
Module M1 STE4212
Géodynamique Interne
TD 1 de volcanologie :

1 Théorie :

1.1 Le transport de magma

Deux mécanismes principaux ont été proposés pour le transport de magma à travers la
lithosphère :

– l’ascension d’un diapir dans une lithosphère qui est alors considérée comme un fluide
visqueux. La force motrice est la poussée d’Archimède. Ce transport est régit par la
vitesse de Stockes. Donnez l’expression de cette vitesse.
Estimez la vitesse de remonté d’1 km3 de magma silicique à travers le manteau li-
thosphérique et la croûte superficielle.
Quelle est la principale limitation de ce mécanisme ?

– le transport par propagation de dyke : fracturation de la roche et injection du magma
par déformation élastique de l’encaissant.

1.2 La propagation des dykes

Lister and Kerr (1991) ont identifié quatre échelles de pression qui permettent de quantifier
les forces favorisant ou s’opposant à la propagation de dykes.

– la pression élastique qui caractérise la force à exercer pour déformer de manière élastique
l’encaissant :

Pe ∼
E

2(1− ν2)
b

a
(1)

avec E et ν, les paramètres élastiques, respectivement le module de Young et le coeffi-
cient de Poisson.

– la pression d’Archimède due au contraste de densité entre le magma moins dense et
l’encaissant.

Pb ∼ ∆ρgL (2)

pour un dyke se propageant verticalement
– la perte de charge due à l’écoulement visqueux le long du dyke

Pv ∼
µvL

b2
(3)

avec µ la viscosité du magma et v la vitesse de l’écoulement.
– la pression correspondant à la résistance à la fracturation

Pf ∼
Kc√
L

(4)

avec Kc le facteur d’intensité des contraintes critique de la roche encaissante.
Si on considère la remontée d’un volume fixe de magma, l’unique force motrice est la

pression d’Archimède. Lorsque l’on est suffisamment loin de la tête du dyke, la pression de
fracturation peut être négligée et l’effet de l’élasticité également. Il y a alors un ajustement
entre la pression d’Archimède et la pression de perte visqueuse. Donnez l’ouverture du dyke
dans ce cas particulier.
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Figure 1 – Géométrie d’un dyke de longueur maximale L, de largeur a et d’épaisseur b.

1.3 Aspect thermique

La solidification d’un magma se propageant verticalement sous l’effet de la force d’Ar-
chimède par un écoulement laminaire dans un dyke de longueur H et d’épaisseur initiale
uniforme w est contrôlée par 3 paramètres :

B =
g∆ρw4

µκH
(5)

qui représente le rapport entre l’advection de chaleur par l’écoulement et la perte par conduc-
tion sur les parois, avec κ la diffusivité thermique (8 ∗ 10−3 cm2/s),
et les deux nombres de Stefan :

S∞ =
L

c(Tw − T∞)
(6)

Sm =
L

c(Tm − Tw)
(7)

avec L la chaleur latente de solidification, c la capacité thermique massique, T∞ la température
de la croûte en champ lointain, Tm la température initiale du magma et Tw la température
de solidification.

Il a été montré que l’évolution thermique dépend d’un seul paramètre :

λ = BS6
∞/S

3
m (8)

Le dyke se solidifie avant de transporter une quantité significative de magma si λ < 1.5. En
déduire une épaisseur critique de dyke wc.

La figure 2 donne cette épaisseur critique. Commentez là.
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Figure 2. Contours of 
critical dike width wc re-
quired for magma ascent 
without freezing, calcu-
lated with equation 3 and 
parameter values In text, 
as a function of the den-
sity contrast Ap between 
magma and country rock 
and the magmatic vis-
cosity p.. Shaded region 
shows range In density 
contrast (100-300 kg/m3) 
likely to be found by gra-
nitic magma under ana-
tectic conditions in mid-
dle to lower continental crust. CBB—Cordillera Blanca batholith (Petford, 
1990); PRD1, PRD2— Puscao ring dikes, Peru (Bussell, 1988); CTG— 
central Chilean Tertiary granitoids (Lopez-Escobar et al., 1979); WPRB— 
average western Peninsular Ranges batholith (Silver and Chappell, 1988; 
Couch and Riddihough, 1989); GTS—Great Tonalfte Sill, Alaska (Roddick, 
1983); MGG—Mount Givens Granodiorite, Sierra Nevada (Bateman and 
Nokleburg, 1978; Dodge and Bateman, 1988); BB—Baltoro batholith 
(Searle et al., 1992). 

ram Baltoro batholith (BB) is also included (Searle et al., 1992). 
Without exception, wc lies in the range 2-7 m for the Cordilleran and 
magmatic-arc granitoids. The Baltoro batholith, although driven by 
a relatively high density contrast, requires a larger width of —20 m 
in order to counteract its significantly higher viscosity. From the 
calculations we conclude that dike transport is a thermally viable 
process for reasonable dike widths over a range of viscosities that 
encompasses most granitoid magmas. 

In Figure 3, the critical dike width is shown for a range of values 
of the superheat Tm - Tw and undercooling Tw - Tm based on the 
values of 106 Pa-s for magmatic viscosity and 200 kg/m3 for mean 
crustal density difference, which maybe considered typical for most 
Cordilleran granitoids. We see again that critical dike widths are in 
the range 2-20 m. 

SPECIFIC CASE 
For the Cordillera Blanca batholith we take the mean crustal Ap 

to be 200 kg/m3, the magmatic viscosity p, to be 8 X 10s Pa-s, and the 
fault length H to be 30 km. We find from Figure 2 that the critical 
dike width is ~6 m. This width corresponds to a horizontally aver-
aged velocity (Vav = gApw|/12 p,) of 1 cm/s, an ascent time for the 
magma of about 41 days, and a time to fill the batholith (minimum 
estimated volume Q = 6000 km3) by a dike of lateral extent I = 10 
km, 

Ai = Q/V^wJ, (4) 

of 350 yr. Clearly, this time of active flow is likely to be divided into 
a number of smaller events interspersed by periods of source re-
charge. These simple calculations show that the transport of large 
volumes of granitoid magmas by dikes can be surprisingly fast (see 
also Clemens and Mawer, 1992). 

DISCUSSION 
These calculated values of wc are typically larger than the 1-4 

m widths of felsic dikes reported by Cony (1988). However, as 
pointed out by Bedard and Sawyer (1991) and Clemens and Mawer 
(1992), any final dike thickness observed in the field may well be 
much smaller than the original width during active flow. This is 
because the process of emplacing a finite amount of magma at some 
crustal level will also act to progressively drain the dike of magma 
as flow wanes. For example, the 6 m dike proposed for the Cordillera 
Blanca batholith would drain to a width of about 2 m if the dike 

Figure 3. Contours of 
critical dike width (in me-
tres) as function of mag-
matic superheat Tm - Tw 
and undercooling T„ -

for magmatic viscos-
ity of 106 Pa-s and Ap 
of 200 kg/m3. CBB de-
notes Cordillera Blanca 
batholith. 

continued to feed the batholith for —6 months after supply had 
ceased and before it finally solidified. 

It is worth emphasizing here that dikes, once they begin to 
form, cannot close completely from the bottom upward because it is 
impossible to expel viscous magma completely from a narrow gap 
(Lister and Kerr, 1991). Thus, the mechanism for the formation of 
magma pulses suggested by Weertman (1971,1980), Takada (1990), 
and Clemens and Mawer (1992) will not operate during magma trans-
port because it is essentially based on an inviscid theory. However, 
it is evident that many granitoids including the Cordillera Blanca 
batholith do show a fine chemical structure that may reflect the 
incomplete mixing at the emplacement level of discrete magma 
batches or pulses. We propose that a more likely explanation for the 
pulsed nature of some granitoid intrusions is a decrease in the vol-
ume of granitoid melt available for extraction from the source rocks. 
A progressive draining of the magma at the source will lead to a 
steady decrease in the dike width until its thickness becomes small 
enough for the magma to freeze. Melt may then accumulate in the 
source until a new dike begins to form, either directly (Clemens and 
Mawer, 1992) or by large-scale tectonic motions. The volume of 
such pulses will thus be governed by the dynamics of the source 
supply rather than by the elastostatic theory of Weertman. 

As a final point, we note that our calculated batholith filling 
times of a few hundred years are many orders of magnitude less than 
total emplacement time scales based on the estimated slip rates (0.7 
cm/yr) believed to be applicable to some faults during granitoid em-
placement (Tikoff and Teyssier, 1992), consistent with the evidence 
for a pulsed supply. 
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Figure 2 – Epaisseur de dyke critique en dessous de laquelle il y a solidification. La figure
de gauche est obtenue avec une longueur de dyke de 30 km, une chaleur latente de 300J/g,
une capacité thermique de 1.2 Jg−1K−1 et des température Tm = 900oC, Ts = 750oC et
T∞ = 400oC. La figure de droite est obtenue avec une viscosité de 106 Pas et une variation
de densité de 200 kg/m3.

2 Trois exemples de modélisation de propagation de dyke per-
mettant de quantifier la surpression dans un réservoir

2.1 Interprétation de la migration de la sismicité avec un modèle analytique-
Krafla (Islande)

Cet exemple est basé sur Einarsson and Brandsdottir (1980).

2.1.1 Les données

Un épisode de rifting a eu lieu au Krafla de 1975 à 1984, le Krafla étant situé au Nord de
la zone volcanique Est de l’Islande (voir figure 3). Au cours de cet épisode, plusieurs injections
latérales de dyke ont eu lieu. Ces injections se faisaient sur des distances allant jusqu’à 65 km
à partir d’un réservoir situé sous le Krafla. Nous allons, ici, nous focaliser sur une intrusion de
magma observée en juillet 1978. La caldera du Krafla a alors subi une subsidence (déflation)
de 60 cm en 3 jours. L’interprétation proposée est la vidange d’un réservoir magmatique situé
sous la caldera, cette vidange ayant alimenté un dyke se propageant latéralement vers le Nord
sur 30 km. Cette propagation a induit une sismicité décrite en carte sur la figure 4 et dont
l’évolution temporelle apparâıt sur la figure 5.

Décrivez l’évolution temporelle de la sismicité. Comment peut-on interpréter cette migra-
tion de sismicité ?

2.1.2 Le modèle

On considère que le réservoir alimentant le dyke possède une surpression ∆P (t) par rap-
port à l’encaissant. Le dyke est considéré comme un cylindre de rayon constant a et de
longueur L(t). Pour le dyke on considère une symétrie axiale et on se place en coordonnées
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Krafla

Figure 3 – Carte de l’Islande avec les zones volcaniques.

Figure 4 – Carte des épicentres de l’essaim de séismes ayant eu lieu en juillet 1978 au Krafla.
D’après Einarsson and Brandsdottir (1980).
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Figure 5 – Migration de la sismicité. La distance des épicentres au centre de la caldera du
Krafla est représentée en fonction du temps. D’après Einarsson and Brandsdottir (1980).

cylindrique (z étant l’axe horizontal de propagation du dyke). Donnez les équations de Na-
vier et Stokes en coordonnées cylindriques dans le cas du régime laminaire (c’est à dire non
turbulent).

Dans notre cas, on peut considérer que L >> a ce qui induit Uz >> Ur, par ailleurs du
fait de l’hypothèse de lubrification, on a :

1

r

∂

∂r
(r
∂Uz

∂r
) >>

∂2Uz

∂z2

On suppose que la valeur de la vitesse est indépendante du temps, donnez la valeur de Uz

en fonction de r dans le cylindre (écoulement de Poiseuille).
Intégrez cette relation pour avoir le flux massique à travers la section du cylindre.
On suppose que la variation de pression dans le réservoir au cours du temps est négligeable

(cas d’un réservoir grand par rapport au volume de magma injecté). Donner le flux au cours
du temps en fonction de la longueur L(t) du dyke.

Donner une autre expression pour le flux massique, en utilisant le fait que le dyke ne croit
que par sa longueur L(t).

En égalisant les deux expressions de flux, trouvez une équation différentielle et résolvez
la pour obtenir L en fonction de t. Cette relation est-elle compatible avec les données de
migration de la sismicité ?

2.1.3 L’application

En prenant une viscosité de 20 Pas et un rayon du dyke a = 1 m ou a = 0.5 m, donner la
surpression dans le réservoir.
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Einarsson and Brandsdottir (1980) avait considéré un dyke rectangulaire avec l’expression
suivante pour le flux d’un écoulement de Poiseuille :

Q(t) =
ab3

12µ
ρ

∆P

L(t)
(9)

Donnez l’équation différentielle dans ce cas et sa solution.
Ils trouvent alors pour une section du dyke de 1200 m2 (d’après les données de déformation)

une suppression dans le réservoir entre 10 et 40 bars.
Ce modèle simple permet d’expliquer les données. Vous semble-t’il cohérent ?

2.2 Interprétation de la trajectoire du dyke avec un modèle analogique-
Etna (Italie)

Cet exemple est basé sur Watanabe et al. (2002) et sur Bonaccorso et al. (2010).

2.2.1 Les données

Les 15 et 17 juillet 2001, les données de déformation enregistrées à l’Etna suggèrent une ac-
cumulation de magma sous la forme d’un dyke (longueur verticale : 2.3 km, longueur latérale :
2.2 km et ouverture 3.5m) situé à environ 500 m sous la surface. Ce dyke a ensuite pro-
gressé latéralement vers la surface pendant 2 jours avant d’alimenter une éruption situé à
une distance latérale de 1.4 km (figure 6 et figure 7). La déflection du dyke (associée à un
ralentissement) a été interprétée comme étant due à un effet de topographie.

2.2.2 Le modèle

Watanabe et al. (2002) ont effectué des expériences analogiques de propagation de dyke en
injectant de l’air dans de la gélatine (analogue de la croûte terrestre). En utilisant les figures
8 et 9. Décrivez l’effet d’une charge appliquée en surface. De quoi va dépendre l’amplitude du
changement d’orientation de la trajectoire du dyke.

2.2.3 L’application

Dans le cas de l’Etna, la distance latérale parcourue est de 1.4 km. Le rayon de la charge
topographique est estimé autour de 1.5 km. D’après la figure 9, estimez le rapport entre la
surpression dans le magma est la pression de la charge.

La topographie correspond à 1km de roche de densité 2.5. Donnez une estimation de la
pression exercée par la charge et donc de la surpression dans le dyke.

Le dyke venait d’un réservoir plus profond. On peut montrer, dans le cas de l’Etna, que la
surpression dans le réservoir vaut 5/3 de la pression dans le dyke. Estimez cette surpression
dans le réservoir.

2.3 Interprétation de l’évolution des taux de sismicité avec un modèle
numérique- Piton de la Fournaise (Ile de la Réunion)

Cet exemple est basé sur Traversa et al. (2010).
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Es*ma*on	  d’une	  surpression	  magma*que:	  
Modélisa*on	  analogique-‐	  Etna	  	  

	  	  
Ex:	  Erup*on	  de	  2001	  à	  l’Etna	  
(Bonaccorso	  et	  al,	  2010)	  	  

Une	  déflec*on	  du	  dyke	  est	  observée	  et	  interprétée	  comme	  induite	  par	  la	  charge	  topographique	  .	  

1.4km	  
Figure 6 – Carte de l’Etna avec les fissures éruptives et les coulées de l’éruption de juillet-août
2001. D’après Bonaccorso et al. (2010).

Es*ma*on	  d’une	  surpression	  magma*que:	  
Modélisa*on	  analogique-‐	  Etna	  	  

	  	  
Ex:	  Erup*on	  de	  2001	  à	  l’Etna	  
(Bonaccorso	  et	  al,	  2010)	  	  

Une	  déflec*on	  du	  dyke	  est	  observée	  et	  interprétée	  comme	  induite	  par	  la	  charge	  topographique	  .	  

1.4km	  

Figure 7 – Schéma sur la propagation du dyke alimentant l’éruption. D’après Bonaccorso
et al. (2010).
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Figure 8 – Dispositif expérimental utilisé par Watanabe et al. (2002).
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Figure 9 – Résultats expérimentaux obtenus par Watanabe et al. (2002). D’après Bonaccorso
et al. (2010).
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Es*ma*on	  d’une	  surpression	  magma*que:	  
Modélisa*on	  numérique-‐	  Piton	  de	  la	  Fournaise	  	  

	  	  
Ex:	  Erup*on	  d’aout	  2003	  au	  Piton	  de	  la	  Fournaise	  
(Traversa	  et	  al,	  2010)	  	  

Un	  taux	  de	  sismicité	  constant	  pendant	  la	  propaga*on	  ver*cale	  (20	  min)	  interprété	  	  
comme	  dû	  à	  un	  flux	  de	  magma	  constant	  en	  base	  de	  dyke.	  

Peltier et al 2005 

Figure 10 – Sismicité cumulée en fonction du temps. L’énergie sismique cumulée montre une
évolution similaire. D’après Traversa et al. (2010).

2.3.1 Les données

Le 23 août 2003 une éruption distale a eu lieu au Piton de la Fournaise. Les données de
déformation montrent que le magma provenait d’un réservoir situé à 2-3 km sous le sommet et
que la progression du magma a d’abord été verticale (vitesse de 1.3m/s) puis latérale (vitesse
de 0.2-0.6m/s). La figure 10 donne l’évolution de la sismicité cumulée en fonction du temps.
Comment varie le taux de sismicité au cours de l’intrusion ? Est-il possible de relier facilement
ce taux à la vitesse de propagation ? Nous allons faire l’hypothèse que ce taux est relié au
flux de magma pénétrant dans le dyke au cours du temps. D’après cette hypothèse, comment
doit évoluer le flux de magma entrant dans le dyke ?

2.3.2 Le modèle

Le dyke se propage verticalement dans la direction z. On suppose qu’une section de dyke est
une ellipse de demi-longueur constante a et de demi-largeur b(z, t). On cherche une équation
différentielle donnant cette ouverture en fonction du temps et de la position z.

Donnez l’expression de la surpression élastique σdef permettant l’ouverture du dyke, en
fonction de la surpression du réservoir ∆Po, de la densité du magma et de l’encaissant et de
la pression fluide p due à l’écoulement visqueux.

Cette surpression élastique peut être directement reliée à l’ouverture du dyke par l’expres-
sion :

σdef =
G

1− ν
b(z, t)

a
(10)

Le flux vertical à travers la section elliptique est donné par :

Q(z, t) = − π

4µ

∂p(z, t)

∂z
ab(z, t)3 (11)

Quelle relation nous donne l’équation de continuité ?
Donnez l’équation différentielle donnant l’évolution de l’ouverture du dyke.
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Es*ma*on	  d’une	  surpression	  magma*que:	  
Modélisa*on	  numérique-‐	  Piton	  de	  la	  Fournaise	  	  

	  	  

K	  

Densité	  du	  milieu	  est	  connue:	  à	  une	  valeur	  maximum	  pour	  ΔPc	  autour	  de	  2.2	  Mpa	  
Les	  varia*ons	  de	  ΔPc	  doivent	  rester	  pe*tes	  (magma	  compressible	  et	  grande	  chambre,	  Vc>1km3)	  

Figure 11 – Sismicité cumulé en fonction du temps. L’énergie sismique cumulée montre une
évolution similaire. D’après Traversa et al. (2010).

On utilise comme échelle de longueur la profondeur H du réservoir et comme échelle de
pression la surpression ∆Po du réservoir au moment où le dyke commence à s’injecter. Donner
l’équation différentielle adimensionnée et les conditions aux limites devant être vérifiée si la
surpression dans le réservoir est constante.

Dans quelles conditions la surpression dans le réservoir reste-t’elle constante. De façon
plus générale la relation entre surpression dans la chambre et variation de volume est donnée
par

d∆Pc(t) =
dVc(t)

Vc(t)

4KG

4G+ 3K
(12)

où K est le module de compressibilité. La variation de volume est alors donnée par le volume
de magma injecté dans le dyke :

dVc(t) = −Q(t, z = 0)dt, (13)

Quels sont les deux nouveaux nombres sans dimension caractérisant le système ?
On peut résoudre cette équation numériquement en utilisant par exemple la méthode des

différences finies.

2.3.3 L’application

La figure 11 montre la variation de flux de magma injecté en base de dyke au cours du
temps. Sachant que cette variation doit rester faible, quelle conclusion en tirez-vous pour la va-
leur de la surpression dans la chambre magmatique ? Pour la taille de la chambre magmatique
et la compressibilité du magma ?
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