le village de Ternant-les-Eaux qui, comme son nom 

l’indique, était connu au moins depuis 1860 pour ses eaux minérales 

ferrugineuses bicarbonatés (Durand-Fardel, 1860) jaillissant au niveau de trois 

sources distinctes dites du "Salut", du "Chemin" et du "Vieux Moine". Ce site 

fut exploité entre le début des années 1900 et la Première Guerre Mondiale. 

L’embouteillage avait lieu sur place dans des bâtiments aujourd’hui en ruine ou 

disparus. 

SUBSTANCES UTILES, CARRIÈRES 

La grande diversité des roches présentes sur le territoire de la feuille Besse-

en-Chandesse se traduit par une forte variabilité des substances utiles 

exploitées. De nombreuses carrières ont été ouvertes au cours du temps pour 

alimenter localement en pierres de taille la construction des centres anciens 

des villages de la coupure, dont les murs sont les témoins directs de la géologie 

locale. 

C’est ainsi que les centres historiques de la plupart des villages implantés sur 

le plateau volcanique sont construits en « pierres de lave » empruntées à des 

gisements souvent proches. Besse-et-Saint-Anastaise doit son unité architecturale 

à l’emploi quasi exclusif en pierre de construction d’une trachyandésite grise 

caractéristique issue du stratovolcan du Sancy. Certains hameaux, tel que celui 

de Malnon, sont entièrement construits en brèche scoriacée soudée rouge. 

Dans les vallées recoupant le socle, on utilise également des roches granito-

gneissiques, notamment dans les secteurs où elles présentent un débit naturel 

en dalles facilitant l’emploi, comme à Ardes-sur-Couze ou Léotoing. En Limagne, 

on retrouve une plus grande proportion de pierres de construction d’origine 

sédimentaire, de couleur dorée, parfois associée dans les murs à des pierres de 

laves, formant alors des mosaïques au cachet typique, comme à Boudes, 

Antoingt, Collanges ou Saint-Gervazy. Les villages de Limagne situés à 

l’aplomb de reliefs volcaniques seront cependant construits préférentiellement 

en pierres de lave, moins friables, comme à Vodable, Ternant-les-Eaux, 

Solignat, Tourzel-Ronzières, Villeneuve ou Chalus. Le ramassage séculaire des 

pierres volantes dans les champs ou les pâturages du Cézallier a également 

donné naissance aux murs et murets typiques de ces hautes-terres d’Auvergne, 

souvent associés aux fameux « burons » construits en pierre de lave, qui 

faisaient office d’abris saisonniers lors de l’estive. 

Les trois carrières actives sur l’emprise de la feuille, au moment de la 

publication de cette notice, exploitent toutes des produits volcaniques. 

Les carrières de Montcelet (commune de Vichel, à l’Est de Saint-Gervazy) et 

du Grand Champ à Fromental (commune de Rentières) exploitent pour du 

granulat des coulées du Cézallier : basanite noire p1β7N du Moncelet, ou laves 

basaltiques s.l. p1β de l’extrémité nord du plateau en forte inversion de 

Vinchise. La carrière des Angles (commune de Mazoires) exploite quant à elle 

la « pouzzolane » du faciès rouge « cœur de cône » du cône de scories q2-3scβ 
d’âge Pléistocène formant le volcan de Mazoires. 
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Le nom « pouzzolane » vient de la ville italienne de Pozzuoli située dans la 

baie de Naples, où il désigne un matériau volcanique cendreux clair de 

composition trachytique utilisé depuis l’Antiquité (Baudry et Camus, 1972 ; 

Rocher, 2015), à ne pas confondre avec l’utilisation française du terme. 

La « pouzzolane » désigne ici des scories, i.e. les projections aériennes de 

fragments de lave basaltique s.l. formées lors d’éruptions stromboliennes. 

La vésicularité importante de ce matériau s’explique par l’expansion syn-

éruptif des gaz contenus dans le magma. Classées en fonction de leur taille 

(cendres < 2 mm, lapilli entre 2 et 64 mm, bombes > 64 mm ; White et 

Houghton, 2006) et de densité supérieure à 1 bien que fortement vacuolaires 

(par opposition aux ponces), ces pyroclastites s’accumulent autour de l’évent 

pendant l’éruption pour construire généralement en quelques mois un cône de 

scories aux pentes fortes, progressivement raboté ensuite par l’érosion (Vörös 

et al., 2021). Les scories sont principalement composées de verre volcanique 

amorphe et de minéraux magmatiques généralement peu nombreux (pyroxène, 

olivine, amphibole, feldspaths, oxydes de fer...). Leur couleur, qui dépend du 

degré d’oxydation du fer : ferreux (Fe2+, rouge) ou ferrique (Fe3+, noir), 

et permet de discriminer deux grands faciès, bien que ce modèle général soit 

dans les faits assez aléatoire. Le faciès rouge « cœur de cône » désigne les 

dépôts proximaux généralement grossiers et mal triés. Le faciès noir « bas de 

cône » concerne les dépôts plus distaux, plus fins et généralement stratifiés 

(Baudry et Camus, 1972). Ce rougissement est un phénomène secondaire 

postérieur au dépôt, par modification de l’état d’oxydation du fer : les dépôts 

proximaux sont maintenus assez longtemps à une température élevée pour 

pouvoir s’oxyder. À l’inverse, les scories de « bas de cône », qui sont pourtant 

originellement les mêmes qu’au cœur du cône, retombent suffisamment 

refroidies et stabilisées pour être inoxydables en milieu aérien : elles gardent 

alors la teinte naturelle noire de la lave d’origine. 

Les pouzzolanes sont des granulats légers utilisés dans différents secteurs 

industriels du fait de leur composition vitreuse, de leur faible densité et de 

leur forte porosité. En 2015 la production française de pouzzolanes était de 

687 000 t pour une consommation principalement répartie entre l’ornementation 

(30 %), la viabilité (23 %), l’assainissement (18 %), la construction (11 %), 

l’agriculture (7 %), ou de nouvelles applications en cours de développement 

(Rocher, 2015). Les réserves françaises sont considérées comme importantes, 

bien que non quantifiées précisément (Rocher, 2015). Les gisements 

métropolitains sont très sectorisés, concentrés uniquement dans quatre 

départements : Ardèche, Haute-Loire, Hérault et Puy-de Dôme. Sur la période 

2005-2013, 90 % de la production était assurée par l’Auvergne (Rocher, 2015), 

ce qui a mené au classement récent des pouzzolanes en « gisements d’intérêt 

national » dans le nouveau Schéma Régional des Carrières de la région AuRA 

(DREAL, 2021). Les gisements et gîtes en pouzzolane de la feuille devront 

donc faire l’objet d’une attention particulière, d’autant plus dans un contexte de 

fermeture progressive des sites extractifs situés dans l’emprise directe du bien 

UNESCO de la Chaîne des Puys. La pouzzolane doit dorénavant être 

considérée et utilisée comme un matériau noble, rare au niveau national, 
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et son emploi doit être justifié par un usage spécifiquement lié à ses propriétés 

intrinsèques (Boivin et al., 2017 ; SRC-AURA, DREAL, 2021). 

GÎTES ET INDICES MINÉRAUX 

La Banque des données du sous-sol (BSS, BRGM) recense 32 gîtes et indices 

minéraux sur l’emprise de la feuille, dont les principales caractéristiques sont 

reportées en annexe de la présente notice. 31 occurrences sont situées dans le 

département du Puy-de-Dôme (63) et 1 en Haute-Loire (43). En fonction de leur 

nature et de leur contexte géologique, elles se répartissent de la façon suivante : 

(i) 23 petits gîtes ou indices filoniens encaissés dans le socle varisque ; (ii) 1 

petit gîte stratiforme de diatomite dans le Cézallier ; (iii) 4 petits gîtes 

stratiformes dans des sables et argiles de l’Oligocène : 2 d’alunite, 1 de lignite 

et 1 de fer ; (iv) 4 petits gîtes stratiformes de tourbe sur les plateaux. 

Minéralisations filoniennes encaissées dans le socle varisque 

23 minéralisations filoniennes ont été inventoriées : 3 sont encaissées dans le 

massif orthogneissique de St-Alyre-ès-Montagne et les 20 autres dans des 

migmatites de l’USG (ou dans des granitoïdes intrusifs dans ces dernières). 

En fonction de la nature des substances on distingue : (i) 10 occurrences à 

antimoine (5 petits gîtes et 5 indices), qui se rattachent à la partie septentrionale 

du célèbre district antimonifère de Brioude−Massiac ; (ii) 3 petits gîtes à Pb ± 

Ag ± Zn avec peu ou pas de barytine ; (iii) 6 occurrences à barytine (4 gîtes et 

2 indices), seule ou accompagnée d’un ou plusieurs des métaux suivants : Pb, 

Zn, Ag, Sb, As ; (iv) 2 occurrences de fer (1 petit gîte et 1 indice) ; (v) 2 indices 

de cuivre. 

Minéralisations en antimoine. Parmi les 10 gîtes et indices recensés 

(Périchaud, 1970), 9 sont encaissés dans des migmatites de l’USG, seul l’indice 

peu minéralisé à stibine, pyrite, sphalérite et arsénopyrite de Chassolle (7-4001) 

est situé dans l’orthogneiss de St-Alyre-ès-Montagne. Trois anciens gisements 

ont fait l’objet d’une exploitation connue : les champs filoniens d’Ourcière 

(1-4001), de Florat (8-4005) et de Féchal (« Maillargues-Nord » ; 8-4007), 

qui ont livré respectivement 6 t de Sb métal en 1907-1909, 2 t de stibine en 

1898 et 15 t de minerai à 10-12 % Sb en 1898 (Recoing, 1983). Pour le gîte 

d’Ourcière, la paragenèse minérale est à stibine, berthiérite et kermésite, 

dans une gangue de brèche quartzeuse. Pour celui de Florat, la stibine est 

accompagnée d’oxyde, dans une gangue quartzeuse en faisceau de 7 filons 

reconnus par tranchées et puits s’ouvrant en éventail du Sud vers le Nord. 

À Féchal, un seul filon minéralisé a été reconnu : il représente une extension 

probable de l’indice « Maillargues-Sud » situé sur la coupure Massiac. L’indice 

de Courgoul (2-4004) montre une petite halde à quartz rougeâtre à rutile et rares 

pierres volantes minéralisées en stibine, arsénopyrite, pyrite et barytine. 

Les indices situés au NE de Ardes-sur-Couze (7-4003 et 8-4004) n’affleurent 

que très peu et ont livré de rares blocs à stibine et oxydes de Sb. Enfin, c’est le 

petit gîte de Sanson en Haute-Loire (8-4006) qui présente l’association minérale 
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la plus complexe : stibine, berthiérite, arsénopyrite, pyrite, sphalérite, cuivre 

gris, jamesonite, barytine, chalcopyrite, pyrrhotite et marcasite, dans une 

gangue bréchique à quartz-barytine (Recoing, 1983). Les gîtes antimonifères de 

la coupure sont tous modestes, mais n’ont cependant été que peu explorés 

(Recoing, 1983). Les indices au NE de Compains (5-4002) et au NO de 

Mazoires à stibine ± pyrite (6-4003) sont incertains ou non retrouvés. 

Par comparaison, la production totale du district de Brioude−Massiac a été de 

40 000 t d’antimoine métal entre 1850 et 1978, laissant dans la région un 

important patrimoine (Thiéry et al., 2025). La mise en place des minéralisations 

en As-Sb-(Au) et W-As-Au y est polyphasée, avec un dépôt probable au 

Tardivarisque puis des reprises (de gangue ou de minéralisation ?) allant 

jusqu’au Mésozoïque (Bril et al., 1991). L’extension nord-occidentale de ce 

district, masquée sous la couverture volcanique récente, reste méconnue. 

De nouveaux grattages peuvent ainsi y mettre en évidence des indices 

jusqu’alors inconnus, comme celui découvert à mi-chemin entre Boslabert et 

Genelière lors de contrôles de terrain récents, et qui expose dans des travaux de 

terrassement un filon minéralisé de puissance métrique où des oxydes 

d’antimoine ont été décrits par L. Bailly et M. Picault, gîtologues au BRGM. 

Minéralisations en Pb ± Ag ± Zn avec peu ou pas de barytine. Les 3 

petits gîtes inventoriés sont situés sur la commune de Saurier, dans la partie la 

plus septentrionale de la carte et présentent la particularité d’être associés au 

moins spatialement à un faisceau de filons de leucogranite L. Le principal filon 

est celui des Cuves (2-4001), minéralisé en blende, galène, pyrite et cuivre gris, 

dans une gangue de brèche leucogranitique à quartz et sidérite, et travaillé en 

puits et galeries par des travaux anciens dès le XIXe siècle (Périchaud, 1970). 

Les faibles teneurs de cette minéralisation la rendent sans intérêt économique, 

malgré la présence d’argent (Recoing, 1983). En rive gauche de la Couze Pavin, 

à l’Est du petit gîte à sphalérite et galène de Colange (2-4002), nous avons 

trouvé des fragments de leucogranite renfermant une minéralisation à barytine 

plus quartz. Plus au Sud, en rive droite de la rivière éponyme, le gîte de la 

« Couze Pavin » (2-4003) présente un filon parallèle à celui des Cuves, mais sa 

position dans le lit de la rivière et son recouvrement partiel par la coulée 

holocène du Montchal ont empêché tout travail de reconnaissance postérieur à 

sa découverte (Recoing, 1983). 

Minéralisations en barytine. Parmi les 6 gîtes et indices à barytine 

prédominante répertoriés, 2 sont mal identifiés et/ou à vérifier (5-4001 et 8-

4009 ; Cf. tableau en annexe). Les autres sont d’un intérêt économique faible 

ou négligeable. L’indice situé immédiatement au SE de Dauzat-sur-Vodable 

(3-4001) est un filon subvertical de puissance métrique orienté N020°, reconnu 

par tranchées et galeries, et recoupé par un filon croiseur orienté N110°. 

La paragenèse du filon principal est à arsénopyrite, pyrite, sphalérite et rares 

minéraux antimonifères (stibine et oxydés) dans une gangue à barytine-quartz 

(Recoing, 1983). Le croiseur est à Sb et pyrite. Peu de haldes sont encore 

présentes. L’indice situé à un kilomètre au SE du précédent n’a été que très peu 

travaillé et montre un filon métrique orienté N020° à barytine et rares sulfures : 
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galène, sphalérite, pyrite (3-4002). Le gîte de Château-de-Letz (ou « Chabetout », 

8-4002) situé sur la commune d’Augnat est constitué d’un mince filon à 

barytine recoupé par du quartz légèrement minéralisé en sphalérite et galène 

(Recoing, 1983). Le gîte du bois de Marqueriol(le) au sud de Courgoul (2-4005) 

expose un filon plurimétrique reconnu sur une grande distance, orienté 

grossièrement E-W, minéralisé en barytine accompagnée de galène, sphalérite, 

chalcopyrite, cuivre gris, covellite, bournonite et argent (jusqu’à 600 ppm), 

et qui a tendance à montrer un enrichissement en sulfures avec la profondeur 

(Recoing, 1983). Des travaux de reconnaissance ont été menés par tranchées, 

puits et galeries : ce gîte pourrait présenter un intérêt résiduel pour les métaux 

accompagnateurs de la barytine (Recoing, 1983). Le long d’un chemin forestier 

situé à proximité de ce gîte, nous avons trouvé des fragments de barytine 

massive et de leucogranite imprégné de barytine, ce qui lie cette minéralisation 

au leucogranite L, ici cataclasé et fortement hydrothermalisé, à mica blanc 

secondaire (séricite, phengite ?). La barytine se trouve en petits amas 

lamellaires associés à du quartz. 

Minéralisations en fer. Le petit gîte de Porro-Compains (5-4003), aujourd’hui 

perdu, aurait été exploité au XVIIIe siècle (1741-1764) pour du fer (hématite), 

dont le mode de gisement reste inconnu. Il pourrait s’agir d’un filon de quartz 

particulièrement riche en hématite encaissé dans des migmatites (Recoing, 

1983) bien que la localisation de l’indice plaide plus pour une origine liée 

au volcanisme (niveau ferrugineux inter-coulées, altérites ?). L’indice de 

Bregessasson (7-4004), sur la commune d’Apchat, correspond à un filon 

d’oxydes de fer encaissé dans l’orthogneiss de St-Alyre-ès-Montagne. Ces 

minéralisations n’ont aucun intérêt économique. L’indice de la Brugère à 

Madriat (8-4008), décrit comme stratiforme, est associé à d’autres signalements 

similaires dans les villages voisins de Boudes ou de Bard et serait à rapporter 

aux niveaux particulièrement riches en oxydes-hydroxydes de fer reliés aux 

cuirasses du « sidérolithique », qui auraient fourni du minerai de fer depuis des 

temps très anciens (Recoing, 1983) remontant sans doute jusqu’à l’époque 

gallo-romaine. 

Minéralisations en cuivre. Les deux indices de cuivre recensés sur la 

feuille, à Boutaresse (cuivre et arsenic, 6-4001) et Parry (malachite, 6-4002) 

sont issus de signalements anciens « arbitrairement situés » et n’ont pas été 

retrouvés. 

Gîtes stratiformes 

Parmi les 9 gîtes stratiformes inventoriés, 4 sont associés aux sédiments tertiaires 

de la Limagne et 4 sont situés sur le plateau du Cézallier. On distingue : (i) 1 

gîte diatomifère ; (ii) 4 occurrences de tourbes ; (iii) 1 petit gîte à alunite ± 

lignite ; (iv) 2 petits gîtes à argiles ± alunite ; (v) 1 indice de fer. 

Diatomites. Le gîte diatomifère du lac d’en Bas de la Godivelle (5-4004) a été 

reconnu par sondage en 1958-1959, où plusieurs niveaux siliceux de puissance 



- 141 - 

métrique à plurimétrique ont été rencontrés en différents points du site. 

Les niveaux diatomifères semblent s’épaissir vers le Sud, sous la tourbe. 

Une passe de silice fossile (i.e. de diatomite) a par exemple été reconnue entre 

1,02 et 8,72 m de profondeur dans le sondage G8 situé dans le coin SO du site. 

Cette campagne ayant conclu à la présence d’un dépôt de silice fossile considéré 

comme important, une exploitation s’en est suivie dans les années 1960 par la 

société Carbonisation et Charbons actifs (CECA), le lac ayant alors en grande 

partie été asséché pour permettre les travaux. D’après M. Recoing (1983), 

des essais d’exploitation par drague flottante ont été réalisés et quelques 

centaines – voire milliers – de tonnes extraites entre 1958 et 1965, décantées 

sur les berges puis transférées pour calcination à l’Usine de Riom-ès-Montagne. 

À la suite des coûts prohibitifs de l’extraction, la CECA renonce in fine à 

l’exploitation, et le lac est remis en eau. Les terrains exploités sont alors 

rachetés par l’État, et c’est en partie grâce à cette opportunité foncière qu’a pu 

être créée en 1975 la Réserve naturelle des Sagnes. 

Tourbes. Les gîtes tourbeux du plateau du Cézallier sont situés à proximité 

immédiate des lacs ou marécages froids d’altitude généralement mal drainés, 

où la matière organique n’a pas le temps de se dégrader entièrement. Le gîte du 

lac d’en Bas de la Godivelle (5-4005) consiste en une tourbière s’étendant 

principalement vers le Sud sur les coulées du plateau. Ceux de Montcineyre 

(1-4002) et de Bourdouze (1-4003) sont situés dans des plaines marécageuses 

au Nord et au Sud des lacs éponymes. L’indice de Vivert (6-4004), situé dans 

la large vallée du Ruisseau de Flay, aurait une épaisseur de 10 à 60 pieds et 

produirait une tourbe d’assez bonne qualité (Recoing, 1983) reposant sur des 

sables granitiques. Ces gîtes, exploités de manière artisanale pendant les deux 

dernières guerres mondiales, ne présentent aucun intérêt économique en temps 

normal (Recoing, 1983). 

Alunite – Lignite. L’indice de Madeine, situé au SE d’Ardes-sur-Couze, 

est mentionné dans des textes anciens comme présentant des niveaux argileux 

rouge-sang à alunite (Lauby, 1910) ainsi que des niveaux à lignite. On ne sait 

cependant pas si ces occurrences concernent un seul site, et l’on n’a que peu 

d’informations sur leur encaissant. Quelques travaux de reconnaissance ou 

d’exploitation artisanale (de lignite ?) auraient été menés jusqu’en 1943 

(Recoing, 1983). Ces indices ne présentent pas d’intérêt économique. 

Argile – Alunite. Le gîte de Madriat (8-4001) a été exploité au cours de 

plusieurs phases entre 1876 et 1943 et aurait produit un total d’environ 9000 t 

de minerai extrait d’une couche stratiforme de 4 à 5 m de puissance occupant 

une surface de 1 à 2 km² et titrant 50 à 90 % d’alunite (Recoing, 1983). L’alunite 

forme des poches ellipsoïdales blanches ou roses de plusieurs mètres cubes 

au sein d’une couche d’argiles rouge-sang située directement au toit du socle 

altéré et rattachée anciennement à l’Éocène supérieur (Recoing, 1983). 

Cette stratigraphie serait à revoir en intégrant les nouveaux âges et concepts du 

« sidérolithique » (Cf. P supra), auquel se rattache sans doute ce gîte à alunite, 

qui appartenait à une concession plus vaste comprenant des terrains situés sur 

les communes de Boudes, St-Hérent, Ardes, St-Gervazy et Collanges. L’indice 
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de Saint-Gervazy (8-4003), lié stratigraphiquement à celui de Madriat, n’a pas 

été retrouvé. Ces gîtes ne présentent plus d’intérêt économique aujourd’hui. 

Minéralisations en fer. L’indice de la Brugère à Madriat (8-4008), qui est 

décrit comme stratiforme et subordonné aux terrains tertiaires (Recoing, 1983), 

est associé à d’autres signalements similaires dans les villages voisins de 

Boudes ou de Bard. Ces gîtes seraient à rapporter aux niveaux particulièrement 

riches en oxydes-hydroxydes de fer des paléo-cuirasses ferrugineuses du 

« sidérolithique » (Cf. P supra), qui auraient fourni du minerai de fer depuis des 

temps très anciens (Recoing, 1983), remontant sans doute jusqu’à l’époque 

gallo-romaine. 
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ANNEXES 

 
Fig. 1 - Carte de synthèse des grands ensembles lithologiques du Massif central 
(d’après Vanderhaeghe et al., 2020), avec la localisation de la feuille Besse-en-
Chandesse (n° 741) à 1/50 000. 
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Fig. 2 - Coupes lithologiques synthétiques du sidérolithique de : (A) la Vallée des 
Saints (Thiry, 2018) ; et (B) du Cirque des Mottes (Ricordel-Prognon et al., 2010 
in Thiry, 2018). Le niveau induré des Mottes est celui responsable de la présence 
des emblématiques cheminées de fées. Les pisolithes font 0,5-1,0 cm de 
diamètre et peuvent représenter jusqu’à 20 à 30 % des échantillons. (C) Coupe 
géologique du bassin du Lembron entre la vallée des Saints et Saint-Gervazy – 
localisée en totalité dans l’emprise de la feuille Besse-en-Chandesse – extraite 
de la synthèse de M. Thiry (2018). Les formations rouges s’appuient contre des 
paléoreliefs du socle qui ont contribué à leur préservation. Les mouvements 
méso- à cénozoïques des failles ont sans doute permis le piégeage et la 
préservation de certains faciès sidérolithiques (Thiry, 2018). 
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Fig. 3 - Contours de la province volcanique du Cézallier avec la localisation de 
la feuille Besse-en-Chandesse (n°741) à 1/50 000 (modifié d’après le schéma 
structural de la feuille Massiac ; Thonat et al., 2006). Les limites géologiques 
entre Cantal, Cézallier et Monts Dore sont sujettes à caution. La basanite noire 
de Montjournal correspond au gisement de Montcelet sur la présente coupure. 
Le volcanisme « récent » désigne les édifices d’âge Pléistocène moyen à 
supérieur, celui « très récent » les édifices d’âge Holocène (Groupe du Pavin et 
Tartaret). 
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Fig. 4 - Téphrostratigraphie du massif des Monts Dore entre 3,1 et 0,29 Ma 
montrant les cycles pyroclastiques du complexe du Guéry et ceux du 
stratovolcan du Sancy (d’après Nomade et al., 2014). Dist. = distal ; Prox. = 
proximal. 
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Fig. 5 - À gauche : Orthogneiss mésocrates à biotite de Saint-Alyre-ès-Montagne 
affleurant le long de la D 36 dans les gorges de la Couze d’Ardes © BRGM – 
J. Bernard (2022). À droite : Migmatites paradérivées à biotite (métatexite 
rubanée) de la carrière artisanale de Brolier ©BRGM – P. Chèvremont (2011). 

    
Fig. 6 - À gauche : Formes d'érosion des sédiments (sables, argiles, grès) colorés 
du Sidérolithique du Cirque des Mottes, à Boudes © BRGM – J. Bernard (2022). 
À droite : Détail des « pépérites » du diatrème de Hubel, affleurant en bordure de 
la D 48 à mi-chemin entre Ternant-les-Eaux et Boudes, au niveau du lieu-dit 
éponyme © BRGM – J. Bernard (2022). 

    
Fig. 7 - À gauche : Séquence volcano-sédimentaire exposée lors de travaux de 
terrassement menés au niveau du croisement entre les D 32 et D 32A, à mi-
chemin entre Boslabert à l’Ouest et Genelière à l’Est © BRGM. À droite : 
Altération supergène typique des laves du Cézallier, se développant le long des 
colonnades et des plans de fractures horizontaux acquis au moment du 
refroidissement de la lave, et aboutissant à une altération en boules. 
Affleurement situé le long de la D 23 au niveau du lieu-dit Chavagnat ©BRGM – 
J. Bernard (2022). 
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Fig. 8 - Filon basaltique plurimétrique recoupant la nappe de ponces de Rioubes-
Haut, mis au jour lors de travaux de terrassement. Affleurement visité avec 
l’aimable autorisation des propriétaires ©BRGM – J. Bernard (2022). 

    
Fig. 9 - À gauche : Dépôts de téphras du cône de Montcineyre (sombre, à la base) et 
du Pavin (clair, au sommet), le long de la D 36 entre Besse-et-Saint-Anastaise et 
Compains ©BRGM – J. Bernard (2022). À droite : Perspective sur le lac de cratère 
du Pavin avec son exutoire, vus depuis le Nord. Le cône de scories du Montchal 
est visible accolé à gauche du Pavin, puis en arrière-plan le lac et le cône de 
scories du Montcineyre © BRGM – F. Michel (1997). 

  
Fig. 10 - À gauche : Till glaciaire à galets/blocs emballés dans une matrice 
argileuse, et recouvrant une – probable – altérite de coulée du Cézallier, le long 
de la D 32 à l’Ouest du croisement de la Cabane ©BRGM – J. Bernard (2022). 
À Droite : Travertin associé à une source d’eau ferrugineuse et gazeuse en 
bordure d’un filon de leucogranite, en rive gauche du ruisseau de Lagouzoux à 
mi-chemin entre Saurier et Courgoul ©BRGM – P. Chèvremont (2011). 
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Tableau 1 - Tableau gîtologique - Localisation des gîtes et indices minéraux de la feuille Besse-en-Chandesse (coordonnées en Lambert-93). 
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