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Résumé

La Nappe de Lindas, au sein de I’Arc de Bergen, Norvége, est un massif
anorthositique enfoui et partiellement éclogitisé en profondeur au cours de 1’orogénése
calédonienne, qui fut relativement protégé de la rétromorphose pendant son retour vers la
surface. L’étude de ces roches du facies éclogitique nous permet donc de mieux comprendre
le détail des processus d’éclogitisation et ses conséquences en terme d’exhumation et de
circulation crustale dans les zones de collision.

Les grenats granulitiques, bien que relativement résistants aux réactions
métamorphiques, subissent lors de 1’éclogitisation une fracturation intense et une
rééquilibration partielle par diffusion a partir de leur frontieére. L’observation au MEB (BSE)
des différentes générations de grenat associées a 1’épisode éclogitique, et I’estimation des
compositions minérales d’équilibre par des méthodes thermobarométriques multi-équilibre,
permet de mettre en lumicre la vitesse de diffusion beaucoup plus lente du Ca par rapport aux
cations métalliques dans le grenat granulitique lors de sa rééquilibration dans le facies
éclogitique.

La distribution des orientations des fractures qui parcourent les grenats granulitiques
hérités, montre que leur formation est la conséquence directe de la diminution de volume
associée aux réactions métamorphiques. La propagation a petite échelle des domaines
éclogitisés ne procéde donc pas simplement par diffusion du fluide, mais par un processus
complexe couplant diffusion, réactions métamorphiques et fracturation des minéraux
granulitiques.

La caractérisation de la cinématique de la déformation dans le facies éclogitique de
I’1le d’Holsngy, au sein de la Nappe de Lindds montre sa grande cohérence a 1’échelle de la
zone d’étude (5*5 km), reflétant 1’action de forces aux limites, plutét que de contraintes
locales liées aux réactions métamorphiques. Le cisaillement en moyenne vers I’Est,
géométriquement restauré dans le contexte de la subduction calédonienne, est interprété
comme reflétant le découplage d’unités crustales du panneau plongeant, qui commencent
ainsi leur retour vers la surface.

La validité d’un tel modele, ou 1’éclogitisation permet 1’initiation de 1’exhumation, est
analysée dans le cadre du modéle analytique du chenal de subduction. L’éclogitisation, qui
n’est ni instantanée ni spatialement homogéne, modifie les propriétés de la crolite, notamment
sa densité et sa viscosité. Alors que ’augmentation de densité réduit sa flottabilité, son
adoucissement mécanique lui permet de se découpler du manteau lithosphérique qui la tire
vers la profondeur. La compétition entre ces deux phénomenes, variable suivant la
progression des transformations métamorphiques, est intégrée dans un unique parameétre
adimensionnel, le nombre d’exhumation, dont la valeur décrit la capacité de la crolte a étre
exhumée. La subduction d’une crotite a fort nombre d’exhumation entraine la création dans le
canal de subduction d’un flux retour a partir du domaine partiellement éclogitisé. L’analyse
des conditions de ce flux retour montre entre autres que les vitesses d’exhumation de 1’ordre
des vitesses de convergence des plaques lithosphériques ne sont possibles que pendant le
régime transitoire entre 1I’enfouissement de crotite a faible et fort nombre d’exhumation.

Ce travail, qui montre I’importance des réactions d’éclogitisation pour I’exhumation et
plus généralement pour la dynamique des zones de collision, souligne en conséquence la
nécessité de décrire avec précision les mécanismes micro- et macroscopiques qui permettent
la progression et la propagation de 1’éclogitisation.
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Introduction

La présence, dans des roches crustales affleurant a la surface de la Terre, de minéraux
stables dans des conditions de pression et de température élevées, est I’indice de leur voyage
passé jusqu’a des profondeurs importantes, parfois de 1’ordre de 100 km, et de leur retour
jusqu’a la surface. Les mécanismes d’enfouissement sont la conséquence directe du
mouvement de convergence des plaques lithosphériques, avec le mouvement le long du plan
incliné de la subduction et/ou 1’épaississement crustal. Les modéles d’exhumation différent
quant a eux grandement suivant le contexte géodynamique, entre convergence et divergence.
L’effondrement post-orogénique qui traduit le passage en divergence s’accompagne dans de
nombreux cas de la formation de grands détachements d’échelle lithosphérique, dont le jeu
extensif permet la remontée des roches du mur depuis des profondeurs importantes
(Crittenden et al., 1980; Wernicke, 1992). Cependant, une partie importante des roches de
haute-pression sont exhumées alors que les plaques lithosphériques sont toujours en
convergence. Les mécanismes précis de [’exhumation syn-collisionnelle sont encore
largement discutés car la mise en place d’un flux ascendant ne va pas de soi, dans un contexte
ou la convergence et 1’épaississement crustal et lithosphérique dominent 1’ensemble de la
zone. Par ailleurs, I’ensemble des modéles, aussi bien analogiques que numériques, qui
traitent de ce type d’exhumation prennent peu ou pas en compte les transformations
métamorphiques associés aux mouvements verticaux et aux changements de conditions P-T
associés. Or ces transformations métamorphiques affectent grandement les propriétés
physiques des roches, aussi bien la densité que la rhéologie, et ont vraisemblablement des
conséquences majeures sur I’exhumation. La prise en compte des réactions métamorphiques
nécessite d’en quantifier les conséquences physiques, mais aussi d’étudier par quels
mécanismes, avec quelle géométrie et a quelle vitesse la transformation se propage au sein
d’une unité.

Zone d'exhumation
large

Zone d'exhumation
éroite

Masse continentale
(Butoir)

Masse continentale
(Butair)

Figure 1 : 2 modéles possibles d’exhumation syn-collisionnelle de la croiite subductée, avec
des mouvements soit dans un prisme d’échelle orogénique (Platt, 1986), soit dans un étroit
canal au sommet de la plaque plongeante (Cloos, 1982; Shreve & Cloos, 1986).

L’unité¢ de haute-pression de I’Arc de Bergen, en Norvege, constitue le cadre adéquat
pour étudier les réactions d’éclogitisation. D’une part, la préservation métastable d’une partie
du protolithe dans les conditions de la haute-pression illustre I’importance du transport de




fluide, en plus des conditions P-T, dans le contrdle des transformations minéralogiques
(Austrheim, 1987), et permet en conséquence d’étudier comment les réactions
métamorphiques progressent et se propagent au sein de I'unité. D’autre part, le calendrier de
I’orogéneése montre sans équivoque que 1’exhumation de la haute-pression dans I’Arc de
Bergen est synchrone de la convergence. Enfin, la richesse et le nombre des études
disponibles sur I’histoire calédonienne en Norvege offrent un cadre structural et cinématique
de grande échelle dans lequel peuvent s’inscrire ces travaux sur 1’ Arc de Bergen.
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Figure 2 : Augmentation de densité (sont cerclées les densités a la surface et dans le facies
éclogitique) (d’aprés Bousquet et al. (1997) et Gofté et al. (2003)) et baisse de la viscosité
associées aux réactions d’éclogitisation (localisation de la déformation cisaillante dans la
bande d’éclogite qui sépare les deux boudins de granulite non déformés).

Le premier objectif de cette thése est de comprendre les mécanismes de contrdle des
réactions métamorphiques. Cette question est dépendante de I’échelle d’étude, et les processus
qui assurent la propagation des zones €clogitisées a 1’échelle de 1’unité sont a priori différents
des mécanismes microscopiques de rééquilibration dans le faciés éclogitique. Nous nous
sommes surtout intéressés aux processus de petite échelle, depuis le minéral jusqu’a
I’affleurement. A D’échelle de la lame mince, la résistance aux réactions métamorphiques
varie fortement entre les minéraux, et la rééquilibration a haute-pression des grenats hérités,
trés réfractaires aux transformations métamorphiques, se fait selon des processus de diffusion
relativement complexes. A 1’échelle du métre, la propagation des zones éclogitisées résulte
d’un mécanisme complexe associant diffusion du fluide, réactions métamorphiques et
microfracturation des grenats. En revanche, les mécanismes d’échelle kilométrique restent
encore largement obscurs et nous n’avons qu’esquissé |’étude de la propagation
macroscopique de 1’éclogitisation, en proposant différents modeles d’évolution.




Le deuxiéme objectif de ce travail est de comprendre ’influence des transformations
métamorphiques sur I’exhumation depuis la haute-pression. Cette étude est découpée en deux
volets complémentaires : d’une part, une étude de terrain détaillée de la cinématique de la
déformation éclogitique permet de replacer celle-ci dans le cadre de [’évolution
géodynamique de I’unité, et de mettre en lumicre I’importance de 1’épisode métamorphique
éclogitique dans le déclenchement de I’exhumation. D’autre part, un modéle mécanique
analytique est développé pour comprendre comment I’éclogitisation, par le biais des
changements progressifs de densité et de rhéologie, affecte la dynamique d’écoulement dans
les zones de subduction et entraine la formation d’un flux ascendant qui assure I’exhumation
des unités impliquées.
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Figure 3 : Carte géologique de I’Arc de Bergen, avec au sein de la Nappe de Lindas, 1’ile
d’Holsngy, sujet de cette étude. La partie septentrionale de cette ile a été enfouie jusqu’au
domaine de la haute-pression pendant 1’orogénése calédonienne, conduisant a I’éclogitisation
partielle du protolithe granulitique.

Le plan de cette these suit le découpage suivant:

Le chapitre 1 propose une synthése bibliographique sur les mouvements verticaux des
roches dans les zones de convergence. Apres une breve description de la morphologie et de la
dynamique d’ensemble des zones de convergence, sont introduits les outils disponibles pour
contraindre les mouvements des roches dans la profondeur de 1’orogene. Ces données sont
utilisées pour mettre au point différents modeles de dynamique orogénique qui rendent
compte de I’exhumation de roches depuis la haute-pression. Enfin, I’étude de I’influence des
propriétés des roches, notamment densité et viscosité, sur les modeles d’écoulement permet
d’introduire les relations possibles entre les réactions métamorphiques et I’exhumation.

Le chapitre 2 présente le contexte géologique, depuis 1’échelle de la chaine enticre
jusqu’a I’Arc de Bergen. Cette présentation de la chaine calédonienne suivant des échelles
décroissantes permet de mettre en place un cadre général, a la fois cinématique,
chronologique mais aussi métamorphique, dans lequel interpréter les données de géologie




structurale de petite échelle. Un intérét particulier est porté a la région des Gneiss de 1’Ouest,
car cette région, adjacente a notre zone d’étude, est la plus grande province métamorphique de
haute-pression de toute la chaine, et son évolution, sujet d’une littérature abondante, constitue
une contrainte importante sur I’histoire de 1’Arc de Bergen.

Le chapitre 3 décrit la géologie de I’ile d’Holsney et les caractéristiques de
I’éclogitisation, a la fois a sur le terrain et a partir de 1I’observation de lames minces. Si les
idées développées dans ce chapitre sont issues de la littérature, la plupart des illustrations sont
issues de nos propres observations.

Les chapitres 4 et 5 sont consacrés aux mécanismes d’éclogitisation, respectivement a
I’échelle de la lame mince et de I’affleurement. Le chapitre 4 a pour objet d’étude les grenats
granulitiques hérités et les mécanismes permettant leur rééquilibration par diffusion dans le
domaine éclogitique. L’article récapitulant ces résultats est inséré en fin de chapitre, et est
précédé de compléments sur la description des fractures éclogitiques ainsi que sur les
différentes méthodes thermobarométriques utilisées. Le modele mécanique présenté dans le
chapitre 5 permet a la fois de rendre compte de la formation des fractures microscopiques
dans les grenats granulitiques, avec leurs orientations préférentielles, et de proposer un
mécanisme d’évolution et de propagation des zones éclogitiques dans la granulite saine.

Les chapitres 6 et 7 traitent des conséquences de 1’éclogitisation sur I’exhumation,
selon deux points de vue complémentaires. L’étude structurale présentée dans le chapitre 6
décrit les principaux traits de la déformation éclogitique et propose une interprétation
géodynamique des conséquences de 1’éclogitisation sur 1I’exhumation. En plus de 1’article
inséré a la fin du chapitre, une annexe reprend une partie des données de terrain, sélectionnées
pour couvrir I’ensemble de 'unit¢ de haute-pression. Le chapitre 7 constitue le pendant
mécanique de 1’étude structurale, et analyse la manic¢re dont les variations de densité et de
rhéologie associ¢es aux réactions métamorphiques peuvent déclencher le retour vers la
surface. En fin de chapitre est inséré le 3™ article de la thése, relatif a cette étude mécanique.

Enfin, un dernier chapitre récapitule I’ensemble des résultats obtenus durant la these,
depuis 1’échelle du minéral jusqu’a la zone de collision dans son entier. La partie finale
dégage les perspectives ouvertes par ce travail, aussi bien études a approfondir que nouveaux
sujets a explorer.
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| LExhumation des roches de haute-pression : état des
connaissances

L’étude de la stabilité des minéraux a permis de mettre en évidence 1’énigmatique
présence a la surface d’assemblages minéralogiques thermodynamiquement stables seulement
a grande profondeur. Si Une fraction de ces roches profondes est composée de morceaux
arrachés a I’encaissant par un magma au cours de sa remontée, ce mode de formation ne peut
étre invoqué pour la majeure partie de ces roches, et leur mise en place doit trouver d’autres
explications.

Les mouvements verticaux des roches forment le pendant indispensable de la théorie de
la tectonique des plaques (Le Pichon, 1968; McKenzie & Parker, 1967; Morgan, 1968),
décrivant les mouvements horizontaux de plaques rigides a la surface de la Terre. Les zones
de convergence des plaques lithosphériques accommodent celle-ci par épaississement ou par
subduction, qui conduisent tous deux a l’enfouissement du matériel impliqué. Ce cadre
général explique schématiquement comment des roches crustales peuvent atteindre des
profondeurs de ’ordre de la centaine de kilometres; en revanche, le retour a la surface de ces
roches reste mystérieux, aussi bien dans ses moteurs que dans ses conditions.

L’étude de I’exhumation des roches métamorphiques de haute- et ultra haute-pression,
qui forme le sujet de ce chapitre, est permise par I’observation géophysique, a grande échelle,
de la structure 3D des zones de collision, et par 1’analyse pétrologique et cinématique des
roches formant ces zones. Cet ensemble de données définit un cadre dans lequel s’inscrivent
(plus ou moins bien!) un ensemble de modéles qui tentent d’expliquer les principes et
modalités de I’exhumation.

1.1 Contexte géodynamique de formation des roches de haute-
pression

Les zones de convergence constituent le cadre géodynamique naturel de formation des
roches de haute-pression. Leur description par des méthodes géophysiques permet d’envisager
comment est possible I’enfouissement important subi par certaines roches, qui est révélé par
I’analyse fine des minéraux les composant. Cependant, la formation d’épaisses racines
crustales dans les chaines de montagnes, ou I’entrailnement en subduction d’une partie de la
croite au sein du panneau plongeant, n’expliquent en rien comment les roches formées a
grande profondeur ont pu remonter jusqu’a affleurer a la surface.

.1.1 Observation directe de la structure profonde des zones de
convergence par les outils de la géophysique

1.1.1.1 Zones de subduction

L’étude de la structure profonde des zones de subduction par tomographie sismique est
relativement efficace et précise, grace a la grande densité¢ des séismes dans ces zones.
L’inversion des temps de trajet des séismes permet de déterminer la distribution spatiale des
vitesses des ondes P, S, et de mettre en évidence au premier ordre la présence de panneaux
lithosphériques caractérisés par des vitesses rapides plongeant dans du manteau de vitesses
moindres (Spakman et al., 1988; van der Hilst et al., 1991; Zhao et al., 1992), les variations de
vitesse étant de 1’ordre de 10% au maximum (Fig. 1).
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Figure 1.1 : (a) Coupe verticale suivant (A-B) indiquant les variations de la vitesse des ondes
P, d’apres (Zhao, 2004). Les cercles blancs localisent les hypocentres de séismes ayant eu lieu
a moins de 40 km de part et d’autre de ce profil. Les lignes tracées représentent les
discontinuités du Moho, de Conrad, et du sommet de la plaque Pacifique plongeante,
déterminées par Zhao et al. (1992, 1994). (a’) Coupe verticale suivant (A-A’) montrant
I’alignement des séismes moyennement profonds le long de deux plans paralleles (Igarashi et
al., 2001). (b) Anisotropie de vitesse des ondes S reliée a la déformation de I’olivine et a
I’acquisition d’une fabrique cristallographique (Tommasi et al., 1999). Mod¢les d’écoulement
possibles du manteau asthénosphérique, déduits de 1’anisotropie des vitesses de propagation
des ondes S (Margheriti et al., 2003).

Le frottement entre les deux plaques, la résistance du manteau a 1’enfoncement du
panneau plongeant et la traction des parties profondes (slab-pull) se manifestent par le
développement de contraintes a 1’origine de nombreux séismes. Les séismes de profondeur
intermédiaire (70-400 km) se localisent dans les quelques kilometres au sommet du panneau
plongeant (Abers, 1992; Kirby, 1995) et s’alignent donc suivant un plan (Wadati-Benioff)
parall¢le a celui de la subduction. Dans certains cas plus complexes, on observe la présence
d’un deuxi¢me plan sismogénique parallele, au sommet du manteau lithosphérique du
panneau plongeant océanique, dont les s€ismes sont interprétés comme résultant de la
déshydration du manteau serpentinisé (Hacker et al., 2003a; Hasegawa et al., 1978; Kao &
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Chen, 1994; Seno & Yamanaka, 1996). La conversion des ondes P en ondes S permet
¢galement de déterminer la position des interfaces au sein du panneau plongeant
(discontinuité au Moho) ou a son sommet (par exemple Bock et al. (2000)).

L’inversion des mécanismes au foyer permet de remonter aux contraintes a 1’origine
des séismes (par exemple Christova (2001), Lemoine et al. (2002)), mais ne donne que des
informations partielles sur les déplacements sismiques. Une autre technique permettant
d’étudier les déformations dans le manteau, visqueuses cette fois, consiste a analyser la
séparation des ondes de cisaillement lorsqu’elles se propagent dans un milieu anisotrope.
L’anisotropie de vitesse des ondes S est liée aux orientations préférentielles acquises par les
cristaux d’olivine lors de leur déformation (Nicolas et al., 1973; Nicolas & Christensen, 1987;
Tommasi et al., 1999). Les mouvements du manteau asthénosphérique décrits par une telle
technique sont complexes et montrent bien souvent une composante importante de
déplacement parall¢le a la fosse (notamment dans les cas de recul de la subduction), en
contradiction avec la vision "classique", ou les structures sont cylindriques et les mouvements
contenus dans un plan perpendiculaire a 1’axe de la subduction (Hatzfeld et al., 2001;
Margheriti et al., 2003; Russo & Silver, 1994; Savage, 1999).

L’étude de la structure profonde des zones de subduction permet d’inscrire les
mouvements horizontaux des plaques lithosphériques a la surface dans le cadre plus général
d’une circulation en 3 dimensions. La crofite, partie sommitale de la plaque lithosphérique et
du panneau plongeant, est entrainée en profondeur dans les zones de subduction.

1.1.1.2 Zones de collision

Dans les zones de collision, la convergence est accommodée par I’épaississement de la
lithosphere, conduisant en surface a la formation d’un haut topographique et en profondeur a
la formation d’une racine lithosphérique (Fig. 2). Selon le principe d’équilibre isostatique,
I’¢lévation topographique (exceés de masse) est compensée par la présence en profondeur
d’une racine de croiite plus 1égére que le manteau (déficit de masse). Les zones de croiite ainsi
€paissie sont caractérisées par des valeurs basses d’anomalie de Bouguer (Watts, 2001). De
plus, les données de sismique réfraction permettent de mettre en évidence des profondeurs de
Moho sous les chaines de montagne plus grandes (jusqu’a 60-70 km) que dans les zones non
déformées environnantes (20-30 km) (Mooney et al., 1998).

Les roches impliquées dans la collision subissent un enfouissement, directement li¢ a
I’épaississement de la colonne de croiite. La valeur précise de cet enfouissement dépend de la
position originelle de la roche avant collision, mais aussi de la structure de détail de I’orogene,
car la déformation, complexe et hétérogéne, ne peut se résumer a I’épaississement d’un
matériau homogeéne fluant sous 1’effet d’une compression horizontale.
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Subduction océanique

Figure 1.2 : Mode¢les de zone de convergence, avec les cas limites d’une (a) zone de collision,
avec formation d’un relief topographique et d’une racine lithosphérique, épaississement
homogene et symétrique (b) zone de subduction avec épaississement de la plaque
chevauchante, dans le cas ou (haut) la plaque subductée est de nature continentale, (bas) la
plaque subductée est de nature océanique et fortement couplée a la plaque supérieure, d’apres
(Lallemand, 1999) (c) zone de subduction avec extension arriére-arc, en cas d’un faible
couplage entre les plaques, d’aprés (Kanamori, 1986; Uyeda & Kanamori, 1979). Un point
situé a mi-crolte (croix) subit un enfouissement au coeur de la zone de convergence.

1.2 Les roches de haute-pression: des témoins de I'ampleur des
mouvements verticaux

Les méthodes géophysiques décrites auparavant permettent soit de mettre en évidence
des structures, soit des déformations instantanées. Les modeles 3-D de dynamique terrestre
qui integrent ces informations décrivent des mouvements verticaux de grande amplitude dans
les zones de convergence, mais d’autres méthodes doivent suppléer la géophysique pour
apporter la confirmation de ces déplacements et déformation finis.




La présence en surface dans les chaines de montagne de roches hors-équilibre,
formées de minéraux thermodynamiquement stables dans des conditions de pression et
température différentes de celles de la surface, implique un déplacement de ces roches depuis
leur domaine d’équilibre jusqu’a ’affleurement. De la méme fagon la présence dans une
méme roche de minéraux ou d’assemblages de minéraux qui ne peuvent pas €tre a 1’équilibre
ensemble s’explique par le déplacement de cette roche dans 1’espace pression-température,
associé a la préservation partielle des minéraux successivement formés a 1’équilibre.

La coésite est un bon exemple de ces minéraux index du métamorphisme : c’est un
polymorphe du quartz, stable uniquement a ultrahaute pression (pression minimum ~ 27 kbars
pour 600-700°C (Hemingway et al., 1998)). Sa découverte dans des roches crustales a la
surface de chaines de montagnes (Chopin, 1984; Smith, 1984) implique le déplacement de
I’ordre de 100 km des roches a coésite depuis le champ de stabilité de ce minéral jusqu’a la
surface (Fig. 3). Le diamant métamorphique, présent dans la chaine Calédonienne en
Norvege, est un autre minéral index de I’ultrahaute-pression (Dobrzhinetskaya et al., 1995).
L’¢étude de des roches métamorphiques d’ultrahaute-pression est un champ de la pétrologie en
constant développement, et les valeurs d’enfouissement maximal subi par ces roches sont sans
cesse repoussées. On peut remarquer que plus un minéral est stable a trés haute-pression, et
plus sa préservation hors-équilibre durant I’exhumation est problématique; ainsi les reliques
de minéraux d’ultrahaute-pression ne sont observables que dans des conditions trés
particulieres, a ’image des inclusions de coésite préservées le plus souvent au ceeur du grenat
au comportement tres rigide.

Figure 1.3 : Exemples de minéraux index de I’ultrahaute-pression, d’aprés (Chopin, 2003) (A)
Inclusions de coésite (coes) partiellement rétromorphosée en quartz (qz) au cceur d’un grenat.
Les fractures radiales dans le grenat hote (gt) sont issues de 1’augmentation de volume
associée a la transformation de phase rétrograde coésite — quartz , Parigi, Dora-Maira massif
(Chopin, 1984) (B) Inclusions de microdiamants (diam) au cceur d’un zircon (zr). Gneiss a
grenat, Seidenbach, Erzgebirge (Nasdala & Massonne, 2000).

L’idée de mouvements de grande amplitude, accréditée par 1’étude des conditions
d’équilibre des minéraux, est par ailleurs étayée par 1’étude de la déformation d’échantillons
naturels, qui montre des taux de déformation finie trés élevés a toutes les échelles (par
exemple a 1I’échelle de I’affleurement -Fig. 4 a,b- et a I’échelle de la lame mince —Fig. 4 c,d).
Toutefois, méme si de nombreux objets géologiques portent les traces univoques d’une
déformation de grande envergure, la quantification de celle-ci reste en général problématique.
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L’estimation de la quantit¢ de déformation nécessite de connaitre la géométrie initiale de
I’objet déformé (par exemple une veine planaire, Fig. 4 b), ce qui est souvent impossible pour
des objets trés déformés. De plus la déformation est distribuée de facon trés hétérogéne a
toutes les échelles, rendant difficile 1’évaluation d’une déformation moyenne (localisation de
la déformation dans les bandes C -Fig. 4 c- ou dans les zones de grains tres fins —Fig. 4 d).

Figure 1.4 : Exemples de déformation ductile (a) coupe transversale d’un pli en fourreau,
Schistes Lustrés s.l., Corse (photo Laurent Jolivet). (b) Veine de quartz aplatie dans des
schistes du faciés amphibolite, Cordilléres Bétiques, Espagne (photo Romain Augier). (c)
Mylonites S-C dans une zone de cisaillement majeure du faci¢s schiste vert, Cordilléres
Bétiques (idem). (d) Ultramylonite (en bas a gauche et au centre) traversant une roche grenue
a quartz, feldspath et biotite, Pernambuco, Brésil ((Passchier & Trouw, 1998), page 104).

1.1.3 Mécanismes d’enfouissement en zone de convergence

Aussi bien les outils de la géophysique que ceux de la pétrologie permettent de mettre
en évidence des mouvements verticaux de grande amplitude dans les zones de convergence.
L’accommodation de la convergence, dans les zones de collision ou de subduction,
s’accompagne dans les deux cas d’un enfouissement de la crolite continentale ou océanique.
Les modalités de cet enfouissement, et notamment la déformation associée, différent
complétement entre les 2 types de contexte géodynamique. Alors que I’épaississement crustal
est caractéris¢é par une déformation en moyenne en cisaillement pur (méme si le
partitionnement de cette déformation moyenne ameéne a la formation de grands
chevauchements en cisaillement simple), la subduction de la crolite s’accompagne d’un
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épaississement crustal trés variable (Fig. 2) et la déformation profonde est majoritairement en
cisaillement simple, résultant du frottement entre plaque supérieure et panneau plongeant.

Un parametre additionnel permettant de discriminer entre ces deux contextes
d’enfouissement est la profondeur maximale atteinte. L’analyse de la topographie actuelle des
chaines de montagnes, montrant des plateaux de trés haute altitude (Tibet ou Altiplano), ainsi
que I’estimation de I’énergie nécessaire a la construction de relief, montrent que 1’amplitude
verticale des chaines de montagne est finie, et qu’a partir d’une certaine hauteur la chaine ne
grandit plus mais s’étale latéralement pour accommoder la convergence (Froidevaux &
Isacks, 1984; Molnar & Lyon-Caen, 1988). En conséquence l’épaississement crustal et
I’enfouissement associé sont limités, les valeurs maximales actuelles étant de I’ordre de 70
km sous I’Himalaya (Hirn et al., 1984; Nelson et al., 1996; Zhao et al., 1993). La présence de
minéraux témoins d’un enfouissement supérieur a 100 km, détaillée un peu plus loin,
implique que celui-ci s’est déroulé en contexte de subduction.

Cette classification subduction/collision est néanmoins assez arbitraire, et dans de
nombreux exemples actuels ou passés de zones de subduction océanique, celle-ci
s’accompagne d’un fort épaississement de la plaque supérieure. La présence d’une zone
¢épaissie au front de la subduction océanique dépend du couplage entre les plaques, qui permet
la transmission des contraintes horizontales nécessaires a la formation d’une chaine de
montagnes. Ce couplage dépend de deux facteurs : la densité du panneau plongeant influe
directement sur la force de traction exercée par celui-ci, tandis que sa rhéologie permet une
transmission plus ou moins efficace de cette traction sur la plaque en continuité (Conrad et al.,
2004). De facon schématique on distingue des zones de subduction a fort couplage, ou la
plaque chevauchante est fortement en compression (Chili ou Aléoutiennes), et des zones de
couplage faible avec de I’extension dans la plaque chevauchante (Tonga ou Mariannes)
(Conrad et al., 2004; Kanamori, 1986; Uyeda & Kanamori, 1979).

La subduction de lithosphére continentale, plus légere que la lithosphére océanique,
implique une force de traction du panneau plongeant réduite. En conséquence, toutes les
zones de subduction ou la plaque subduite porte du matériel continental sont des zones de
collision portant des chaines de montagne (par exemple 1’Himalaya), impliquant des quantités
importantes de croite de la plaque plongeante (Fig 2b). La dynamique complexe de ces zones
associe des composantes variable de subduction et collision.

1.1.4 Probléme du retour a la surface pendant la collision

L’association convergence-enfouissement est présente dans tous les modeles décrivant
la dynamique des zones de convergence et semble relativement naturelle : pour une simple
raison de conservation de la matiére, la convergence continue de crolte en surface nécessite la
présence d’un mouvement centripete en profondeur. De facon symétrique, on peut envisager
que la divergence horizontale des plaques entraine le retour du matériau depuis la profondeur
vers la surface, et que [D’alternance formation/destruction de chaines de montagnes
s’accompagne de cycles d’enfouissement/exhumation. Ce mécanisme d’exhumation post-
orogénique s’applique a de nombreuses chaines de montagnes (par exemple dans le Basin &
Range (Armstrong, 1982; Crittenden et al., 1980; Wernicke, 1992)). Cependant,
I’incorporation de sédiments issus de roches métamorphiques profondes dans le prisme
d’accrétion du Complexe Franciscain (Cowan & Page, 1975) ou des Alpes (Winkler &
Bernoulli, 1986) montre que I’exhumation de ces roches est synchrone de la collision. De
méme, la comparaison des ages le long du chemin rétrograde de la zone de Sésia dans les
Alpes (Rubie, 1984) avec le calendrier de la chaine témoigne d’une exhumation syn-
orogénique. Cette exhumation, contemporaine de 1’orogenése, est en apparente contradiction
avec la convergence et 1’enfouissement associé.
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1.2 Apport des observations naturelles sur I'exhumation des roches
de haute-pression

L’extréme amplitude des mouvements verticaux subis par les roches dans les chaines
de montagne n’est pas la seule information que puisse apporter 1’étude des roches
métamorphiques. La cristallisation, préservation et déformation de minéraux tout au long de
I’histoire de la roche permet de reconstituer partiellement le chemin pression-température
suivi par celle-ci et d’y associer des contraintes temporelles et cinématiques.

I.2.1 Chemins Pression-Température

L’analyse des différentes associations minérales présentes dans une roche permet de
définir un ensemble de points dans l’espace pression-température qui sont autant de
contraintes sur I’évolution des conditions P-T vécue par la roche et qui permettent de
remonter a son histoire.

Cristallisation de glaucophane dans les Couronnes de symplectites a amphiboles
bandes de cisaillement traversant I'éclogite autour des grenats

Vue de dessus RS S Cristallisation d'amphiboles
—— dans les fractures du grenat

Figure 1.5a : Rétromorphose d’éclogites dans le faciés des amphibolites (B - échantillon de
Verpeneset, Norvege, C - échantillon de Manger, Norvege) ou dans le facies des schistes
bleus (A et A’- échantillon de Syros).
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Une donnée importante de ces chemins P-T est le pic de métamorphisme atteint. Ce
pic exprime le maximum de température (maximum de pression), qui ne coincide pas toujours
avec le maximum de d’enfouissement. Le pic de métamorphisme de la plupart des roches de
haute-pression, et de toutes celles de ultrahaute-pression (Chopin, 2003), présente un faible
rapport T/P. Ce type de gradient froid est caractéristique des zones de subduction (Ernst,
1988), ou I’apport continu de matériau froid depuis la surface entraine la déflection des
isothermes vers le bas (Oxburgh & Turcotte, 1971; Peacock, 1992; Peacock, 1995). Les
gradients géothermiques associés a la subduction présentent néanmoins des variations
importantes, liées a I’état thermique des lithosphéres impliquées, a la nature des roches
crustales qui conditionne leur production radiogénique et a la vitesse de convergence (Goffé
et al., 2003). Ainsi, la subduction de lithosphéres d’age différent au sud-ouest et nord-est du
Japon se fait selon des gradients qui varient du simple au double (Peacock & Wang, 1999).

Le chemin prograde, menant au pic de métamorphisme, est parfois préservé sous
forme d’inclusions au cceur de minéraux résistants (zonation prograde des compositions du
grenat hote et des inclusions de chloritoide du cceur vers la périphérie, Dora Maira, Alpes
(Simon et al., 1997); grenats avec inclusions de bas grade au cceur, Hong’an eclogites,
Qinling-Dabie, Chine (Eide & Liou, 2000)). Néanmoins la succession des épisodes
métamorphiques tend a effacer les stades précoces, et le plus souvent seule la phase rétrograde
est conservée. Les échantillons présentés sur la figure 5a sont caractéristiques de deux types
de chemin rétrograde depuis la haute-pression : ’échantillon de 1’ille de Syros (Cyclades,
Grece) a subi un retour selon un gradient froid marqué par la cristallisation de glaucophane,
minéral index du faciés des schistes bleus, dans des bandes de cisaillement. Les 2 échantillons
de haute-pression de Norvege ont suivi un chemin rétrograde plus chaud, passant par le facies
des amphibolites, indiqué par la cristallisation de symplectites a amphiboles autour du grenat
et dans des fentes qui le traversent.

A

Figure 1.5b: Chemins P-T illustrant
la  variét¢ des contextes et
mécanismes  d’exhumation.  SL:
Schistes Lustrés, Alpes (Agard et al.,
2001). DM : Dora Maira, Alpes
occidentales (Nowlan et al., 2000).
CR: Nappe des Phyllades, Créte
(Jolivet et al., 1996). N: Naxos
(Avigad et al., 1997; Buick &
Holland, 1989). MF : Moldefjord,
Gneiss de I’Ouest, Norvege (Terry et
al., 2000a). NF : Nordfjord, Gneiss de
I’Ouest, Norvege (Labrousse et al.,
2004). Su : Eclogites de la chaine de
Su Lu, Chine (Banno et al., 2000).
Les chemins rétrogrades des unités de
ultrahaute-pression sont en traits gras,
ceux des unités de haute-pression en
> traits fins.

Température en “C
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Quelques chemins pression-température montrent un retour vers la surface suivant un
gradient plus froid que celui suivi pendant I’enfouissement (chemin anti-horaire), mais cette
évolution rare, observée par exemple dans le complexe Franciscain, aux Etats-Unis (Krogh et
al., 1994; Wakabayashi, 1990) est interprétée comme reflétant les stades d’initiation de la
subduction avant 1’établissement d’un régime stationnaire (modele numérique de Gerya et al.
(2002a), voir aussi Peacock, (1992)). La majorité des roches de haute- et ultrahaute-pression
suivent des chemins horaires, qu’on peut schématiquement regrouper en 3 ensembles (Fig.
5b) sur la base de leur évolution rétrograde en profondeur.

Exhumation "chaude": une partie des unités du domaine Egéen subissent un fort
réchauffement lors du retour a la surface, comme par exemple les unités du dome
migmatitique de Naxos (chemin N1 sur la Fig. 5, (Avigad et al., 1997; Buick & Holland,
1989)). Ce type de chemin, indicateur d’un resserrement des isothermes en surface,
caractérise un contexte d’exhumation post-orogénique, ou I’extension et 1’amincissement de
la lithosphere deviennent prépondérantes (Dewey, 1988).

Exhumation "froide": les chemins en "¢pingle a cheveux" montrent une exhumation
suivant un gradient proche de celui d’enfouissement, comme c’est le cas dans les Schistes
Lustrés (Agard et al., 2001) ou I'unité d’ultrahaute-pression de Dora-Maira dans les Alpes
(Chopin et al., 1991; Chopin & Schertl, 1999; Schertl et al., 1991; Simon et al., 1997), ou
encore les schistes a coésite du massif Kokchetav (Parkinson, 2000; Zhang et al., 1997). Ces
chemins rétrogrades, témoignent d’un retour vers la surface alors que la subduction, et le
régime thermique associé, sont encore actifs (Ernst, 1988).

Exhumation isotherme: la décompression des éclogites a coésite de Su Lu, Chine
(Banno et al., 2000), de I'ultrahaute-pression dans les Gneiss de 1’Ouest, Norvege (Terry et
al., 2000a) et de nombre d’unités de haute-pression est accompagnée de variations de
température relativement faibles. Un telle décompression isotherme est interprétée comme le
résultat de mouvements ascendants suffisamment rapides pour que 1’unité n’ait pas le temps
de se rééquilibrer thermiquement avec les roches plus froides avoisinantes (Ernst et al., 1997;
Ernst & Peacock, 1996; Maruyama et al., 1996). L’exhumation complete de ces unités se fait
donc en deux phases successives, décompression isotherme depuis le pic puis retour a la
surface suivant un gradient normal a chaud.

La forme plus ou moins ouverte des chemins P-T dépend évidemment de la fiabilité
des contraintes thermobarométriques sur ces chemins, et (Carswell & Zhang, 1999) ont mis en
doute la validit¢ de nombre de chemins en épingle a cheveux. De plus, I’interprétation
géodynamique des chemins P-T n’est pas aussi directe que présenté ci-dessus. La structure
thermique d’une zone de collision/subduction n’est pas figée dans le temps, et les chemins P-
T différent grandement entre les stades précoce et mature (Gerya et al., 2002a). L’évolution
d’une unité donnée dépend de cette structure thermique, mais aussi de son histoire et de sa
géométrie propre; son ¢épaisseur qui conditionne I’efficacité de sa rééquilibration thermique
est un facteur déterminant dans le chemin P-T enregistré (Ernst, 1999).

1.2.2 Datations Radiochronologiques

1.2.2.1 Principe et résultats

Les méthodes de datation radiochronologique permettent de remonter a 1’histoire
Température-temps d’une roche, par 1’analyse des processus de désintégration de différents
radionucléides présents dans les minéraux. Les éléments-fils produits par radioactivité dans
un minéral s’en échappent par diffusion a haute température, alors que pour de faibles
températures 1’inefficacité de la diffusion entraine leur accumulation. Si I’on s’affranchit des
problémes de recristallisation, de déformation et de circulation des fluides, c’est le passage
lors de la remontée sous cette température, dite température de fermeture (Dodson, 1973), que
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I’on date (Fig. 6). Plusieurs couples d’¢léments radiogéniques peuvent étre utilisés pour
effectuer ces datations; les analyses sont réalisées pour une paire donnée dans des minéraux
particuliers choisis tels que éléments péres y soient concentrés. De plus, les températures de
fermeture varient fortement entre les différentes associations couple radiogénique-minéral
analysé (Spear, 1993). Ainsi, la datation des différents stades métamorphiques le long du
chemin rétrograde, correspondant a des températures décroissantes, est soumise a deux
contraintes : les minéraux concentrant les éléments radiogéniques doivent &tre présents dans
la roche lors de 1’épisode métamorphique, et la température de fermeture de la méthode
choisie doit étre proche de la température estimée de la paragenése métamorphique.

Figure 1.6 : Evolution de la concentration

Tempcrature Elément-fils en élément-fils dans un minéral dont la
A . . . . A température décroit selon une loi linéaire
Diffusion Diffusion en 1/T (d’aprés (Dodson, 1973;

>> << McDougall &  Harrisson, 1988)).
Désintégration Désintégration L’élément-fils  est  produit  par

radioactivité et perdu par diffusion hors
du cristal. La dépendance exponentielle a
la température du coefficient de
diffusion rend celle-ci inefficace a basse
température, entrainant 1’accumulation
dans le cristal de I’élément-fils, tandis
qu’a haute température ce dernier
s’échappe a mesure qu’il est produit. La
température de fermeture est la limite
supérieure du domaine d’accumulation
de I’élément-fils dans le cristal.
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Sans chercher a étre exhaustif, quelques méthodes couramment utilisées pour dater le
pic métamorphique de haute- et 1’ultrahaute-pression sont les datations U/Pb sur zircon
(massif du Kokchetav (Claoue-Long et al., 1991; Katayama et al., 2001) ; Gneiss de 1’Ouest,
(Carswell et al., 2003b)), Sm/Nd avec des isochrones construites avec les grenats et le
clinopyroxéne (Kokchetav, (Hacker et al., 2003b), Gneiss de 1’Ouest (Carswell et al., 2003a)).
Le refroidissement accompagnant le retour vers la surface est daté avec des méthodes
différentes, pour lesquelles les températures de fermeture sont inférieures. Au nombre de
celles-ci on compte les datations Rb/Sr sur phengite (Zermatt-Saas, Alpes (Amato et al.,
1999)) ou bien *Ar/**Ar (Gneiss de ’Ouest (Berry et al., 1994)).

1.2.2.2 Vitesses rapides de ’exhumation profonde

La préservation dans une méme roche de plusieurs parageneses métamorphiques
permet grace a I’utilisation conjointe des méthodes de datation radiochronologique et
d’estimations thermobarométriques de déterminer plusieurs points P-T-t durant le retour vers
la surface. La conversion des pressions en profondeur couramment réalisée (mais discutée
plus loin, voir la section sur les surpressions tectoniques) aboutit a évaluer des vitesses
d’exhumation.

La compilation des vitesses d’exhumation d’unités de HP et UHP par (Duchéne et al.,
1997) montre que pour une unit¢ donnée la vitesse décroit fortement avec le temps,
permettant de distinguer schématiquement une phase profonde, a partir du pic de
métamorphisme, pendant laquelle la remontée est rapide, suivie d’une phase plus superficielle
de remontée beaucoup plus lente (un ordre de grandeur).

Cette idée d’une exhumation profonde trés rapide a depuis été étayée par de nouvelles
datations de I’HP et I’'UHP indiquant des vitesses de remontée comparables aux vitesses des
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plaques (~cm/an): 3,4 cm/an, Dora Maira (Rubatto & Hermann, 2001); 1-2,6 cm/an,
Zermatt-Saas, (Amato et al., 1999); 1,5-3 cm/an, Kokchetav (Hacker et al., 2003b); 1,7-5,1
cm/an, Papousie Nouvelle Guinée orientale (Baldwin et al., 2004).

1.2.2.3 Evolution diachrone au sein d’une zone de collision

L’analyse a grande échelle de tous les ages disponibles pour une zone de collision,
ainsi que les reconstructions paleogéographiques permettent de reconstituer le calendrier de
I’orogenese (par exemple Agard et al. (2002) pour les Alpes). L’évolution individuelle des
unités métamorphiques montre une grande diversité au sein de ce cadre chronologique global.
En particulier au paroxysme de la convergence, certaines unités sont enfouies alors que
d’autres sont en train d’étre exhumées. Cette exhumation syn-collisionnelle est décrite dans la
majorité des zones de HP et UHP (par exemple Andersen et al. (1991a) pour les Calédonides
norvégiennes, Eide & Liou, (2000), Hacker et al. (1996), Liou et al. (1996) pour Dabie-Sulu,
Chine).

1.2.2.4 Incertitudes des datations radiochronologiques

Riche d’informations, les datations radiochronologiques souffrent cependant de bien
des incertitudes qui en rendent I'utilisation parfois hasardeuse. Les mauvaises conditions
d’équilibre initial (excés d’*’Ar (Hacker & Wang, 1995)), altération ou la contamination
tardive (perte de Pb dans le zircon (Mezger & Krogstad, 1997)) amenent a des estimations
erronées. De plus, I’interprétation des ages radiochronologiques n’est pas toujours directe : les
différentes populations d’ages de phengite au sein d’une méme lame, déterminées par datation
Ar/Ar in situ, coincidant texturalement avec des stades de déformation successifs, ne
s’expliquent pas en termes de refroidissement sous la température de fermeture mais de
cristallisation successive (Agard et al., 2002; Augier et al., in press (a)). Ainsi,
I’enregistrement non pas d’une température de fermeture mais d’une température de
cristallisation, ameéne, lorsque celle-ci est supéricure a celle-la, a surestimer les vitesses
d’exhumation profonde, et a sous-estimer les vitesses d’exhumation tardive. Cette complexité
des estimations radiochronologiques explique la grande variabilité des ages proposés pour
certains événements métamorphiques, comme c’est le cas pour la haute-pression de I’Arc de
Bergen, Norvege (détaillé en chapitre I1).

1.2.3 Contraintes géométriques : déformation enregistrée

1.2.3.1 Variations spatiales de la déformation

Bien que la convergence soit accommodée en moyenne dans les zones de collision par
de [1’épaississement crustal, des structures extensives horizontales syn-convergence
témoignent de la présence d’'une dynamique complexe. L’extension parfois présente au sein
de la plaque supérieure en arriére de la zone de subduction conduit a un amincissement de la
lithosphére qui aboutit a la formation de bassins d’arriere-arc océaniques, mis en évidence par
les anomalies magnétiques (par exemple le bassin de Lau a la fronti¢re de la plaque Philippine
(Parson & Hawkins, 1994), le bassin de Shikoku-Parece Vela dans la plaque philippines
(Chamot-Rooke et al., 1987; Mrozowski & Hayes, 1979)). Cette extension, contemporaine de
la compression dans la zone de subduction proprement dite, peut participer a I’exhumation
des roches de haute-pression dans les cas de retrait du panneau plongeant et de migration du
front de subduction, comme dans la mer Tyrhénienne (Fig. 7), ou bien dans le domaine Egéen
(voir la synthese dans Jolivet et al. (1999b), avec la figure 12 récapitulative, d’apres (Altherr
et al., 1982; Fytikas et al., 1984; Jolivet et al., 1996; Jolivet & Patriat, 1999a; Kyriakopoulos
et al., 1988; Seidel et al., 1982; Wawrzenitz & Krohe, 1998; Wijbrans et al., 1993)).
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Figure 1.7 : Coupe lithosphérique de la mer Tyrhénienne depuis la Corse jusqu’aux Apennins.
La compression est limitée aux abords de la zone de subduction tandis que 1’extension prévaut
en arriére. La migration progressive de la subduction change le contexte d’évolution d’une
unité donnée : son enfouissement a la faveur de la subduction se fait selon un gradient froid
jusqu’au facies schiste bleu, tandis que ’extension qui ’affecte suite au déplacement du
domaine arriere-arc entraine son exhumation dans des conditions beaucoup plus chaudes (voir
la figure 8 dans Jolivet et al. (1999b) pour toutes les références associées, et Jolivet et al.

(1998)).

L’étalement gravitaire des zones €paissies est une autre source d’extension dans les
zones de convergence, qui a I’inverse de ’extension d’arriere-arc issue du changement de
conditions aux limites, procéde de ’action de forces de volume. Cette extension est visible a
petite échelle (~10 km) dans la partie sommitale du prisme d’accrétion, par exemple sur la
marge convergente de Hikurangi, Nouvelle-Z¢lande, ou la plaque Pacifique subducte sous la
plaque australienne (Cashman & Kelsey, 1990), ou bien au sommet du prisme de Nankai dans
la région du Tokai, Sud-Ouest du Japon, ou la plaque Philippines subducte sous 1’Eurasie
(Yamaji et al., 2003). Suivant le méme principe mais a beaucoup plus grande échelle (~1000
km) I’épaississement crustal résultant de la convergence Inde-Asie est a 1’origine de
I’extension sur tout le plateau du Tibet. Cette extension, perpendiculaire a la convergence
(voir la synthése dans Jolivet (1995)), se manifeste aussi bien par la présence de grabens (voir
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Armijo et al. (1986), avec cependant une interprétation différente des mécanismes
d’extension) que par les mécanismes aux foyers en faille normale (Molnar & Lyon-Caen,
1989).

1.2.3.2 Variations temporelles de la déformation

La dynamique d’une collision est sujette a de trés importantes variations au cours des
dizaines de millions d’années que peut durer une phase orogénique. De plus, les structures
associées a la convergence, comme la crofte et la lithosphere épaissies, deviennent instables
lorsque celle-ci cesse, a fortiori lorsque les conditions aux limites deviennent divergentes. La
mise en place de structures extensives, ou la reprise en extension de structures précédemment
compressives est 1’expression de ce changement des conditions cinématiques. Cette
succession de phases de déformation est visible a toutes les échelles, depuis I’échantillon (Fig.
8) jusqu’aux structures lithosphériques. La déformation Calédonienne qui succeéde a la
collision en Norvége se marque par une inversion du sens de mouvement le long du niveau
basal des nappes précédemment charriées, puis par la formation de grands détachements
comme la zone du Nordfjord-Sogn ou de Laerdal-Gjende (voir la carte de la Norvége de
I’Ouest en chapitre 2) (Andersen & Jamtveit, 1990; Andersen et al., 1991a; Andersen et al.,
1994; Fossen, 1992; Fossen, 2000).

La localisation de la déformation extensive le long de grands détachements d’échelle
crustale est une caractéristique majeure des structures de type "core complex" (Armstrong,
1982; Crittenden et al., 1980; Davis & Coney, 1979) qui terminent 1’histoire orogénique de
certaines zones de collision. La préservation des structures compressives précoces est tres
variable, avec par exemple une préservation de la haute-pression uniquement au cceur de
boudins résistants dans le cas du core complex des Nevado-Filabrides, Cordilleres Bétiques,
Espagne (Augier et al., in press (a); Augier et al., in press (b); Martinez-Martinez et al., 2004;
Martinez-Martinez et al., 2002), et une préservation beaucoup plus grande des roches
profondes dans les Cyclades, par exemple a Andros et Tinos (Gautier & Brun, 1994; Jolivet et
al., 2004).

Figure 1.8 : Phases de déformations
successives dans la ceinture

Reliques de plis
isoclinaux de Quartz

\

métamorphique a schistes bleus et
éclogites du nord de la Nouvelle-
Calédonie, d’aprés Rawling & Lister
(2002). La foliation éclogitique est
plissée a haute-pression suite au
chevauchement d’une unité
ultrabasique. La déformation ductile
extensive qui succéde a cette phase
compressive et qui est associée a
I’exhumation du massif se manifeste

par la formation de larges bandes de

cisaillement, au sein desquelles
subsistent parfois des témoins des
déformations antérieures.

1.2.4 Organisation du métamorphisme a I’échelle d’une chaine

La distribution des terrains métamorphiques au sein d’une chaine de collision est un
indice supplémentaire qui permet de reconstruire sa géométrie et dynamique passées. En
particulier, les gradients de pic de métamorphisme, qui mettent en évidence la structure
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asymétrique des chaines alpines ou calédoniennes, sont utilisés pour contraindre le pendage
des paléosubductions responsables de ce métamorphisme. La subduction de Baltica sous
Laurentia a l’origine de la collision calédonienne est déduite en partie du gradient de
métamorphisme décroissant du NW au SE (Griffin et al., 1985; Krogh, 1977), tandis les
courbes "iso-pics de pression", croissantes de I’extérieur vers I’intérieur de la chaine et qui
épousent la courbure des Alpes occidentales, témoignent de la subduction de I’Europe sous
1I’Apulie (Biju-Duval et al., 1977; Dewey et al., 1973; Goffé & Chopin, 1986; Mattauer et al.,
1987).

Ces gradients de métamorphisme a 1’échelle d’une chaine ne sont cependant que
I’image "lissée" d’une réalité¢ de détail beaucoup plus complexe. La structure de petite échelle
(~1-10 km) montre des sauts de métamorphisme importants au travers des limites entre unités
(la plupart des isogrades sont en fait des limites structurales d’unités). La dynamique
orogénique et notamment les stades finaux de I’exhumation aboutissent ainsi a la
juxtaposition en surface d’unités dont I’histoire métamorphique peut étre extrémement
différente. La coésite présente dans I'unité d’ultrahaute-pression de Dora-Maira atteste de
I’enfouissement de celle-ci a plus de 30-35 kbars (100 km) (Chopin et al., 1991); cette unité
repose structuralement sur 1’unité de schistes graphitiques de Sanfront-Pinerolo, enfouie a un
maximum de pression de 1’ordre de 10-12 kbars, et est recouverte par une unité éclogitique
enfouie au maximum a 18-20 kbars (Fig. 9). Les sauts de pression brutaux au travers des
limites de ces unités sont les témoins d’histoires métamorphiques trés différentes n’ayant
convergé que tardivement.

wsw ENE
SCHISTES LUSTRES DORA - MAIRA  MASSIF

M. Ricordone Valmala
i (projected)

Figure 1.9 : coupe schématique du massif de Dora Maira, indiquant les sauts de pression
(kbars) du pic de métamorphisme au travers des limites des unités, d’apres Henry et al.
(1993). Conditions maximales de métamorphisme : Unité I: ultrahaute-pression, unité a
coésite. Unités II et III : haute-pression dans le facies éclogitique. SP, OB, DS : faciés schiste
bleu respectivement dans les unités Sanfront-Pinerolo, Ophiolitiferous Band et Dronero-
Sampeyre. Le complexe crustal de Dora-Maira (BC) est découpé en trois unités (I, II et III).
Structuralement au-dessus de 1’unit¢é de Dronero-Sampeyre on trouve des calcschistes
olistolitiques et les Schistes Lustrés a Ophiolites.

1.2.5 Un enregistrement partiel et biaisé

Un des objectifs de la pétrologie métamorphique est d’utiliser I’histoire P-T-g-t
d’échantillons de petite échelle pour remonter a la dynamique orogénique d’ensemble. Outre
la difficulté¢ du transfert d’échelle, le fait que seules des roches complétement exhumées
soient analysées constitue une sévere limitation a la méthode. La prédominance des
compositions quartzo-feldspathiques des roches d’"UHP exhumées (Ernst, 2001) témoigne des
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destins différents en subduction des unités crustales selon leur composition et leur position
structurale: alors que les unités de crolite supérieure, plus acides et 1égeres, sont susceptibles
d’étre exhumées, les unités a la base de la pile crustale, plus basiques, sont enfouies dans le
manteau. Les bilans de masse de crolte impliquée dans les chaines Téthysiennes montrent
qu’environ la moitié du volume de crotite disparait dans le manteau, cette fraction subductée
étant essentiellement constituée de crolte inférieure (Laubscher, 1990; Le Pichon et al.,
1988).

La qualité de préservation des épisodes métamorphiques constitue une autre limitation
aux observations pétrologiques. Cependant cette limitation est d’ordre avant tout
technologique, et les avancées des techniques d’analyse et d’observation permettent de
traquer des indices de métamorphisme de plus en plus ténus. En particulier, les indices d’UHP
n’ont été identifiés pendant longtemps que dans des roches basiques a ultrabasiques, et n’ont
été découverts dans les roches acides, beaucoup plus affectées par la rétromorphose, que
relativement récemment : la mise en évidence par microspectroscopie Raman d’inclusions de
coésite dans des zircons contenus dans les gneiss amphibolitiques du massif d’UHP du Dabie-
Sulu en Chine a montré que les gneiss hotes et les unités basiques qu’ils contiennent partagent
la méme histoire métamorphique (Fulai et al., 2002; Tabata et al., 1998; Ye et al., 2000)- voir
la synthése dans Chopin (2003). Les conséquences en termes d’interprétation géodynamique
sont majeures : d’une juxtaposition tectonique de multiples unités d’UHP avec des gneiss
encaissants de grade bien inférieur, on passe a la vision d’une province cohérente d’UHP de
taille déca voire hectokilométrique. Ce probléme est d’ailleurs récurrent dans toutes les
chaines d’UHP, ou la reconnaissance trés ponctuelle d’indices d’UHP laisse ouverte la
question de la taille et de la cohérence de la province d’UHP (par exemple dans les Gneiss de
I’Ouest en Norvege, (Carswell et al., 2003b; Cuthbert et al., 2000; Krabbendam & Wain,
1997a; Wain, 1997b; Wain et al., 2000)).

1.3 Modélisation de I'’exhumation des roches de haute-pression

Les observations géophysiques "directes" sur la structure profonde des zones de
collision et de subduction, ainsi que les observations pétrologiques sur I’age, la déformation et
les conditions du métamorphisme, sont autant d’indices sur le fonctionnement et la
dynamique des zones de convergence et autant de contraintes sur les modeles qui tentent d’en
rendre compte. Un des buts principaux poursuivi par tous ces modeles, qu’ils soient
analogiques, analytiques ou numériques, est d’expliquer par quels mécanismes et dans quelles
conditions est réalisée I’exhumation des roches de haute-pression.

1.3.1 Mécanismes généraux de I’exhumation

Bien que la formation des roches métamorphiques de haute pression soit étroitement
liée a la collision et la convergence des plaques, leur exhumation n’est en revanche pas
associ¢ a un contexte géodynamique particulier, et peut se produire aussi bien au paroxysme
de la collision —exhumation syncollisionnelle- qu’en fin de cycle orogénique quand la
généralisation de 1’extension conduit a la destruction de 1’ensemble de la chaine de montagnes
—exhumation post collisionnelle. L’amincissement résultant de la divergence des plaques
conduit assez intuitivement au retour vers la surface de roches profondes tandis que
I’exhumation syn-collisionnelle doit nécessairement procéder de mécanismes complétement
différents, a rebours de l’enfouissement et 1’épaississement qui prévalent en contexte de
convergence.

1.3.1.1 En contexte extensif

De maniére symétrique de I’épaississement crustal qui résulte de la convergence des
plaques, la divergence des vitesses aux limites extérieures d’une zone conduit a son
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amincissement, toujours selon le principe de conservation de la matiére qui implique qu’une
extension horizontale s’accompagne d’une raccourcissement vertical. Ce mécanisme
d’amincissement, qui peut conduire au rifting et a [’ouverture océanique, s’applique
indifféremment a n’importe quelle zone et n’entraine 1’exhumation de roches de haute-
pression que lorsque d’anciens orogeénes sont repris en extension. C’est le cas de 1’orogene
Calédonien pour lequel Fossen (1992, 2000) a proposé que le changement global de
cinématique convergence-divergence était responsable de la formation des structures
extensives tardives.

Les modalités précises de 1’amincissement et de I’exhumation en contexte extensif
sont variables et dépendent notamment de I’importance de la localisation de la déformation
(Fig. 10).

Figure 1.10 : Mécanismes d’exhumation en
contexte divergent. La section de crofite
qui subit une extension horizontale
accommode celle-ci par un
<::| 1 :> raccourcissement vertical, qui fait décroitre
la distance séparant un point "fixe" (croix)
de la surface. La quantité de
raccourcissement  vertical, et  donc
@) ’» ——X-=-=-== X —=====-= ‘ amincissement 1’ex.h.umation, ne dépendent pas de la
homogeéne position quand la déformation est
homogénement distribuée (a). En revanche,
N v quand I’extension et la déformation se
(b1) Wv """" localisent le long de structures symétriques
(b1) ou asymétriques (b2), plus la roche est
proche des zones de déformation plus son
v exhumation est rapide. Ceci est vrai quelle
(b2) que soit la rhéologie considérée
(localisation sur des détachements ductiles
ou des failles normales), la différence entre
les comportements ductile et cassant tient
par contre dans leur capacité a localiser la
déformation.

amincissement
hétérogéne

La localisation de la déformation le long de grandes failles cassantes ou des zones de
cisaillement ductiles conduit a de fortes hétérogénéités dans I’exhumation.

1.3.1.2 En contexte compressif

[.3.1.2.1 Mécanismes indirects

Aucune structure compressive n’entraine directement d’exhumation, et comme discuté
par Platt (1993) un chevauchement tel qu’indiqué sur la figure 11, s’il implique un
déplacement relatif de A (toit) par rapport a B (mur), n’entraine pas d’exhumation en A
puisque toute la colonne au dessus de A est déplacée de fagon rigide.
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Figure 1.11 : Mécanismes d’exhumation en
— con'texte’convergent. Les dép’lacemAents liés
différentielle tevdll)| l J. NN R 2 au jeu d’un chevauchement n entrament pas
-t —== directement 1’exhumation du point A, par

contre le point B est plus profondément
enfoui. En revanche le relief créé par ce jeu
est soumis a une action plus intense de
I’érosion, ainsi qu’a un possible étalement
gravitaire permis par la  tectonique

Action de la TTT‘F‘} 4?’Tﬂ‘ﬁ I Epaississement | syperficielle, qui tous les deux concourent a
tectonique de ¥ ¥ C s
‘;urﬁqwe ¥ l l 1 l L 1’ I Amincissement diminuer la charge pesant sur les unités au

toit du chevauchement (Platt, 1993).

Le jeu du chevauchement a, par contre, un effet indirect sur 1’exhumation, par
I’intermédiaire du relief qu’il crée. La partie sommitale de la colonne de matiére au-dessus de
A est instable du fait de son énergie potentielle gravitaire, et a donc tendance a étre détruite
sous I’action conjointe de 1’érosion et de la dénudation tectonique (par exemple le cas
précédemment décrit du plateau tibétain).

La relation indirecte entre tectonique profonde et exhumation des roches de haute-
pression passe dans ce contexte par la destruction de la chaine en surface. De la méme fagon,
la perte de la racine lithosphérique, froide, lourde et instable (Houseman et al., 1981), entraine
par réajustement isostatique une forte augmentation de topographie, dont la destruction
entraine I’exhumation des parties profondes de la chaine.

L’incidence des phénomeénes de surface sur les mouvement profonds est a longue
portée (déca-km), leur effet est donc lissé par cette distance et ne peut pas expliquer les
variations de petite échelle dans I’exhumation.

1.3.1.2.2 Mécanismes directs

La grande diversit¢ des matériaux enfouis dans les zones de collision conduit a la
grande hétérogénéité des propriétés physiques des zones profondes. En particulier le panneau
lithosphérique plongeant est constitué¢ d’un manteau lithosphérique dense et d’une crofite plus
légere. Si les changements de conditions P et T entrainent la désolidarisation de ces 2
ensembles, la crotte plongée dans un milieu plus dense qu’elle remonte, comme un bouchon
emmené puis relaché du fond d’une piscine (voir Chemenda et al. (1995, 1996) et la figure
14).

Ce moteur de mouvements ascendants en contexte compressif ne précise pas les
modalités de la remontée, en particulier la taille des unités qui remontent (ou la distribution de
la déformation et sa possible localisation). Cependant, ce mécanisme d’exhumation qui
associe des hétérogénéités de densité¢ de forte amplitude a de forts gradients de vitesse est
susceptible de rendre compte de vitesses d’exhumation trés rapides.

1.3.2 Description des principaux modeles

Les modeles mis au point pour expliquer I’exhumation des roches de haute-pression
peuvent étre divisés en modeles syn- ou post collisionnels, selon leur contexte cinématique.
La direction des vitesses aux limites contrdle étroitement la dynamique orogénique, et les
mécanismes de remontée différent absolument entre convergence et divergence. Le cas de la
subduction avec extension arriere-arc (comme en Egée ou dans la mer du Japon, (Jolivet et
al., 1999b) est mixte, puisque I’extension et la compression sont contemporaines. Cependant,
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une roche donnée subit successivement la premiére et la seconde, et son exhumation au sein
du domaine extensif arriére-arc est proche des cas d’extension post-collisionnelle généralisée
ou la chaine s’écroule.

Le passage rapide d’un contexte convergent a divergent est un phénomene discuté, par
exemple dans les Calédonides ((Andersen, 1998a; Andersen & Jamtveit, 1990; Andersen et
al., 1991a) vs (Fossen, 1992; Fossen, 2000)).

1.3.2.1 Modeles d’exhumation post-collisionnelle

La déformation extensive qui accompagne le changement de conditions aux limites
soit de toute la chaine, soit du domaine arri¢re-arc, se localise le long de grandes structures
extensives qui permettent I’exhumation des roches de base de crolite. La géométrie de ces
domes métamorphiques extensifs, dits "metamorphic core complex" (Davis & Coney, 1979),
montre le développement de détachements d’échelle crustale limitant un comportement
supérieur cassant et découpé par un réseau de failles normales et un comportement inférieur
constitué de roches plus profondes et déformées ductilement. La restauration par Wernicke
(1992) de la croiite avant extension dans la région du Basin & Range, ainsi que les modéles
numériques de formation des core complex (Fig. 12) (Tirel et al., 2004), montrent dans la
région déformée I’exhumation jusqu’a la surface des roches situées a mi-crofite, a la faveur du
jeu du détachement.

Dans les cas d’extension post-collisionnelle, comme par exemple en Corse (Fournier
et al., 1991; Jolivet et al., 1990) ou dans les Cyclades (synthése dans Jolivet et al. (1999b)),
les roches exhumées au coeur des core complex peuvent présenter des témoins d’une histoire
antérieure a haute-pression (roches de HP-LT mises en évidence en Corse par (Autran, 1964;
Gibbons et al., 1986; Gibbons & Horak, 1984; Warburton, 1986), en Créte par (Seidel, 1978;
Seidel et al., 1982) et Cyclades par (Blake et al., 1981; Bonneau et al., 1980; Bonneau &
Kienast, 1982)). Cependant, les calculs des quantités d’exhumation accumulées sur ces grands
détachements, par exemple de 1’ordre de 30 km dans la région de Hornelen, Norvege
(Andersen & Jamtveit, 1990; Dewey et al., 1993; Fossen, 1992; Krabbendam & Wain,
1997a), ne sont pas suffisantes pour expliquer le distance parcourue depuis le pic de pression,
parfois supérieure a 100 km pour les roches d’UHP.

Upper crustal necking
Snake Range domain graben
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Figure 1.12 : Géométrie et dynamique des core complex, d’apreés des données structurales sur le Basin & Range
((Wernicke, 1992), figures de gauche), ainsi que des résultats de modélisation numérique ((Tirel et al., 2004),
figures de droite). La localisation de la déformation opére aussi bien dans le domaine cassant, par des failles
normales, que dans le domaine ductile, par des zones de cisaillement.
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1.3.2.2 Modeles d’exhumation syn-collisionnelle

Une part importante, si ce n’est la totalité, de I’exhumation des roches d’HP et d’UHP
est réalisée alors que la convergence et la collision sont encore actives. Les modeles traitant
de cette dynamique profonde peuvent étre subdivisés entre modéles analogiques, modeles
théoriques (numériques et analytiques) et mod¢les cinématiques.

1.3.2.2.1 Modéles cinématiques

Le principe de ces modeles est de reconstruire la géométrie de la chaine au cours du
temps pour aboutir a un état final supposé connu. Une des contraintes a respecter est celle de
la continuité de la matiére et des structures d’une étape a 1’autre, ainsi que la conservation des
volumes des différents ensembles définis au départ. Cette approche permet d’appréhender les
mouvements d’ensemble des unités, ainsi que la déformation des grandes structures
tectoniques ; elle a été appliqué par exemple dans les Alpes Centrales (Escher & Beaumont,
1997), pour expliquer la mise en place de la double vergence de la chaine (fig. 13).
Cependant, elle souffre de sévéres limitations : tout d’abord une partie de la déformation est
imposée, ce qui nuit a la pertinence mécanique de I’évolution proposée. Ensuite, la géométrie
actuelle des structures en profondeur n’est connue qu’avec beaucoup d’incertitude, et ce
d’autant plus que I'on s’intéresse a des domaines profonds. La structure extrémement
complexe du soubassement des montagnes rend ’interprétation des données géophysiques
problématique (voir profil Ecors, fig. 13); c’est pourtant cette géométrie qui détermine
I’évolution a rebours du modele.
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Le plus célébre modéle analogique s’attaquant a la question de 1’exhumation des
roches de haute-pression est celui congu et réalis¢é par Chemenda (Chemenda et al., 1995,
1996) (fig 14). Son intérét et sa renommée tiennent pour beaucoup dans la simplicité des
mécanismes mis en lumicre : 1’enfouissement de la crolte légeére au sein du panneau
plongeant est provoqué par la traction du manteau lithosphérique sous-jacent. Les forces
d’Archiméde, qui augmentent & mesure que le volume de crotite subductée croit, a un moment
donné dépassent le cisaillement basal et la cohérence interne de la crofite, provoquant la
formation d’un chevauchement traversant toute la croiite et s’enracinant sur le Moho. La
gigantesque écaille crustale ainsi créée peut alors commencer sa remontée jusqu’a la surface,
si I’érosion nivelle en permanence le sommet du prisme. La subduction dans son ensemble
s’établit dans une sorte de régime permanent constitué de petits cycles enfouissement-
exhumation d’écailles crustales.

Le moteur de I’exhumation dans ce modele est la flottabilité de la croite au sein du
manteau. La déformation crustale est limitée au chevauchement a la base et a la faille normale
au sommet de 1’écaille exhumée, qui se comporte de fagon rigide. Cette extréme localisation
de la déformation est assez irréaliste car les roches de haute-pression montrent souvent des
indices d’une déformation pénétrative, et les roches non déformées ne sont présentes que sous
forme de boudins au sein d’une matrice trés déformée, dont la taille est de quelques
kilometres au plus (par exemple le complexe granulitique de Flatraket, au sein des Gneiss de
I’Ouest (Wain et al., 2001)).

Une des difficultés de I’approche analogique est la fidélité a la réalité des phénomenes
géologiques, qui nécessite de reproduire le comportement physique et mécanique des
matériaux géologiques. Ainsi aucun matériau analogique ne permet d’intégrer 1’effet des
transformations métamorphiques, malgré les importantes variations de densité et de rhéologie
qu’elles entrainent.

erosion

{ / 4 cm

Figure 1.14: Mode¢le analogique de subduction et d’exhumation de croflite continentale,
d’apres (Chemenda et al., 1996; Chemenda et al., 1995). La remontée d’une écaille rigide de
crolte est permise par le développement d’un détachement & son sommet et d’un
chevauchement a sa base.
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1.3.2.2.3 Modgéles analytiques

1.3.2.2.3.1 Mod¢éle de prisme orogénique

Ce modele, élaboré par Platt (1986, 1993), décrit la déformation au sein de 1’orogene
comme la transposition a grande échelle de la dynamique des prismes d’accrétion
sédimentaires (Chapple, 1978; Davis & Suppe, 1980; Davis et al., 1983; Stockmal & Chapple,
1981). L équilibre des forces en présence (forces de volume, cisaillement basal et contraintes
horizontales) détermine 1’ouverture angulaire du coin aigu du prisme (Fig. 15). En
conséquence, I’accumulation de crotlite par sous-placage au niveau du butoir rigide, qui tend a
¢épaissir le prisme et & augmenter son ouverture angulaire au-dela d’une valeur d’équilibre
critique, doit étre compensée par des mécanismes de surface d’expulsion de maticre.
L’extension en arriere du prisme qui assure ce role procede en surface soit par érosion ou par
dénudation tectonique et en profondeur par amincissement ductile. On aboutit finalement a un
régime permanent dans lequel les roches profondes sont accrétées par sous-placage en arriere
du prisme et sont ensuite exhumées a la faveur de I’extension.

La géométrie précise du prisme peut étre variable (Platt, 1993), avec ou sans
implication du butoir en arricre. Ce modele décrit assez bien la position structurale assez
haute des roches de HP, exhumées a I’arriere du prisme orogénique du Complexe Franciscain,
Californie ainsi que les grandes failles extensives qui les aménent a 1’affleurement (Platt,
1986, 1993). Cependant la taille verticale de ce modele est limitée par I’épaisseur maximale
actuelle de croite dans les zones de collision (~70 km). Ainsi, ce mod¢le est sans doute assez
pertinent pour les stades superficiels finaux, mais pas pour les stades initiaux et profonds de
I’exhumation d’une partie des roches d’HP et de celles d’UHP.
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degré de métamorphisme sous-placage
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Figure 1.15: (A) Modele de prisme
d’accrétion, d’apres Platt (1986), indiquant

Fixed rigid

puviae les différentes forces a 1’équilibre. (B) Prisme

nepucitied orogénique, avec les isogrades de pic de

métamorphisme, qui  respectent les

Py conditions présentes de P et T dans le butoir

rigide, mais qui se déplacent avec la matiere
dans le prisme. L’extension en arriére du prisme compense I’accumulation de matiére en
profondeur par sous-placage, entrainant I’exhumation des roches métamorphiques.

1.3.2.2.3.2 Mode¢les d’écoulement profond

Les modeles analytiques "historiques" décrivant la dynamique profonde sont le
channel-flow model (England & Holland, 1979; Shreve & Cloos, 1986) et le corner-flow
model (Cloos, 1982) (Fig. 16). Ce sont deux modeles de mécanique des milieux continus,
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dans lesquels a la fois la géométrie et les déplacements des limites extérieures sont imposées.
Le matériau au cceur du modéle, représentant la crolite entrainée en subduction par le
cisaillement a sa base, a une rhéologie de fluide newtonien.

Les forces a I’ceuvre dans la remontée sont différentes entre les deux modéles: dans le
corner-flow model, toute la mati¢re se déplace dans un volume fixe en forme de coin, sans
exutoire vers la profondeur; le flux descendant induit par les mouvements du panneau
plongeant (modélisés par les déplacements le long d’un des co6tés du prisme crustal) sont
nécessairement accommodés par un flux ascendant. Dans le channel-flow model, les forces a
I’ceuvre dans I’exhumation sont doubles : d’une part, de fagon similaire a 1I’exhumation dans
les modeles de corner-flow, un flux retour peut étre imposé par des géométries de canal avec
un étranglement (Mancktelow, 1995), d’autre part la force d’Archiméde s’exercant sur le
matériau léger entrainé en subduction conduit finalement a son retour vers la surface.

Dans sa conception originale, le channel flow n’implique que la couche épaisse de
quelques kilomeétres de sédiments au sommet du panneau plongeant ; le domaine en coin
décrit par le corner-flow est constitué de crotte et est d’échelle beaucoup plus importante. Par
ailleurs, alors que la zone d’écoulement du corner-flow est limitée vers le haut par la surface,
le canal de subduction décrit les mouvements profonds et ne décrit pas en détail la dynamique
du domaine superficiel.

Malgré leurs différences, les deux modeles, issus de la mécanique des fluides, sont trés
proches. Les différences d’échelle (sédiments vs crotite) et de géométrie (avec ou sans
exutoire vers la profondeur) entre le channel- et le corner-flow, disparaissent pour donner le
modele synthétique de canal de subduction, qui concerne la fine couche de sédiments plus une
¢épaisseur variable de crotite (et parfois le manteau sus-jacent), et dans lequel le flux vers le
bas varie selon la profondeur.
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Figure 1.16 : Mod¢les de channel-flow et de corner-flow. (A) Le canal de subduction est
constitu¢ de la couche de sédiments au sommet du panneau plongeant (Shreve & Cloos, 1986)
(A’) champ de vitesse au sein du canal de subduction (England & Holland, 1979) (B) Le
corner-flow model décrit la circulation de matériel aboutissant a la formation du complexe
Franciscain, avec (B’) la géométrie et les variables du modele et (B’”) le champ de vitesse au
sein du coin crustal (Cloos, 1982).

Les critiques faites a ces modeles portent essentiellement sur la géométrie et les
conditions aux limites imposées qui controlent assez étroitement la dynamique. Les
contraintes naturelles sur la géométrie du domaine dynamique profond sont minces ; seule la
forme des chemins P-T-t des roches de HP, qui montre un retour rapide isotherme ou avec du
refroidissement (Fig. 5) accréditent 1’idée que I’écoulement de la croiite en profondeur, qu’il
soit vers le bas ou vers le haut, se fait dans un domaine étroit, a I’image de ces modé¢les. Par
ailleurs, dans un domaine plus superficiel (jusqu’a 20 km de profondeur), I’analyse de
données de sismique marine réfraction et réflexion par Calahorrano (2005) a mis en évidence
I’existence d’un étroit chenal de subduction (~lkm d’épaisseur) au sommet de la plaque
Nazca en subduction sous la plaque sud-américaine a 1’ouest de I’Equateur.

1.3.2.2.4 Modéles numériques

Les mode¢les numériques qui tentent de décrire les zones de collision et de subduction
sont nombreux, utilisant toute une gamme de géométries, rhéologies et conditions aux limites.
Un critére possible pour les classer est 1’échelle de la zone étudiée: les modeles de grande
échelle integrent le comportement de la lithosphere et de 1’asthénosphére sous-jacente, tandis
que les modeles de petite échelle s’intéressent au devenir de la crolte dans les zones de
convergence (Fig. 17). Les contraintes a respecter sont adaptées a la taille des phénomenes
étudiés : tandis que les modeles décrivant la déformation de détail de la crofite essaient de
reproduire les grands traits de géologie structurale de la zone étudi¢e (par exemple South
Island, Nouvelle-Z¢lande (Beaumont et al., 1996), les Pyrénées (Beaumont et al., 2000) ou
encore les Alpes (Allemand & Lardeaux, 1997; Pfiffner et al., 2000)), les mod¢les de grande
échelle sont soumis a des contraintes "géophysiques", comme par exemple respecter des
valeurs raisonnables de force compressive (Doin & Henry, 2001).

Les modeles numériques de petite échelle sont assez proches philosophiquement des
modeles analytiques présentés au-dessus, dans la mesure ou leurs géométries aux limites sont
a la fois trés schématiques et contraignantes sur la dynamique interne, et les cinématiques aux
limites souvent imposées. Seule une certaine épaisseur de crolite au sommet du panneau
plongeant est incluse, dont la base a un pendage et des vitesses imposées (par exemple le
modele de Fullsack, (1995), utilisé par C. Beaumont dans plusieurs articles, ou bien celui de
Gerya et al. (2002a)). L’apport de la plupart de ces modeles concerne la structure et le
fonctionnement de la zone de crolite épaissie par la collision, par exemple les conditions de
formation du rétrochevauchement d’échelle crustale visible dans les Pyrénées ou en Nouvelle-
Z¢lande (Beaumont et al., 1996; Beaumont et al., 2000) et I’exhumation associée. Seul a ma
connaissance le modele de T. Gerya (Gerya et al., 2002a) s’attaque directement a la question
de I’exhumation des roches de HP et d’UHP, en montrant I’importance de 1’hydratation du
manteau asthénosphérique, avec un mécanisme de remontée du type "canal de subduction".

Seuls les modeles de tres grande échelle, qui laissent la lithosphére dans son entier se
déformer comme mécaniquement elle ’entend, permettent de savoir si les conditions aux
limites utilisées dans les modeles de petite échelle, analytiques ou numériques, sont
plausibles. La modélisation thermomécanique de la subduction (Burov et al., 2001a) montre
bien une circulation crustale profonde dans un canal relativement étroit, en partie contrdlée
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par 1’équilibre entre la traction du manteau lithosphérique profond et les forces d’ Archiméde.
Dans les parties les plus profondes, ce modele propose de plus un mécanisme original de
mouvements crustaux par convection thermique.
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Figure 1.17 : Mod¢eles numériques de zones de convergence de petite et grande échelle,
respectivement d’aprés Beaumont et al. (1996) et Burov et al. (2001a). Noter la différence de
couleur des différentes unités entre les 2 figures du modéle de Burov. La figure de droite
correspondant a ce modele montre 1’état du systeme aprés un temps suffisamment avancé
pour que se mettent en place des courants ascendants de crolte au sein du canal de
subduction. Les fléches représentent le champ de vitesse. Le modele de Beaumont montre
I’évolution de la zone de collision lors de la transition entre subduction océanique et
continentale. L’augmentation de I’apport de matériau a la zone de collision proprement dite
(le reste disparait en subduction) conduit a la formation d’un rétrocharriage et a I’exhumation
du coin de crotite compris entre celui-ci et la zone de suture.

1.3.3 Conclusions sur I’exhumation syn-collisionnelle

1.3.3.1 Les modéles rendent-ils compte d’une exhumation en 2 étapes ?

Les chemins P-T-t décrits dans la partie précédente démontrent non seulement qu’une
large proportion de roches exhumées le sont pendant la convergence, mais tendent a
accréditer 1’idée d’une exhumation en deux phases distinctes, une phase profonde rapide, une
phase superficielle plus lente, suivant de plus des gradients distincts. Parmi tous les mode¢les
de dynamique collisionnelle, seul le modele de Burov et al. (2001a) montre bien plusieurs
niveaux de circulation distincts suivant la profondeur, qui chacun sont décrits en termes de
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modeles ou mécanismes "¢élémentaires". Les autres modeles peuvent étre utilisés pour décrire
ces mécanismes ¢lémentaires, et n’en perdent ainsi pas de leur pertinence. On peut donc
modéliser conceptuellement la dynamique crustale de facon composite, comme Ia
juxtaposition d’un prisme orogénique en surface (jusqu’a 30-40 km) et d’un canal de
subduction plus en profondeur (Labrousse et al., 2004). Le probléme de la jonction entre les
deux domaines reste un probléme d’importance, mais au-dela, cette vision permet a la fois de
rendre compte des différentes évolutions matérielles et gradients, mais aussi de comprendre
les mécanismes responsables de I’exhumation dans les différents domaines.

1.3.3.2 Propriétés physiques conditionnant I’exhumation syn-collisionnelle

L’écoulement décrit dans le modele originel channel-flow (Cloos, 1982) est
compleétement contraint par sa géométrie en coin et les conditions aux limites, sans que la
viscosité de la crolte n’intervienne. Celle-ci n’est introduite que pour expliquer la remontée
d’¢éléments de roches du facies schiste bleu denses entrainés par une matrice plus légere, a
I’origine de la formation du mélange franciscain (dans un écoulement de Stokes).
Contrairement a ce qui est parfois écrit, la viscosité de 10"~ poise pour la matrice est une
valeur minimale pour permettre la remontée de blocs denses par entrainement visqueux. Par
contre, s’il existe un exutoire de capacité variable a I’apex du coin crustal (Fig. 16), alors la
viscosité de la crotlte est nécessaire pour décrire I’écoulement, en particulier pour déterminer
la proportion de crofite qui peut sortir par I’exutoire a la base du coin crustal.

Ce modele de corner-flow modifié, déja proposé par M. Cloos, semble plus plausible
parce que plus souple, et s’inscrit dans le cadre du modéle de chenal de subduction au sens
large, issu du channel-flow originel (Shreve & Cloos, 1986). Les deux paramétres
déterminants de ce modele sont la viscosité et la densité de la crolte entrainée en subduction.
La viscosité de la crotte détermine 1’efficacité du cisaillement basal exercé par le manteau
lithosphérique du panneau plongeant, tandis que sa densité contrdle les forces d’Archimede.
On peut remarquer que la viscosité est aussi le parametre majeur contrélant les mouvements
thermique convectifs de la chambre crustale "basse" dans le modele de (Burov et al., 2001a).

1.4 Variations spatiales et temporelles des propriétés physiques
conditionnant I'exhumation pendant la collision

La géométriec et la dynamique des structures permettant 1’exhumation profonde
pendant la collision sont étroitement reliées a la densité et la rhéologie des matériaux
impliqués. Les contrastes de viscosité entre crolte et manteau, aprement discutés, déterminent
la possibilité de I’existence d’un butoir de manteau rigide, a I’origine de surpressions
tectoniques (Mancktelow, 1995). La transition subduction océanique — continentale entraine
des variations de densité, de viscosité, de production radiogénique, qui modifient
fondamentalement le visage de la collision, jusqu’a mettre en doute la possibilit¢ de
subduction continentale. Enfin la quantification a la fois des conditions et des conséquences
physiques des réactions métamorphiques est un probléme essentiel pour comprendre le
fonctionnement des zones de collision et I’exhumation des roches de HP et d”UHP.

1.4.1 Existence d’un butoir rigide et surpressions tectoniques

1.4.1.1 Surpressions tectoniques

De I’idée que la pression subie par une roche, enregistrée sous forme de paragencses
minérales a 1’équilibre et estimée par barométrie, ne résulte pas seulement du poids de la
colonne de matiére sus-jacente, mais aussi des contraintes tectoniques, est issu le concept de
surpression tectonique (Blake et al., 1967; Brace et al., 1970; Kamb, 1961), récemment
développé par Petrini & Podladchikov (2000). Les auteurs montrent qu’en contexte de
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convergence des surpressions tectoniques se développent, sous I’action d’une part des forces
compressives permettant la convergence (dans les couches cassantes), ensuite de la flexure
des enveloppes élastiques résultant de 1’épaississement crustal (dans les couches ductiles)
(Fig. 18 A). Dans les couches cassantes (crolite supérieure et manteau supérieur), la pression
modélisée équivaut au double de la pression lithostatique, tandis que dans la crotite inférieure
ductile la surpression est variable suivant la géométrie et les propriétés du modeéles, mais peut
valoir jusqu’a 12 kbars. Ces surpressions dans les niveaux ductiles sont atteints avec des
contraintes différentielles nulles, et ne sont donc pas incompatibles avec les faibles contraintes
différentielles enregistrées par des échantillons naturels de HP et UHP (Stockhert, 2002;
Stockhert et al., 1997; Stockhert & Renner, 1998; Stockhert et al., 1999).
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Figure 1.18: (A) Mode¢le de surpression tectonique associée a 1’épaississement crustal, d’aprés Petrini &
Podladchikov (2000). La crotte et le manteau supérieur sont modélisées par des couches élastiques minces
soumises a une flexure due a I’épaississement isostatiquement compensé. Cette flexure induit le développement
de surpressions tectoniques dans le niveau ductile représentant la crolte inférieure, avec une contrainte
différentielle nulle. L’enveloppe rhéologique correspondante est composite : les contraintes dans la crofite
inférieure sont issues du mode¢le ci-dessus, tandis que la croite et le manteau supéricurs sont des niveaux
cassants a la limite de la rupture (angle de friction @ =30°) en contexte compressif. (B) Modéle conceptuel de
surpressions tectoniques au sein du chenal de subduction, induites par I’amincissement du chenal. Cette
configuration n’est possible que si le manteau est beaucoup plus rigide que le matériel dans le chenal.

Cependant, ce modele géodynamique d’épaississement crustal en contexte de
collision, utilisé pour mettre en €vidence les surpressions tectoniques, n’est pas le cadre
adapté pour étudier les possibles surpressions des roches d’UHP, puisque celles-ci ne se
forment qu’en contexte de collision asymétrique ou de subduction continentale. Parmi les
modeles de dynamique pertinents pour I’UHP présentés auparavant, celui du canal de
subduction fait I’objet d’une étude précise par Mancktelow (1995) sur la distribution de la
pression et son €cart par rapport aux valeurs lithostatiques. De plus, méme si ce n’est pas
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explicitement décrit, le champ de vitesse singulier a I’apex du coin crustal dans le modele du
corner flow entraine des contraintes elles aussi singulieres.

1.4.1.2 Géométrie du chenal et rhéologie du manteau

Ce probléme des surpressions tectoniques dans le chenal, qui remettent en question les
profondeurs déduites des pressions subies par les roches crustales subductées, est sous-tendu
par la rhéologie du manteau, encaissant du chenal (Fig. 18 B). Les surpressions tectoniques
dans le chenal sont issues de géométries particuliéres du chenal, comme son pincement, qui
entraine un flux retour de crotite depuis la profondeur. Cette configuration n’est possible que
si le manteau est suffisamment résistant pour supporter les fortes contraintes différentielles
induites sans se déformer, et forme un cadre rigide impos¢ au matériel beaucoup plus ductile
remplissant le chenal (cf discussion dans Burov et al. (2001a)).

Cette forte différence mécanique est incompatible avec la rhéologie trés ductile du
manteau serpentinisé suite a son hydratation, sous 1’action des fluides relachés par la croiite et
les sédiments subductés (voir la discussion sur la rhéologie dans Gerya et al. (2002a), et
Guillot et al. (2001)). Le stockage d’eau en profondeur principalement dans la phengite, la
lawsonite et la zoisite et leur disparition progressive (Hacker et al., 2003a; Poli & Schmidt,
1995) permet jusqu’a une profondeur critique la formation de serpentine ductile, et diminue
fortement la possibilité pour le manteau de supporter d’importantes contraintes et de former
un cadre rigide au chenal de subduction. La valeur de cette profondeur, au-dessus de laquelle
la crolite en subduction se déshydrate, est essentielle; la profondeur judicieusement choisie
par Gerya et al. (2002a) place la limite manteau serpentinisé mou — manteau résistant vers 100
km, ce qui conduit a la formation d’un flux retour a partir de ces profondeurs, en accord avec
le pic de pression des roches de UHP. Cette limite est du reste en accord avec les conclusions
de Forneris & Holloway (2003), mais suivant les géothermes elle peut varier entre 70 et 300
km de profondeur (Schmidt & Poli, 1998).

Sans prendre en compte la possibilité de serpentinisation, les modéles grande échelle
de Burov et al. (2001a) et Toussaint et al. (2004a) rejettent I’hypothése de fortes surpressions
tectoniques en contexte de subduction. Cette question, cruciale pour la géométrie de
I’écoulement crustal profond, reste néanmoins ouverte tant que les fortes incertitudes actuelles
concernant la rhéologie du manteau, de la crofite et le bilan d’eau, persisteront.

1.4.2 Influence de la nature des roches enfouies

1.4.2.1 Variété de la subduction océanique

La nature et I’age des lithospheres impliquées dans la convergence sont des facteurs de
premier ordre dans la physionomie des zones de collision/subduction. En particulier, la
densité globale du panneau plongeant contrdle partiellement son pendage et le régime de
contraintes dans la zone de couplage des plaques. La comparaison des régimes de subduction
actuels dans le Pacifique montre deux grands types de subduction (Uyeda & Kanamori,
1979): le premier (type Chili) caractérisé par de forts événements sismiques en faille inverse
et de la compression dans toute la plaque supérieure, le second (type Mariannes) avec une
sismicité plus modérée et de I’extension arrieére-arc. Tandis que la différence entre ces deux
régimes est expliquée ces auteurs par 1’age de la lithosphere océanique impliquée, une
lithosphére ancienne, plus froide et donc plus dense ayant plus tendance a plonger dans le
manteau, des études plus récentes (Heuret & Lallemand, 2005; Lallemand et al., submitted)
montrent que la cette corrélation est erronée, le régime (compressif ou extensif) n’étant
systématiquement corrélé qu’avec le pendage, et pas 1’dge, de la lithospheére subductée
(respectivement faible et fort). Ces derniéres études mettent en relation le régime de
déformation de la plaque supérieure avec le mouvement absolu de la plaque supérieure, et
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dans une moindre mesure avec les mouvements du manteau supérieur (et non plus avec le
comportement du panneau plongeant lui-méme, comme dans les modéles de slab roll-back).

L’age de la lithosphére et le régime thermique associé, qui contrdle la rhéologie du
panneau plongeant, interviennent cependant dans la transmission des forces entre le panneau
plongeant et la plaque de surface, qui influe aussi sur le régime de subduction (Conrad et al.,
2004).
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Figure 1.19 : Régimes de subduction en fonction de (A) la vitesse absolue de la plaque
supérieure (B) les forces exercées par le panneau plongeant (C) les mouvements du manteau
asthénosphérique. (D) Le retrait de la fosse n’est pas corrélé avec I’age de la lithgosphere
subduite, en contradiction avec le modele (B) de "slab retreat". (E) En revanche, le régime
compressif ou extensif de la plaque supérieure est bien expliqué par le mouvement de la
plaque supérieure. Toutes figures tirées de Heuret & Lallemand (2005).
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1.4.2.2 Qu’est-ce que la subduction continentale ?

Si I’établissement d’un régime stable de subduction océanique est généralement
considéré comme possible, la question se pose dans le cas de la lithosphere continentale, dont
la partie supérieure de crolite 1égére augmente la flottabilité. Le probléme est en fait double :
(1) Quelle est la conséquence de cette flottabilité importante sur I’évolution de la crotte
continentale ? (i) La convergence peut-elle continuer longtemps aprés 1’introduction de
lithosphére continentale dans la subduction ?

1.4.2.2.1 Délamination crustale

La faible densit¢ de la crolte continentale, qui augmente néanmoins avec les
conditions métamorphiques (2,7g.cm™ a la surface, 3,08g.cm™ dans le faciés éclogitique
(Bousquet et al., 1997)), aboutit au faible pendage de la subduction, mis en évidence par
exemple dans I’Himalaya (Shapiro & Ritzwoller, 2002; Zhao et al., 1993), et a la collision
continentale. Selon I’intensité du cisaillement exercé sur la crolte en subduction et la
présence de niveaux de découplage, les proportions et les niveaux de crotite impliquée dans le
prisme orogénique, le canal de subduction (s’il existe), ou alors disparaissant dans le manteau
sont variables. La délamination de 90 km de crotte inférieure au cours de la collision alpine
permet de rendre compte des bilans de matiére dans la mer Tyrrhénienne (Contrucci, 1999;
Faccenna et al., 2001; Laubscher, 1990), et selon Le Pichon et al. (1988) la moitié de la croiite
a disparu au cours de I’ensemble des collisions téthysiennes. La faible proportion (quelques
%, (Ernst, 2001)) de roches basiques dans les roches exhumées d’UHP indique que les
cisaillements qui découplent la crolite du panneau plongeant, pénétrent rarement dans la
crolite inférieure.

1.4.2.2.2 Un régime stable de subduction continentale est-il possible ?

La principale force a I’ceuvre dans la tectonique des plaque est le slab-pull, traction du
panneau plongeant (Forsyth & Uyeda, 1975; Ricard et al., 1989; Uyeda & Kanamori, 1979).
Par rapport a la subduction océanique, la faible densité de la crolte continentale diminue le
slab-pull et, en conséquence, la vitesse de convergence. De plus, les contraintes extensives qui
se développent au passage subduction océanique/continentale, alliées au réchauffement et a
I’adoucissement mécanique dans la crolte continentale fortement radiogénique, conduisent
dans le modele du slab breakoff (Davies & von Blanckenburg, 1995) a la rupture du panneau
plongeant et a I’arrét de la convergence (Fig. 20).

Figure 1.20: Mode¢le du slab breakoff, montrant la rupture du panneau plongeant a la
transition subduction océanique-continentale (Davies & von Blanckenburg, 1995).
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Ce modele a été proposé comme mécanisme responsable de la destruction de la chaine
Calédonienne et de I’exhumation des roches d’HP et d’UHP (Andersen et al., 1991a).

L’étude de la flottabilité d’un panneau plongeant composé de lithosphere océanique en
profondeur et continentale en surface montre que le matériel continental peut atteindre des
profondeurs de 100-250 km avant que la convergence ne s’arréte (Ranalli et al., 2000). Les
expériences analogiques réalisées par Regard et al. (2003) montrent elles aussi un arrét de la
subduction (cette fois a convergence imposée) consécutif a la transition matériel
océanique/continental, suivi parfois d’un détachement du panneau plongeant. Ces études, qui
suggerent I’impossibilité d’une subduction continentale durable, ne prennent néanmoins pas
en compte la délamination crustale et les réactions métamorphiques qui alourdissent le
panneau plongeant. Les modeles numériques intégrant 1’éclogitisation et le découplage au
sein de la crolte montrent a I’inverse qu’un régime stable de subduction continentale peut se
mettre en place, avec des taux de convergence partiellement contrdlés par les réactions
métamorphiques (Doin & Henry, 2001; Toussaint et al., 2004a; Toussaint et al., 2004b).
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Figure 1.21 : Reconstruction géodynamique de la mise en place de la chaine du Dabieshan
(Chine de I’Est), avec la formation d’écailles crustales et I’enfouissement diachrone dans les
unités au Nord et au Sud du dome central (Faure et al., 2003). Noter que I’UHP n’est présente
que dans le Dabieshan du Sud.

L’intervalle de temps pendant lequel des roches continentales sont enfouies dans un
orogene donné est directement li€ a la question de la subduction continentale. Dans les Alpes,
les données de géochronologie, parfois discordantes et entachées de barres d’erreur
importantes, montrent une extension temporelle de I’HP et UHP, mal contrainte, de I’ordre de
10-20 Ma (voir la synthése des ages dans Agard et al. (2002)). L’exemple naturel le plus
probant d’une subduction continentale durable est peut-étre celui du DabieShan, en Chine. La
zone Nord du DabieShan est enfouie vers 260 Ma, tandis que le DabieShan Sud est enfoui
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vers 240-220 Ma et commence son exhumation en profondeur vers 220-210 Ma (synthése des
ages dans Faure et al. (2003)). Le modele géodynamique proposé (Fig. 21) est trés similaire a
celui de Chemenda et al. (1995, 1996), dans lequel le détachement d’écailles permet a la
convergence et la subduction continentales de se poursuivre sans terme nécessaire.

.4.3 Conséquences des réactions métamorphiques sur les propriétés
des roches

Les mécanismes et les conditions de 1I’exhumation syn-collisionnelle sont en partie
déterminés par les propriétés de la crolite en subduction, et notamment par sa densité qui
contrdle sa flottabilité, et par sa rhéologie (voir par exemple les différences de vitesse
d’exhumation entre une crolite de viscosité newtonienne et non newtonienne, dans Gerya &
Stockhert (2002b)). Ces propriétés dépendent des minéraux constituant la roche, qui changent
suivant les conditions P et T. Les modeles numériques intégrant les transformations
métamorphiques par le changement de densité qu’elles entrainent (Burov et al., 2001a; Doin
& Henry, 2001) montrent bien la grande influence du métamorphisme sur la dynamique
profonde.

1.4.3.1 Influence du métamorphisme sur la densité

L’augmentation de pression est accommodée dans de nombreux minéraux par une
réorganisation cristalline vers des structures plus compactes et donc plus denses. La coésite, le
polymorphe du quartz de haute pression, est ainsi légerement plus dense (3,01 contre 2,62
(Coes, 1953)), en conséquence la transformation rétrograde coésite — quartz d’inclusions de

coésite dans du grenat s’accompagne d’une augmentation de volume qui aboutit a la
fracturation radiale du grenat hote (Figure 3). Cette régle assez générale sur I’effet de la
pression sur les transformations polymorphiques (contredite dans le cas de 1’eau) est aussi
respectée par 1’évolution des assemblages polyminéraux d’équilibre dans le champ P-T, qui
montrent la densité plus importante des paragenéses de haute-pression (Fig. 22). On constate
que pour des compositions basiques, la crolte inférieure dans le faci¢s éclogitique est plus
dense que le manteau.
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1.4.3.2 Influence du métamorphisme sur la rhéologie

Le premier effet du métamorphisme sur la rhéologie résulte des changements de
minéralogie : la déstabilisation du feldspath au profit du mica beaucoup plus déformable dans
le facies schiste vert provoque I’adoucissement de la roche et la localisation de la déformation
(Gueydan et al.,, 2003; Wibberley, 1999). Le métamorphisme de contact résultant de
I’intrusion d’un magma dans des schistes provoque au contraire leur durcissement par
cicatrisation thermique (recuit) des plans de faiblesse mécanique.

En plus de la différence entre assemblages minéralogiques d’équilibre, la rhéologie est
aussi affectée par le changement de minéralogie lui-méme, qui implique la destruction des
minéraux instables et la recristallisation de nouveaux minéraux (Brodie & Rutter, 1985;
Rubie, 1990a; Rutter & Brodie, 1995; White & Knipe, 1978). Ce processus implique le
passage en solution d’une quantité importante d’ions, et favorise les mécanismes de
déformation de type dissolution-précipitation (pressure-solution). De plus, la quantité de
fluide présente change au cours des transformations métamorphiques, soit que les réactions
consomment ou produisent des fluides, soit que le métamorphisme soit associé a
I’introduction de fluides depuis des sources externes ; tous les mécanismes de déformation
impliquant la phase fluide sont directement affectés par ses variations de composition et de
concentration dans la roche. La modification de la taille de grains associée a la cristallisation
de nouveaux cristaux affecte quant a elle tous les mécanismes de type fluage-diffusion
(diffusion creep), ou bien glissement au joints de grains (grain boundary sliding) (Gueydan et
al., 2001).

L’effet du métamorphisme sur la rhéologie de la croiite en subduction n’est donc pas
du tout univoque, du fait de la grande variété¢ des compositions initiales et des mécanismes
microscopiques déterminant la rhéologie macroscopique. L’exemple étudi¢ de 1I’Arc de
Bergen, discuté en détail plus loin, pour lequel les observations de terrain sur les rhéologies
respectives des volumes éclogitisés et non éclogitisés sont en contradiction avec les lois
expérimentales, est une bonne illustration de cette complexité. Ainsi, s’il est évident que le
changement de rhéologie dii au métamorphisme affecte la dynamique profonde et doit donc
étre considéré, on ne peut pas le décrire trés simplement, & I’inverse du changement de
densité.

1.4.3.3 Cinétique des transformations métamorphiques - effet des fluides

La préservation au sein d’'une méme roche de plusieurs parageneses, utilisée pour
reconstruire le chemin P-T, est aussi la preuve que les différents épisodes métamorphiques
n’ont affecté qu’un fraction de la roche. La proportion de la roche rééquilibrée dépend d’une
part des cinétiques de réactions, qui sont d’autant plus rapides que la température est élevée.
Ainsi, la préservation des parageneses d’UHP est favorisée par un retour rapide suivant un
chemin "froid" (Ernst, 2001). Mais la déstabilisation des minéraux hors d’équilibre et la
cristallisation de minéraux stables implique le transport des éléments chimiques sur des
distances de 1’ordre de la taille des grains ; les processus physiques de ce transport contrdlent
étroitement les cinétiques de réaction (Brady, 1983; Fisher, 1978). En particulier, la présence
d’une phase fluide augmente considérablement la mobilit¢ des éléments chimiques; a
contrario son absence rend les transformations si lentes qu’elles en deviennent inefficaces a
I’échelle de I’évolution d’une roche (Mosenfelder & Bohlen, 1997; Rubie, 1990b). Ainsi, le
métamorphisme d’HP ou d’UHP vécu par certaines roches de bas grade relativement
anhydres n’en a affecté qu’une petite fraction volumique, tres localisée, laissant le reste de la
roche quasiment vierge de témoin de son histoire profonde (par exemple dans les Calédonides
norvégiennes (Austrheim, 1990a; Austrheim et al., 1997; Jamtveit et al., 1990; Straume &
Austrheim, 1999), dans la chaine Dabie-Sulu (Hirajima et al., 1993; Wallis et al., 1997; Zhang
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& Liou, 1997)). Cette inégale efficacité des réactions métamorphiques (Leech, 2001), si elle
est identifiée sur de nombreux exemples naturels, reste trés mal quantifiée.

1.5 Conclusions

Les zones de subduction offrent un cadre naturel a I’enfouissement d’unités crustales
jusqu’a de grandes profondeurs. A I’inverse, les mécanismes grace auxquels ces roches
retournent jusqu’a la surface restent mal ¢élucidés. La majeure partie des roches d’HP et
d’UHP montrent une exhumation profonde synchrone de la collision et de la convergence.
Les modeles syn-collisionnels qui tentent de faire la lumiere sur les mécanismes de cette
exhumation, soulignent I’importance de la densité et de la rhéologie de la crotite entrainée en
profondeur. Le métamorphisme, qui affecte profondément les propriétés physiques des
roches, est donc déterminant dans la dynamique profonde. Il est cependant mal pris en
compte, d’abord parce que mal compris, dans sa mise en ceuvre et dans ses conséquences.
Nous nous proposons dans ce qui suit d’étudier le métamorphisme du faciés éclogitique sous
ces deux aspects : Comment, temporellement et spatialement, 1’éclogitisation d’une unité
crustale se déroule-telle ? Quelles sont les conséquences de ce métamorphisme sur la
dynamique profonde et I’exhumation ? Le cadre choisi pour cette étude est la chaine
Calédonienne et plus particulierement 1’Arc de Bergen, présentés plus en détail dans ce qui
suit.
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Il Les Calédonides de Norvéege et I’Arc de Bergen

La chaine calédonienne, qui résulte de la fermeture de I’océan lapetus et de la collision
entre les continents Baltica, Laurentia et Avalonia, est présente a 1’Ouest de la Scandinavie,
en Ecosse, au Nord de I’Irlande, au Groenland, et dans les Appalaches (Roberts & Gee, 1985)
(Fig. 1). Cette orogenése, au sens le plus large possible, est composée d’une succession de
phases tectoniques discontinues durant du Cambrien précoce au Dévonien Inférieur
(McKerrow et al., 2000).

Au sein de cette orogenese, les Calédonides Scandinaves sont issues de la collision et
de la subduction de Baltica sous Laurentia (Roberts & Gee, 1985). La phase de déformation
majeure intéressant la région, dite Scandienne (Silurien Moyen-Dévonien Inférieur, ~420-400
Ma), est associée au charriage vers le SE de nappes sur le craton baltique (Gee, 1978), ainsi
qu’au métamorphisme de haute- et d’ultrahaute-pression ayant affecté une partie des unités
impliquées dans I’orogenése.

Figure II.1: Carte des

Svalbard\~ | différentes provinces

LAURENTIAN N | affectées par I’orogendse

SHIELD ,.\“ calédonienne (avant

- I’ouverture de [’océan
atlantique), d’apres

McKerrow et al. (2000).
Les terrains déformés au
cours de cette orogenese
sont répartis sur les
frontieres des continents

Ava!om‘a A . \ impliqués : Baltica (Baltic

Laurentian Caledonides~y, *. RO Shield au SE), Laurentia

(=] Scandinavian Caledonides N EUROPE ou bien la plaque Avalon
de plus petite taille.

1l.1 Présentation générale de la chaine

11.1.1 Structure actuelle : un empilement de nappes sur le craton baltique

Les Calédonides norvégiennes, sont formées d’une série de nappes, divisées en 4
ensembles (les Allochtones Inférieur, Médian, Supérieur et Sommital), reposant les uns sur les
autres le long de contacts tectoniques trés déformés, la pile de nappe reposant elle-méme sur
le socle (Fig. 2).
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Figure 1.2 : (a) Carte tectonostratigraphique des Calédonides de Norvege, d’apres (Gee & Sturt, 1985;
Labrousse, 2001). (b) coupe schématique W-E des Calédonides montrant les différentes unités impliquées, le
métamorphisme variable du socle baltique et les mouvements compressifs puis extensifs diversement enregistrés.
Les Allochtones Supérieur et Sommital, non présents sur cette coupe correspondant a la latitude des Gneiss de
1I’Ouest, sont présents plus au Nord.
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I1.1.1.1 Le socle : Le craton Baltique et la région des Gneiss de I’Ouest

Structure du socle précambrien

Terre de Barents

Orogéne archéen (3,1 4 2,7 Ga)
Orogéne Svéco-Karélien (2,1 a 1,75 Ga)

Ceinture de Granites et Porphyres Transscandinaves

BECLD

Orogéne Scandinave du Sud-Ouest (1,75 a 1,55 Ga) rajeuni
au Svéco-Norvégien (1,25 4 0,85 Ga)

FG : Faltungsgraben

————— sutures

Figure I1.3 : Le socle du craton baltique est composite, et résulte de I’accrétion de plusieurs
ceintures orogéniques, d’apres Gorbatschev (1985).

II.1.1.1.1 L autochtone : Le craton baltique, issu d’une histoire poly-orogénique

Le socle précambrien des Calédonides Scandinaves est composé des orogenes
Archéens (3,1-2,7 Ma), Svéco-Karélien (2,1-1,75 Ma) et Sud-Ouest Scandinave (1,75-1,55
Ma), ainsi que de la ceinture de Granites et Porphyres Transcandinaves (1,75-1,55 Ga)
(Gorbatschev, 1985). L’¢épisode majeur affectant cet ensemble solidaire a lieu au cours de
I’orogenese Svéco-Norvégienne/Grenvillienne, entre 1,25 et 0,85 Ga. Le métamorphisme de
haut-grade et la déformation associés impliquent surtout I’orogéne Sud-Ouest Scandinave, et
s’affaiblissent vers I’Est et le Nord.

I1.1.1.1.2 T.e Parautochtone : Les Gneiss de 1’Ouest, une large province crustale d’affinité
baltique

Les Gneiss de I’Ouest (WGR) forment la partie septentrionale de I’orogéne Sud-Ouest
Scandinave, et ont été affecté pénétrativement par la déformation Calédonienne, ainsi que par
un métamorphisme de trés haute-pression (Smith, 1984). A I’inverse, le socle en avant de la
chaine Calédonienne, ainsi que dans les fenétres au cceur de la pile de nappes montre peu ou
pas de métamorphisme. Cependant, les ages radiométriques dans les Gneiss de 1’Ouest autour
de 1,75-1,5 Ga ou bien 1,25 Ga , similaires aux ages de 1’orogéne Sud-Ouest Scandinave,
ainsi que les corrélations stratigraphiques permettent de rejeter 1’hypothése d’une origine des
Gneiss de 1I’Ouest complétement exotique au craton baltique. La nature de la limite orientale
des Gneiss de I’Ouest, le "Faltungsgraben", masqué par d’épaisses nappes Calédoniennes, est
discuté : alors que certains auteurs considérent ce Faltungsgraben comme le simple produit
d’une déformation Calédonienne tardive, d’autres 1’interprétent (notamment sur la base d’une
importante dépression de socle imagée par la géophysique) comme une suture formée lors de
la collision entre le bloc indépendant des Gneiss de 1’Ouest et le craton baltique (voir la
discussion dans Gorbatschev (1985)).
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I1.1.1.2 Les nappes charriées vers I’Est

La partie centrale de la chaline Calédonienne est constituée d’une sériec de nappes
charriées vers I’Est sur le craton baltique (Fig. 2b). Le front de chevauchement basal de cette
série de nappes est visible en avant de la chaine (Fig. 2a), et sépare les unités allochtones
d’une fine série sédimentaire précambrienne recouvrant le socle peu déformé (Roberts & Gee,
1985). Les distances de charriage sont de 1’ordre de plusieurs centaines de kilomeétres, et
expliquent I’influence océanique qui devient prédominante dans les plus hautes des unités
charriées. Les nappes, qui s’amincissent vers I’est, ont une origine de plus en plus distale en
s’élevant dans la pile, depuis des unités de la marge du craton baltique (Allochtone Inférieur
et Médian), puis issues de 1’océan lapetus, d’arcs volcaniques ou de bassins marginaux
(Allochtone Supérieur), jusqu’a des unités interprétées comme appartenant a la marge
laurentienne (Allochtone sommital) (Gee, 1975; Pedersen & Furnes, 1991; Pedersen et al.,
1988; Stephens & Gee, 1989). Elles sont regroupées en quatre ensembles, dits Allochtones,
décrits de bas en haut dans ce qui suit, d’apres Roberts & Gee (1985).

11.1.1.2.1 Allochtone Inférieur

Ce complexe de nappes, visible tout au long du front de la chaine, est constitué¢ de
séries sédimentaires d’age compris entre le Paléozoique Supérieur et le Silurien Moyen (ages
les plus jeunes du Wenlockien (Basset, 1985)). Au dessus du front de chevauchement a faible
pendage vers 1’Ouest (1-2°), les sédiments sont plissés et recoupés par des failles inverses
s’enracinant sur le chevauchement basal. Localement des écailles crustales métriques a
kilométriques sont présentes, avec une densité qui croit vers 1’Ouest. Le métamorphisme
affectant I’ Allochtone Inférieur est majoritairement du faci¢s des schistes verts, et parfois du
facies des amphibolites de bas grade dans les zones les plus occidentales.

11.1.1.2.2 Allochtone Médian

L’Allochtone Médian est constitué majoritairement de roches cristallines
précambriennes et de niveaux épais de grés métamorphiques, d’age Vendien a Paléozoique
Inférieur. Ces unités ont ét¢ métamorphisées dans le faci¢s des schistes verts, parfois des
amphibolites et jusqu’aux éclogites a 1’ouest et au nord de la chaine, avec une déformation
ductile pénétrative dans les métasédiments. Dans la partie septentrionale de I’orogene, les
unités de 1’Allochtone Médian gardent les traces d’une déformation Calédonienne précoce
(phase Finnmarkienne (Sturt et al., 1978a)), d’age Cambrien Supérieur Ordovicien Inférieur,
localement synchrone d’intrusions magmatiques. L’Allochtone Médian est représenté en
Norvege du sud-ouest par les nappes de Jotun et de Lindés, sur laquelle nous avons étudi€ le
métamorphisme éclogitique.

11.1.1.2.3 Allochtone Supérieur

L’Allochtone Supérieur est constitué d’unités de nature trés hétérogene et trés
diversement affectées par la déformation et le métamorphisme Calédonien, et seules les unités
basales (Nappes de Seve) montrent les plus hauts grades de métamorphisme (occurrences
d’éclogite décrites par Andreasson et al. (1985) et Van Roermund (1985)), témoins d’une
histoire préalable au charriage et a la mise en place des nappes. Structuralement sus-jacentes,
les nappes de Koli sont constituées d’une série volcano-sédimentaire du facies schiste vert,
comportant des fossiles datés entre 1’Ordovicien Inférieur et le Silurien Inférieur. Des
fragments d’ophiolites et de séquences d’arriere-arc de I’océan Iapetus sont présentes au sein
de ces nappes sommitales. L’histoire tectonique enregistrée par les Nappes de Koli met en
lumiere un épisode précoce (Ordovicien basal) de déformation et d’obduction océanique, dont
la corrélation avec la phase Finnmarkienne enregistrée ailleurs est discutée.
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11.1.1.2.4 Allochtone Sommital

Présentes uniquement au nord de la chaine, au-dessus des Nappes de Koli, les unités
de I’Allochtone Sommital sont constituées essentiellement de gneiss et de schistes, de faciés
essentiellement amphibolitique. Ces unités, d’affinité continentale, sont interprétées comme
un fragment de la marge Laurentienne charrié au sommet de la pile de nappes (Stephens &
Gee, 1989).

11.1.1.3 Les bassins Dévoniens

Les bassins Dévoniens se sont formés en contexte extensif post-collisionnel (Steel et
al., 1985), avec des séquences syn-tectoniques et une déformation liée au jeu sur le
détachement a la base des bassins (Hossack, 1984; Norton, 1987; Seranne & Seguret, 1987).
La migration du bassin vers 1’est et le sud-est, synchrone du dépot, aboutit a 1’accumulation
de treés épaisses séries sédimentaires (jusqu’a 25 km). Quatre de ces bassins sont présents a
1’ouest, bordés par la zone de détachement de Nordfjord-Sogn (NSDZ) : Hornelen, Hasteinen,
Kvamshesten et Solund du Nord vers le Sud. De petits bassins (Hitra, Orlandet...) alignés
avec le zone de faille de Meore-Trondelag prés de Trondheim, forment une ceinture
discontinue interprétée comme le vestige d’un bassin originel unique. Les autres bassins
Dévonien sont le petit bassin de Reragen, situé au Sud-Est de Trondheim, ainsi que le bassin
d’Oslo. L’age de ces bassins, et notamment des bassins ouest-norvégiens montrant une
déformation extensive marquée, est une contrainte temporelle importante sur les phases
tardives de I’orogenese Calédonienne.

1.1.2 Le cadre géodynamique global : collision de Baltica et Laurentia

c. 480 Ma

Figure 11.4:
Reconstructions
paléogéographiques de
la collision
calédonienne, montrant
la fermeture de 1’océan
lapetus, et la collision
entre les plaques Baltica
et Laurentia (ainsi
qu’Avalonia au Sud)
qui a lieu vers 420 Ma,
d’apres Cocks &
Torsvik (2002), Roberts
(2003), Torsvik (1998)
Torsvik et al. (1996).
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I1.1.2.1 Reconstructions paléogéographiques

Les reconstructions paléogéographiques (Fig. 4), basées a la fois sur des données
paléomagnétiques et biostratigraphiques (Cocks & Torsvik, 2002; Roberts, 2003; Torsvik,
1998; Torsvik et al., 1996), illustrent la convergence des plaques baltique, laurentienne et
avalone, la fermeture de I’océan lapetus et la collision calédonienne survenant vers 420 Ma
(Fig. 4). Ces données, associées a 1’étude tectonostratigraphique des nappes allochtones,
permettent de reconstruire 1’évolution de I’orogene calédonien.

I1.1.2.2 Phases tectoniques

L’orogenese calédonienne, qui s’étale sur plus de 100 Ma, a une histoire polyphasée
comportant 4 phases, 3 phases précoces et une phase principale "scandienne" au cours de
laquelle a eu lieu le charriage des nappes allochtones, décrites dans ce qui suit d’apres
(Roberts, 2003).

Phase Finnmarkienne

Cette phase (Sturt et al., 1978a), impliquant 1’ Allochtone Supérieur et quelques unités
de 1I’Allochtone Médian, résulte de la collision entre la marge de la plaque baltique et un arc
volcanique (ou le micro-continent de Barents) au-dessus d’une zone de subduction dirigée
vers 1’océan Aegir, séparant Baltica de Siberia (Andreasson et al., 1998; Dallmeyer & Gee,
1986; Sturt & Roberts, 1991). Cette phase, de la fin du Cambrien-début de 1’Ordovicien, est
surtout visible en Norveége septentrionale et culmine avec la formation d’éclogites, datées de
505 Ma, au sein de la nappe de Seve (Dallmeyer et al., 1991; Essex et al., 1997; Mark et al.,
1988).

~Siberia’~

\

<,
NN

PN
NN

~520 - 500Ma . .
Eclogite-facies
metamorphism

Figure I1.5a : Phase Finnmarkienne (Roberts, 2003). |

PhaseTrondheim

Cette phase, visible en Norvége centrale prés de Trondheim, est marquée par
I’obduction de terrains océaniques sur la marge épicontinentale d’un microcontinent (Gula) et
la formation de schistes bleus (Eide & Lardeaux, 2002), en lien avec la subduction vers
I’océan Iapetus (Gee, 1986). Cette phase, d’age 480-475 Ma, est reconnue dans la Nappe de
Koli et unités sus-jacentes, au sein de I’ Allochtone Supérieur.

Staren/Bymarka
N (-NW) ophiolite S (-SE)
lapetus %

~480 - 475Ma

Blueschist
metamorphism

Figure I1.5b : Phase Trondheim (Roberts, 2003). ‘
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Phase Taconienne

Cette phase, confinée a 1’Allochtone Sommital et a quelques unités de 1’Allochtone
Supérieur (Nordgulen et al., 1993; Roberts, 1980), est d’dge Ordovicien Médian a Terminal
(470-450 Ma), et est reliée a I’orogenése Taconienne visible dans les Appalaches en
Amérique du Nord. L’obduction, le métamorphisme jusqu’au facies éclogitique (Corfu et al.,
2003), et le magmatisme tardif sont interprétés comme ayant eu lieu sur la marge
laurentienne, avant que les unités affectées ne soient impliquées dans la phase scandienne de
collision.

NW (-W) Accretionary Diverse arc complexes

i wedge
Shelf and rise o 9

SE (-E)

g etus
N o

~470 - 450 Ma

Figure II.5¢c : Phase Taconienne (Roberts, 2003). ‘

Phase Scandienne

La phase scandienne est la phase majeure de collision de 1’orogenése calédonienne.
C’est au cours de cet épisode, qui débute au Wenlockien (~428-423 Ma) et s’étale jusqu’au
Dévonien Inférieur (~400 Ma) (Gee & Sturt, 1985; Greiling et al., 1998; Hacker et al., 2003c;
Labrousse et al., 2004), que I’ensemble des nappes, parfois déformées au cours de phases
antérieures, est charri¢ sur le craton Baltique, et qu’a lieu I’enfouissement a trés grande
profondeur de certaines unités crustales.

Scandinavian Caledonides

Appalachians , Irish
& Scottish Caledonides

RN \/\/\/\/\

Y 2
INAAA v B\ahlca A

y SN
~ \/\/\/\ AN \. AN
Laurenna NSNS

~420 - 400Ma HP and UHP

metamorphism

| Figure I1.5d : Phase Scandienne (Roberts, 2003). ‘

I.1.3 La subduction de Baltica sous Laurentia au cours de la phase
Scandienne

La présence de minéraux d’ultrahaute-pression, ainsi que I’incorporation a la crofite a
trés grande profondeur de péridotites a diamant (Van Roermund et al., 2002), ne sont pas
compatibles avec les modeles de collision avec uniquement épaississement crustal, et
nécessitent la présence d’une subduction continentale dans 1’évolution de la chaine.

I1.1.3.1 Cinématique de la mise en place des nappes

La cinématique du charriage des nappes est déduite de la déformation de la couverture de
sédiments parautochtones au front de la chaine (Fig. 6): les imbrications d’unités et les
structures en duplex indiquent un transport des nappes vers le SE-SSE (Morley, 1986;
Nystuen, 1983). Cette déformation vers le SE est en accord avec les fabriques des
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déformations compressives précoces au sein des unités allochtones, notamment des nappes de
Jotun et de Bergsdalen (Fossen, 1992).

Figure I1.6: Sens de cisaillement
associés au charriage des nappes
pendant la phase de convergence et
de collision, d’apres (Fossen, 1992).

&
éb/ —— Direction and sense of shear

during nappe translations (D1)

I1.1.3.2 Gradients de métamorphisme

En plus de la cinématique de transport des nappes, le gradient de métamorphisme
Calédonien est un argument supplémentaire supportant 1’hypothése de la subduction vers le
NW de la plaque baltique sous la plaque laurentienne (Griffin et al., 1985; Krogh, 1977). Ce
gradient est double : d’abord entre le front de la chaine, non métamorphique et I’'UHP dans les
Gneiss de I’Ouest, d’autre part au sein des Gneiss de I’Ouest en se déplacant du SSE au NNW
on trouve le succession dans 1’ordre des unités a glaucophane vers le Sunnfjord, puis des
éclogites de HP dans le Nordfjord et enfin des unités d’UHP a coésite a Statlandet et au nord
du Nordfjord (Carswell et al., 2003a) (Fig. 7). Dans le détail de la province de HP et d’"UHP
des Gneiss de 1’Ouest, cette direction est discutée (par exemple le gradient métamorphique de
Cuthbert et al. (2000) est plutdt orienté N-S).

Ce modele de collision trés asymétrique avec subduction de certaines unités de crofite
corrélées a la plaque baltique a cependant été récemment remis en cause par la découverte de
haute- et d’ultrahaute-pression associée a la plaque laurentienne, dans la chaine calédonienne
au Groenland (Elvevold & Gilotti, 2000; Gilotti & Ravna, 2002).
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Figure I1.7 : Répartition du métamorphisme au
sein des Gneiss de 1’Ouest, montrant le gradient
croissant SE-NW, avec successivement vers le
NW, la région sans Haute-Pression, la région a
glaucophane (Schistes Bleus), la région éclogitique
et enfin la région d’UHP, d’aprés (Cuthbert et al.,
2000).

1.1.4 Déformation Calédonienne post-collisionnelle

Les fabriques précoces dans les zones de décollement basal des nappes, associées au
charriage top-vers-le-SE des nappes, sont reprise par une déformation extensive pénétrative
top-vers-I’ouest, interprétée comme le ressac des nappes (Fossen, (1992, 2000)).

4

. A

AL NW of Hardangerfj. A 4

‘ShearZone 944
A

Shear Zone

SE of Hardangerf]. a ®
A

Direction and sense of shear
e during extension (D2)

»» Basement shear zong
" (D2, mods 1)

o 5-C crenulation axes (D2 age)
A4 D2lineation

Figure I1.8 : Déformation extensive tardi-orogénique, avec les deux modes d’extension
successifs proposés par (Fossen, 1992). A gauche, la carte des sens de cisaillement extensifs
(essentiellement mode I) dans 1I’Ouest de la Norvege, d’apres (Fossen, 1992).

Cette phase extensive (dénommée extension mode I par Fossen (1992)) est la premiere
¢tape de la destruction de la chaine, qui se poursuit par la formation de grandes zones de
cisaillement extensives en Norveége de 1’Ouest, recoupant les structures antérieures (extension
mode II): La zone de cisaillement de Hardangerfjord, de 1’Arc de Bergen, du Nordfjord-Sogn.
Les bassins Dévoniens sont déposés syn-cinématiquement au toit soit du détachement du
Nordfjord-Sogn, soit de détachements treés proches et semblables, comme le détachement de
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Hornelen (Fig. 8) (Hossack, 1984; Seranne & Seguret, 1987). Alors que Fossen, (1992)
invoque le changement de conditions cinématiques aux limites, I’origine de cette extension,
ainsi que ses relations avec I’exhumation des roches de HP et d’UHP a I’ouest, sont discutées
(Andersen, 1998a; Andersen & Jamtveit, 1990; Andersen et al., 1991a).

I.1.5 Répartition du métamorphisme de Haute et Ultrahaute Pression a
I’échelle de la chaine

Les terrains affectés par la haute-pression sont d’age trés variable, en relation avec les
différentes phases de déformation qui se sont succédées au cours du cycle orogénique (Fig. 9).
Les éclogites les plus vieilles, d’age Cambrien a 1’Ordovicien, mises en évidence dans les
niveaux supérieurs de la pile de nappes (Allochtone Supérieur ou Sommital) se sont formées
avant la phase de collision s.s.. Les éclogites contemporaines de la phase scandienne sont
présentes dans la région des Gneiss de 1’Ouest et dans I’Arc de Bergen, c’est-a-dire dans
I’Ouest de la Norvege (les ages de la HP dans I’Arc de Bergen sont néanmoins discutés,
comme décrit plus loin). L ultrahaute-pression n’est présente que dans les Gneiss de 1’Ouest,
avec des ages relativement jeunes, entre 425 et 400 Ma (par exemple Griffin et al. (1985),
Griffin & Brueckner (1980), voir plus loin).

A D’inverse des Gneiss de I’Ouest, ou les éclogites ne sont présentes que sous forme de
boudins au sein d’une matrice complétement amphibolitisée, la déformation éclogitique est
extrémement bien préservée dans I’ Arc de Bergen, qui a donc été choisi comme zone d’étude.
La région des Gneiss de I’Ouest est adjacente a 1’Arc de Bergen, posseéde les seuls vestiges
d’UHP calédoniens, et est I’objet d’une littérature abondante. Ces raisons nous conduisent a
détailler dans ce qui suit la structure et I’histoire des Gneiss de 1’Ouest, qui sont autant de
contraintes sur 1’évolution de I’Arc de Bergen.
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1.2 La région des Gneiss de I’Ouest

La région des Gneiss de 1’Ouest (WGR) est importante a plus d’un titre : d’abord les
seuls exemples d’UHP calédonienne y sont localisés, ensuite cette région concentre une part
trés importante des études sur la chaine calédonienne, et impose ainsi un certain nombre de
contraintes sur les modeles d’exhumation et d’évolution de I’orogéne, enfin la large province
d’HP et d’UHP au sein des WGR est géographiquement relativement proche de ’HP dans
1I’Arc de Bergen, qui est I’objet de cette these.
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Figure I11.10: Carte tectonostratigraphique de la région des Gneiss de 1’Ouest, d’apres
Labrousse (2001), bordés au Nord par la faille de More-Trondelag, a 1’ouest par le
détachement du Nordfjord-Sogn, a ’est par le chavauchement basal des nappes allochtones et
au Sud par la zone de cisaillement de I’ Arc de Bergen. Les occurrences de coésite (Cuthbert et
al., 2000; Wain, 1998) et de microdiamant (Dobrzhinetskaya et al., 1995) définissent la
province d’Ultrahaute-pression a 1’ouest des Gneiss de 1’Ouest.
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11.2.1 Limites des Gneiss de I'Ouest

La zone de détachement du Nordfjord-Sogn

La région des Gneiss de 1’Ouest est bordée a I’ouest par la zone de détachement du
Nordfjord-Sogn (NSDZ), au départ interprétée comme la limite basale des bassins dévoniens
(Hossack, 1984). Dans le détail, I’'unité supérieure du détachement est composite, et comporte
en plus des bassins dévoniens, des unités de I’ Allochtone Médian et Supérieur.

H.D. N.S.D.

Bassin de Hornelen Unité supérieure

Fusion partielle syn-cinématique =
) Péridotite de Bjorkedal
Péridotite d'Almlklovdalen

Granulite de Flatraket 20 km

Granulite d'Ulvesund

Eclogites a coésite préserviées

Massif péndotitique de Bjorkedal

Sens de cisallement senestres
dissémmanés

( b) Enveloppes migmatitisées de Stadlandet, ( C)

Vanybven et Volda cisaillées vers I'Ouest

Bande de cisaillement

dextre du Nordfjord
Bassin dévonien fjord

Groupe de Stavenes

Complexe ophiolitique

de Sohund-Stav{jord Massif pénidotitique

Midlange du Sunnfjord ' Almklowvdalen
Groupe de Herland

- Massifs gramuliticues
Groupe de Hoyvik dUlvesund et Flatraket

Bassin de Homelen

Suite du Dalsfjord

Figure II.11 : (a) Représentation restaurée des différentes unités formant le boudin crustal du
Nordfjord, situé sous le détachement du Nordfjord-Sogn, lui méme sous-jacent au bassin de
Hornelen, déposé au toit du détachement de Hornelen, d’aprés Labrousse et al. (2002). (b)
Coupe synthétique du toit du détachement du Nordfjord-Sogn, montrant successivement des
unités d’affinité continentales de I’ Allochtone Médian, chevauchées par 1’ophiolite de Solund-
Stavfjord et le mélange de Solund, tous deux rattachés a I’ Allochtone Supérieur (Osmundsen
& Andersen, 1994). (c) Bloc 3D synthétique de la limite septentrionale du détachement du
Nordfjord-Sogn (NSDZ), qui se transforme latéralement en zone mylonitique épaisse, d’apres
Labrousse et al. (2004). Le détachement est affecté par un jeu dextre/top vers 1’Ouest, suivant
son orientation acquise pendant son plissement postérieur. Il passe virtuellement au-dessus du
boudin crustal du Nordfjord, cisaill¢ lui aussi vers 1’Ouest.
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La zone de cisaillement de I’Arc de Bergen

La zone de cisaillement de I’Arc de Bergen (BASZ), qui se prolonge sous le bassins
dévonien du Fensfjord par la Faille du Fensjord (Wennberg & Milnes, 1994), limite les
Gneiss de I’Ouest dans le mur des unités de 1’Arc de Bergen au toit du détachement. Elle est
interprétée comme un chevauchement associé au charriage des nappes réactivé en extension a
la fin de I’orogenése calédonienne (Fossen, 1992; Wennberg, 1996). Cette zone de
cisaillement est souvent dans la littérature connectée en mer avec la NSDZ (par exemple
Dunlap & Fossen (1998)).

Le chevauchement basal de l1a Nappe de Jotun

Le contact de base de la nappe de Jotun (grande écaille crustale de 1’Allochtone
Meédian) est aussi réactivé en extension pendant I’extension tardi-orogénique (Fossen, 1992).
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Figure I1.12 : La zone de faille de More-
Trondelag délimite les Gneiss de 1’Ouest
au sud des Gneiss de Vestranden au nord,
d’apres Braathen et al. (2000).

La zone de faille de Mare-Trondelag (MTFZ), longue de plus de 300 km, marque la limite
entre les Gneiss de 1’Ouest et les Gneiss de Vestranden, et borde les petits bassins Dévoniens
de Smgla et Hitra (Steel et al., 1985). Le jeu senestre de cette faille au Dévonien (Grenlie &
Roberts, 1989; Séranne, 1992) est a I’origine de mod¢les d’exhumation des Gneiss de 1’Ouest
(Krabbendam & Dewey, 1998). Les Gneiss de Vestranden, qui montrent trés peu
d’occurrence d’éclogites (Bryhni & Andréasson, 1985), sont exhumés en domes a la faveur
des jeux des détachements de Kollstraumen et Hoybakken (Braathen et al., 2000; Séranne,
1992).

11.2.2 Le protolithe des Gneiss de I’Ouest

Le protolithe des Gneiss de 1’Ouest est relativement hétérogéne, a la fois en
composition et en lithologie, et posséde une histoire polyphasée précambrienne et
calédonienne. Le socle des Gneiss de I’Ouest est constitués de granitoides, formés entre 1750
et 1500 Ma (Brueckner, 1972; Brueckner, 1979), et partiellement repris pendant 1’orogenése
Sveco-Norvégienne vers 1250 Ma (Gorbatschev, 1985), ce qui permet de corréler la région
avec I’orogéne Sud-Ouest Scandinave au SE des nappes (Fig. 3), et de décrire les Gneiss de
I’Ouest comme "parautochtone".
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Une grande variété de lithologies sont aussi présentes : des gabbros, des anorthosites
(roches formées essentiellement de plagioclase, avec grenat et pyroxeéne mineurs), des
manggérites (roches trés riches en plagioclases et K feldspaths, avec un peu d’orthopyroxéne et
de grenat), des schistes pélitiques, des quartzites et des marbres, souvent associées dans des
charniéres de plis au sein des orthogneiss du socle (Bryhni, 1966; Bryhni, 1989; Muret, 1960).
Ces associations d’unités ont de grandes similarités avec les unités des Allochtones Inférieur
et Médian dans la région du Jotunheim (Bryhni, 1966). Cependant la distinction entre le socle,
la couverture sédimentaire et les vestiges d’unités de nappes sus-jacentes est tres difficile a
faire, en partie a cause du métamorphisme calédonien localement intense (par exemple
réinterprétation des schistes pélitiques de Bryhni (1966) par Krabbendam & Wain (1997a) et
Wain (1998) comme du socle grano-dioritique éclogitisé¢).

On trouve aussi un nombre important de massifs ultrabasiques, qui ont été divisés en
deux grandes familles (péridotites a grenat magnésio-chromiféres d’une part et ferro-titanées
d’autre part (Carswell et al., 1983)). Le premier type de ces ultrabasites, formés a trés grande
profondeur (grenats majoritiques indicateurs de pression de 1’ordre de 6-7 Gpa
(van Roermund & Drury, 1998)), sont incorporées au roches crustales au sommet du panneau
plongeant pendant la subduction calédonienne (estimations P-T: 3,2 Gpa - 805°C,
(van Roermund et al., 2000)). A I’inverse, le deuxiéme type d’ultrabasite est interprété comme
des cumulats intra-crustaux de gabbros lités et de péridotites d’age Svéco-Norvégien (Qvale
& Stigh, 1985), et a donc été solidaire du socle des Gneiss de I’Ouest pendant toute son
histoire calédonienne.

1.2.3 Métamorphisme et déformation Calédonienne dans les Gneiss de
I’Ouest

Une partie des Gneiss de I’Ouest a ¢été enfouie a grande profondeur pendant
I’orogenése calédonienne, et a été affectée par un métamorphisme de haute- et ultrahaute-
pression (faciés éclogitique). La carte du métamorphisme (fig. 7) montre a grande échelle un
gradient SE-NW, mais dans le détail I’intensit¢é du métamorphisme calédonien est trés
variable et I’histoire tectonométamorphique de la région est complexe.

11.2.3.1 La Haute-Pression

Les éclogites dites "externes" des Gneiss de 1’ Ouest sont généralement préservées
dans des lentilles basiques de taille centimétriques a décamétrique, et parfois
plurikilométriques (par exemple le massif de Dresdal, (Foreman et al., 2005)), au sein des
gneiss et lithologies solidaires. Par ailleurs, les éclogites "internes" sont associées aux
péridotites magnésio-chromiféres, en filons ou en lits concordants avec le litage péridotitique.

Les gneiss encaissants des éclogites "externes" préservent trés peu la haute-pression
(Cuthbert et al., 2000), et montrent des paragenéses amphibolitiques sans indice de HP. Par
ailleurs, la migmatitisation des gneiss de la province d’UHP (Labrousse et al., 2002),
indicatrice d’une remontée relativement "chaude", est elle aussi synonyme de rétromorphose
importante. Cependant, des vestiges d’un métamorphisme HP ont été mis en évidence dans
des gneiss par Krabbendam & Dewey (1998) et Wain (1997a et b). Cette inhabituelle
préservation, qui résulte de 1’absence de déformation, montrant que les gneiss encaissants et
les lentilles éclogitiques partagent une histoire calédonienne de HP commune. A D’inverse
des roches compleétement métamorphisées au pic ou pendant le retour vers la surface,
certaines unités ont subi successivement enfouissement et exhumation sans recristallisation ni
déformation d’importance, et préservent leur texture et minéralogie d’origine. Le massif de
Kréakenes, sur I’1lle de Véagsoy, est un banc de dolérite de 250 m d’épaisseur, dans lequel la
structure ophitique a grands cristaux de pyroxeénes et 1’assemblage magmatique a
clinopyroxéne, plagioclase, olivine, biotite et ilménite sont préservés, malgré les
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recristallisations éclogitiques et amphibolitiques des zones alentours, plus déformées
(Krabbendam, 1997b). De la méme fagon, dans la région du Nordfjord, les deux massifs
plurikilométriques de Flatraket et d’Ulvesund, équilibrés dans le faciés granulitique, ne
montrent que de trés rares rééquilibrages dans le faciés éclogitique et amphibolitique
(Krabbendam & Wain, 1997a; Krabbendam et al., 2000; Wain, 1998). Cette exceptionnelle
préservation s’explique a la fois par I’absence de fluides et de déformation.

La déformation dans le facies éclogitique est difficile a observer, d’une part parce que
la haute-pression n’est préservée que dans des boudins de taille variable, d’autre part parce
que la déformation consécutive a déformé et fait tourner les structures profondes. Le massif
éclogitique de Drosdal, prés du bassin de Solund, montre une déformation éclogitique
constrictive, avec une linéation sub-horizontale orientée W-E et des plis d’axes paralleles a la
linéation (Foreman et al., 2005), qui se poursuit avec les mémes orientations en domaine
amphibolitique. La déformation éclogitique étudiée par Terry & Robinson (2004) dans la zone
de Fjotoft (iles prés de Brattvig-Alesund) montre une fabrique L>>S formée en régime
constrictif, ainsi que la formation de zones de cisaillement mylonitiques avec un mouvement
top-vers-le-SE (140°). Enfin, a Vérdalsneset, prés de Solund, la déformation éclogitique
proceéde d’abord par étirement constrictif sub-horizontal orienté ~N30, repris par la formation
dans une 2°™ étape de bandes de cisaillement éclogitiques symétriques indiquant un étirement
W-E (Engvik & Andersen, 2000), en accord avec les travaux antérieurs de Andersen, (1998a),
Andersen & Jamtveit (1990), Andersen et al. (1994). Ainsi, en moyenne, la déformation
¢éclogitique montre un étirement W-E, qui se poursuit dans les facie¢s de plus basse pression.

11.2.3.2 L’Ultrahaute-Pression

La province d’UHP (Fig. 13) est définie par les occurrences ponctuelles de minéraux
index de I’UHP, indicateurs de profondeurs d’enfouissement supérieures a 100 km: les
inclusions de coésite (Cuthbert et al., 2000; Krabbendam & Wain, 1997a; Smith, 1984; Smith,
1988; Smith, 1995; Wain, 1997b; Wain, 1998) et de microdiamants (Dobrzhinetskaya et al.,
1995) dans des roches crustales, ainsi que les grenats majoritiques et les microdiamants dans
des péridotites (Van Roermund et al., 2002; van Roermund & Drury, 1998; van Roermund et
al., 2000). Ces indices d’"UHP sont peu nombreux, et n’ont été observé a peu d’exceptions
pres que dans des lentilles éclogitiques basiques ou des ultrabasites. Il existe un papier plus
ancien de David Smith qui décit ’UHP grace a des exsolutions dans des pyroxenes, je crois. Il
n’aavit pas été cru a 1’époque. Il serait sympa de le citer. Demande lui la référence, je ne la
connais pas.

La province d’UHP a ainsi vu ses limites varier avec le temps, suivant a la fois
I’acquisition d’observations minéralogiques et les variations dans leurs interprétations.
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Figure II.13 : (Droite) Répartition des différents témoins de ’'UHP au sein des Gneiss de
I’Ouest : les occurrences de coésite (Cuthbert et al., 2000; Wain, 1998) et de diamant dans des
roches crustales (Dobrzhinetskaya et al., 1995), les grenats majoritiques (supersiliciques) et
les diamants dans les péridotites (Van Roermund et al., 2002) (Gauche) Distribution des
différents types d’éclogite, de I’'HP et de I’'UHP, et limite possible de la province d’UHP,
d’apres Cuthbert et al. (2000).

Actuellement, la province s’étend sur une bande coétiere allant de Statlandet et
Nordegyene (Fig. 13). L’interprétation des relations entre la province d’UHP et la zone d’HP
reste problématique, et la limite de la province d’UHP n’est pas un accident : (Krabbendam &
Wain, 1997a; Wain, 1997a; Wain, 1997b; Wain, 1998) ont montré 1’existence d’une zone
mixte entre la haute- et I’ultrahaute pression au sud de la province d’UHP, ou les paragenéses
d’HP et d’UHP coexistent a courte distance. Le fort gradient de métamorphisme entre la zone
d’HP (Pmax~20-25 kbars) et celle d’UHP (Pmax~30 kbars) est un argument en faveur de la
juxtaposition tectonique de la province d’UHP avec la zone d’HP. Cependant les mémes
auteurs qui parlent d’imbrication tectonique pour la trés haute-pression font, a cause du
gradient de métamorphisme SE-NW assez régulier, de 1’ensemble des Gneiss de 1’Ouest un
corps rigide pendant I’histoire calédonienne (Cuthbert et al., 2000), tandis que Labrousse et al.
(2004) interprétent les Gneiss de 1’Ouest comme composés de 2 ou 3 larges unités réunies
tardivement (voir ci-apres les arguments radiochronologiques pour cette hypothese).

11.2.3.3 Le calendrier de la déformation dans les Gneiss de I’Ouest

11.2.3.3.1 Diachronisme du métamorphisme de HP

Les études radiochronologiques sur la haute- et 1’ultrahaute-pression des Gneiss de
I’Ouest et sur I’exhumation consécutive montrent des décalages temporels importants entre
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différentes zones (Fig. 14 récapitulative, tirée de Labrousse et al. (2004)). L’UHP dans les
Gneiss de 1’Ouest est datée dans la région du Moldefjord (voir sur Fig. 13) a 401.6 +/- 1.6 Ma
(U/Pb sur zircon a Hareidland, (Carswell et al., 2003b)), 407.0 +/- 2.1 Ma (U-Th-Pb sur
monazite (Terry et al., 2000b)), et autour de 405-395 Ma dans la région du Nordfjord (Lutro
etal., 1997; Root et al., 2001).
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Le retour vers ’'HP des unités d’UHP est daté autour de 400 Ma (Merk & Mearns,
1986) dans le Moldefjord, et vers 390 Ma dans le Nordfjord (U-Pb sur rutile (Schirer &
Labrousse, 2003)). Le passage a 600°C-1GPa est daté¢ a 375 +/- 6 Ma (U/Pb sur titanite
(Schirer & Labrousse, 2003)). Ces ages relativement jeunes contrastent avec la situation dans
les Gneiss de I’Ouest au Sud de la zone mylonitique du Nordfjord, dans lesquels I’exhumation
est bien plus ancienne (>403 Ma) (Andersen et al., 1998b; Berry et al., 1994; Hacker et al.,
2003c¢; Labrousse, 2001). Ce saut des ages de refroidissement, observé aussi dans une étude
récente , et I’absence d’UHP amenent Labrousse et al. (2004) a distinguer au sein des Gneiss
de I’Ouest une province de haute-pression au sud du Nordfjord, enfouie moins profondément
et exhumée plus rapidement, d’une province a HP et UHP au Nord, elle-méme peut-&tre
composite entre la région du Nordfjord et la région du Moldefjord.
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11.2.3.3.2 Déformation extensive a 1’Ouest de la Norveége

La date du début de la déformation extensive, correspondant a I’inversion du
mouvement des nappes, est relativement mal contrainte. Les premiers stades du jeu des
détachements, a plus haute température que la température de fermeture des amphiboles, ne
sont pas datés (Hacker et al., 2003c). Les datations Ar/Ar réalisées sur le détachement du
Nordfjord donnent des ages autour de 400 Ma (Andersen et al., 1998b; Berry et al., 1994),
tandis que des ages Ar/Ar a ~405 Ma (amphiboles, refroidissement sous 500°C) et 400-395
Ma (muscovite, 350°C) sont enregistrés pour la déformation extensive (top vers I’'W ou NW)
de la surface de décollement a la base de la pile de nappe a I’est de I’ Arc de Bergen (Chauvet
& Dallmeyer, 1992; Fossen & Dallmeyer, 1998).

Les contraintes stratigraphiques sur la fin de la compression sont, au front de la chaine,
les sédiments les plus jeunes déformés par I’avancée des nappes. L’age de ceux-ci, les grés de
Ringerike, est estimé a ~410 Ma (Bjerlykke, 1983), et ~423-418 Ma par Bockelie & Nystuen
(1985). Dans I'ouest des Calédonides, les sédiments Dévoniens déposés au sommet des
terrains du toit du détachement du Nordfjord sont relativement mal datés, les plus jeunes
strates du bassin de Hornelen donnent un age de 390 +/- 4 Ma (Bockelie & Nystuen, 1985;
Tucker & McKerrow, 1995; Wilks & Cuthbert, 1994), tandis que les bassins ailleurs en
Norveége donnent des ages de fonctionnement variables (voir le résumé dans Bockelie &
Nystuen (1985), et la Fig. 15).

11.2.3.3.3 Chronologie de I’exhumation des Gneiss de I’Ouest

Sans rentrer dans le détail de la structure tectonique et métamorphique des Gneiss de
I’Ouest, les ages de refroidissement les plus jeunes de la province d’UHP des Gneiss de
I’Ouest (357 Ma, Rb-Sr sur biotite, (Labrousse et al., 2004)) montrent sans ambiguité que la
fin de I’exhumation est réalisée en contexte post-collisionnel, hypothése aussi soutenue par
I’analyse du remplissage des bassins Dévoniens qui ne montrent pas de clastes issus des
Gneiss de 1’Ouest, indiquant que ceux-ci €taient encore en cours d’exhumation au moment du
dépot des bassins (Cuthbert, 1991; Osmundsen, 1996; Osmundsen et al., 1998). Le probléme
se pose par contre pour les stades profonds de I’exhumation, dont 1’age, déterminé avec une
incertitude importante, est trés proche du début de 1’extension généralisée, elle aussi mal
contrainte (Fig. 15, tirée de Labrousse et al. (2004)). Cette question de la chronologie est
essentielle pour connaitre les mécanismes d’exhumation, qui sont de toute évidence
complétement différents suivant le contexte géodynamique. C’est aussi une contrainte
majeure dans la construction des différents modeles proposés d’évolution des Calédonides
norvégiennes, présentés dans ce qui suit.
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Figure II.15 : Récapitulatif des différents scénarios d’évolution des Gneiss de 1’Ouest, basés
sur différentes datations radiochronologiques et estimations du début de I’extension, d’apres
Labrousse et al. (2004). Abréviations utilisées: A : stade amphibolitique; E: stade
éclogitique d’HP; GS : stade schiste vert ; UHP : stade d’UHP. Références : AJ90-Andersen
& Jamtveit (1990) ; A91-Andersen et al. (1991a) ; WC94-Wilks & Cuthbert (1994) ; KD98-
Krabbendam & Dewey (1998) ; T2000-Terry et al., (2000a-b) ; F2000-Fossen (2000) ; M97-
Milnes et al. (1997). Calendrier du dép6t du Groupe de Ringerike d’aprés Bjerlykke (1983),
du bassin de Hitra d’apreés Bockelie & Nystuen (1985), et des bassins de 1’ouest Wilks &
Cuthbert (1994).

11.2.4 Modéles d’exhumation des Gneiss de I’Ouest

Autour de la zone de détachement du Nordfjord, quelques kilométres de distance
séparent les bassins Dévoniens de 1’Ultrahaute-pression dans les Gneiss de 1’Ouest. Les
déformations accomodées par la zone mylonitique épaisse de 2,5 km sont de 1’ordre de 50 km
de jeu normal dans la zone du Sunnfjord (sur un détachement a pendage originel de ~20-30°
(Andersen, 1998a)), ce qui est a peine suffisant pour exhumer les roches d’HP du mur du
détachement, et en tout cas trop peu pour ’UHP plus au Nord. De nombreux mod¢les ont été
développés pour rendre compte de la déformation extensive superficielle ainsi que de la
dynamique profonde, afin d’expliquer I’exhumation des Gneiss de 1’Ouest et la formation des

67




structures actuelles. Ces modeles peuvent étre schématiquement divisés entre des syn- et post-
collisionnels suivant le contexte géodynamique présidant a I’exhumation.

11.2.4.1 Modéles d’exhumation syn-collisionnels

11.2.4.1.1 Effondrement orogénique d’une lithosphére épaissie

L’exhumation dans ce modé¢le, proposé pour I’Himalaya (England & Houseman,
1988) ou bien la Sierra Nevada en Californie (Saleeby et al., 2003), résulte de la perte de la
racine lithosphérique. Le manteau lithosphérique froid et les niveaux inférieurs de crofite
éclogitisée et dense se détachent et s’enfoncent dans le manteau, entrainant la surrection
isostatique, 1’effondrement gravitaire et 1’extension horizontale de ’ensemble de la chaine
(Fig. 16). Ce mod¢le est proposé par Andersen & Jamtveit (1990) et Andersen et al. (1994)
pour expliquer I’exhumation des roches calédoniennes profondes, et notamment la variation
de la cinématique de la déformation suivant sa profondeur : alors que la déformation dans le
facies éclogitique est fortement coaxiale (cisaillement pur, extension horizontale), la non-
coaxialité augmente fortement a mesure que les unités se rapprochent de la surface et le
cisaillement top vers ’'W-WNW devient dominant, comme dans la zone mylonitique des
faciés amphibolitique a schiste vert formant le détachement du Nordfjord.

Ce modéle présente néanmoins deux défauts d’importance: d’une part le
réchauffement consécutif au détachement de la racine lithosphérique s’accompagne dans les
cas ou ce modele a été proposé d’une production magmatique importante, or le magmatisme
tardi-orogénique dans les Calédonides Scandinaves est tres réduit. Cela a conduit les adeptes
de ce modele a proposer un effondrement orogénique suffisamment rapide pour que le
rééquilibrage thermique soit faible (Chauvet & Dallmeyer, 1992). D’autre part la présence de
roches d’UHP implique un épaississement crustal de I’ordre de 100 km, impliquant des
topographies de plus de 10 km, situation jugée peu plausible au regard des chaines actuelles et
des plateaux d’altitude comme le Tibet, haut d’environ 5 km.

Cisaillement pur horizontal

e -« dans la croiite inférieure
Soustraction de la racine

lithosphérique

Figure II.16: Effondrement
orogénique suite a la perte de
Manteau lithosphérique aminci la racine lithOSphél‘ique,

giE s principale de permettant 1’exhumation des

surrection entamée .,

Cisaillement pur vertical en unites prOfOﬂdeS selon une

sonditions dclogitiques déformation variable suivant
la profondeur, d’apres

Andersen & Jamtveit (1990).

Cisaillement pur vertical en
conditions amphibolitiques
Repris en cisaillement simple

Cisaillement simple pénétratif
en conditions schistes verts
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11.2.4.1.2 Effondrement orogénique d’une lithosphére subductée : le modele d’éduction

Ce modele (Fig. 17) est lui aussi basé sur la perte des parties profondes de la chaine,
mais avec une géométrie de départ trés asymétrique de subduction de la plaque baltique sous
la plaque laurentienne (Andersen et al., 1991a). Cette subduction permet d’expliquer I"'UHP
sans impliquer de topographie excessive, ainsi que 1’incorporation en profondeur d’unités de
péridotite a la crolte (Brueckner, 1998; van Roermund & Drury, 1998). La rupture du
panneau plongeant inverse les forces de traction de la lithosphére qui subducte (slab-pull) et
entraine le retour rapide en surface de la crotte depuis le domaine d’HP et d’UHP, en méme
temps que la compression continue au front de la chaine. Les fabriques constrictives dans le
facies éclogitique résultent de la traction du panneau plongeant qui se détache.

SCHEMATIC MODEL FOR OROGENIC EXTENSIONAL
COLLAPSE IN THE SOUTH-NORWEGIAN CALEDONIDES
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Figure I1.17 : Eduction de la lithosphére subductée aprés le détachement du panneau
plongeant profond, d’aprés (Andersen et al., 1991a). L’exhumation des Gneiss de 1’Ouest est
synchrone de la compression au front de la chaine.

Ce modele asymétrique interpréte 1’exhumation des Gneiss de 1’Ouest comme
I’éduction d’un bloc cohérent, en accord avec Fossen, (2000) et Wilks & Cuthbert (1994). Le
cycle enfouissement-éduction peut d’ailleurs étre répété a chacune des phases de 1’orogenése
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au sens large (Finnmarkienne et Scandienne entre autres), comme envisagé par Brueckner &
Van Roermund (2004) qui parlent de tectonique de la "mouillette" (en référence a 1’ceuf
coque). Les deux arguments qui lui sont opposés par Fossen, (2000), Milnes et al. (1997) et
Wilks & Cuthbert (1994) sont d’une part la quasi absence de bassin d’avant-pays, observés au
front des chaines en effondrement connues, et le mouvement de ressac de 1’ensemble des
nappes vers 1’ouest.

11.2.4.2 Modéles d’exhumation post-collisionnels

L’autre grande classe de modéles d’évolution des Calédonides invoque le changement
de conditions aux limites pour expliquer les déformations tardives et I’exhumation des roches
métamorphiques.

11.2.4.2.1 Divergence des plagues et extension

L’étude de détail de la zone de décollement, impliquant les sédiments de 1’ Allochtone
Inférieur ainsi que les écailles constituant les nappes de Bergsdalen montrent, essentiellement
dans la partie sud de la chaine, la reprise en extension de toutes les structures formées pendant
le charriage des nappes (Fossen, 1992). Le ressac des nappes vers l’est, le long du
décollement basal, correspond au premier stade de I’extension selon Fossen, (1992, 2000)
résultant de la transition convergence divergence aux limites. L’extension continue par un
2°™ stade pendant lequel se forment de grands détachements listriques (détachements du
Nordfjord-Sogn, de Hardangerfjord et de I’Arc de Bergen, Fig. 18 et 10) accommodant une
forte quantité d’étirement horizontal et d’amincissement vertical, responsable du retour vers la
surface des unités profondes. Un troisiéme mode d’extension, plus superficiel, correspond a la
formation de failles normales orientée NW-SE, en cohérence avec les directions de
I’extension profonde, datées autour de 395 Ma (Pedersen et al., 1999).
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Figure II.18 : Coupes WNW-ESE passant par le bassin de Hornelen et les Gneiss de 1’Ouest
(haut), et passant par I’Arc de Bergen (bas), traversant les grands détachements crustaux

formés pendant la phase 2 de I’extension suivant Fossen (1992), d’aprés Dunlap & Fossen
(1998).

La chronologie proposée par Fossen (2000) définit deux périodes successives bien
distinctes, associées a la compression puis a I’extension, délimitées par la fin du charriage des
nappes autour 410 Ma et le ressac des nappes le long d’un grand décollement autour de 400
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Ma. Une des critiques faites a ce modele est ce calendrier qui sépare clairement compression
et extension: pour Andersen et al. (1991a), I’exhumation des roches de haute-pression au cceur
de I’orogene est contemporaine de la progression du charriage au front de la chaine. De plus,
dans ce modéle toute I’exhumation est assurée par le cisaillement le long de grands
détachements ; d’une part les quantités de déplacement le long du Nordfjord, estimées par
Andersen (1998a), ne rendent compte que d’une fraction seulement du chemin vertical a
parcourir depuis I’HP. D’autre part, toute la déformation coaxiale dans le faci¢s éclogitique
des Gneiss de I’Ouest est passée sous silence, alors que justement d’autres modeles en font un
ingrédient principal de I’exhumation (Andersen, 1998a; Andersen et al., 1994; Krabbendam &
Dewey, 1998).

11.2.4.2.2 L’exhumation commence pendant la convergence et s’amplifie pendant la

divergence

Le modele proposé par Milnes et al. (1997) reprend et modifie le cadre proposé par
Fossen (1992), sur la base d’un transect réalisé au travers de la chaine le long du Sognefjord.
L’exhumation des roches d’HP proceéde en trois étapes (Fig. 19): d’abord la remontée par
gravit¢ des roches profondes de la racine crustale, qui viennent s’étaler sous les niveaux
rigides plus superficiels, a la maniére des diapirs de sel. Alors que les niveaux supérieurs,
résistants, subissent encore la contraction, les niveaux ductiles s’étirent horizontalement et se
raccourcissent verticalement, ce qui explique les fabriques d’étirement coaxial horizontal
observée dans le facies éclogitique. Lors de la deuxiéme phase, 1’arrét de la compression dans
les niveaux supérieurs entraine la surrection et le réajustement de 1’orogéne en surface par
glissement le long des anciens chevauchements (mode I d’extension de Fossen (1992)), suivi
d’une troisieme phase pendant laquelle sont formés les grands détachements (mode II
d’extension de Fossen (1992)).

Ainsi, seule la 1°° phase de ce modéle d’évolution, 1’"écroulement gravitaire" de la
racine crustale, est originale par rapport au modele d’exhumation complétement extensif de
Fossen (1992), et Milnes et al. (1997) proposent un mécanisme d’exhumation syn-collisionnel
pour les premiers stades de la remontée: compression dans les niveaux supérieurs et extension
profonde sont contemporaines. Ce modele a 1’avantage de considérer la déformation coaxiale
¢clogitique, et de mieux rendre compte de toute la distance verticale parcourue depuis I’HP.
Cependant, il n’est pas du tout certain que la rhéologie de la croiite en profondeur soit
suffisamment faible pour permettre ce genre de comportement analogue au sel.
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Dans ce modele, la transition compression-extension est expliquée par un changement
de conditions aux limites convergence-divergence, plutét que par perte de la racine
lithosphérique, en raison de I’absence de magmatisme scandien d’importance. Cet inversion
du mouvement des plaques résulte des interactions entre la collision calédonienne et
I’orogenése hercynienne qui lui succeéde (Rey et al., 1997) (Fig. 20). Une caractéristique
essentielle de cette divergence est son obliquité par rapport a la zone de collision, qui conduit
au jeu transformant senestre le long de grands accidents, qui participe a I’exhumation dans le
modele développé ci-dessous.
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Figure I1.20 : Reconstruction
paléogéographique schématique de la collision
calédonienne et de son évolution, d’aprés Rey
et al. (1997). Le mouvement vers le Nord du
Gondwana et [’orogenése  hercynienne
déclenchent le changement de cinématique
dans les Calédonides a I’origine de I’extension
tardi-orogénique observée.

ca. 425-400 Ma ca. 395-380 Ma
Middle to Late Silurian Early to Middle Devonian

11.2.4.2.3 Exhumation associée a la divergence oblique

Le modéle d’exhumation transtensive de Krabbendam & Dewey (1998) met en
relation ’extension tardi-orogénique avec le jeu senestre le long de la faille de Meore-
Trondelag, au nord des Gneiss de 1’Ouest. Ce jeu, sur une structure de grande échelle (plus de
300 km de long), est un argument supportant la nature décrochante de la divergence entre
Baltica et Laurentia, reconnue par Torsvik et al. (1996) et Ziegler (1985) et observée dans les
bassins dévoniens asymétriques (Osmundsen & Andersen, 2001). La divergence oblique fait
suite & la convergence elle-méme décrochante senestre, comme mis en évidence a I’Est du
Groenland et au Svalbard (Holdsworth & Strachan, 1991).
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Figure 1II.2la: Modéle de
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Les fabriques d’étirement constrictif du facies amphibolitique des Gneiss de 1’Ouest,
d’orientation E-W/NE-SW, sont associées a des plis parall¢les a la linéation, qui se parallélise
a la faille de Meore-Trondelag a son approche (Fig. 21a). La rotation de la linéation et
I’augmentation de la constriction prés de la faille transformante sont expliquées par le
partitionnement de la déformation, qui conduit a une augmentation de la composante senestre
a I’approche de la zone décrochante (Fig. 21b). Le plissement constrictif et la rotation par
rapport & la direction d’étirement rend les détachements inefficaces apres une certaine
quantit¢ de déformation; un nouveau détachement apparait alors pour accommoder
I’extension. Ce mécanisme est invoqué pour expliquer la formation du détachement de
Hornelen, plus jeune mais avec la méme cinématique que le Nordfjord-Sogn.

Ce modele d’exhumation par transtension n’a pas pour ambition d’expliquer la
remontée depuis les faciés d’HP, mais seulement les stades plus superficiels
(amphibolitiques). Il faut d’ailleurs noter que le jeu décrochant, bien qu’il affecte les
géométries et la déformation, ne participe en rien a I’exhumation proprement dite car 1’axe de
raccourcissement constrictif est lui aussi horizontal, comme observé pres de la faille de More-
Trondelag ou le jeu décrochant est important (Fig. 21b). Ainsi, si ce modele décrit avec
précision les structures observées dans les Gneiss de 1’Ouest, il laisse entiere la question de la
remontée depuis le domaine profond et ses moteurs.

73



Figure I1.21b: (bas) Schéma de
partitionnement de la déformation
et de localisation de la composante
décrochante prés de la faille de
More-Trondelag (MTFZ) (haut)
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11.2.4.2.4 Les Gneiss de I’Ouest : deux unités juxtaposés tardivement lors de la formation des
domes métamorphiques

L’analyse des ages de refroidissement *’Ar/*’Ar le long d’un profil N-S au sein des
Gneiss de 1I’Ouest conduit Labrousse et al. (2004) a séparer deux complexes de part et d’autre
de la zone mylonitique du Nordfjord-Sogn (Fig. 22). Le complexe septentrional, le seul a
avoir subi 'UHP, est exhumé autour de 20 Ma plus tard que le complexe méridional. Leur
juxtaposition actuelle est interprétée comme tardive et superficielle.

Les mécanismes d’exhumation de ’'UHP au Nord et de I’HP au Sud sont différents :
tandis que les unités d’UHP circulent au sein d’un canal de subduction étroit, les unités
méridionales d’HP sont exhumées au cceur d’un prisme orogénique plus superficiel. Cette
étape, syn-collisionnelle, est suivie d’une phase d’extension généralisée, qui entraine la
formation de domes métamorphiques (comme celui des Gneiss de Vestranden, bordés par 2
grands détachements a vergence opposée), la fin de I’exhumation des unités d’UHP et la
structuration actuelle des Gneiss de 1’Ouest. La migmatitisation importante et la baisse de
viscosité associée lors de la remontée du complexe septentrional jouent un réle important
pendant I’exhumation, en lubrifiant le canal de subduction et en permettant la remontée de
boudins basiques plus denses.

Dans ce modele, I’exhumation du complexe septentrional se fait non seulement en
plusieurs étapes, mais aussi dans des contextes géodynamiques opposés de convergence puis
de divergence. La trés forte localisation de la déformation permet de préserver, au moins
localement, des témoins de toutes les étapes, malgré la trés forte intensité de la déformation
amphibolitique et la fusion partielle (Krabbendam & Wain, 1997a; Krabbendam et al., 2000;
Wain et al., 2001).

Ce modele détaille surtout les étapes finales de 1’exhumation, qui sont aussi les plus
visibles. Le caractére syn-collisionnel des premicres étapes de 1’exhumation de I’'UHP repose
plus sur des arguments chronologiques que de déformation. Malheureusement, il est
relativement difficile d’étre catégorique sur le calendrier d’évolution des Calédonides et 1’age
de I’arrét de la convergence.
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Figure I1.22 : Bloc-diagramme de I’ouest de la Norvége, avec un profil N-S des ages *Ar/*’Ar
de refroidissement sur muscovite, Rb-Sr et U-Pb sur migmatites, ainsi que les chemins P-T
des différentes unités composant les complexes nord et sud des gneiss de 1’Ouest, d’apres
Labrousse et al. (2004). M-Moldefjord, N-Nordfjord, S-Sunnfjord, H-Hyllestad, BASZ-
Bergen Arc Shear Zone, HDZ-Hoybakken Detachment zone, JDZ-Jotunheimen Detachment
Zone, KDZ-Kollstraument Detachment Zone, MTFZ-Mgre-Trondelag Fault Zone, NMSZ-
Nordfjord Mylonitic Shear Zone, NSDZ-Nordfjord-Sogn Detachment Zone.
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11.2.5 Conclusions sur I’exhumation des Gneiss de I'Ouest

Quel que soit le modele adopté, impliquant soit un changement de conditions aux
limites soit un changement de dynamique plus régional, la plupart des auteurs s’accordent a
reconnaitre que la fin de I’évolution de 1’orogenese calédonienne est marquée par
I’effondrement de la chaine et I’amincissement de le zone épaissie de I’orogene, qui conduit a
tout ou partie de I’exhumation des unités profondes. Il n’en reste pas moins que la géométrie
et la dynamique de I’orogeéne dans la période de transition entre la collision et I’effondrement
de la chaine reste mal contrainte, or c’est précisément pendant cette période que se déroulent
les stades profonds de 1’exhumation (autour de 405-400 Ma, age de ’UHP dans les Gneiss de
I’Ouest (Carswell et al., 2003b; Lutro et al., 1997; Root et al., 2001; Terry et al., 2000b)).

On peut faire a ce propos deux remarques : d’une part la dynamique superficielle n’est
pas forcément semblable a 1’écoulement profond, un peu a I’image de I’Himalaya ou
I’extension de surface dans le Tibet est contemporaine de I’enfouissement en profondeur
(Molnar & Lyon-Caen, 1989). A I’inverse, le modéle de diapirisme proposé par Milnes et al.
(1997) décrit I’étalement et I’extension des milieux profonds ductiles pendant que la crolte
supérieure épaissie est en compression. Ainsi, la description de structures correspondant a un
niveau donnée de I’orogeéne n’est pas forcément représentative de la dynamique de 1’orogene
dans son entier. D’autre part, dans les modéles analogiques d’exhumation de Chemenda et
al.(1995, 1996), la gigantesque écaille crustale qui se détache et remonte est bordée sur sa
surface supérieure par une zone de cisaillement extensive (voir Chapitre 1), alors méme que la
convergence et la collision continuent. Ainsi la reconnaissance de structures extensives n’est
pas nécessairement directement corrélée avec la divergence, et on peut se demander si le
détachement du Nordfjord-Sogn et son jeu extensif n’est pas 1’équivalent de cette surface
supérieure, qui permet 1’exhumation syn-convergence, pour les Gneiss de 1’Ouest. Ainsi,
tandis que Fossen (1992, 2000) interpréte les structures extensives des Gneiss de 1’Ouest
comme reflétant le passage en divergence aux limites, ces structures ne sont pour Andersen
(1998a), Andersen et al. (1991a) et Andersen et al. (1994) que I’expression de I’écroulement
gravitaire de la chaine (li¢ possiblement au détachement du panneau plongeant), sans lien
direct avec un hypothétique arrét de la convergence.

1.3 L’Arc de Bergen: un exemple d’exhumation profonde syn-
collisionnelle

Le terrain choisi pour cette these est I’Arc de Bergen, région située au Sud des Gneiss
de I’Ouest. Certaines unités de ’arc de Bergen ont extrémement bien conservé la haute-
pression calédonienne, et constituent un terrain d’étude idéal pour comprendre a la fois quels
processus physiques sous-tendent les transformations métamorphiques et quelles en sont les
conséquences pour 1’exhumation.

1.3.1 Géologie de I’Arc de Bergen

I1.3.1.1 Structure générale

L’Arc de Bergen est constitué¢ d’un ensemble de nappes en arc de cercle, centrées sur
la ville de Bergen. Ces unités de nappe sont dans 1’ordre, de I’ouest vers 1’est : I’Arc Mineur
de Bergen (MiBA), les Gneiss de Ulriken, la nappe de Lindas, I’Arc Majeur de Bergen
(MaBA) (Fig. 23). Cet ensemble de nappes est bordée a 1’est par un détachement majeur, la
zone de cisaillement de 1’Arc de Bergen (BASZ), qui est parfois interprétée comme la
continuation vers le sud du détachement du Nordfjord (Wennberg & Milnes, 1994). Les unités
du mur du détachement sont, au nord, le parautochtone des Gneiss de 1’Ouest, et plus au sud
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les Nappes de Bergsdalen, qui comprennent des sédiments de la fin du Protérozoique et du
Paléozoique Inférieur associés a des écailles de crofite, corrélées a 1’ Allochtone Inférieur.
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Figure I1.23: Carte géologique de I’Arc de Bergen, d’aprés Ragnhildsveit & Helliksen
(1997). Carte générale des Calédonides Scandinaves d’aprés Roberts & Gee (1985).

Les contacts entre les différentes unités de nappes a I’est (WGR, Kvalsida, MaBA),
pendent vers I’intérieur de la structure, i.e. vers Bergen (voir les coupes en Fig. 24). A
I’inverse, les contacts entre les unités a I’ouest (MiBA, Gneiss de Ulriken et Nappe de Lindas)
pendent vers I’extérieur de la structure. Relativement peu d’études se sont intéressées a la
structure d’ensemble de 1I’Arc de Bergen, et Fossen (1988b) propose une interprétation
structurale alternative a celle, plus ancienne, de Sturt & Thon (1978b). Sans que la raison soit
explicitée, mais peut-&tre parce qu’il était trop complexe, le modéle de Fossen, (1988b) a
finalement été abandonné (par son auteur lui-méme, voir par exemple Dunlap & Fossen
(1998) !). Ainsi, la position structurale des différentes unités de nappes est, de bas en
haut (Fig. 24-A): MiBA/MabA, Gneiss de Ulriken, Nappe de Lindés. Ces nappes reposent sur
les Gneiss de I’Ouest et sa couverture a I’est, et sur le Complexe des Gneiss de Qygarden a

77



I’ouest, qui est dans ce modele le socle parautochtone sur lequel reposent les nappes. Dans le
cadre tectonostratigraphique plus général des Calédonides et des différents Allochtones, les
Arcs Mineurs, Majeurs et les Gneiss de Ulriken sont corrélés a 1’ Allochtone Supérieur, tandis
que la Nappe de Lindés est corrélée a 1’Allochtone Médian, représenté plus a I’est par la
Nappe de Jotun.

T ——s

Nappe de Lindas

[zz=] Gneiss de Ulriken

+++++

1 Arc Majeur
[ ] Arc Mineur

Nappes de
Bergsdalen

[T

T TN —~

Gneiss de Qygarden
Gneiss de I'Ouest

Figure 11.24: Coupe schématique au travers de I’Arc de Bergen, montrant les deux
hypothéses sur la structure profonde et les relations structurales entre unités. Le modele (A),
d’apres Sturt & Thon (1978b) est celui prévalant actuellement, le modéle (B), proposé par
Fossen (1988b), a progressivement disparu. Noter que (i) I’orientation de cette coupe est
comprise entre NW-SE et SW-NE suivant 1’endroit ou elle est réalisée (de gauche a droite de
la coupe) a cause de la géométrie arquée des structures (ii) les épaisseurs des nappes sur les
coupes ne sont qu’indicatives, le carte géologique montre qu’elles sont trés variables en
surface, et a plus forte raison en profondeur (iii) I'unit¢ des Gneiss de Kvalsida n’est pas
distinguée de I’ Arc Majeur.

I1.3.1.2 Unités lithostratigraphiques

Sont présentées dans ce qui suit les unités de nappes, du bas vers le haut de la pile
structurale, puis le parautochtone des Gneiss de Qygarden.

11.3.1.2.1 Arc Majeur de Bergen

L’Arc Majeur de Bergen (MaBA), large de prés de 10 km pres de Bergen, s’amincit
jusqu’a n’étre plus qu’une mince bande d’1 km au NE de I’Arc de Bergen. Il est constitué¢ du
complexe ophiolitique de Gullfjellet, du complexe de Samnanger, et de sédiments discordants
sur ces deux complexes (Thon, 1985). Le complexe ophiolitique de Gullfjellet est composé de
la séquence gabbros homogénes-complexe filonien-pillow lavas. Le complexe de Samnanger,
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situ¢ structuralement en dessous de 1'unité de Gullfjellet, est une unité essentiellement
métasédimentaire qui contient des lentilles de serpentinites, des gabbros et localement des
structures de pillow lavas. Ces deux complexes sont recouverts par des sédiments discordants
d’age Ordovicien Supérieur-Silurien Inférieur (Ashgillian & Llandovérien), les Groupes de

Ulven et de Holdhus. Les ophiolites sont datées a 489" Ma (Thon, 1985), 489" Ma

(Dunning & Pedersen, 1988). Les unités de 1’Arc Majeur ont enregistré deux phases de
déformation distinctes, la phase Scandienne et une phase précoce (Fossen, 1988c). L’age de la
phase précoce est limitée par I’intrusion du granite de Krossnes, daté a 430+/-6 Ma (Fossen &
Austrheim, 1988a), qui recoupe des roches déformées ductilement, et par le dépdt des
sédiments de Ulven et de Holdhus. La 2™ phase de déformation, associée a 1’épisode
Scandien, est beaucoup plus pénétrative et de plus haut grade (au bas du faciés amphibolitique
au pic de métamorphisme).

11.3.1.2.2 Gneiss de Kvalsida

Les Gneiss de Kvalsida, décrits en détail par Wennberg, (1996) et Wennberg & Milnes
(1994), sont formés d’un ensemble hétérogeéne de gneiss avec des reliques de métamorphisme
granulitique, d’amphibolites, de méta-anorthosites et méta-gabbros. Les relations de ces
Gneiss avec 1’Arc Majeur ne sont pas claires : ils sont parfois associés a la Nappe de Lindas
(par exemple (Kiihn, 2002a)), parfois existent comme unité indépendante (Wennberg, 1996;
Wennberg & Milnes, 1994), mais sont souvent pudiquement ignorés (par exemple (Boundy et
al., 1997b)). Il n’y a, a ma connaissance, pas de HP décrite dans les gneiss de Kvalsida, a
I’inverse de la Nappe de Lindas.

11.3.1.2.3 Arc Mineur de Bergen

L’Arc Mineur de Bergen est découpé en 3 unités distinctes par Fossen (1989): le
Complexe de Norddsvatn, interprété comme une unité ophiolitique démantelée est recouvert
par les roches sédimentaires du Groupe de Storetveit, d’dge Ordovicien Supérieur-Silurien
Inférieur et corrélées au Groupe de Holdhus de I’Arc Majeur. La 3°™ unité, le Complexe de
Gamlehaugen, est constituée de gneiss précambriens et de leur couverture de quartzites, d’age
inconnu. L’Arc Mineur, en plus de lithologies semblables, partage avec 1’Arc Majeur une
histoire métamorphique faite d’une phase pré-scandienne discrete, et d’un €pisode majeur de
déformation et de métamorphisme (jusqu’au bas du faciés amphibolitique) lors de la phase
scandienne de I’orogenese calédonienne.

11.3.1.2.4 Gneiss de Ulriken

Les Gneiss de Ulriken sont la unité, avec le MiBA et le MaBa, représentant
1’ Allochtone Supérieur des nappes calédoniennes dans la zone de 1’Arc de Bergen. Ces Gneiss
sont constitués de migmatites précambriennes hétérogéenement déformées et de leur
couverture, la Formation de Rundemanen (Fossen, 1988b). Les corrélations
lithostratigraphiques prospectives de Fossen (1988b) mettent en relation ces roches
métasédimentaires avec les Sparagmites (grés et conglomérats feldspathiques) de Valdres,
abondamment représentées en Norveége du SW et d’age fin Précambrien. La déformation
scandienne, hétérogeéne, est réalisée dans le facies schistes verts a amphibolitique pres du
contact avec 1I’Arc Mineur, a I’ouest.

3 eme

11.3.1.2.5 Nappe de Lindas

La Nappe de Lindds est constituée de gneiss et de roches issue d’une suite
magmatique protérozoique anorthosite-mangerite-charnockite-granite. Les anorthosites
(prises au sens large, comme dans tout ce qui suit) ont dans le détail des compositions
variables, d’anorthosite pure a gabbro anorthositique et finalement gabbro (Austrheim, 1987;
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Austrheim & Griffin, 1985). La Nappe de Lindas a été pénétrativement déformée et
métamorphisée pendant [’orogenese Svéconorvégienne/Grenvillienne dans le facies
granulitique. C’est par ailleurs la seule unité de 1’Arc de Bergen qui ait subi la haute-pression
calédonienne.

11.3.1.2.6 Gneiss de @ygarden

Le Complexe de Qygarden est majoritairement constitué¢ de gneiss formés a partir
d’intrusions et de migmatites précambriennes et calédoniennes (Fossen & Rykkelid, 1990).
Bien que ces gneiss soient intensément déformés pendant la phase scandienne (dans le facies
amphibolitique), quelques zones préservées gardent des reliques d’une déformation
calédonienne antérieure, possiblement Finnmarkienne. Ces gneiss sont considérées comme le
socle sur lequel sont charriées les nappes, bien que des interprétations différentes, notamment
fondées sur I’intensité de la déformation calédonienne, font des Gneiss de ygarden aussi une
unité de nappe allochtone (Fossen, 1988b) (voir Fig. 24).

11.3.2 Déformation et métamorphisme calédonien
I1.3.2.1 Phases de déformation et cinématique associée

11.3.2.1.1 Phase de déformation précoce, pré-scandienne

Une phase de déformation précoce, d’age Ordovicien, est visible dans les nappes au
sein du MaBA, ou elle affecte les unités ophiolitiques avant le dépot des sédiments de
Holdhus et Ulven, et avant I’intrusion du granite de Krossnes (Fossen, 1988c). Sa cinématique
n’est pas décrite. Une phase de déformation pré-scandienne est aussi décrite dans les Gneiss
de OQygarden (Fossen & Rykkelid, 1990), dans les zones préservées des épisodes postérieurs.
Les linéations subhorizontales orientées entre N90 et N110, les plis asymétriques et les
structures S-C indiquent un cisaillement top-vers-1’W dans le faciés amphibolitique.

11.3.2.1.2 Phase de collision et de charriage des nappes scandienne
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La phase scandienne est 1’épisode majeur de métamorphisme et de déformation, dans
des conditions atteignant le haut du faciés schistes verts dans les Gneiss de Ulriken et les
Gneiss de Ulriken et le bas du faciés amphibolitique dans les Arcs Mineur et Majeur (Fossen,
1988b; Fossen, 1988c; Fossen, 1989; Fossen & Rykkelid, 1990). Les structures associées a
cet épisode indiquent un cisaillement top-vers-I’E avec une linéation autour de N90 dans
I’ouest de I’ Arc de Bergen, associés a la mise en place des nappes (Fig. 25).

Prés de la limite extérieure (est) de 1I’Arc de Bergen, les structures reliées a la
compression sont en partie oblitérées par la déformation extensive postérieure et la mise en
place du Détachement de 1’Arc de Bergen (BASZ). L’étude de détail de la déformation au
nord de I’Arc de Bergen, au travers du bord de la Nappe de Lindés, de I’Arc Majeur, des
Gneiss de Kvalsida et du bord des Gneiss de 1’Ouest, montre que dans le toit du détachement

des structures compressives top-vers-le-SE sont préservées (Wennberg, 1996; Wennberg &
Milnes, 1994) (Fig.26).
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est top-vers-le-SE, avec des sens de cisaillement
senestres (les linéations associées a cette
déformation sont présentées dans 1’article suivant
(Wennberg, 1996) et sont sub-horizontales).

Au cceur de la Nappe de Lindés, I’épisode scandien est marqué par une déformation
dans les faciés éclogitique, amphibolitique et schistes verts. La déformation éclogitique, qui
constitue 1’objet de 1’étude structurale réalisée sur I’ile d’Holsnay et qui est détaillée dans le
chapitre III, est essentiellement non-coaxiale, avec un sens de cisaillement top vers ’ENE. La
déformation dans les facies amphibolitiques et schistes verts, quoique plus hétérogéne en
orientation et cinématique, est compatible avec la déformation profonde. Ainsi, méme si la
Nappe de Lindas est la seule unité de 1’Arc de Bergen a avoir subi le métamorphisme haute-
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pression, son histoire tectonique s’inscrit parfaitement dans le cadre du cisaillement top-vers-
I’E qui caractérise la phase de collision calédonienne dans I’ Arc de Bergen.

11.3.2.1.3 Phase d’extension tardi-orogénique

La déformation extensive qui succéde a la phase de collision proprement dite est
curieusement assez mal documentée dans 1’Arc de Bergen. Cette déformation est marquée par
des cisaillements top-vers-le-NW a 1’échelle du sud-ouest de la Norvége, qui tournent et sont
plutdt orientés top-vers-I’W dans la région de 1’Arc de Bergen (voir Fig. 8, d’aprés Fossen
(1992)). L’extension entraine la formation de plis asymétriques a vergence NW dans les
Nappes de Bergsdalen, a I’est de I’ Arc de Bergen, ainsi que des bandes de cisaillements top-
vers-I’W dans les niveaux inférieurs des unités ophiolitiques des Arcs Mineurs et Majeurs
(Fossen, 1992).

L’extension au cceur de la zone de détachement de Bergen et de la zone de faille du
Fensfjord associée est marquée par des cisaillements normaux-dextres top vers I'W
(Wennberg, 1996; Wennberg & Milnes, 1994) (Fig. 26).

11.3.2.1.4 Mise en place de la structure en arc

La formation de la structure arquée de la pile de nappes est associée a une phase de
déformation postérieure a 1’épisode de collision majeur, marquée par la formation de plis en
genou, d’axe plongeant vers 1’est et plan axial vertical (Fossen, 1986). Il n’est pas clair si cette
phase, mineure, est a rattacher a la fin de la collision ou bien a 1’extension.

11.3.2.2 Métamorphisme scandien dans I’Arc de Bergen

Lors de la phase scandienne, le plus haut grade de métamorphisme atteint par les
différentes unités de I’ Arc de Bergen est d’ouest en est (SV : schiste vert ; A : amphibolitique;
E : éclogitique): Gneiss de Qygarden-SV, Arc Mineur-A, Gneiss de Ulriken-SV, Nappe de
Lindéas-E, Arc Majeur-A, Gneiss de 1I’Ouest-E. La juxtaposition des Gneiss de 1’Ouest
éclogitiques avec 1I’Arc Majeur de plus bas grade est compatible avec le jeu extensif le long
du détachement BASZ qui sépare les deux unités. Par contre, la Nappe de Lindés éclogitique
est tout au sommet de la pile de nappes ; son emplacement a cette position €levée nécessite un
jeu important depuis la haute-pression le long d’un chevauchement a sa base. Le contact
entre la nappe de Lindas et les unités sous-jacentes n’est pas treés distinct a 1’ouest (contact
avec les Gneiss de Ulriken (Fossen, 1988b)) tandis qu’a I’est une zone mylonitique montre un
chevauchement top-vers-1’E (contact avec 1’ Arc Mineur, voir Fig. 26).

1.3.3 Le métamorphisme de Haute-pression au sein de la Nappe de
Lindas

11.3.3.1 Protolithe de la Nappe de Lindés, histoire Précambrienne et corrélations

La datation radiochronologique des différents ¢épisodes magmatiques et
métamorphiques précambriens ayant affecté la Nappe de Lindas est d’importance, puisqu’elle
permet de préciser son origine et ses affinités avec d’autres unités allochtones. L’histoire

Protérozoique de la Nappe de Lindds comporte d’abord deux épisodes magmatiques majeurs :

I’intrusion d’un massif de charnockite, datée de 123773 Ma, et du massif de jotunite-

mangerite de Manger & 94573 Ma (U/Pb sur zircon, (Bingen et al., 2001b)). Postérieurement

a cette dernicre intrusion, 1’orogenese Svéconorvégienne/Grenvillienne est a ’origine d’un
épisode métamorphique pénétratif dans le facies granulitique, daté a 929+ 2 Ma sur Holsney

et 933+2 Ma a Radey, suivi d’un refroidissement entre 925 et 830 Ma (voir Bingen et al.
(2001b) pour la synthese des ages et Kiihn et al. (2000)).
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La nappe de Lindas et la nappe de Jotun sont deux larges nappes crustales
mésoprotérozoiques qui occupent la position structurale la plus élevée de la pile de nappes en
Norvege du SW. Elles contiennent toutes les deux des intrusions magmatiques de la suite
anorthosite-mangérite (Corfu & Emmett, 1992; Schérer, 1980). De plus ces deux unités ont
toutes deux subi le métamorphisme svéconorvégien tardif autour de 930 Ma, ce qui conduit a
faire I’hypothése d’une origine proche pour les deux nappes. Il faut cependant noter que lors
de I’orogenése calédonienne, seule la nappe de Lindas a été affectée par la haute-pression.

La corrélation entre les unités de Jotun/Lindés et les cratons baltique ou laurentien
n’est pas immédiate, car au sein des deux cratons des unités sont affectées par un
métamorphisme svéconorvégien tardif (<950 Ma). Cependant, les ages les plus proches de
ceux du métamorphisme granulique svéconorvégien sur la Nappe de Lindés sont les ages U-
Pb obtenus sur des zircons du complexe anorthositique du Rogaland, dans la province
svéconorvégienne baltique (Schirer et al.,, 1996). Cette affinité¢ baltique pour les unités
Jotun/Lindés est de plus appuyée par la couverture de la nappe de Jotun dans la région de
Valdres, interprétée comme étant d’origine baltique (Milnes et al., 1997).

11.3.3.2 Distribution du métamorphisme de haute-pression
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Figure I1.27 : (Gauche) Occurrences d’éclogite au sein de la Nappe de Lindés (en gris),
d’aprés Kiihn, (2002a) (E, rE, no HP — eclogite, éclogite rétromorphosée et absence
d’éclogite) et d’apres Boundy et al. (1997b) (Eb) pour la partie septentrionale. La zone gris
clair est la Nappe de Meland, sans occurrence d’éclogite (Schmid et al., 1998). (Droite) Carte
des différentes iles et villes nommées dans le texte.
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Les occurrences de haute-pression dans les anorthosites de la Nappe de Lindas sont
relativement abondantes et distribuées. Elles sont décrites sur 1’lle d’Holsney et prés de
Gaupds (Austrheim, 1987), prés de Radey (Boundy et al., 1997b) (Fig. 27). La prospection
minutieuse entreprise par Alexander Kiihn a permis d’étendre le nombre de ces affleurements
de HP (Kiihn, 2002a), qui sont concentrés dans un arc circulaire proche de la bordure
occidentale de la Nappe de Nappe de Lindés. A I’E et NE de cette ceinture, les reliques de HP
ne sont plus présentes, bien que des textures a symplectite amphibole+plagioclase, dans une
zone proche de la fronti¢re orientale de la Nappe de Lindas (Myking/Sletten sur la Fig. 27)
soient interprétées comme des issues de la rétromorphose d’éclogite. La zone au SW
d’Holsney, dans laquelle I’éclogite est absente, est interprétée comme une unité distincte du
reste de la Nappe de Lindds n’ayant pas été enfouie jusqu’a la haute-pression (Nappe de
Meland, (Schmid et al., 1998)). La partie septentrionale est le sujet d’opinions divergentes :
tandis que Boundy et al. (1997b) y indiquent la présence d’éclogite (notée Eb sur la Fig. 27),
Kiihn (2002a) décrit cette zone comme vierge de tout indice d’HP (no HP zone).

11.3.3.3 Conditions et calendrier du métamorphisme calédonien

11.3.3.3.1 Orogenése svéconorvégienne

La Nappe de Lindas a été profondément déformée et affectée par le métamorphisme
du faciés des granulites. Les parageneses granulitique dans les anorthosites sont constituées de
plagioclase, clinopyroxéne (diopside), grenat, +/- scapolite +/- orthopyroxéne +/- hornblende
(Austrheim & Griffin, 1985). Les conditions de ce métamorphisme granulitique sont estimées
a 800-900°C, 8-10 kbars. Les datations radiochronologiques de cet épisode métamorphique
donnent des ages de 907+/-9 Ma (Sm-Nd sur grenat, (Cohen et al., 1988)), 945+/-5 Ma (U-Pb
sur zircon, (Boundy et al., 1997b)), 929+/-1 Ma (U-Pb sur zircon, (Bingen et al., 2001b)) et
830-900 Ma (Rb-Sr sur différents minéraux au sein de lentilles ultrabasiques, (Kiihn et al.,
2000)), et permettent donc de I’associer sans ambiguité avec [’orogencse
svéconorvégienne/grenvillienne.

11.3.3.3.2 Orogenése calédonienne

Au cours de I’orogenése, la Nappe de Lindas est enfouie jusqu’au domaine éclogitique
ou elle recristallise partiellement, est ensuite exhumée et subit une rétromorphose partielle
dans les facies amphibolitique et schistes verts.

Le métamorphisme éclogitique est caractérisé dans les anorthosites de la Nappe de
Lindas par la cristallisation de parageneses a omphacite, garnet, kyanite, zoisite, phengite, +/-
rutile, +/- quartz +/- amphibole, +/- calcite (Austrheim & Griffin, 1985; Boundy et al., 1992;
Kiihn, 2002a). Les conditions P-T d’équilibre de ces parageneses éclogitiques sont estimées a
700-800 °C et 16-19 kbars (Austrheim & Griffin, 1985), 650-750°C et 16-19 kbars (Jamtveit
et al., 1990), 670+/-50°C et >14.6 kbars (Boundy et al., 1992), 700°C et 17 kbars (Mattey et
al., 1994), 640-690°C et >13 kbars [Boundy, 2002 #357. Ces estimations sont en accord avec
les conditions déterminées avec Thermocalc, 718+/-80°C et 20,5+/-3,5 kbars, présentées dans
(Raimbourg et al., submitted) ( voir chapitre 4).

Le métamorphisme amphibolitique qui succéde a la haute-pression est caractérisé par
la cristallisation de paragenéses a amphibole, phengite, margarite, paragonite, plagioclase,
zoisite and chlorite (Kiihn et al., 2000). Les estimations thermobarométriques des conditions
du métamorphisme amphibolitique donnent 690°C et 8-10 kbars (Boundy et al., 1996), 650-
700°C et 8-10 kbars (Kiihn et al., 2002b), 600°C et 8-10 kbars (Glodny et al., 2002).
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Méthode, Echantillon Localisation Age (Ma) ; probléme Interprétation Référence
U-Pb zircon

Eclogite BH2, li Holsney 456+/-7 Eclogite facies 1
Eclogite BH2, i Holsnay 419+/-4 ; Perte en Pb ?? Artefact 7?

U-Pb zircon

Eclogite BH2 Holsnay 455+/-29; sensitivity Eclogite facies 2
U-Pb titanite-épidote

Marbre éclogitique Holsnay 462+/-42 Eclogite facies 3
Marbre éclogitique Holsnay 443+/-69 Eclogite facies

Sm-Nd, roche totale+gt

Veine de Qz éclogitique | Radey 440+/12 Eclogite facies 3
Rb-Sr minerals

Eclogite Holsnay 421+/-68 ; pauvre en Rb Eclogite facies 4
Rb-Sr minerals

Eclogite Lindés Nappe | 425,2+/-3,5 Eclogite facies 5
Sm-Nd

Eclogite Lindas Nappe | 422+/-10 Eclogite facies 5
U-Pb zircon

Massive éclogite Holsney 423+/-4 Eclogite facies 6
M¢éthode, Echantillon Localisation Age (Ma) ; probléme Interprétation Référence
“Ar-*? Ar Amphibole

Amphibolite a Gt Bakkeyni 455,4+/-1,5 Refroidissement 7
Eclogite Holsney 447+/-4,2 Sous 550°C

“Ar-*’ Ar Muscovite

Eclogite Holsnay 463 ; Argon en exces Artefact

Eclogite Holsnay 451 ; Argon en exces Artefact 7
Eclogite Holsnay 433,430,429 Refroid. sous 350°C

Sm-Nd

Veine Lindés Nappe |412,9+/-44 8-10 kbars — 600 °C 5
Rb-Sr minerals

Amph. Facies shear zone | Manger 409+/-8 Amphibolite facies 1
Rb-Sr, Sm-Nd and U-Pb | Extréme Nord Cristallisation : 8-10

Dykes Lindas 418 +/- 9 kbars — 650-700°C 8

Table II.1 : Récapitulatif des données radiochronologiques disponibles sur la haute-pression
calédonienne dans la Nappe de Lindas, modifi¢ de Bingen et al. (2001b). En haut 1’age du
métamorphisme du faci¢s éclogitique, en bas les ages de refroidissement, essentiellement dans
le faciés amphibolitique. Références : 1-Bingen et al. (2001b) ; 2-Bingen et al. (2001a) ; 3-
Boundy et al. (1997b) ; 4-Cohen et al. (1988) ; 5-Glodny et al. (2002) ; 6-Bingen et al. (2004)
; 7-Boundy et al. (1996) ; 8-Kiihn et al. (2002b).

L’4ge du métamorphisme éclogitique est discuté (Tab. 1), entre partisans d’un
métamorphisme éclogitique pré-Scandien autour de 460 Ma (surtout Boundy et al. (1996,
1997 a et b)), ou bien Scandien, autour de 425 Ma (par exemple Bingen et al. (2004)). L age
du refroidissement qui suit I’épisode éclogitique est précoce dans la 1 hypothése, avec des
ages "Ar-’Ar sur amphibole et muscovite (interprétés respectivement comme des ges de
refroidissement sous 500 et 350°C) autour de 450 et 430 Ma, respectivement (Boundy et al.,
1996, 1997 a et b). La 2°™ hypothése s’appuie sur des datations de zones de cisaillement
amphibolitiques et de cristallisation de dyke dans des conditions amphibolitiques autour de
410-420 Ma (Bingen et al., 2001b; Glodny et al., 2002; Kiihn et al., 2002b).

Il semble que les estimations les plus récentes, a la fois sur 1’age de la haute-pression
et sur le refroidissement consécutif, accréditent plutot la deuxieéme hypothése d’un
métamorphisme d’age scandien dans 1’Arc de Bergen (Fig 28).
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Fig. 28: Histoire métamorphique simplifiée de la Nappe de Lindéds (voir le texte pour les
références sur les ages). Les faciés métamorphiques (détaillés dans I’encart en bas) sont tirés
de la grille pétrogénétique de Hacker et al. (2003d), calculée pour une composition de MORB,

relativement proche des compositions des anorthosites de Holsngy (voir analyse en chapitre
IV).

1.4 Conclusions

Les modeles d’orogenése calédonienne, présentés succinctement ici, penchent en
majorité vers une géométrie asymétrique de la collision, invoquant la subduction d’une partie
du craton baltique pour expliquer I'ultrahaute-pression observée dans les Gneiss de 1’Ouest.
Ces vestiges d’UHP représentent de fortes contraintes sur la géométrie et la dynamique de
I’orogenese, mais aussi pour son calendrier. Les datations radiochronologiques indiquent que
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tout ou partie de I’exhumation de I’'UHP est réalisée en contexte divergent; par contre
I’enfouissement jusqu’a plus de 100 km de profondeur ne peut étre imaginée qu’en contexte
de convergence. Ainsi, la fin de la convergence est vraisemblablement postérieure a 1’age de
I’UHP, datée autour de 400-405 Ma. En conséquence, méme si un certain diachronisme est
possible entre 1’Arc de Bergen et les Gneiss de 1’Ouest, I’exhumation des unités éclogitiques
de I’Arc de Bergen est contemporaine de la collision et de la convergence. L’étude de la
déformation dans le facies éclogitique, trés bien préservée sur I’ile d’Holsney au sein de la
Nappe de Lindas, peut ainsi nous permettre de mieux comprendre les mécanismes a 1’ceuvre
dans I’exhumation syncollisionnelle.
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lll Le massif granulitique partiellement éclogitisé d’Holsngy

Le massif anorthositique occupant la partie nord de I’ile d’Holsney (Fig. 1) appartient
a la Nappe de Lind3s, et a subi le métamorphisme haute-pression calédonien (Austrheim &
Griffin, 1985). Le métamorphisme profond y est non seulement trés bien préservé de la
rétromorphose amphibolitique et schistes verts associée a I’exhumation, mais, de plus, le
protolithe granulitique lui-méme n’est que partiellement transformé par le métamorphisme
calédonien. Ainsi, I’1le d’Holsney constitue un laboratoire exceptionnel pour étudier comment
les réactions métamorphiques d’éclogitisation, qui ne sont ni instantanées ni spatialement
homogenes, avancent et se propagent.

Ill.1 Géologie d’Holsnay

lll.1.1 Deux unités avec des histoires métamorphiques différentes

L’1le d’Holsngy est composée de deux unités distinctes, la Nappe de Meland et ['unité
de haute-pression, séparées par la zone de cisaillement de Rossland-Asane (Birtel et al., 1998;
Schmid et al., 1998) (Fig. 1). La Nappe de Meland est constituée majoritairement de gneiss a
biotite du faciés amphibolitique entourant des zones peu déformées d’anorthosites du facics
granulitique et ne présente aucun indice de métamorphisme éclogitique calédonien, a I’inverse
de I’unité septentrionale. Cette différence a amené Birtel et al. (1998) et Schmid et al. (1998)
a proposer la juxtaposition tectonique des deux unités dans les conditions amphibolitiques
(610-640°C/8.5 kbars), le long de la zone de cisaillement de Rossland-Asane, chevauchement
vers le SE réactivé tardivement en zone extensive vers le NW.

75 80 85 90 95

25}

20

| =7 Anorthosite
|| B3 Jotunite / Mangerite i
151 | B3 Syenitic granulite and gneiss
| =] Granitic granulite and gneiss
N Mylonite zone (Rossland shear zone)
anorthosite derived
jotunite / mangerite derived
E==] granitic
[ Unités éclogitisées

Fig. III.1 : Carte géologique d’Holsney d’aprés Birtel et al. (1998), Boundy et al. (1997b), Kiihn (2002a) et Ragnhildsveit &
Helliksen (1997). Les deux unités (Nappe de Meland et unité septentrionale de HP, soulignée de gras) sont séparées par la
zone de cisaillement de Rossland-Asane. Les coordonnées correspondent a la grille UTM, zone 32 : 22 = 67 22 000, 81 =2
81 000
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1.2 Le protolithe de [I'unité de haute-pression: un massif
anorthositique granulitique

Le protolithe de I'unité de haute-pression est composé d’anorthosites au sens large
(anorthosites s.s., anorthosites gabbroiques et gabbros), avec des compositions reflétant une
origine de crolte continentale inférieure (Austrheim & Merk, 1988). La carte d’Holsney (Fig.
1) montre au NW de I’ile une limite nette entre les anorthosites s.s. et la mangérite, qui est de
plus soulignée par des lentilles décamétriques de péridotites, interprétées comme dérivant de
cumulats riches en olivine (Kiihn et al., 2000). Peut-étre parce que notre travail sur le terrain
ne portait pas sur la variété minéralogique du protolithe granulitique, nous n’avons pas
observé sur le terrain cette limite, pas plus qu’une différence nette entre des domaines
d’anorthosites et de mangérites.

La texture granulitique des anorthosites est caractérisée par la présence de coronas,
idéalement constituées d’un cceur d’orthopyroxéne et d’enveloppes de clinopyroxéne et de
grenat, au sein d’une matrice de plagioclase (planche couleur III.1). Les orthopyroxénes sont
relativement rares, et souvent les coronas sont réduites a un cceur de clinopyroxeéne entouré
d’une bordure de grenats. La taille des coronas est tres variable, de >10 cm a quelques mm, et
a I’échelle du métre, les zones de coronas alternent avec des zones ou les niveaux basiques
sont plutdt organisés en lits paralleles. A plus grande échelle, la proportion et la taille
moyenne des coronas est variable, sans que nous ayons réussi a mettre en lumicre une
organisation spatiale systématique. Des niveaux ultrabasiques, composés essentiellement
d’orthopyroxéne et d’un peu de grenat, au maximum épais de 1 a 2 m et longs de plusieurs
dizaines de m, sont parfois présents.

La forme et ’arrangement spatial de ces coronas définit une linéation et une foliation
granulitiques (cette dernicre pas toujours visible). Schmid et al. (1998) décriventt la linéation
granulitique comme d’orientation NW-SE et a pendage fort, dans un article qui ne comporte
néanmoins aucune carte structurale. La encore, et bien que nous n’ayons pas fait d’étude des
structures granulitiques, a 1’échelle de I'unité de HP la dispersion semble étre trés importante.

L’unité¢ granulitique est enfouie pendant 1’orogenese calédonienne jusqu’au domaine
de le haute-pression ou elle est partielle transformée, puis est exhumée et partiellement
recristallisée dans les faciés amphibolitique et schiste vert. Une partie du protolithe
granulitique a subi toute 1’histoire calédonienne sans étre affectée. Les transformations dans le
facies des éclogites constituent 1’épisode métamorphique majeur calédonien dans 'unité de
HP d’Holsney, la rétromorphose amphibolitique et schiste vert est nettement plus discréte.

1ll.2 Description macroscopique de I’éclogitisation

lll.2.1 Des transformations métamorphiques partielles

La métastabilité¢ a haute-pression de la granulite conduit a ce que seule une fraction du
massif granulitique soit éclogitisée. L’éclogitisation est extrémement hétérogéne a toutes les
échelles, de I’affleurement a la carte, et sont juxtaposés parfois a quelques décimetres la
granulite vierge de toute trace d’éclogite etla granulite completement éclogitisée.
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Planche couleur III.1 Granulite sur Holsnoy

1. Coronas avec coeur d'orthopyroxene et enveloppes de clinopyroxéne et grenat

2. Corona de forme plus complexe

3.-4. Granulite fraiche, la foliation/linéation est définie par I'orientation des coronas
ou des niveaux basiques a gt+px. La concentration et la morphologie (coronas ou
lits) des zones basiques varie a petite échelle

5.-6. Niveaux basiques €pais, essentiellement constitués d'orthopyroxene et d'un
peu de grenat
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I11.2.1.1 Hétérogénéité des zones transformées

I11.2.1.1.1 A I’échelle de la carte

La carte réalisée par Boundy et al. (1992) montre cette hétérogénéité de distribution
des zones éclogitisées a grande échelle. Structuralement, les zones décrites comme de
I’éclogite a plus de 80% sont des grandes zones de cisaillement, localement épaisses de
plusieurs dizaines de métres et qui peuvent étre suivies sur des centaines de meétres. Nous
sommes dans I’ensemble d’accord avec les informations portées sur cette carte, a 1’exception
des zones a la pointe NE et a I’est d’Eldsfjellet.

80 85

) ) I
at |:] Granulite
i |:| "Breccia" |
- Eclogite
25 -
Tt
- | North
22
1

Fig I1I1.2: Carte de ’unité de haute-pression située au NW d’Holsney, avec la distribution de
I’intensité du métamorphisme éclogitique affectant la granulite, d’aprés (Austrheim et al.,
1996; Boundy et al., 1997b). Eclogite, « breche » et granulite correspondent a une fraction de
granulite recristallisée dans le faci¢s éclogitique respectivement >80%, 40%-80%, <40%. La
marque ??? est placée aux endroits ou nous n’avons pas observé de large zone d’éclogite
comme indiqué sur la carte. Hunskjeften, Skurtveit, Lower Eldsfjellet et Upper Eldsfjellet
sont les quatre zones de cisaillement éclogitiques étudiées en détail.

111.2.1.1.2 A I’échelle de I’affleurement

Dans les zones de granulite peu éclogitisée (zones de granulite sur la Fig.2), I’éclogite
n’est présente que dans des bandes étroites (5-40 cm), entourant souvent une fracture centrale
et parfois marquées par une déformation cisaillante, ou plus rarement dans une zone en forme
de patatoide (Austrheim & Griffin, 1985). Macroscopiquement, la limite trés nette entre
éclogite sombre et granulite claire est I’indice de variations abruptes dans le degré
d’éclogitisation (planche III).

A I’'inverse, dans les zones trés éclogitisées, la granulite n’est préservée qu’au sein de
boudins, dont la taille varie entre quelques cm et plus de 10 m, entourés d’une matrice
complétement éclogitique. La granulite dans les boudins ne présente aucun signe
d’éclogitisation apparent, et conserve sa foliation granulitique. Celle-ci se déforme sur les
bords du boudin et vient se paralléliser avec la foliation éclogitique au travers de la zone de
transition séparant granulite et éclogite, qui n’est large que de quelques cm.
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I11.2.1.2 Stades d’éclogitisation progressive

L’étude de la géométrie des zones éclogitiques et de leurs relations avec les domaines
granulitiques ameéne Austrheim & Mork, (1988) et Boundy et al. (1992) a proposer un modele
d’éclogitisation progressive, stoppée a différents stades d’avancement. Les zones de granulite
de la carte montrent les plus précoces de ces stades successifs "figés" : dans une matrice
granulitique macroscopiquement non éclogitisée, 1’éclogite n’est présente que sous forme de
bandes étroites (~1-20 cm d’épaisseur) comportant une mince fracture centrale, remplie de
minéraux du facies éclogitique (notamment du quartz, (Kiihn, 2002a article 1 ; Boundy et al.,
1992)). La fracture centrale permet le transport a grande échelle de fluides, qui diffusent
ensuite dans 1’encaissant granulitique et y déclenchent les réactions d’éclogitisation (Planche
couleur 2). Dans les zones plus éclogitisées, la proportion volumique (densité et épaisseur) de
ces bandes ainsi que la déformation qui y est localisée est plus importante. Pour des taux de
transformation et de déformation plus importants, ces bandes forment un réseau de zones de
cisaillement anastomosées et découpent des blocs de granulite présentant parfois un peu de
rotation relative (zone de "bréche" sur la carte, par analogie avec la morphologie des breches
de faille). Dans le stade final d’éclogitisation (zone d’Eclogite sur la carte), le squelette solide
de la roche est constitu¢ d’éclogite bien foliée, organisée en bandes de cisaillement
décamétriques, dans laquelle la granulite n’est préservée que sous forme de boudins de taille
variable déconnectés les uns des autres et dont les orientations sont aléatoires, suite a des
rotations importantes (Fig. 3).

La répartition en carte de ces différents domaines montre un gradient de grande échelle
assez régulier (méme si a plus petite échelle 1’éclogitisation est trés hétérogene), avec des
zones de breches séparant les zones de cisaillement éclogitiques majeures des zones de
granulite préservée.
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Figure II1.3 : Mod¢le de progression de I’éclogitisation associ¢e a la formation de bandes de
cisaillement, d’aprés (Austrheim & Merk, 1988; Boundy et al., 1992) (a) zone de réactions
métamorphiques le long d’une fracture coupant la granulite, sans déformation macroscopique
visible. (b) zone de cisaillement éclogitique mineure, avec une foliation éclogitique interne et
plus de trace d’une fracture centrale. La déflection de la foliation granulitique a 1’approche du
domaine éclogitisé indique un sens de cisaillement dextre. (c) zone de "bréche" éclogitique
formée de boudins granulitiques pris dans un réseau de zones de cisaillement éclogitiques
anastomosées. La déformation cisaillante est a 1’origine de la forme asymétrique de certains
boudins (d) zone de cisaillement éclogitique majeure formée d’une matrice éclogitique bien
foliée et de quelques boudins granulitiques discrets et épars. Notez les différences d’échelle.
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Planche couleur III.2 Premiers stades d'éclogitisation

1.-2.. Bandes éclogitiques sans déformation (éclogitisation "statique") avec fracture
centrale

3. Bandes éclogitiques semblables a 1 et 2, avec un peu de déformation

4. Eclogitisation en doigt de gant, sans fracture centrale

5. Déformation éclogitique importante (sens dextre), avec la foliation granulitique qui
se parallélise a la zone de cisaillement dans le domaine de transition granulite-éclogite
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ll.2.2 Conséquences physiques de I'éclogitisation

La carte permettant de localiser les échantillons utilisés ci-aprés est donnée dans le
chapitre 6 (Fig. 9).

I11.2.2.1 Augmentation de densité

Quelle que soit la composition du protolithe de départ, les assemblages minéralogiques
stables dans le facies éclogitique possedent tous une densité élevée, plus haute que celle des
paragencses correspondantes dans les autres facies métamorphiques (Fig. 4). Dans le cas
précis de I’éclogitisation de la granulite, le protolithe posséde une densité relativement
variable comprise entre 2,75 et 2,81 g.cm™ pour I’anorthosite, entre 2,80 et 3,10 g.cm™ pour
I’anorthosite gabbroique et jusqu’a 3,21 g.cm™ pour le gabbro (moyenne 3,02 g.cm™)
(Austrheim & Mork, 1988), tandis que la densité des roches du facies éclogitique
correspondantes varie entre 3,06 (anorthosite) et 3,50 g.cm™ (gabbro) (moyenne 3,19 g.cm™).
Les mesures de densité que nous avons réalisées sur des sucres de lames minces (environ
5x3x1 cm) donnent a peu pres les mémes résultats (Tab. 1), ¢’est-a-dire une augmentation de
densité de ’ordre de 13%, entre une densité moyenne de 2,91 g.cm™ pour la granulite et 3,31
g.cm™ pour I’éclogite (toutes compositions confondues). Ces mesures sur des sucres ne
permettent pas d’estimer la densité des domaines ou la taille des hétérogénéités est
importante, comme les zones de granulite avec des coronas décimétriques.
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sample density type sample density type
H30a 3,34 eclo MO02b 2,76 gran
H30b 3,32 eclo AO4 2,98 gran
H26 3,22 eclo GO01 2,96 gran
K02 3,22 eclo MO02a 2,75 gran
GO03 3,37 eclo NO1 3,10 gran
HO1 3,29 eclo
NO3 3,27 eclo
H14 3,40 eclo
H14 3,39 eclo

Moyenne éclogite 3,31 Moyenne granulite 2,91

Tableau III.1 : mesure de la densité de la granulite et de I’éclogite

111.2.2.2 Baisse de viscosité

Une des caractéristiques structurales frappantes de la zone étudiée est la localisation de
la déformation dans les zones éclogitisées (Fig. 5). Ce partitionnement de la déformation
démontre sans ambiguité la rhéologie beaucoup plus résistante de la granulite par rapport a
I’éclogite et est a 1’origine de la plupart des critéres cinématiques utilisés pour étudier la
déformation éclogitique (voir chapitre 6). En conséquence de cette forte différence de
rhéologie, la déformation et les transformations métamorphiques ont un effet synergique.
L’éclogitisation entraine un affaiblissement notable du matériau qui augmente sa capacité a se
déformer ; a son tour, la déformation, qui se concentre dans les parties éclogitisées, conduit a
des recristallisations minérales qui accélérent la cinétique des réactions métamorphiques.
Cette action conjointe aboutit a la juxtaposition a petite échelle de zones trés transformées
avec des zones quasi intactes, sans que les domaines transitionnels partiellement transformés
soient trés importants volumiquement. La rhéologie de grande échelle est, de plus, rendue
complexe par cette forte différence de viscosité entre les 2 roches. Au premier ordre, plus la
fraction éclogitique est élevée plus le matériau est faible. Cette évolution n’est cependant pas
linéaire : les variations principales de rhéologie sont concentrées dans le domaine de transition
ou les bandes de cisaillement éclogitiques se connectent et forment un réseau tridimensionnel
cohérent.

Figure II1.5: Relations structurales entre granulite et éclogite. (gauche) La foliation
granulitique est déformée a la limite éclogite-granulite et se parallélise a la foliation
éclogitique dans la bande de cisaillement. (droite) la déformation est localisée dans la mince
zone éclogitisée qui entoure la fracture au centre de la photo. Le sens de cisaillement dextre
est déduit de la déflection des coronas granulitiques.
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lll.3 L’éclogitisation du protolithe granulitique nécessite un apport
d’eau de I’extérieur

Une des raisons mises en avant pour expliquer les trés fortes variations spatiales du
degré d’éclogitisation est le caractére presque anhydre de la granulite et la nécessité d’un
apport externe de fluide pour déclencher les transformations métamorphiques (Austrheim,
1987). Cette métastabilité¢ en 1’absence de fluides explique que les paragenéses granulitiques,
stables a 8-10 kbars, puissent suivre un chemin P-T les conduisant de 20 kbars jusqu’a la
surface sans montrer de signe macroscopique d’une quelconque rétromorphose.

ll.3.1 Mesure des quantités de fluide stockées

L’analyse, d’apres les données de la littérature, des quantités de fluide contenu dans
les éclogites et les granulites d’ Holsngy ne rend pas compte de fagon nette du caractere plus
hydraté des éclogites : Les quantités de fluide (perte au feu) des granulites mesurées par
Austrheim & Mork (1988) varient entre 0,45 et 1,13 % (9 analyses), celles de Boundy et al.
(1992) entre 0,13 et 0,36 % (4 analyses), tandis que les éclogites contiennent entre 0,22 et
1,42 % de fluide (11 analyses) suivant leur composition (Boundy et al., 1992), avec des
valeurs en moyenne plus basses que les granulites de Austrheim & Meark (1988). Les analyses
de Kiihn (2002a-article 1) sur deux affleurements montrent dans des échantillons adjacents
d’éclogite et de granulite un enrichissement systématique en eau, entre des granulites avec 0,2
% massique de volatils et des éclogites en contenant 0,5%.

Les analyses de composition de roche totale que nous avons réalisées montrent une
hausse nette du contenu en volatil entre les échantillons partiellement éclogitisés et ceux
completement éclogitisés. Ces conclusions souffrent d’un défaut majeur : Les échantillons
CO01, EO1 et LO2 d’une part, et H26, H28 et H30 d’autre part forment deux groupes distincts a
la fois géographiquement et dans la composition du protolithe, la comparaison entre
éclogitisation partielle et totale est biaisée par cette différence.

Echantillon] Si02 AI203 Fe203 MnO MgO CaO Na20 K20 TiO2 P205| PF | Total | type
Cco1 52,07 18,71 87 0,14 525 8,27 515 093 043 <L.D.| 0,42 |100,07|Ecl-Gr
EO1 51,567 19,02 921 0,14 509 839 475 109 0,5 <L.D.| 0,44 ]1100,2|Ecl-Gr
L02 52,57 19,53 8,34 0,13 509 87 395 099 047 <L.D.| 0,26 |100,03|Ecl-Gr
H26 4545 17,52 7,28 0,14 10,28 143 218 0,55 0,21 0,13 | 2,07 |[100,11| Ecl
H28 4243 2495 6,85 0,07 7,74 1256 227 103 0,18 <L.D.[ 1,92 | 100 | Edl
H30 43,31 2643 69 0,07 7,97 11,71 209 038 0,12 <L.D.[ 0,9 [99,88| Edl

Tableau II1.2 : Analyses des compositions de roches totales, avec le contenu de volatil sous
I’intitulé PF (perte au feu). Les 3 premiers échantillons ont été prélevés dans la zone
éclogitique qui borde les fractures décamétriques, et sont constitués de granulite partiellement
éclogitisée. Les 3 échantillons H26, H28 et H30 ont été prélevés au sein d’une zone de
cisaillement éclogitique majeure, et sont complétement éclogitisés.

1ll.3.2 Comparaison des paragenéses d’équilibre

La grille pétrogénétique de Hacker et al. (2003d), qui indique la quantité de molécules
d’ H,O contenue dans les minéraux des paragenéses d’équilibre (pour une composition de
basalte de type MORB), décrit les roches du faciés granulitique comme étant 1égérement plus
anhydres que les roches éclogitiques (0.0% massique H,O contre 0,7%). Les paragenéses
granulitiques sont essentiellement formées de plagioclase, de pyroxéne et de grenat, tous
anhydres, et le seul minéral hydraté est la biotite, cependant présente en quantité¢ négligeable.

100




A D'inverse, les paragenéses éclogitiques contiennent des quantités variables de clinozoisite,
de phengite (et des quantités mineures d’amphibole), qui sont des minéraux hydratés
(Austrheim & Griffin, 1985; Boundy et al., 1992). La cristallisation des assemblages
éclogitiques a partir de la granulite nécessite donc un apport d’eau.

l11.3.3 Transport du fluide

La fracture plurimétrique remplie de minéraux éclogitiques (Fig. 3 (a)) canalise le
fluide qui ensuite diffuse dans 1’encaissant, déterminant la taille des deux bandes d’éclogite
symétriques (Austrheim, 1990a; Austrheim & Merk, 1988). La fracturation, qui permet
I’écoulement du fluide a I’échelle du métre, assiste de plus la diffusion a I’échelle du minéral :
les fractures éclogitiques dans le grenat granulitique hérité (Fig. 6), systématiquement
présentes dans les zones éclogitiques, sont des surfaces ou la diffusion est plus efficace que
dans le volume des cristaux (Erambert & Austrheim, 1993). La plupart des zones de
cisaillement éclogitiques ne présentent pas de fracture plurimétrique centrale, mais ces zones
sont interprétées comme des zones d’éclogitisation statique évoluées, d’ou la déformation a
effacé la fracture originelle (Kiihn, 2002a).

L’évolution du degré de transformation depuis les bandes de cisaillement mineures
jusqu’aux zones de cisaillement majeures (Fig. 3 b a d), et I’absence de fractures éclogitiques
macroscopiques dans ces zones, impliquent que les zones de cisaillement soient elles-méme
des zones ou I’écoulement du fluide est facilit¢. Une des hypothéses proposées pour cela est
I’interaction entre le transport de fluide et la déformation, localisée dans les parties
éclogitisées et qui favorise le mouvement des molécules d’eau (par exemple en lien avec les
déplacements des dislocations) (Newton, 1990).

La question de I’échelle du transport des fluides, liée au probléme non résolu de la
source de ces fluides, reste a ce jour ouverte. Si la source est externe au massif granulitique, il
faut alors considérer que le transport dans les bandes de cisaillement, qui sont les seules
structures éclogitiques connectées a grande échelle, est un mécanisme relativement efficace.

lll.3.4 Composition et origine des fluides

L’analyse des inclusions fluides des anorthosites d’Holsngy met en lumiére la
présence de plusieurs générations de fluides distinctes, marquées par de fortes variations de
nature et de composition isotopique (Mattey et al., 1994). Tandis que le fluide granulitique est
dominé par le CO,, le fluide éclogitique est une solution principalement aqueuse
(X0 >0,75, (Jamtveit et al., 1990)). Le fluide riche en N2 (et localement en CO;), décrit

dans Andersen et al. (1991b) comme le fluide éclogitique est réinterprété par Mattey et al.
(1994) comme associ¢ a la rétromorphose, sur la base d’estimations thermobarométriques. Le
fluide amphibolitique de Andersen et al. (1991b) (réinterprété comme un deuxieme fluide
amphibolitique par Mattey et al. (1994)) est une solution aqueuse riche en solutés.

Un peu de CO, est néanmoins présent dans les fluides éclogitiques, puisque les
marbres du faci¢s éclogitique décrits par Boundy et al. (1992) sont interprétés comme issu de
cristallisations métasomatiques a partir d’un fluide.

Les caractéristiques des inclusions fluides ne renseignent qu’indirectement sur la
nature de la phase fluide d’origine, a cause des modifications de compositions du fluide
contenu dans D’inclusion postérieure au piégeage (cristallisations possibles au sein de
I’inclusion, échange avec le minéral hote (Svensen et al., 2001)). De plus, au sein d’un méme
épisode métamorphique, les compositions de fluides sont variables dans 1’espace, en fonction
des compositions de roches locales et des interactions fluide-minéraux. La consommation de
I’H>0 du fluide pour former des minéraux hydratés augmente les concentrations des ¢léments
en solution, jusqu’au point ou ils sont incorporés dans les minéraux. C’est le cas du Cl,
incorporé¢ dans les amphiboles pour des faibles activités d’eau. Le contenu en Cl des
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amphiboles augmente le long d’un profil depuis le coceur d’une veine décamétrique jusqu’a la
limite de la zone éclogitique (dans des structures comme sur la Fig. 3a), en lien avec la
quantité variable d’eau disponible plus ou moins loin de la source (Kiihn, 2002a). Par ailleurs,
I’ H,O pénétre en faibles quantités dans la granulite au-dela (~0,5 m) de la zone éclogitisée
macroscopiquement, tandis que le CO,, présent en faibles quantités dans le fluide éclogitique,
n’est mobile que dans la zone éclogitique, pour des raisons de différence d’angle dihédral
(Mattey et al., 1994).

Les rapports isotopiques 8'°C, 8'"°N, ainsi que le rapport *’Ar/°Ar permettent de
distinguer les différentes générations de fluides, mais ne sont en revanche pas suffisamment
discriminants pour déterminer avec précision la source des fluides. Une source possible mais
pas exclusive du fluide éclogitique, en accord avec ces données isotopiques, serait 1’eau issue
des réactions de déshydratation de sédiments enfouis en subduction (Mattey et al., 1994). 11
n’y a cependant & ma connaissance pas de candidat a ce rdle : les seules roches sédimentaires
de haute-pression dans la région de I’Arc de Bergen sont associées aux Gneiss de 1’Ouest, qui
sont enfouis et exhumés tardivement par rapport a la Nappe de Lindas.

1ll.4 Description microscopique de I’éclogitisation

lll.4.1 Paragenéses granulitiques et éclogitiques

Les compositions analysées par microsonde ¢lectronique des minéraux les plus
caractéristiques décrits ci-dessous sont données dans la Tab. 7.

111.4.1.1 Granulite

Les parageneses granulitiques sont composées de grenat, plagioclase, clinopyroxeéne,
+/- orthopyroxéne, +/- scapolite riche en sulfures, +/- spinelle, +/- oydes Fe-Ti, +/-
hornblende, +/- biotite (Austrheim & Griffin, 1985; Boundy et al., 1992; Kiihn, 2002a) (Fig. 6
et Tab.5). Les compositions du plagioclase sont distribuées entre Anss et Ang, le
clinopyroxéne est riche en diopside, les oxydes sont faits d’un assemblage fin d’ilménite et de
magnétite, et sont souvent associés au spinelle vert (Austrheim & Griffin, 1985). Le grenat
granulitique (grt I) est riche en pyrope. Les compositions modales "typiques" des anorthosites
granulitiques sont données dans le tableau ci-dessous.

Type  de | Plagioclase Opx Cpx Amphibole Grenat Scapolite
roche

Anorthosite 85,1 - 3 - 5,8 5,9
Anorthosite 66,3 - 14,6 - 18,3 -
gabbroique

Gabbro 48,7 8 23,9 - 3,2 -

Tableau III.3 : Composition modale des anorthosites granulitiques, d’aprés Austrheim &
Mork (1988).
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Matrice
de plagioclase

Symplectite
amphibolitique

Pyroxéne

st Spinelle en

inclusions
dans grenats

Exsolutions
antiperthitiques

Biotite

Planche couleur II1.3 Variété des compositions et textures granulitiques

1. Coronas avec coeur de pyroxéne et bordure de grenat + grenats isolés, dans une matrice de
plagioclase. Noter les symplectites amphibolitiques aux limites grt-pl (A03-scan)

2. Granulite plus riche en plagioclase, les grenats sont soit isolés soit associés aux pyroxénes (bruns
a cause des exsolutions) dans des amas moins structurés que les coronas. Noter la présence de spinel
en inclusion dans le grenat granulitique (G02-scan)

3. Matrice constituée principalement de plagioclases centimétriques, et d'un peu de biotite.
Exsolutions antiperthitiques de K-feldspath (?) dans les plagioclases, comme décrit par Austrheim
(1985) (02H41-scan)
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Fracturation
+ réaction du spinelle

Grenat

Spinelle

Plagioclases
avec minéraux
Grenat éclogitiques
en baguettes
Clinozofsite
Plagioclase
Phengite

Disthéne

Planche couleur II1.4 Stades initiaux de réaction

1. Inclusions de spinelle (pléonaste) dans grenat granulitique (GO1-BSE)

2. Fracturation du grenat granulitique, et réaction du spinelle pour donner un oxyde d'aluminium
(GO1-BSE)

3. Matrice constituée de plagioclases constellés de minuscules baguettes de clinozoisite, phengite
et disthéne (GO1-scan)

4. Image BSE des cristaux éclogitiques au sein du plagioclase (GO1-BSE)
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Les structures granulitiques les plus caractéristiques sont les coronas, en forme de
cigares, composés d’un cceur de pyroxenes et d’une couche superficielle de grenats, entourés
par une matrice de plagioclase (voir planche couleur II1.3 et 4). Cette texture coronitique n’est
pas toujours aussi bien exprimée, et les coronas se réduisent a des amas de plus petite taille
sans structuration interne en niveaux distincts de pyroxeéne et de grenat. Grenats et pyroxeénes
sont quasiment absents des anorthosites au sens strict, qui ne sont composées presque que de
plagioclase.

111.4.1.2 Eclogite

Les parageneses éclogitiques sont composées d’omphacite, grenat, phengite,
clinozoisite, disthéne, quartz, +/- calcite, +/- amphibole (Austrheim & Griffin, 1985; Boundy
et al., 1992; Jamtveit et al., 1990). Les compositions modales des éclogites (Tab. 4) montrent
que D’éclogite est principalement formée de la paire omphacite-grenat. Il est a noter que
I’abondance du grenat est en partie liée a la préservation de grenats granulitiques hérités,
méme dans les échantillons les plus éclogitisés et déformés.

| Echantillon | Grenat | Omp | Czo | Muscovite | Disthéne | Quartz | Symp | Rt+Chl+alt

HA34/85 19 43 7 8 10 2 10 -
HI86/21B 20 42 15 17 - <1 5 -
A eclogite 17,5 41,2 23,5 5,8 7,5 - 3 1,5
A eclogite 13,6 37 15,6 9 7,8 7 6,2 3,8
GA eclogite 18,4 61 - 0,8 11,6 1,2 4 2,8
GA eclogite 27,2 70,6 1,6 0,4 - 0,2 - -
G eclogite 40,7 51,4 0,1 3,8 - 0,2 1,1 2,7

Tableau III1.4 : Composition modale des éclogites. Références : Echantillons HA34/85 et
HI86/21B - Jamtveit et al. (1990) ; A (anorthosite), GA (anorthosite gabbroique), G (gabbro)
éclogites - Boundy et al. (1992).

lll.4.2 Réactions métamorphiques

111.4.2.1 Premiers stades de réactions

La description des réactions et des textures associées qui suit est inspirée de la theése de
Alexander Kiihn (2002) et de Austrheim & Griffin (1985).

Loin des zones de pénétration des fluides, la granulite semble macroscopiquement
vierge de toute éclogitisation. L’observation de cette granulite "fraiche" en lames minces
montre néanmoins que le plagioclase granulitique est rempli de petites aiguilles de disthéne,
clinozoisite et phengite (planche couleur 4). De plus, les joints de grain sont remplis sur une
épaisseur ~10-20 um d’un mélange tres fin de minéraux éclogitiques (planche couleur 5).

Les exsolutions de grenat dans le pyroxéne granulitique, riche en diopside, lui
permettent de faire évoluer sa composition vers le pole jadéitique (planche couleur 5). Les
minéraux exsolvés sont organisés en minces lignes paralléles qui matérialisent des plans
cristallographiques du pyroxene. Les échanges avec les domaines de plagioclase permettent
pres de la frontiere du pyroxéne son appauvrissement en molécule de Tschermak et son
enrichissement en jadéite, comme mis en évidence sur les deux analyses microsonde
suivantes, localisées sur la Pl. coul. 5 (A et B dans le Cpx granulitique, A a 80 um de la
frontiére avec le plagioclase, B a 5 um).
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Ca
Point Min. Loc  An. [SiO2 TiO2 Al203 FeO MnO MgO CaO Na20 K20| S |acm jd hd di FMpx Ts | S

A px GO1-1116/1 ./49,00 2,54 11,72 5,15 0,11 10,0522,01 1,71 0,01|102,29|0,02 0,10 0,12 0,52 0,01 0,20|0,98
B px GO1-l115/1.51,25 2,58 10,76 4,32 0,01 9,95 19,22 3,14 0,02|101,26|0,00 0,22 0,11 0,51 0,02 0,12]0,98

Tableau IIL.5 : composition du pyroxéne granulitique aux points A et B, montrant la
différence de sensibilité aux réactions d’éclogitisation au cceur et au bord du pyroxene

111.4.2.2 Stades intermédiaires

L’avancement des réactions métamorphiques aboutit au remplacement progressif a
partir de sa périphérie du large pyroxéne granulitique par de tout petits cristaux de pyroxenes
éclogitiques (Planche couleur 6). L’image en lumiere polarisée analysée montre aussi les
modifications de composition (et en conséquence de propriétés optiques) du pyroxene
granulitique sur sa bordure.

Les domaines de plagioclase granulitique sont complétement remplacés par un
assemblage de minuscules cristaux contenant principalement de la clinozofisite, de la phengite
et du disthene.

Les domaines a Cpx+Grt (coronas) et les domaines de plagioclase, qui forment la
texture granulitique, sont statiquement remplacés par des domaines a Grt+Omph ou
Czo+Ph+Ky respectivement. Cette vision schématique, qui semble relativement bien
correspondre aux observations de lames minces, n’est cependant pas en accord avec les
compositions modales (Tab. 4), qui expriment la prédominance du plagioclase et de
I’omphacite, respectivement dans les paragenéses granulitiques et éclogitiques. Si
I’abondance du plagioclase dans la granulite est claire, 1’éclogitisation s’accompagne méme
sans déformation d’une chute de la taille de grain qui obére souvent la possibilité d’estimation
des compositions modales.
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Hématite

[Imenite

Omphacite
Pyroxéne M

Disthéne

Plagiocl ' i

agioclase Clinozoisite
' Disthéne
exsolutions de gt
dans px granulitique

Grenat

Planche couleur II1.5 Stades initiaux de réaction (2)

1.-1'.-2. Cristaux ferro-titanés juxtaposés au grenat granulitique (JO1-opt LN-opt LPA-BSE)

3. Détail des cristaux ferro-titanés, constitués d'un assemblage d'hématite et de lamelles d'ilménite.
Noter la présence de rutile éclogitique juste en bas a gauche (JO1-BSE)

4. Bande de réaction éclogitique a la frontieére pyrox. gran.-plagioclase, avec formation d'omphacite
et de disthene. Croissance de clinozoisite et disthéne au coeur du plagioclase (GO1-BSE). Les
mesures des compositions du Cpx aux points A et A' montrent son enrichissement en pole jadéitique.
5.-6. Exsolutions suivant les plans cristallins de grenat éclogitique riche en Ca et d'oxydes dans le
pyroxene granulitique (JO1-opt LPA-BSE)
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I"'mm

Planche couleur I11.6 Stades avancés de réaction

1.-1'". Granulite coronitique partiellement éclogitisée et amphibolitisée (02H13-tout opt LPA sauf 1-
opt LN). Cadres A, B et C détaillés a droite. (A) Corona non éclogitisée avec grenats éteints et larges
Cpx gran. (B) Corona largement éclogitisée, avec formation de petits cristaux d'Omph remplagant le
Cpx gran. (C) Remplacement du Pl par un assemblage microcristallin de Czo-Ph-Ky. Noter les
symplectites amphibolitiques autour des grenats et des coronas (couches sombres)

2. Modification de la composition du Cpx gran. sur ses bords et formation de petits cristaux d'Omph.
(JO1-opt-LPA)
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la

1b
Phengite

- Omphacite

- Amphibole

1. Dans la large bande de cisaillement de Hundskjeften, bandes C' dans les deux sens, avec Ph et
Omp (H14, N135 30E lin N080)

2. Dans la large bande de cisaillement de lower Eldsfjellet, Amph éclogitique déformée au centre de
la photo (H30b, N25 30NW lin pitch 5NE)

3.-4. Dans la large bande de cisaillement de lower Eldsfjellet, avec Amph éclo.
(3: H29, N60 50NW lin pitch 15NE, 4: H28, N50 45NW lin pitch 45SW)
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111.4.2.3 Stades finaux de réaction

Les échantillons les plus éclogitisés sont souvent aussi les plus déformés, et sont en
conséquence localisés dans les bandes de cisaillement éclogitiques (Planche couleur 7, coupes
dans le plan XZ). La déformation éclogitique s’accompagne de 1’acquisition d’une fabrique
caractérisée par un allongement dans une direction préférentielle (linéation observée
macroscopiquement). De plus les domaines a Czo+Ph+Ky et Grt+Omph s’organisent sous
I’action de la déformation en lits respectivement clairs et sombres qui définissent la foliation
éclogitique. Les seuls minéraux granulitiques préservés sont les grenats, qui ne subsistent
néanmoins plus que comme des fragments éparpillés des grenats granulitiques automorphes.
On peut remarquer que, de fagon un peu étonnante, les échantillons prélevés dans les grandes
bandes de cisaillement éclogitiques, qui sont associées a une déformation cisaillante
importante mise en évidence sur des critéres macroscopiques, montrent peu ou pas
d’indicateurs de déformation non-coaxiale en lame mince (structures S-C’ par exemple). La
température élevée qui a présidé a cette déformation n’autorise sans doute la localisation de la
déformation qu’a I’échelle des hétérogénéités les plus importantes, c’est a dire au moins le
metre.

Les échantillons les plus déformés étudiés (H26, H28 et H30 entre autres) présentent
une caractéristique minéralogique surprenante, pas décrite @ ma connaissance: 1’omphacite y
est relativement discréte, tandis que les amphiboles de HP sont en revanche trés importantes.
Cette différence s’explique sans doute par les différences de composition (voir Tab. 1) et/ou
d’activité d’eau entre les éclogites analysées, suivant le lieu d’échantillonnage.

111.4.2.4 Synopsis des réactions métamorphiques

La synthése de 1’ensemble des réactions métamorphiques aboutissant a la formation
d’éclogite a partir de la granulite est un exercice délicat, qui dépend notamment des phases
considérées comme importantes dans les paragenéses de départ et d’arrivée. Les observations
texturales différentes de Austrheim & Griffin (1985), Jamtveit et al. (1990) et Kiihn, (2002a)
les ont conduit a définir des ensembles de réactions légerement différentes (Tab. 6). En
particulier, Kiihn (2002a) fait intervenir un nombre de minéraux et de phases plus important,
dont certains sont sans doute accessoires, mais ses réactions ont 1’avantage de produire de
I’amphibole éclogitique (amphibole notamment trés riche en Mg par rapport aux amphiboles
rétrogrades), que nous avons observée dans certaines lames.

Austrheim & Griffin (1985)

Kiihn (2002a)

(1) An — Grs (in Grt)+Ky+Qtz

(2) AntH,0 — Ep+Ky

(3) Ab — Jd (in Cpx)+Qtz

(4) Ab+H,0— Par (in Ph)

(5) (Ca,Mg)Ts+Qtz — Grt

(6) (Ca,Fe)Ts+Qtz+H,0O — Ep+Ky

(7) Fe,Ti-ox.+Pl+En (in Cpx) — Grt [I+Omp+Rt

(1) Cpx I+H,0+Alb — Grt [I+Czo+Am~+Cpx [I+Rt

(2) Cpx [+Ab+CO,+H,0 —» Omp+Am+Czo+PI+Cal
(2a) Cpx [+NaCl-saumure+CO, — Omp+CIl-Am+Dol
(3) Scp I+H,0 — Czo+Scp 1I+P1+Fe-Sulfuret+Ky+CO,
(4) Grt I+H,0+K,0 — Ph-+MgO+FeO

(5) PI+Grt [+H,O — Omp+Par+Ph+Ky

Jamtveit et al. (1990)

Définition des vecteurs d’échange

(1) An &2 Di+TS+Qtz

(2) Prp+2 CM &2 2Di+TS

(3) 5 An+2 H,O+PL+KN 22 2 Czo+Ms+2 Qtz
(4) 13 An+3 Di+4 H,O &2 Prp+8 Czo+5 Qtz
(5) An+Qtz+TS 22 2 Ky+CM

TS ALSi Mg |
PL SiNaCa_ Al
CM CaMg ,

KN KNa
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Tableau I11.6 : Réactions d’éclogitisation, suivant différents auteurs. Abréviations, en partie
d’apres Kretz (1983) : An-Anorthite, Ep-Epidote, Grt-Grenat, Grs-Grossulaire, Qtz-Quartz,
Ky-Kyanite, Ab-Albite, Pg-Paragonite, Ph-Phengite, Ts-Molécule de Tschermak du
clinopyroxéne, Czo-Clinozoisite, Rt-Rutile, En-Enstatite, Cpx-Clinopyroxéne, Par-Paragonite,
Pl-Plagioclase, Scp-Scapolite, Am-Amphibole, Cal-Calcite, Dol-Dolomite, Omp-Omphacite.
Les suffixes I et II désignent des minéraux des facies éclogitiques et granulitiques
respectivement. Seules les réactions de Jamtveit et al. (1990) sont équilibrées.

Sans rentrer dans le détail de toutes ces réactions, nous pouvons essayer d’en dégager
les principaux traits, notamment sur la base de nos propres observations texturales. Les
réactions d’éclogitisation sont relativement simples au sein des domaines monominéraux
granulitiques (pyroxene et plagioclase), et beaucoup plus complexes aux joints de grain Cpx-
plagioclase ou Grt-Plagioclase.

(A) Domaines de clinopyroxeéne granulitique : la formation d’exsolutions de grenat riche
en Ca et I’enrichissement en composante jadéitique du pyroxene granulitique peut étre
résumée par la combinaison des réactions (3) et (5) de Austrheim & Griffin (1985).
Ab + (Ca,Mg)Ts— Jd + Grt
L’omphacite éclogitique est majoritairement formée en petits grains remplacant le

pyroxeéne granulitique, par adjonction de composante albitique issue de la déstabilisation de
’albite (réaction (3) Austrheim & Griffin (1985)).

(B) Domaines de plagioclase : la cristallisation de petites baguettes de clinozoiste,
disthéene et phengite aux dépens du plagioclase (de sa composante anorthite,
principale) peut étre exprimée par les réactions (3) et (5) de Jamtveit et al. (1990).

5 An+2 HyO+PL+KNZ 2 Czo+Ms+2 Qz

An+Qz+TS &2 2 Ky+CM

(C) Domaines de grenat granulitique : les réactions proposées restent assez €vasives sur le
comportement du grenat granulitique, et sur sa rééquilibration sur les bords, ainsi que
sur la composition du grenat éclogitique. Les grenats granulitiques montrent souvent
sur leur bordure une zone de diffusion enrichie en Fe et appauvrie en Mg par rapport
au cceur. Cette zone est interprétée comme ayant la composition du grenat éclogitique
d’équilibre (Erambert & Austrheim, 1993). Nous proposons alternativement que les
surcroissances de grenat riche en Ca remplies de minéraux éclogitiques sont les
grenats éclogitiques d’équilibre. Cette question est étudiée plus en détail dans le
chapitre suivant.

(D) Limites Cpx-PI ou Grt-P1 : Les réactions éclogitiques aux joints de grains séparant Pl
du Cpx ou du grenat sont relativement complexes, et nous n’avons pas essay¢ de les
décrire (voir par exemple la planche couleur 4, avec la formation d’omphacite, de
disthéne et de clinozoisite sur la frontiere plagioclase-Cpx granulitique).
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Symplectite a
Cpx + Plagio

00 pm

Veine a amphibole
+ épidote
+/- chlorite

Grenats
pseudomorphosés

Pyroxenes
pseudo-

. amphib. morphosés (?)

Epidote d':gilcrllgte recoupée
Planche couleur II1.8 Rétromorphose post-éclogitique

1.-2. Symplectites amphibolitiques a plag.+amph. ou plag.+pyr. (EO1 et CO1 BSE)

3.-4. Veines amphibolitiques a plag.+amph.+Fe-oxydes. Noter la croissance perpendiculaire a la
veine des cristaux d'amphibole (JO1 et EO1 BSE)

5. Epidote en plaquettes, dans une veine et en pseudomorphose de grenat (101-BSE)

6. Veine post-symplectites, a amphibole+épidote (JO1-opt LN et opt PA)
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lll.5 Rétromorphose des éclogites

111.5.1 Rétromorphose amphibolitique

Les lames étudiées pour cette theése ont été choisies loin des zones de cisaillement
amphibolitiques, afin d’étudier au mieux les relations granulite-éclogite. Néanmoins une
quantité variable de rétromorphose amphibolitique statique est visible dans la plupart des
lames, localisée aux joints de grains et dessinant souvent une couronne de taches noires autour
des grenats ou des domaines de coronas éclogitisées (voir Planche couleur 6). Ces zones
amphibolitiques sont des symplectites constituées de cristaux enchevétrés de plagioclase,
d’amphibole, de pyroxéne riche en Ca et d’oxydes de fer. Une autre structure caractéristique
de la rétromorphose amphibolitique est la formation de veines dans les grenats granulitiques
hérités, avec cristallisation d’un assemblage a amphiboles, plagioclase, un peu de biotite (?) et
des oxydes de fer (Planche couleur 8). Texturalement, les oxydes de fer forment souvent une
mince ligne claire (en BSE) au centre de la veine, entourée de part et d’autre de cristaux de
plagioclase et d’amphibole, ces derniers allongés perpendiculairement a la veine. Ces veines,
formées pendant la rétromorphose amphibolitique, différent nettement des veines éclogitiques
rétromorphosées dans le facieés amphibolitiques par 1’absence de rééquilibration du grenat
granulitique sur le bord de la veine.

Nous n’avons pas entrepris d’étude des paragenéses amphibolitique dans les zones ou
la rétromorphose amphibolitique est plus développée que ces symplectites. Le lecteur
intéressé pourra se référer a la thése de A. Kiihn (2002) pour de plus amples détails.

11l.5.2 Rétromorphose schistes verts

La rétromorphose schistes vert est dans 1’unité de haute-pression d’Holsney encore
plus discréte que la rétromorphose amphibolitique qui la précéde chronologiquement.
Macroscopiquement, nous ne ’avons pas observée, tandis que dans quelques rares lames
minces, cette rétromorphose n’est marquée que par la présence de veines a épidote, amphibole
et chlorite, et la pseudomorphose de minéraux de plus haute-pression proches de cette veine
(Planche couleur 8). Les paragenéses schistes verts, plus marquées dans 1’unité méridionale
d’Holsney ainsi que dans la zone de cisaillement de Rossland, ont été décrites par Schmid et
al. (1998).
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Table II1.7 : Analyses a la microsonde électronique des minéraux des différentes paragenéses métamorphiques observées
dans I’unit¢ d’HP d’Holsney, et décomposition en pdles purs. Abréviations : an-anorthite, ab-albite, acm-acmite, jd-jadéite,
hd-hedenbergite, di-diopside, Ca Tschermak-CaAlAlSiOg, grs-grossulaire, prppyrope, alm-almandin, sps-spessartine, tri-
mica trioctaédrique, prl-pyrophyllite, ms-muscovite, cel-celadonite, pg-paragonite, czo-clinozoisite. Les inclusions désignent
des minéraux dans les grenats granulitiques. Les analyses des minéraux de la rétromorphose amphibolitique sont & prendre
avec circonspection, a cause de la petite taille des minéraux dans les symplectites, leur caractére variablement rééquilibré et
surtout le petit nombre d’analyses réalisées.
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lll.6 Conclusions

La trés forte hétérogénéité des transformations métamorphiques dans I’unit¢ d’HP
d’Holsney aboutit a la juxtaposition a 1’échelle du cm de roches complétement et quasiment
pas éclogitisées. Cette organisation spatiale ne peut étre interprétée comme issue de
juxtaposition tectonique tardive, et implique donc la métastabilité d’une fraction importante
du massif granulitique dans des conditions de haute-pression. La préservation hors-équilibre
de la granulite s’explique par sa trés faible teneur en eau ; les zones éclogitisées sont ainsi
celles auxquelles un fluide d’origine externe a eu acces. Holsney constitue un cas d’école a
I’origine de 1’idée que les transformations métamorphiques ne sont pas seulement controlées
par les changements de conditions P-T, mais aussi par les fluides et la déformation
(Austrheim, 1987; Austrheim, 1990a; Austrheim & Griffin, 1985; Austrheim & Meork, 1988;
Bruno et al., 2001; Wain et al., 2001).

Les mécanismes possibles du transport de fluide (par exemple diffusion, transport au
cceur d’un réseau de fractures, transport associé a la déformation ductile) sont nombreux, et
leur étude précise est nécessaire pour comprendre les modalités de 1’éclogitisation a grande
échelle ; ils sont discutés en chapitre 5. Néanmoins, si au premier ordre on peut faire coincider
zones hydratées et zones éclogitisées, dans le détail les zones hydratées montrent des textures
variées et des degrés d’éclogitisation assez variables. Notamment, 1’étude de lames minces
met en lumicre la résistance variable des minéraux a 1’éclogitisation : Les domaines de
plagioclase sont rapidement fragmentés en petits cristaux éclogitiques ; la transformation des
pyroxenes granulitiques est plus lente; enfin une partie des grenats granulitiques reste
réfractaire a toute transformation, et dans les zones les plus éclogitisées on retrouve en
abondance des fragments de grenats granulitiques avec leur composition originelle.

L’éclogitisation aboutit a une augmentation de la densité de la roche de I’ordre de 10%
et a une baisse nette de sa viscosité. Cette baisse de viscosité est peut-étre liée a 1’introduction
du fluide, qui facilite tous les modes de déformation (Karato et al., 1986). Un autre facteur
sans doute important est la baisse sensible de la taille de grain, visible aussi bien dans les
domaines de plagioclase que dans les coronas.
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Chapitre IV

Processus de rééquilibration du grenat granulitique

IV.1 Fracturation dans le grenat liée a I’éclogitisation

IV.1.1 Caractéristiques des fractures ECLOZItIQUES.........eeueeuieierierierieeeteetieiete ettt eaeene
IV.1.1.1 Morphologie des fraCtUIES ........cceiiiuieuiriieiieieie ettt ettt sttt ese e e sae e eneene
IV.1.1.2 Comparaison avec les fractures postérieures : rééquilibration du grenat granulitique............
IV.1.1.3 Cicatrisation des fractures par du grenat €ClogitiqUE ......ccvveevieierierierieerieeee e

IV.1.2 Variété des compositions et des morphologies des grenats...........ceevveeeerverierierieerieeieeeeneeseenees
IV.1.2.1 Rééquilibration du grenat granulitique (Grt IT)........ccceevierienieriiie e
1V.1.2.2 Surcroissances de grenat éclogitiques (Grt LI D).....ccceevieriieiiieiiicieieeeeeee e
1V.1.2.3 Grenat cicatrisant les fractures (Grt IIL £€)........eeviiiiiieiiiiiiiecie e
1V.1.2.4 D’autres (nombreux) stades successifs de croissance de grenat ? ..........ccoeceeeeeveeneeneeeennne.

IV.1.3 Conclusions sur les grenats EClOZILIQUES .......c.eeruierirriieieiierierie ettt see e enees

IV.2 Compléments sur les méthodes thermobarométriques utilisées

IV.2.1 Estimations dans la littérature des conditions de I’éclogitisation dans 1’Arc de Bergen.................
IV.2.2 Estimations P-T avec ThermoOCaIC.........cc.ecvirieriieiiiiiiie sttt be e sae b enseenne s

IV.2.2.1 Principe.......

1V.2.2.2 Etude des conditions de I’€CloItiSAtION .......eveevieieeieriieniieieeieeeesee et ee et eneeseaesseenseennas
IV.2.3 Construction des PSEUAOSECHIONS ......eevveeiireeriieriieieeteeieetesieesreesseessessessresseesseeseenseessesssesseessesnses
IV.2.3.1 Principe et parametres ULIIISES ........cceeierieriieriieieeiestierie ettt sttt sseesneeseeeee e
1V.2.3.2 Le probléme des amphiboles ..........ccooierieiiieiiieieeiesiese et
1V.2.4 Le thermometre des 0Xydes de FE-Ti .....cueviiririiieiiieiieiecie ettt
IV.2.4.1 Occurrences des Fe-Ti oxydes dans les échantillons étudiés...........cccocerererininiinieneneneee
IV.2.4.2 Pétrologie des Fe-Ti OXYAES ....eoeruiiirieiieiieieie sttt ettt ettt ebe e neeens
1V.2.4.3 Phases en présence dans les [ames EtUAICES.........ccuevvervieriieciieiiiieceese et
IV.2.4.4 Conditions d’EQUILIDIE ......ccveeiieiieieeieiiesie ettt ettt se e beebeeaessaeseaesseeseenseessens
IV.2.4.5 Une Phase POSETICUIE 7 ....cveevieiieieriiesiiesieeteeteseeesseesseeseesseessesssessaesseesseessesssesseesseessesssenssens

1V.2.4.6 Conclusions
IV.3 Article 1
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IV Processus de rééquilibration du grenat granulitique

Les réactions d’éclogitisation aboutissent au remplacement des assemblages minéraux
granulitiques par des assemblages stables dans les conditions de haute-pression. Ces
transformations minéralogiques procedent a la fois par rééquilibration des minéraux existants
(si le minéral est stable avec une composition différente dans les nouvelles conditions P-T) et
par dissolution-recristallisation. Le plagioclase, qui n’est pas stable dans les conditions
éclogitiques, est remplacé in situ par un assemblage a clinozoisite+phengite+disthéne; le cas
du pyroxeéne et du grenat granulitique, ou les deux processus concourent, est plus complexe, et
il est difficile de distinguer dans 1’état final les cristaux néoformés de cristaux complétement
rééquilibrés par diffusion. On peut ainsi se demander si les petits grains d’omphacite qui
pseudomorphosent les larges pyroxénes granulitiques ont cristallisé dans le facies éclogitique
ou sont issus de la rééquilibration de ces larges pyroxeénes, observée dans les premiers stades
de réaction (évolution de la composition du pyroxeéne avec un enrichissement en jadéite et un
appauvrissement en Ca-Tschermak, voir chapitre 3).

L’efficacité de ces processus est trés variable suivant les minéraux affectés ; dans le
cas précis de I’éclogitisation des granulites de I’ Arc de Bergen, le plagioclase et le pyroxéne
granulitiques ne subsistent pas dans les échantillons les plus éclogitisés. A I’inverse, on
retrouve systématiquement dans ces échantillons des fragments de grenats granulitiques, dont
la frange est partiellement rééquilibrée par diffusion mais dont le cceur conserve sa
composition granulitique. Cette préservation implique qu’a la fois la dissolution du grenat et
sa rééquilibration soient beaucoup plus lents que pour les autres minéraux. Cette résistance est
générale aux grenats décrits dans la littérature, et permet notamment de conserver des vestiges
de I’évolution P-T sous la forme d’inclusions dans le grenat ou de profils de composition du
grenat (Cooke et al., 2000; Elvevold & Gilotti, 2000). Une des raisons de la résistance du
grenat aux phénomenes de dissolution ou de diffusion est sa trés mauvaise capacité a se
déformer ductilement, alors que cette déformation accélére les cinétiques de réaction. Méme
si une certaine quantité de déformation plastique dans des grenats a été mise en évidence par
EBSD (Prior et al., 2000, 2002), il n’en reste pas moins que les grenats granulitiques gardent
leur forme automorphe et anguleuse malgré la déformation éclogitique, au premier ordre la
seule déformation les affectant est une fracturation d’intensité¢ variable qui les découpe en
petits fragments.

Cette étonnante résistance du grenat, essentielle dans nombre de cas pour reconstruire
I’histoire P-T d’une roche, possede néanmoins un inconvénient majeur : un nombre important
de grenats de compositions différentes, hérités des phases métamorphiques successives,
partiellement/complétement ou bien localement/globalement rééquilibrés postérieurement a
leur formation, coexistent dans 1’état final de I’échantillon. Pour reconstituer 1’histoire de ces
multiples familles de grenats, I’étude détaillée des textures métamorphiques permet d’établir
des relations et des chronologies. Cependant, 1’identification des textures n’est pas suffisante
dans le cas que nous étudions, puisque dans les fractures éclogitiques décrites ci-dessous,
deux grenats de composition différente sont associés texturalement aux minéraux du facics
éclogitiques.

Les méthodes thermobarométriques permettent, a partir des compositions de minéraux
a I’équilibre, de remonter aux conditions P-T prévalant lors de leur formation. Les conditions
éclogitiques dans I’Arc de Bergen, déterminées par des méthodes différentes (résumées plus
loin), font 1’objet d’un relatif consensus qui permet d’y accorder un crédit important. Nous
proposons dans D’article inséré a la fin du chapitre d’utiliser plusieurs de ces méthodes
thermobarométriques "a rebours", c’est-a-dire a partir de conditions P-T connues, essayer de
retrouver quelle est la composition du grenat d’équilibre. Nous proposons a partir cette étude
thermobarométrique plusieurs hypothéses quant a la nature et aux processus de formation de
ces deux grenats associés a I’épisode éclogitique.
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IV.1 Fracturation dans le grenat liée a I’éclogitisation

Les grenats granulitiques, intacts dans les zones de granulite préservée, présentent
dans les zones partiellement éclogitisée une fracturation plus ou moins intense, sans trace de
déformation ductile. Cette fracturation semble étre indépendante de la déformation cisaillante
éclogitique, importante dans les bandes de cisaillement, puisque les grenats granulitiques
hérités sont autant fracturés dans les zones éclogitisées statiquement (la seule différence est
que dans les zones de cisaillement la déformation ductile appliquée aux grenats fracturés en
¢éparpille les morceaux, tandis qu’ils conservent leur habitus granulitique dans les zones non
déformées). Nous proposons, avec 1’appui d’'un modéle mécanique développé dans le chapitre
suivant, que cette fracturation trouve son origine dans les contraintes nées lors du changement
de volume induit par 1’éclogitisation.

IV.1.1 Caractéristiques des fractures éclogitiques

IV.1.1.1 Morphologie des fractures

La fracturation du grenat granulitique dans le facies éclogitique, décrit en premier par
Erambert & Austrheim (1993), conduit a la formation de veines remplies de minéraux
éclogitiques (omphacite, phengite,+/- disthéne,+/- amphiboles éclogitiques). Par ailleurs, de
nombreux grenats granulitiques sont parcourus de "lignes" d’inclusions allongées.
L’observation en BSE (images en électrons rétrodiffusés au microscope électronique a
balayage) d’une bande de grenat rééquilibré autour de ces lignes montre que les inclusions
sont formées postérieurement au grenat hote, au cceur de fractures par la suite cicatrisées et
invisibles au microscope optique (Erambert & Austrheim, 1993) (Fig. 1).

Figure = IV.1  Fractures
éclogitiques dans les grenats
granulitiques hérités. Les
fractures sont le plus
souvent remplies d’om-
phacite et de phengite, et
partiellement rétromorpho-
sées localement. Le grenat
granulitique est rééquilibré
de part et d’autre des
fractures  (1-EO01 t5, 2-
CO01_Gt7, 3-C01_Gt24,
images BSE avec contraste
variable). Noter les fines
inclusions d’omphacite dis-
continues du S au NW de la
photo 1.
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IV.1.1.2 Comparaison avec les fractures postérieures: rééquilibration du grenat
granulitique

En plus de la cristallisation de minéraux éclogitiques au cceur, les fractures
éclogitiques sont soulignées par la rééquilibration du grenat granulitique hote
perpendiculairement aux fractures, sur des distances pouvant aller jusqu’a 100 pm (Fig. 2).
Cette rééquilibration consiste en I’échange FeMg |, qui conduit a ’augmentation de la densité
du grenat. Elle est imagée par le signal en électrons rétrodiffusés (BSE), sensible aux
contrastes de masse (augmentation de densité—>augmentation de luminosité).

" i+
200 pm
—

00 pm

Figure IV.2: Veines éclogitiques soulignées d’une bande rééquilibrée dans le grenat
granulitique héte. (1-HO1_Gt6, 2-HO1 _Gt2, 3-H28 Gtl, 4-H30b_Gt10, BSE)

Ces bandes sont semblables aux franges rééquilibrées a la périphérie des grenats (Fig. 3, le
léger gradient de luminosité croissant du coin en haut a gauche au coin en bas a droite, visible
sur certaines images de grande taille, est uniquement dii au MEB et indépendant des objets
analysés). La rééquilibration procede principalement par un échange FeMg ,, transformant le
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grenat granulitique (Grt I : Alm4;Gr;sPyss) en un grenat sensiblement enrichi en almandin et
appauvri en pyrope (Grt II : Alms;Gr;gPy»s).

Figure IV.3 : Rééquilibration du grenat granulitique le long de sa frontiére (teintes plus
claires). Cette rééquilibration est de largeur trés variable autour d’un méme grenat. Noter la
présence de Grt III au SE de I’image 1 (mince bande de grenat sombre jouxtant le grenat
rééquilibré sur sa périphérie). (1-C01_Gt18, 2-101 _Gt4, BSE)

L’¢épisode métamorphique amphibolitique est lui aussi marqué par une fracturation
importante et la formation de veines amphibolitiques dans les grenats granulitiques. Ces
veines, dont le contenu est parfois semblable aux veines éclogitiques quand celles-ci sont
rétromorphosées, en différent cependant par 1’absence de rééquilibration du grenat sur les
bords de la veine (Fig. 4).

Figure IV .4 : Les veines éclogitiques, rétromorphosées ou non, sont marquées par une bande
claire de grenat rééquilibré, absente le long des veines formées dans le facies amphibolitique
(images 1 et 3). (1-C01_Gt19, 2-C01_Gt6, 3-E01_Gt15, BSE)
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IV.1.1.3 Cicatrisation des fractures par du grenat éclogitique

Les trainées d’inclusions éclogitiques discontinues dans le grenat granulitique,
soulignées par une bande rééquilibrée, sont interprétées par Erambert & Austrheim (1993)
comme ayant cristallisée au coeur d’une fracture depuis cicatrisée, sans que ces auteurs aient
réussi a observer la trace de cette fracture. L’¢étude a petite échelle des inclusions éclogitiques
nous a permis de déceler I’existence de cette fracture, reliant entre elles les inclusions et
cicatrisée par une fine épaisseur de grenat sombre riche en Ca (Grt III fc) (Fig. 5 et Sbis et 5
ter).

Figure IV.5 : Fractures cicatrisées (Fc) par du grenat éclogitique (Grt III fc) dans le grenat
granulitique, joignant les inclusions éclogitiques isolées (omphacite et calcite/dolomie en 1,
omphacite en 2, la large veine éclogitique contient omphacite et amphibole de HP). (1-
DO1_Gto, 2-E01_Gt10, BSE)
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Figure IV.5bis : Fractures cicatrisées (Fc) dans le grenat granulitique. Dans les 2 cas, les
fractures cicatrisées semblent connectées avec les surcroissances de grenat (GIIIb-sombre) sur
la périphérie du grenat rééquilibré (Grt II-clair). (1-E01_Gt12, 2-C01_Gt19, BSE)
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Accumulation de
charges a la surface

200 pm
—

Figure IV.5ter: Fracture cicatrisée (marquée par des fléches) partant d’inclusions
d’omphacite allongées et traversant le grenat granulitique, avec peu de rééquilibration de part
et d’autre, au contraire des bords du grenat, plus clairs (image au NW). Noter les artefacts :
gradient de luminosit¢ du NW au SE, et taches blanches, en forme de "brume" dues a
I’accumulation de charges a la surface de la lame. (L02-Gt26, BSE)

IV.1.2 Variété des compositions et des morphologies des grenats

Les échantillons de granulite préservée du métamorphisme calédonien contiennent une
fraction importante de grenat, sous la forme de cristaux automorphes, souvent hexagonaux en
section, d’une taille comprise entre 500 et 1000 um, ne présentant aucune zonation. A ces
grenats hérités de I’histoire précambrienne s’ajoutent tout un ensemble de grenats de
compositions et de structures différentes, que nous avons essay¢ de classer en générations
successives.
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IV.1.2.1 Rééquilibration du grenat granulitique (Grt II)

Les grenats granulitiques dans les zones partiellement éclogitisées sont entourés d’une
bande plus claire, souvent discontinue de composition enrichie en almandin et appauvrie en
pyrope. Cette bande de composition différente (Grt II) est interprétée par (Erambert &
Austrheim, 1993) comme issue de la rééquilibration du grenat granulitique par diffusion a
partir de sa frontiére. Seul (Perchuk, 2002) interprete le Grt II comme formé par cristallisation
et en tire des informations sur les vitesses de refroidissement et d’exhumation, mais cette
interprétation me semble erronée. Les arguments en faveur d’une formation par
rééquilibration diffusive du grenat granulitique sont (Fig. 6):

-la reconnaissance des formes anguleuses automorphes du grenat granulitique autour du
grenat rééquilibré.

-La géométrie parfois compliquée de ces bandes rééquilibrées, qui moulent la forme des
minéraux ayant cristallisé au dépens du grenat.

-L’allure des profils de composition dans le grenat granulitique, semblables a des profils de
diffusion depuis la frontiére du grenat.

Cette rééquilibration n’est souvent présente que sur une fraction de la périphérie du
grenat. Les raisons pour I’absence locale de grenat rééquilibré sont doubles : d’une part dans
les échantillons peu éclogitisés, 1’avancement des réactions peut étre variable a petite échelle,
et le stock d’¢léments disponibles pour la diffusion peut varier suivant les faces du grenat,
notamment en fonction du minéral en contact avec le grenat. De plus, une quantité tres
variable des grenats disparait pendant 1’éclogitisation, conduisant aux formes trés tortueuses
des limites de certains grenats granulitiques ; il est possible que dans certains cas 1’absence de
grenat rééquilibré soit di a la grande efficacité de la dissolution, localement plus rapide que la
diffusion.
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Figure IV.6 : Rééquilibration du grenat granulitique (Grt I — Grt 11 ) par diffusion depuis sa

frontiére. Le profil en (1) montre I’enrichissement en Alm et I’appauvrissement en Pyr, puis le
passage aux surcroissances de grenat éclogitique (Grt III). Les fléches indiquent la limite du
grenat granulitique rééquilibré, qui conserve plus ou moins sa forme automorphe et ses limites
nettes (voir aussi Fig. 7). (2) et (3) montrent la rééquilibration qui suit les limites tortueuses
du grenat partiellement dissous (et localement la présence de Grt III). (1-Image BSE et
analyses fournies par Julie Schneider, 2-J01_Gtl1, 2-J01_Gt12, BSE)

IV.1.2.2 Surcroissances de grenat éclogitiques (Grt II1 b)

Une deuxiéme génération de grenat pousse sur les bords du grenat éclogitique
(rééquilibré ou non), avec des compositions variables (0,48<X.»<0,54 et 0,23<X,,,<0,30),
mais toujours nettement enrichies en Ca et un peu appauvries en Fe par rapport au Grt II
(couleur plus sombre en BSE que Ir Grt II). Ces surcroissances de grenat, qui n’existent que
dans les échantillons éclogitisés, contiennent une grande quantité d’inclusions du facies
éclogitique (notamment omphacite), qui souvent soulignent la limite avec le grenat
granulitique vierge d’inclusions (Fig. 7).
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Figure IV.7: Surcroissances de grenat éclogitique (Grt III) sur le grenat granulitique
rééquilibré. La frontiére du grenat granulitique, marquée par les fléches, limite le grenat
granulitique rééquilibré (clair) du grenat éclogitique (sombre). Le grenat éclogitique est
rempli d’inclusions éclogitiques. (1-FO1_Gt8, 2-E01 Gtl18 (trou=void), 3-L02 Gt8 (2
contrastes/intensité de faisceau différents), 4-L01_Gt2, BSE)

IV.1.2.3 Grenat cicatrisant les fractures (Grt I1I fc)

Le grenat cicatrisant les fractures éclogitiques (Grt III fc), a une composition proche
des surcroissances de grenat éclogitique décrites auparavant, ¢’est-a-dire qu’il est largement
enrichi en grossulaire et un peu appauvri en almandin par rapport au grenat granulitique
rééquilibré (Grt II). Son analyse est souvent difficile, car il n’est souvent épais que de
quelques um, taille comparable a la poire d’analyse (volume analysé) de la microsonde
¢lectronique. Les profils de composition perpendiculaires aux fractures montrent néanmoins
sans ambiguité les variations Grt II/Grt III fc (Fig. 8).
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Figure IV.8 : Fractures cicatrisées remplies de Grt III, et analyses correspondantes le long de
profils réalisés a la microsonde. La fracture en (1) est relativement mal visible en BSE, mais
correspond au prolongement des inclusions de phengite et d’omphacite allongées.

La proximité en composition, ainsi que 1’observation de la connection entre fractures
cicatrisées et surcroissances de grenat éclogitique (Fig. Sbis_1 et 2) permettent d’associer les
deux structures au méme épisode éclogitique. Cet épisode est postérieur a la rééquilibration

129




du grenat granulitique sur les bords des fractures (formation du Grt II). Les deux événements
(formation du Grt II et cristallisation du Grt III) sont néanmoins en relation, puisque toutes les
fractures cicatrisées par du grenat III (sur ~150 grenats étudiés au MEB) montrent une
quantité variable de rééquilibration de part et d’autre, préalable a la rééquilibration.

IV.1.2.4 D’autres (nombreux) stades successifs de croissance de grenat ?

L’étude de détail des paragenéses amphibolitiques (Kiithn, 2002a)-article 1 montre que
celles-ci ne contiennent pas de grenat, et notre propre étude (Fig. 4) illustre 1’absence de
rééquilibration du grenat granulitique le long des veines amphibolitiques. Ainsi, le grenat
formé ou rééquilibré pendant la phase calédonienne est associé uniquement a la haute-
pression. La classification décrite ci-dessus s’applique a une fraction importante des grenats
étudiés, elle ne rend cependant pas compte de la complexité de certaines des structures
observées. Notamment, certaines des surcroissances de grenat montrent des hétérogénéités de
composition trés importantes, parfois sous forme de champ chaotique, parfois sous forme de
domaines homogeénes juxtaposés ou enchassés les uns dans les autres (Fig. 9).

Ces variations de composition du grenat éclogitique, de petite échelle, peuvent peut-
étre étre associées aux variations temporelles de la composition du systéme de réaction
(composé de I’ensemble des minéraux participant aux réactions d’éclogitisation), au fur et a
mesure que la proportion et la nature des minéraux réagissant augmentent. Une autre
possibilit¢é proche (en fait la version discontinue de la premicre), est que la phase
métamorphique éclogitique soit dans le détail constituée de plusieurs "pulses"”
métamorphiques, impliquant une fraction variable de la roche dans des conditions P-T
légerement différentes. Enfin, ces variations sont peut-&tre issues de rééquilibrations
rétrogrades impliquant hétérogenement le grenat éclogitique, méme si 1’absence de
rééquilibration du grenat granulitique le long des veines amphibolitiques ne plaide pas en
faveur de cette hypothese.
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Figure IV.9 : Complexité des structures et compositions de grenat éclogitique. (1) au-dela du
grenat granulitique et de sa bordure rééquilibrée (limite marquée par des fléches), cristallisent
de multiples petits grenats, avec des compositions trés variables. (2) variabilit¢ de la
composition du Grt III. (3) Le grenat indiqué Grt ???, qui a cristallisé sur le grenat
granulitique, est tres riche en Fe et Ca et différent du Grt III. (4) Structures complexes de
fractures cicatrisées (?) et de cristallisations prés des oxydes de Fe-Ti. (1-L02b_Gt20, 2-
EO1_Gtl4, 3-E01_gt9, 4-L02b_Gt4, BSE)
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IV.1.3 Conclusions sur les grenats éclogitiques

L’étude des fractures éclogitiques, réalisée principalement au MEB (électrons
rétrodiffusés), a permis de mettre en évidence I’existence d’un grenat cicatrisant les fractures
éclogitiques (Grt III fc), postérieur a la rééquilibration du grenat granulitique sur les bords des
fractures (Grt II). On trouve ainsi dans ces fractures des inclusions éclogitiques en contact
avec deux familles de grenat, de composition et d’origine différentes. La nature "cristallisée"
du Grt III fc (vs rééquilibrée) conduit a faire I’hypothése que c’est bien celui-ci qui est en
équilibre avec les inclusions éclogitiques, ce qui est confirmé par les méthodes
thermobarométriques présentées ci-apres. Cette conclusion pose la question des modalités de
rééquilibration du grenat granulitique, qui ne conduit pas aux compositions du grenat
d’équilibre. Pourtant, la rééquilibration du grenat granulitique va a son terme, comme en
attestent la trés grande distance de diffusion (50-100 pum), et surtout I’existence de "plateaux"
de composition de Grt II au sein du grenat granulitique, indiquant une rééquilibration
diffusive compléte (Fig. 10). Des raisons possibles pour expliquer cette incohérence apparente
entre composition d’équilibre et composition rééquilibrée sont proposées dans la discussion
de D’article présenté en fin de chapitre.
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IV.2 Compléments sur les méthodes thermobarométriques utilisées

IV.2.1 Estimations dans la littérature des conditions de I’éclogitisation
dans I’Arc de Bergen
Les estimations des conditions d’équilibre des paragenéses éclogitiques, bien que

réalisées grace a des méthodes différents (synthése Tab. 1) donnent des résultats relativement
homogenes, autour de 15-20 kbars et 650-750°C.

Référence : M¢éthode utilisée Résultat P Résultat T Remarques
Austrheim & | Fe-Mg grt cpx (E79) - 700-800°C
Griffin (1985)
" Jad in Cpx P>16-19,3 -

kbar
Jamtveit et al.|Equilibres: 18-21 kbar ~700°C Xyo>0,75
(1990) Par 22 Jad + Ky + H,O
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Dol + Qz 22 Diopside + CO,
Ab = Jad +Qz
Fusion du basalte hydraté
Boundy et al.|Fe-Mg grt cpx (K88) - 650+/-50°C
(1992)
" Jad in Cpx P>14,6 kbar
Mattey et al. | Absence de fusion partielle |- T<700°C
(1994)
" Courbes univariantes de T fixée a
Thermocalc: 660°C
Coexistence An-Gros-Ky-Qz | 17,9+/-1 kbar
Ab 2 Jad +Qz 16,9+/-0,4
kbars
Boundy et al.|Fe-Mg grt cpx (KR0O) P fixée a 20|640-690°C
(2002) kbars
" Jad in Cpx (H) P>13 kbars T fixée a
660°C
Kiihn (2002a | Fe-Mg grt cpx (K88, KR00) |- 650-700°C
article 1)
" Jad in Cpx (H)+ 15 kbar -
Grt-Ph-Omph barometer
" Si in phengite barometer 14,5 kbar -

Table IV.1: Synthése des estimations thermobarométriques des conditions du
métamorphisme éclogitique dans 1’ Arc de Bergen.

Fe-Mg grt cpx : thermomeétre basé sur 1’échange Fe-Mg entre grenat et clinopyroxéne, (E79)
d’apres Ellis & Green (1979), (K88) d’aprés Krogh (1988), (KR00) d’apres Krogh Ravna
(2000)

Jad in Cpx : fraction de jadéite dans le clinopyroxéne, isoplethes tirées de Gasparik &
Lindsley (1980), si (H) tirées de Holland (1980)

Grt-Ph-Omph barometer: grenat-phengite-omphacite barométre de Waters & Martin (1993)

Si in phengite barometer: barometre basé sur le contenu en Si de la phengite, d’aprés Massone
& Schreyer (1989)

La méthode principale utilisée pour déterminer la pression d’équilibre des éclogites est
fondée sur les isoplethes du contenu en jadéite du clinopyroxéne dans la réaction
Ab 2 Jad + Qz , qui dépendent essentiellement de la pression. Les auteurs déduisent de cette
méthode une pression minimale, car dans les échantillons les plus éclogitiques, le plagioclase
a complétement disparu. Cette méthode est a mon sens abusive, puisque les omphacites
analysées et utilisées ont une composition correspondant au pic de métamorphisme et ne
coexistent jamais avec le plagioclase, et il est impossible de remonter a la composition de
I’omphacite qui fut a un moment, avant le pic de métamorphisme, en équilibre avec le
plagioclase.

IV.2.2 Estimations P-T avec Thermocalc

1V.2.2.1 Principe

THERMOCALC est une méthode d’estimation thermobarométrique multi-équilibres,
utilisant la coexistence dans un état d’équilibre supposé, dont les conditions sont a déterminer,
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d’un ensemble de minéraux (voir Powell & Holland (1985, 1988) et les pages web de Tim
Holland http://www.esc.cam.ac.uk/astaff/holland/ et Roger Powell
http://www.earthsci.unimelb.edu.au/tpg/thermocalc/ ). La reconnaissance de 1’équilibre entre
plusieurs minéraux est réalisée préalablement, sur la base de relations texturales, telles que la
proximité ou I’appartenance a des structures communes (bandes de cisaillement, inclusions
dans un méme minéral par exemple).

Pour un ensemble de m minéraux a 1’équilibre dans un systéme chimique comportant

. , . . , . . . . . 1 , .
n constituants, m-n réactions indépendantes (choisies arbitrairement parmi C.~ réactions

possibles) peuvent avoir lieu. L’équilibre du systéme implique que chacune de ces réactions
soit a I’équilibre, autrement dit que la variation d’énergie libre liée au déplacement de
chacune de ces réactions dans un sens ou dans I’autre soit nulle :

NG =NG +RTInK,=0 Vi

Chacune de ces réactions constitue une ligne dans 1’espace P-T, et toutes les lignes des
réactions se croisent idéalement en un point P-T unique d’équilibre. La détermination de ces
courbes univariantes de réaction nécessite (entre autres variables thermodynamiques!) de
connaitre 1’enthalpie de formation de tous les pdles purs impliqués (pour calculer le terme
A’G)) ainsi que le modéle d’activité adéquat des solutions solides (pour le terme In K,). Ces

deux parametres sont les plus mal contraints, et a I’estimation de leur valeur est associée une
incertitude.

Un des intéréts des méthodes multi-équilibre est 1’obtention d’une incertitude finale
sur I’estimation P-T réalisée. Cette incertitude finale incorpore d’une part les incertitudes sur
les parametres thermodynamiques et les modéles d’activité, mais aussi les corrélations entre
les incertitudes données des pdles purs, ainsi que les corrélations dues au fait qu’'un méme
minéral participe en général a plusieurs réactions. En conséquence, I’incertitude finale sur le
résultat P-T est donnée sous forme d’une ellipse dans I’espace P-T, décrite par o,, o, et une

orientation dans 1’espace P-T (équivalente a une corrélation entre les incertitudes en P et en
T).

P,=r

%)

P ;Iﬂ.\' prer

P

Pression estimée par la réaction 2

P ‘i' [ [ P |Ino)'

Pression estimée par la réaction 1

Figure IV.11 : Illustration graphique de la méthode utilisée pour moyenner la pression estimée avec deux

réactions, d’aprés Powell & Holland (1988). L’ellipse, centrée autour des valeurs initialement estimées EO et

0 . s S . X .
P, , représente la corrélation entre les deux réactions, elle est propagée jusqu’a trouver une pression commune
aux deux réactions, qui est la pression moyenne finale. Noter que suivant la forme de 1’ellipse, la pression

X . . . 0 0
moyenne n’est pas nécessairement comprise entre les deux pressions £ et P .
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Les incertitudes thermodynamiques (données et modeéles d’activité), et les corrélations
entre elles pour un ensemble de réactions données, servent a calculer I’incertitude sur
I’estimation P-T finale, mais aussi a calculer cette estimation P-T finale. Dans I’écrasante
majorité des cas, les courbes de réactions ne se croisent pas en un unique point. La méthode
générale pour déterminer des conditions P-T moyennes a partir de multiples courbes de
réactions peut étre illustrée a partir de I’exemple plus simple donné dans Powell & Holland
(1988), ou pour une température fixée la pression est estimée en utilisant deux réactions

indépendantes (Fig. 11). A partir des conditions P (vecteur formé des conditions F et P,

déterminées a la T d’intérét fixée pour les deux réactions), 1’ellipse de covariance des
incertitudes est propagée jusqu’a étre en contact avec la courbe £, =P, au point donnant la

pression moyenne P, . Il est d’ailleurs important de comprendre que I’incertitude finale est

moy
calculée postérieurement a cette étape d’estimation des conditions P-T moyennes, et qu’elle
ne correspond pas géométriquement a une ellipse inscrite dans un espace délimitée par les
courbes de réaction. Elle est déterminée a partir des conditions P-T moyennes en utilisant
I’ensemble des incertitudes pertinentes et leurs corrélations. On peut ainsi déterminer une
incertitude non nulle dans le cas idéal ou toutes les courbes de réaction concourent en 1 point.

1V.2.2.2 Etude des conditions de I’éclogitisation

Les estimations ont été réalisées avec THERMOCALC v3.1, qui utilise la base de
données HP98 (Holland & Powell, 1998). La décomposition des minéraux en poles purs et le
calcul des activités a été faite soit avec le logiciel Ax (amphiboles) soit avec Wax (grenats,
phengites et omphacite). Le choix du logiciel de décomposition a été guidé par le nombre
maximum de poles purs, et le calcul erroné du Fe203 des micas dans Ax.

Toutes les estimations ont considéré la présence de quartz et d’eau en exces, en accord
avec la présence relativement abondante de quartz en inclusion dans les surcroissances de
grenat éclogitique. L’activité de 1’eau a été choisie égale a 1, d’une part pour simplifier les
calculs, d’autre part parce que cette simplification est en accord le caractere riche en eau du
fluide éclogitique, déduit des études de Jamtveit et al. (1990) et Boundy et al. (2002).

La plupart des estimations ont été réalisées avec le triplet de minéraux grenat-
phengite-omphacite (+quartz +H,0 en exces). Quatre réactions indépendantes sont associées a
ce triplet :

1) 2gr + alm + 3fcel = 6hed + 3mu

2) 3hed + 2pa=gr+alm + 2jd + 2q + 2H20

3) 2py + 2gr + 3fcel = alm + 6di + 3mu

4) 2gr + 2alm + 3cel = py + 6hed + 3mu

Avec gr-grossulaire, alm-almandin, fcel-ferroceladonite, hed-hedenbergite, mu-muscovite, pa-
paragonite, jd-jadéite, g-quartz, py-pyrope, di-diopside, py-pyrope, cel-celadonite

Les estimations, en ne considérant que les estimations utilisant le Grt III (et pas le Grt
IT), donnent en moyenne sur 18 estimations 718+/-80°C et 20,5+/-3,5 kbars. On peut noter
que des estimations préliminaires, faites sans considérer la ferrocéladonite (donc avec
seulement 3 réactions indépendantes), conduisent a des résultats similaires.

Les estimations utilisant ’amphibole de haute-pression, avec les associations Grt-Ph-
Omph-Amph, Grt-Ph-Amph et Grt-Omph-Amph (réactions indépendantes associées en Table
2) donnent des estimations en pression trés similaires, et en température sensiblement
supérieure, avec une moyenne sur 7 estimations de 850+/-67°C et 21+/-2 kbars.
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Grt-Ph-Omph-Amph (+Q + H,0)

Grt-Ph-Amph (+Q + H,0)

Grt-Omph-Amph (+Q + H,0)

1) 3di+ 6ts = 7py + Sgr + 6q + 6H20

2) 5di+ fact = 5Shed + tr

3) alm + 12hed + 3ts = 3py + 4gr + 3fact
4) 3hed + 6ts = 6py + Sgr + alm + 6q +
6H20

5) 3jd + 3ts =2py + gr + 3di + 3pa

6) 6di + 3parg + 9q = py + 2gr + 3jd +
3tr

7) 3jd + 3parg + 9q = py + 2gr + 3gl

8) 2gr + 2alm + 3cel = py + 6hed + 3mu

1) 12di + 3ts = 2py + 4gr + 3tr
2) 3di + 6ts = Tpy + Sgr + 6q
+ 6H20

3) py + 3hed = alm + 3di

4) 3fact + 21ts = 21py + 16gr
+ Salm + 24q + 24H20

5) 6di + 3parg + 9q = py + 2gr
+ 3jd + 3tr

6) 2py + 4gr + 3gl = 6di + 6jd
+ 3ts

1) 12di + 3ts = 2py + 4gr + 3tr

2) 3di + 6ts = Tpy + 5gr + 6q +
6H20

3) py + 3hed = alm + 3di

4) 3fact + 2Its = 21py + lé6gr +
Salm + 24q + 24H20

5) 6di + 3parg + 9q = py + 2gr +
3jd + 3tr

6) 2py +4gr+ 3gl=6di + 6jd + 3ts

Table IV.2 : réactions indépendantes utilisées par THERMOCALC associées aux associations
minérales d’équilibre choisies, avec parg-pargasite, gl-glaucophane, ts-tschermakite, tr-
tremolite, fact-ferroactinolite.

Les estimations P-T réalisées avec THERMOCALC donnent des conditions
métamorphiques dans la fourchette haute des estimations disponibles de la littérature. Ces
estimations, méme si elles convergent dans 1’ensemble avec les résultats des études
antérieures, ont 1’avantage appréciable sur celles-ci d’utiliser uniquement des minéraux en
équilibre dans le facies éclogitique.

IV.2.3 Construction des pseudosections

Afin de mieux contraindre la composition de la paragenése éclogitique d’équilibre, et
de comparer celle-ci avec les deux générations de grenat observées, nous avons réalisé¢ des
pseudosections avec THERMOCALC v3.1.

IV.2.3.1 Principe et paramétres utilisés

Le principe d’une pseudosection est de mimer le comportement d’un systéme minéral
de composition donnée, dont la minéralogie évolue (a la fois en termes d’abondance des
minéraux et en termes de composition de ces mémes minéraux) en fonction des variations de
P et T, afin de minimiser son énergie interne. La construction d’une pseudosection nécessite
donc de connaitre la composition en éléments chimiques du systéme réactant, ainsi que de se
donner des modeles d’activité reliant composition des solutions solides au calcul de leur
énergie libre (ces derniers sont décrits dans 1’appendice de ’article qui suit).

1V.2.3.1.1 Composition du systéme réactant

Le systéme réactant peut étre défini comme (roche totale-fraction non réactante). Lors
de I’éclogitisation, la fraction non réactante est restreinte au cceur des grenats granulitiques.
La proportion volumique des grenats granulitique a été déterminée assez précis€ément, en
noircissant sur I’ensemble d’une lame mince la surface de tous les grenats et en mesurant la
proportion de pixels noirs. Le calcul résultant est néanmoins trés approximatif, d’une part
parce que a ce volume non réactant a été attribuée une composition moyenne de Grt I, mais
surtout parce qu’il n’intégre pas la frange conséquente de grenat granulitique qui participe
partiellement aux réactions, par échange Fe-Mg ;. La proportion de Grt I non réactant (c’est-a-
dire une fraction de la proportion de grenat granulitique), a 6ter de I’analyse de la roche totale,
nous a servi de variable d’ajustement pour obtenir des paragenéses réalistes. Finalement, nous
avons obtenu des résultats satisfaisants avec une proportion raisonnable de grenat granulitique
non réactant, de 1’ordre de 50% de la fraction volumique de grenat granulitique.

136




1V.2.3.1.2 Contenu en Fe**

Par oubli, nous n’avons pas fait analyser le contenu en Fe’* des lames utilisées pour
les pseudosections. Les analyses de roche totale (Kiihn, 2002a-article 1) indiquent que le
rapport FeO/(FeO+ Fe,0,) passe de 0,76 dans le facies granulitique, a des valeurs

comprises entre 0,56 et 0,62 dans les conditions éclogitiques et amphibolitiques, plus
oxydantes. Nous avons réalisé des pseudosections en introduisant la quantité d’O2 nécessaire
pour obtenir le rapport FeO/(FeO+ Fe,0,) désiré, et utilis€ comme accepteurs de fer oxydé

les poles purs acmite (pyroxene) et ferro-épidote. Les essais réalisés avec ou sans pdle pur
andradite (grenat comportant du Fe’* en substitution de I’Al) dans la solution solide des
grenats montrent trés peu de différence, notamment dans la composition du grenat éclogitique
d’équilibre, trés pauvre en andradite.

1V.2.3.1.3 Contenu en eau

La teneur en eau mesurée intégre toute 1’évolution post-éclogitique, et possiblement
I’hydratation externe lors de 1’épisode amphibolitique. Cependant, les échantillons ont été
choisis loin des zones d’apport de fluide amphibolitique, et on peut raisonnablement
considérer que la quantité de fluide analysée correspond a celle disponible pendant la phase
¢clogitique. Par simplicité, et en assez bon accord avec les conclusions de Boundy et al.
(2002) et Jamtveit et al. (1990) sur la richesse en H,O du fluide éclogitique, nous avons
considéré que tout le fluide est constitué d’H,O.

IV.2.3.2 Le probleme des amphiboles

La comparaison des compositions de roche totale des 6 €chantillons analysés montre
entre autres différences une teneur nettement plus importante en Ca des échantillons H26,
H28 et H30 (Table 3). La différence de structure essentielle entre d’une part les échantillons
CO01, EO1, L02, d’autre part H26, H28 et H30, est que dans le premier ensemble les fractures
éclogitiques sont cicatrisées par du grenat éclogitique riche en Ca (Grt II1), tandis que dans le
deuxiéme, on ne distingue pas le grenat du cceur des fractures du grenat granulitique
rééquilibré sur ses bords (Grt II), aussi bien en imagerie au MEB qu’au moyen d’analyses a la
microsonde (Fig. 12).

La différence de richesse en calcium total est a priori contradictoire avec la
composition du grenat cicatrisant les fractures : dans le cas des échantillons pauvres en Ca, le
grenat au cceur des fractures est riche en Ca, et inversement.

Echan.| SiO2  AI203 Fe203 MnO MgO CaO Na20 K20 TiO2 P205 PF Total | type

C01 | 52,07 18,71 8,7 0,14 5,25 8,27 5,15 0,93 0,43 <L.D. | 0,42 | 100,07 |Ecl-Gr

EO1 | 51,57 19,02 9,21 0,14 5,09 8,39 4,75 1,09 0,5 <L.D. | 0,44 | 100,2 |Ecl-Gr

L02 | 52,57 19,53 8,34 0,13 5,09 8,7 3,95 0,99 0,47 <L.D. | 0,26 | 100,03 |Ecl-Gr

H26 | 4545 17,52 7,28 0,14 10,28 14,3 2,18 0,55 0,21 0,13 2,07 | 100,11 | Edl

H28 | 42,43 24,95 6,85 0,07 7,74 12,56 2,27 1,03 0,18 <L.D. | 1,92 100 Ecl

H30 | 43,31 26,43 6,9 0,07 7,97 11,71 2,09 0,38 0,12 <L.D. 0,9 99,88 Ecl

Tableau IV.3 : Analyses des compositions de roche totale, avec le contenu de volatil sous
I’intitulé PF (perte au feu). Les 3 premiers échantillons comportent du Grt III cicatrisant les
fractures éclogitiques, tandis que le grenat cicatrisant les fractures des trois derniers a une
composition qui n’est pas distinguable du Grt II. Analyses réalisées au centre de recherches
pétrographiques et géochimiques de Vandoeuvre Les Nancy.
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Figure IV.12 : Amphiboles de
haute-pression au coeur des
fractures éclogitiques,
soulignées par une bande de
grenat granulitique rééquilibré
(Grt II). On ne distingue pas
dans cet échantillon (HO1), ni
dans les lames H26/28/30, de
Grt III cicatrisant les fractures
éclogitiques entre les
inclusions. (HO1, BSE, deux
contrastes différents en 2 et
2’)

Absence de Grt 111

*

o

La deuxieme différence de taille est ’abondance des amphiboles éclogitiques dans les
¢chantillons H26/28/30, alors que celles-ci semblent absentes des paragenéses éclogitiques
dans les échantillons CO1/E01/L02. Bien que nous n’ayons pas analysé I’échantillon HO1, il
présente les mémes caractéristiques texturales que H26/28/30, avec 1’absence de Grt III et
I’abondance des amphiboles dans les fractures éclogitiques (associées a omphacite et
phengite) (Fig. 12).

L’abondance des amphiboles, qui contiennent du calcium, dans la paragencse
éclogitique est une raison possible a cette incohérence apparente entre la teneur totale en Ca
des échantillons et la richesse en Ca du grenat éclogitique dans les fractures. Nous avons
essayé de tester cette hypothése en réalisant des pseudosections avec les échantillons CO1
(pauvre en Ca + Grt III + paragenése éclogitique sans amphiboles) et H30 (riche en Ca + pas
de Grt III + paragenese éclogitique avec amphiboles), afin de comparer dans les deux cas la
composition du grenat éclogitique d’équilibre.

1V.2.3.2.1 Pseudosections avec les amphiboles

La construction des pseudosections avec des amphiboles, nécessaire pour modéliser la
paragenese de H30, a été un échec. Les compositions des amphiboles d’équilibre sont
aberrantes, avec des proportions de certains poles purs négatives. Ces mauvais résultats
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s’expliquent par la forme des modeles d’amphiboles utilisés dans la construction des

pseudosections.

Nous avons choisi comme modele d’activité des amphiboles celui utilisé dans le
logiciel AX pour les amphiboles calciques, qui comporte 5 pdles (Tab. 4). L’activité d’un pole
pur est donnée par la formule suivante (I’exemple pris est la trémolite) :

a, = XO,AXCz‘a,M4X/?/[g,M13X]%/[g,M2X52'i,T1]/tr
A B C T type d’amph.
Tremolite Ca Mgs Sig Calcique
Ferro-actinolite Cap Fes Sig Calcique
Pargasite Na Ca, Mg, Al SicAl, Calcique
Tschermakite Cay Mg;Al, SicAl, Calcique
Glaucophane Na Na, Mg;Al, Sig Alcaline

Tableau IV.4 : Formules structurales des 5 podles purs d’amphiboles utilisés dans les
pseudosections, les cations A, B, C et T correspondent a la formule générique A,.
1B2CsTgO022(OH,F),, et aux sites cristallographiques A, M4, M1+M2+M3, T, respectivement
(Deer et al., 1992).

Il'y a 2 sites M2 par formule structurale, et 4 sites T1. Avec 5 podles purs, 4 variables
(variations entre 0 et 1) sont nécessaires, que nous avons choisies comme :

y(amph) : X(Fe+Mg),M2

na(amph) : XNa,A

x(amph) : Fe/(Fe+Mg)

c(amph) : X(Ca),M4

1V.2.3.2.2 Probléme du calcul des proportions de pdles purs

Le développement du modéle d’amphibole dans le logiciel de pseudosections exige la
description des relations permettant de connaitre les proportions de poles purs d’une
amphibole, connaissant les valeurs des 4 variables de composition. La proportion d’un pole
pur d’une amphibole quelconque est exprimée sous la forme de la somme pondérée des 4
variables de composition, issue de l’inversion de la matrice qui donne les valeurs des
variables dans les pdles purs :

tr ts parg fact
Py na
na 0 O 1 0
4=c 1 1 1 1, P= Pox=¢,
x 0 0 0 1 P
ac ‘x
y 1 0 1/2 1 P fa

b
Il
S
I~
U
I
Il
[N
>

et
Ijgl :1_Ptr s parg _Pfact

Le probléme de cette formulation des relations entre variables de composition et proportions
de poles purs est qu’elle ne garantit en rien que les proportions calculées soient positives (elle
assure juste que la somme est égale a 1)! Le modele permet a toutes les variables de
composition de varier entre 0 et 1 indépendamment, or certains domaines sont interdits et
aboutissent a des proportions négatives : par exemple
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(X=(LLL)<=na=Lc=Lx=1y=1) n’est pas possible, puisqu’il entraine une proportion
de trémolite négative.

Les résultats trouvés en utilisant ce modele d’amphiboles pour 1’échantillon H30 soulignent
ce probléme, avec des proportions de certains pdles purs négatifs. La solution serait de définir
d’autres variables de composition, pouvant effectivement toutes varier entre 0 et 1, ce que je
n’ai pas encore eu le temps de faire.

1V.2.3.2.3 Conclusion

Le probleme reste donc entier, et la raison de I’absence de Grt III riche en Ca dans les
échantillons riches en Ca est toujours inexpliquée. Il est vraisemblable que 1’explication soit
liée a la présence d’amphiboles qui incorporent une grande partie du calcium disponible, mais
la vérification de cette hypothése nécessite de mettre au point un modele correct d’amphibole
pour les pseudosections.

IV.2.4 Le thermomeétre des oxydes de Fe-Ti

IV.2.4.1 Occurrences des Fe-Ti oxydes dans les échantillons étudiés

Plusieurs des lames minces analysées comportent des amas d’oxydes ferro-titanés
(Fig. 13), d’une taille de I’ordre de 100 um. Ces oxydes sont associés au grenat granulitique
dans les échantillons trés peu éclogitisés, sous forme de "queue" d’oxydes accolée a une face
d’un grenat automorphe. Dans les échantillons plus éclogitisés, ces oxydes sont souvent
entourés d’assemblages polycristallins de petits (quelques dizaines de pm) grenats
éclogitiques.

Ces oxydes forment en général une masse complétement opaque au microscope, mais
on distingue parfois un enchevétrement de petits rutiles au sein des opaques. Cette
organisation est confirmée par 1’observation des oxydes au MEB, qui montre dans certains
amas la présence de cristaux de rutile dans une matrice ferro-titanée volumétriquement plus
importante. Le détail des oxydes ferro-titanés révele une structure complexe, faite de lamelles
sombres de taille trés variable, enchassés dans une matrice plus claire (couleurs BSE). Les
deux minéraux sont des oxydes de Fe et Ti, mais la phase plus claire est nettement plus riche
en Fe, plus lourd (Ti : 47,9 g/mol, Fe : 55,8 g/mol — voir les analyses en Tab. 5).
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Figure IV.13 : Les phases ferro-titanées apparaissent opaques au microscope optique et
contiennent parfois des petits cristaux de rutile bruns (2). Ces oxydes sont texturalement
associés aux grenats granulitiques dans les parties peu éclogitisées (2), ou aux petits grenats
éclogitiques dans les zones plus transformées (1). Dans le détail, ces oxydes de Fe-Ti sont
formés de lamelles sombres riches en Ti dans une matrice plus claire riche en Fe (3 et 4). Les
cristaux de rutile sont soit présents au sein de cette matrice claire, soit juxtaposés (4). Les
lamelles sombres sont parfois rétromorphosées en un assemblage micrométrique de phases
ferro-titanées (JO1, 1 et 2 opt LN, 3-J01_Gt4 et 4-JO1 Gt6 BSE).
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1V.2.4.2 Pétrologie des Fe-Ti oxydes

Rutile, anatase and
brookite
TiO,

Oxydes de Feet T :

- série rhomboédrique
Ilménite-Hématite

- série cubique
Ulvéspinelle-Magnétite

Thermometre Fe-Ti oxydes

FeTi,O;
FeTiO,
[Imenite

Fe,Ti0,
Ulvospinel

Fe,TiOs
Pseudobrookite
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Oxyde cubique
-

FeO Fe;0, Fe,04
Magnetite Hematite

Figure 1V.14 : Diagramme de phase des minéraux ferro-titanés. Les minéraux les plus
courants sont la série rhomboédrique ilménite-hématite, et la série ulvospinelle-magnétite. La
solution rhomboédrique comporte un domaine d’immiscibilité a basse température (<700°C).
Le diagramme de droite montre le principe du thermomeétre basé sur la coexistence d’oxydes
cubiques et rhomboédriques.

La systéme chimique des oxydes ferro-titanés comporte de nombreuses phases (Fig.
14), dont les plus importantes sont les solutions solides ilménite(s.s.)-hématite (oxydes
rhomboédriques) et ulvospinelle-magnétite (oxydes cubiques) (Andersen & Lindsley, 1988;
Ghiorso, 1990; Ghiorso, 1997; Ghiorso & Sack, 1991). Pour éviter les confusions, dans ce qui
suit, un minéral appartenant a la solution solide ilménite(s.s.)-hématite est nommé oxyde
rhomboédrique, tandis que I’ilménite désigne le pole pur FeTiOs (ilménite s.s.). Les propriétés
thermodynamiques de ces solutions solides sont trés complexes, notamment a cause du
contenu en fer et des propriétés magnétiques associ¢es (Ghiorso, 1997). La solution solide des
oxydes rhomboédriques comporte un domaine d’immiscibilit¢ (Fig. 15), pour des
températures inférieures a 700°C (Ghiorso, 1997).
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E Figure IV.15 : Diagramme de phase
g *F de la solution solide ilménite-
g B hématite, dans (McEnroe et al.,
g Ric + 3 2001), d’aprés (Ghiorso, 1997). Le
E 400— domaine R3ctR3 est la zone

d’immiscibilit¢ ou deux oxydes
rhomboédriques  coexistent. La
ligne a la base de ce domaine est
I’eutectoide.
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IV.2.4.3 Phases en présence dans les lames étudiées

Les analyses réalisées a la microsonde (Tab. 5) ne permettent pas de distinguer les
deux valences du fer (Fe2+ et Fe3+) et ne donnent donc que le contenu total de Fe. Les seules
compositions en poids d’oxydes FeO et TiO2 ne permettent pas de reconnaitre univoquement
les phases minérales ferro-titanées présentes dans nos lames. Les phases minérales les plus
courantes sont I’oxyde rhomboédrique (appartenant a la solution solide [lménite-hématite) et
le spinelle (appartenant a la solution solide ulvOspinelle-magnétite). L’association oxyde
rhomboédrique-spinelle est courante et est a la base d’une méthode de géothermométrie,
développée plus bas. Une possibilité est donc que cette les deux phases reconnues dans nos
¢chantillons (lamelles sombres dans matrice plus claire) correspondent a cette association.
Une autre hypothése consiste a envisager que les deux phases en présence, qui ressemblent
texturalement a des exsolutions de la phase sombre dans la phase claire, soient deux phases
formées pendant le refroidissement d’un oxyde rhomboédrique devenu instable. La similarité
(avec néanmoins interversion des phases) entre les textures observées dans nos lames et celles
interprétées par McEnroe et al. (2001) comme formées de lamelles d’hématite dans une
matrice d’ilménite, plaide en faveur de cette hypothése.

La richesse en Ti de la phase sombre est incompatible avec les compositions de
spinelles, nous amenant a la considérer comme un oxyde rhomboédrique. La composition de
la phase claire n’est pas discriminante, et elle peut tout aussi bien étre un spinelle qu’un oxyde
rhomboédrique.

1V.2.4.4 Conditions d’équilibre

1V.2.4.4.1 Hypothése oxyde rhomboédrique+spinelle :

La composition des deux minéraux coexistant permet de connaitre a la fois la
température et la fugacité de I’oxygene de leur mise en place, déterminées grace a 1’état
d’équilibre des deux réactions suivantes (Ghiorso, 1997):

Fe,0,+ Fe,TiO, 22 FeTiO,+ Fe,0,

rhb cubic rhb cubic
6Fe,0, 2 4 Fe,0,+ 0,
rhb cubic gas

Les résultats, portant sur 3 paires différentes ilménite-spinelle, donnent des températures
largement supérieures a 800°C. Le tracé des isopléthes de composition autour des valeurs
analysées (rhb : Xilm~0,9 — cubique : Xulv~0,4) montre que la température estimée est tres
sensible au contenu en Ilménite de I’oxyde rhomboédrique (Fig. 16). Or les analyses de rutile
réalisées ont montré que la teneur en TiO2 est un peu sous-évalué, de I’ordre de quelques %.
Un essai complémentaire d’application du thermométre, avec des compositions grossiérement
corrigées de I’insuffisante prise en compte du TiO2 par la microsonde (facteur correctif 1,03
calculé pour que les rutiles bouclent a 100% de poids d’oxydes), donne des températures plus
faibles de quelques dizaines de °C, mais toujours supérieures a 800° C.

1V.2.4.4.2 Hypothése 2 oxydes rhomboédriques immiscibles :

Selon cette hypothése les deux phases en présence sont deux oxydes rhomboédriques de
compositions situées sur le solvus du diagramme de phase (Fig. 15). La phase riche en Ti a
une composition IlmggHem, la phase claire IlmygHems,. Ces deux compositions sont stables
le long de I’eutectoide, a des températures proches de 400°C, mais cette conclusion serait
vraie pour une gamme tres large de compositions coexistantes.
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Figure IV.16: Représentation
graphique du thermometre oxyde
rhomboédrique — oxyde cubique,
d’aprés  Ghiorso  (1997). Les
isopléthes correspondent a la
proportion d’ilménite dans 1’oxyde
rhomboédrique, et d’ulvospinelle
dans I’oxyde cubique.
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IV.2.4.5 Une phase postérieure ?

Nous avons aussi observé localement le remplacement de la phase sombre en lamelles
par un assemblage trés fin constitué d’une phase tres riche en Ti (sombre), de composition
proche du rutile et d’une autre phase ferro-titanée (I’analyse précise de ces phases est
impossible, du fait de leur taille proche du um). Cet assemblage rétromorphosant les lamelles
d’oxyde rhomboédrique peut étre interprété comme issu de démixion tardive a basse
température. Les assemblages d’oxydes rhomboédriques analysés par McEnroe et al. (2001)
montrent de fagon similaire des épisodes successifs d’exsolution pendant le refroidissement,
avec des compositions des phases résultantes qui se rapprochent des pdles purs (ilménite et
hématite) a mesure que la température diminue.

1V.2.4.6 Conclusions

L’étude des relations de phases des Fe-Ti oxydes que nous avons réalisée est tres
superficielle et ne permet finalement de tirer aucune conclusion, non seulement sur les phases
ferro-titanées en présence, mais aussi sur leurs conditions de formation ou d’équilibration et
les relations entre celles-ci et les événements métamorphiques qui nous importent. Une étude
plus détaillée nécessiterait des analyses microsonde complémentaires, mieux calibrées, ainsi
que la détermination par EBSD des structures cristallines afin de reconnaitre sans ambiguité
les minéraux en présence. Par ailleurs, les réactions entre les cristaux de rutile, qui coexistent
avec I’ilménite et le spinelle, restent a élucider.
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lam. sombres lam. sombres lam. sombres lam. sombres lam. sombres mat claire  mat claire  mat claire  mat claire  mat claire rétro. lam
Sio2 0,01 005 0,0 0,02 0,00 0,05 0.0 -0, -0,02 -001 0,02
TiD2 44 59 40,73 4416 4575 48,20 13,75 13,15 12,55 13,89 1517 17,36
AI203 -0,03 -0,01 -0,03 0,03 0,04 0,08 01 01 0,08 0.06 0,05
FeQ 50,23 52,28 4873 4522 48,94 75,90 78,05 76,95 76,55 75,52 73,70
MnO 0,34 023 0,39 0,50 0,5 0,03 -0,01 0,03 011 011 0,04
MgO 0,76 087 0,80 0,50 0,78 0,15 01 0,19 0,18 0.18 0,03
Ca0 0,01 0,04 0,07 -0,03 0,03 0,00 0,02 0,05 0,00 0,06 0,07
MNa20 0,01 0,02 0,04 -0,04 0,02 0,01 0,03 0,00 0,01 0,01 0,01
K20 002 0,00 0,01 0,01 0,02 0,01 0,00 -0,01 0,03 0,02 0,03
F 0,01 0,03 0,0 0,05 -0,07 -0,03 -0,02 -0,08 -0,02 002 0,00
Cr203 0,01 0,04 0,02 0,06 0,11 022 0,18 0,16 011 012 0,01
Total 96,05 894,39 9521 96,11 96,57 90,19 91,65 90,05 80,95 91,23 81,22
Shatomique
Ti 0,44 0,41 0,44 046 046 0,14 013 013 0,14 0,15 017
Fe 0.56 0,59 0,56 0,54 0,54 0,86 0,87 0,87 0,86 0.85 0.83
idécomp rhomb décomp rhomb
X hémat 0,11 018 0,11 0,09 0,08 X hémat 0,72 0,74 0,74 0,72 0.69 0,65
Xlim 0,89 0,82 0,89 09 0,92 Xlim 0,28 0,26 0,26 028 0.31 0.35
décomp cubique
G Rhi irique + Cubique X Mag 0,58 0,61 062 0,58 054 0,48
X Ulo 042 0,39 0,38 0.42 0.46 0,52
Paire utilisée T{°C) log fO2
62463 919,23 -11,54
73+64 836,55 1343
69+72 884,68 -12,58
Aprés comection pour le Ti
Paire utilisée T {"C} log fO2
B2+63 88561 1217
T3+64 804,28 14,41
B9+72 851,88 -13,48

Table IV.5 : Analyses a la microsonde électronique des oxydes ferro-titanés, et décomposition
en poles purs pour des oxydes rhomboédriques ou cubiques. Deux interprétations possibles
sont proposés pour la matrice claire, riche en Fe. L’analyse a droite (point 8) correspond, sous
toutes réserves dues a la petite taille des objets, a la phase claire dans le mélange de
rétromorphose des lamelles sombres (Fig. 13). Les résultats du géothermomeétre/O; barométre
sont fondés sur I’hypothése que les deux phases en présence sont un oxyde cubique et un
oxyde rhomboédrique.

IV.3 Article 1

Le probléme de la coexistence de plusieurs grenats, de compositions différentes,
apparemment associés a 1’épisode métamorphique éclogitique, est 1’objet de 1’article qui suit,
soumis pour publication a "Contributions to Mineralogy and Petrology".

145




Garnet reequilibration in the eclogite facies : differential
behavior of Ca, Fe and Mg

Hugues RAIMBOURG

Laboratoire de Tectonique, Université Pierre et Marie Curie, Paris
Bruno GOFFE

Laboratoire de Géologie, Ecole Normale Supérieure, Paris
Laurent JOLIVET

Laboratoire de Tectonique, Université Pierre et Marie Curie, Paris
Corresponding author:

Hugues Raimbourg

Laboratoire de Tectonique

Université Pierre et Marie Curie

T 46-0, E2, case 129

4 place Jussieu, 75252 Paris cedex 05

France

Tel: 33 144275260, fax: 33 1 44275085
hugues.raimbourg@]lgs.jussieu.fr

Abstract

Caledonian eclogite-facies metamorphism partially reworking Grenvillian granulite-
facies anorthosite allows to study the processes of garnet reequilibration at high pressure.
Eclogitic fractures crosscutting inherited granulitic garnets are filled with eclogite-facies
minerals that were preserved from subsequent retrogression. The microprobe analysis of the
minerals associated to these fractures revealed compositional homogeneity of phengite and
omphacite populations, while garnet compositions can be divided in two distinct subsets. This
compositional subdivision matches a distinction in the nature of the garnets analysed, either
reequilibrated granulitic garnet (grt II) on the sides of the fractures, or crystallised garnet (grt
III) in the core. Thermobarometric estimations with both garnet populations computed with
software THERMOCALC 3.1 yielded P-T conditions of 18,5 kbars-737°C and 20,5 kbars-
718°C, respectively. Pseudosections also carried out with THERMOCALC 3.1 in a P-T
window enclosing both conditions show that the equilibrium is best achieved with grt III
compositions. The analysis of Fe-Mg partitioning between grt II and adjacent omphacite, as
well as the close spatial association of grt II with eclogitic minerals, supports nevertheless the
hypothesis that grt II formed under the same range of P-T conditions as grt III. Granulitic
garnet reequilibration in the eclogite facies proceeded therefore in the garnet compositional
space along a vector not leading to the equilibrium composition (grt III). This variance could
be the consequence of very slow diffusion of Ca compared to Fe*" into granulitic garnets,
impeding their reequilibration in Ca. Alternatively, the reequilibration of granulitic garnet into
grt II, which predated grt III crystallisation, may have occurred in an early stage of
eclogitization, when the reacting system was smaller and with a different composition than
the bulk rock. The determination of equilibrium mineral assemblages that include garnet
requires that great care be taken as to the nature (either reequilibrated or newly crystallised) of
the garnets probed. The succession of two phases in eclogitization, delimited by the inception
of eclogitic garnet crystallization, may correspond to a change in P-T evolution from burial to
exhumation.
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Introduction

Garnet is ubiquitous in high pressure metamorphic rocks, and is used to determine P-T
conditions —with garnet-hornblende (Krogh Ravna 2000a) or garnet-clinopyroxene (Powell
1985) geothermometers for example- as well as rates of tectonometamorphic processes
(Cristensen et al. 1989; Vance and O'Nions 1990). The estimation of metamorphic conditions
is performed on a set of minerals whose compositions are in equilibrium for given P-T
conditions. The assemblages studied comprise only minerals that did not change composition
during the subsequent history of the rock, which is often the case for the garnet whose
reequilibration kinetics are sluggish, attested by the many examples of zoned garnet (Chernoff
and Carlson 1997; Indares 1995; Vance and O'Nions 1990). The set of minerals in
equilibrium with each other are chosen on geometrical grounds like their coexistence in
structures such as shear zones or fractures. As rock records are not necessarily discontinuous,
and as the composition of the reacting system may vary at very little spatial scale, a particular
structure can enclose minerals with large composition scatter, impeding strongly the
thermobarometric calculations. Furthermore, a structure formed at one particular stage may
incorporate minerals formed in an earlier phase with different P-T conditions that only
partially reequilibrate and contribute to enlarge the range of compositions associated to this
structure. Understanding the processes of reequilibration is therefore crucial to help
discriminating among a large cluster of compositions those corresponding to actual
equilibrium.

The samples studied here belongs to the Lindas nappe, in the Bergen Arcs, Norway.
The rock is a granulite facies anorthosite that was partially reequilibrated in the eclogite facies
during the Caledonian orogenesis (Austrheim 1987; Austrheim and Griffin 1985). The
deformation in the eclogite-facies P-T conditions resulted in the granulitic garnet fracturing
followed by transport and mineral crystallisation within the fractures, as well as garnet
reequilibration on the sides of the fractures.

We present evidences that partially reequilibrated granulitic garnet (GII) compositions
are not located on the straight line joining preserved granulitic garnet (GI) and eclogitic garnet
(GIII) compositions in the garnet compositional space. The resulting triangle of composition
GI-GII-GIII should therefore not be interpreted as the record of three but two distinct
metamorphic events, the eclogite-facies event being decomposed in two successive phases
limited by eclogitic garnet crystallization inception. The understanding of the mechanism by
which garnet reequilibrates can therefore greatly help to decipher the different metamorphic
stages experienced by a rock and the corresponding mineral compositions, and to achieve
accurate P-T estimations.

Geological and petrological settings

The meta-anorthosite unit studied on the northwest of Holsngy island is part of the
Lindés nappe, which belongs to the Bergen Arcs, a pile of arcuate nappes centered around
Bergen, Norway (Kolderup and Kolderup 1940) (Fig. 1). The meta-anorthosite has
experienced two main metamorphic events: it was completely recrystallised under the
granulite facies during the Grenvillian orogenesis around 900 Ma (Bingen et al. 2001; Cohen
et al. 1988), <10 kbars and 800-850°C (Austrheim 1987), and experienced eclogite facies
metamorphism during the Caledonian orogenesis around 460-420 Ma (Bingen et al. 2004;
Boundy et al. 1996; Boundy et al. 1997b; Cohen et al. 1988; Glodny et al. 2002), >19kbars
and 700-750°C (Jamtveit et al. 1990), this study. It was subsequently affected by amphibolite-
facies (Boundy et al. 1996; Kiihn 2002) and greenschist-facies (Schmid et al. 1998)
metamorphism during its exhumation path.
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Fig. 1: Top : Geological map of the Bergen Arcs (after Ragnhidsveit and Henniksen, 1997).
General map of Norwegian Caledonides by Roberts and Gee (1985)

Bottom : Northwestern Holsnoy from Austrheim et al. (1996), Boundy et al. (1997a),
with heterogeneous distribution of eclogitic overprint on granulite. Eclogite, Breccia and
Granulite correspond respectively to degrees of eclogitic metamorphism >80%, 40%-80%,

<40%. Rock sampling is located by the star.
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Fluid influx into the anorthositic unit is necessary to trigger the transformation of the
almost anhydrous granulite into eclogite. The quantity of fluid introduced was not sufficient
to transform all the granulite, resulting in the juxtaposition of metastably preserved and
completely eclogitized granulite (Austrheim 1990; Boundy et al. 1992). Macroscopically, in
the least transformed areas, eclogitization occurs in dm-wide bands on both side of scattered
fractures filled with hydrous eclogitic minerals, cutting through pristine granulite (Fig. 2). In
the most transformed areas, the granulite is only preserved in m-sized boudins within dcam-
wide eclogitic shear zones.

i

Fig. 2: Eclogite facies reaction zone along metres-long fractures filled with hydrous minerals
that cut through granulite. Macroscopic deformation is visible in the eclogitic zone as the
granulitic foliation is slightly deflected.

The typical granulite-facies assemblage is plagioclase, diopside, garnet, +/ scapolite,
+/-orthopyroxene, +/ hornblende (Austrheim and Griffin 1985; Kiihn 2002). The granulite has
locally a coronitic texture, made of elongated aggregates of garnet and pyroxenes embedded
in a plagioclase matrix. In the least reacted samples eclogitization consists only of ~15um
sized aggregates of K-feldspar, kyanite and zoisite formed along grain boundaries. In slightly
more hydrated samples, plagioclase grains show fine intergrowths of kyanite, zoisite and
phengite needles (Kiithn 2002). The equilibrium eclogite-facies assemblage is visible on the
most eclogitized samples, with omphacite, eclogitic garnet, phengite, zoisite, kyanite, quartz,
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+/- amphibole, +/- paragonite, +/-calcite, +/- dolomite (Austrheim and Griffin 1985; Kiihn
2002) (see on Fig. 3 several thin sections from different locations showing increasing
eclogitization).

TS 3
- i 3 : ":
B j % e
granulitic TR R v | > far from eclogitic fractures
T e ®
granulitic _ : - il Plagioclase matrix

pyroxencs

> 1 m away from eclogitic fractures

(b)

ke g gamel  plagioclase
¢ W‘q . plagioclase matrix  grain boundary
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\
Kyanite

+ phengite
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eclogitic shear zone
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amplubo]c
+/- omphacite

Fig. 3: Photographs of thin sections, showing increasing eclogitization. Samples (a). (b) and (c) are located in "granulite" zones

of Fig. 1, where eclogitization is present as deformed and undeformed reaction zones along metres-long fractures in pristine gran-
ulite. In the macroscopically uneclogitized granulite, eclogitization started along grain boundaries and as thin needles of phengi-
te. kvanite and clinozoisite growing within plagioclase. Within the 10cm-wide macroscopic eclogitic reaction zone. the only remai-
ning granulite facies minerals are garnets, but the granulitic coronitic texture is still preserved as omphacite-garnet aggregates (for-
mer mafic coronas) embedded in Kyanite-phengite-clinozoisite matrix (former plagioclase matrix). This eclogitized reaction zone
started to deform, causing the clongation of the aggregates, first step in the acquisition of an eclogitic foliation. In sample (d). stem-
ming from a large eclogitic shear zone. the eclogitic foliation is fully developped with alternating lavers of kyanite-phengite-clino-
zoisile and omphacite-amphibole-gamet, crosscut by a dextral shear zone roughly from top left to bottom right. Note that due to a
different bulk composition. eclogitic paragenesis comprises very little amphibole and much omphacite in sample(c). on the contrary
to the dark layers of sample (d) that are mainly made of amphibole and minor omphacite. Note the overprint of amphibolitization
as dark amphibolitic symplectites of plagioclase+amphibole on samples (b) left and (c).

Eclogitization is heterogeneous even at sample scale (Fig. 4), and cm-sized areas of
typical eclogite facies minerals coexist with areas of pristine granulitic minerals. Garnet is
particularly resistant to reequilibration, and even in the most transformed and deformed
samples, which were collected in eclogitic shear zones, many garnets are inherited from the
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granulitic assemblage and reequilibrate only on the rim and along fractures. While these
partially reequilibrated garnets are typically 1mm large and euhedral, the garnets grown in the
eclogite-field are either rare ~100 um large euhedral garnets or more abundant overgrowths
on the granulitic garnet. These eclogitic garnets do not show any compositional zoning.

Fluid diffusion +
eclogitization

- clogit

Granulite

[ncrgasing
transfqrmation

Fracture

Fig. 4: Photograph of a section of rock sampled next to a macroscopic fracture. The fluid
diffused from the macroscopic fracture into the the host granulite. Its concentration gradient
resulted in the decrease in the extent of eclogitization from the fracture, visible at the sample
scale.

Eclogite facies garnet variety

In the following observations, the terms ‘“eclogitic/granulitic” garnet relate to the
crystalline structure, naming it after the P T conditions where it grew, while the terms “grt
I/II/TIT” refer to the chemical composition of the garnets.

Trails of eclogitic inclusions and reequilibrated garnet

In highly transformed samples, most inherited granulitic garnets are crosscut by 50-
100 um wide bands showing an enrichment in almandine component (grt II). Some of these
bands are located on both sides of mineral-filled veins (omphacite, amphibole, phengite,
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kyanite, quartz, dolomite), or trails of inclusions (Erambert and Austrheim 1993). Garnet
fracturing occurred in the eclogitic P-T conditions, enabling fluid and element transport
within the fracture and eventually crystallisation of aligned eclogitic inclusions. The
almandine rich stripe is equivalent to the almandine rich band underlining some parts of the
rim of the granulitic garnet : the fracture can be seen as a new grain boundary where the
granulitic garnet started to react.

Reequilibrated granulitic versus grown eclogitic garnet

Whether a garnet was reequilibrated from a previous generation (involving only cation
diffusion in an existing crystallographic structure) or was newly grown was determined from
the comparison of almost-untransformed with eclogitized samples. The garnets in eclogitized
samples (Fig. 5) have a core of granulitic composition (grt I) which gets smoothly alm richer
towards the rim (grt II). The grt II and the outtermost garnet (grt I1I) are separated by a sharp
and straight boundary. This straight boundary reproduces the shape of euhedral granulitic
garnet in uneclogitized samples. In addition grt II is always inclusion-free, while eclogite-
facies inclusions are localized either at the grt II-grt III boundary or within grt III. Grt II is
therefore a reequilibrated garnet, while grt III is an overgrowth that formed in the eclogite-
facies P-T field.

The comparison of the compositions of the preserved granulitic (grt I : Alms;Gr5Py3s)
and reequilibrated garnet (grt II : Alms;Gr;gPys>s) shows that the reequilibration in the eclogite
facies P-T conditions proceeds mainly through a Fe*’-Mg exchange, the grossular fraction
being roughly constant.

Annealed eclogitic fractures in granulitic garnet

The alignement of eclogitic inclusions, as well as the parallel band of grt II was used
as an evidence for eclogite facies fracturing but late annealing was also assumed, as no
present fracture is actually linking the inclusions (Erambert and Austrheim 1993). The BSE
study of some granulitic garnets shows a thin band (1-10 um) of dark garnet connecting the
eclogitic inclusions, in the middle of the large band of light grt II (Fig. 6). This garnet (grt 111
f) has a composition very close to the overgrowths of grt III on the rim of the eclogitic garnet,
and is sometimes connected to it (Fig. 7). It is interpreted as filling in the space between both
sides of the fractures, in the same respect as other inclusions, but is indistinguishable from
host garnet with optical microscopy and is visible with the BSE only when focusing on garnet
mass contrast. All the samples showing the grt III f were collected in a small geographical
area (500x500m) in the breccia zone, while the three samples collected elsewhere, within
large shear zones, do not have grt 111 f.

Two sets of eclogite facies garnet compositions

The observations above leads to the subdivision of garnets in two sets, corresponding
either to reequilibrated garnet (grt 1), or to garnet grown in the eclogite-facies (overgrowth on
the rim of granulitic garnet — grt Il r — or fracture infill — grt III f—). This sorting corresponds
also to compositional differences in the grossular and almandine fractions. These two kinds of
garnets are nevertheless associated with the eclogite facies P-T conditions, as they are not
present in uneclogitized granulitic samples, and closely associated to characteristic eclogitic
minerals such as highly substituted phengite or omphacite.
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Fig. 5: BSE photographs of inherited granulitic garnets that are heterogeneously reequilibrated and locally surrounded by eclogitic garnet
overgrowths. The limit between both garnets is a relatively straight line corresponding to the rim of the euhedral inherited granulitic
garnet. On the inner side of this border, the granulitic garnet is reequilibrated within a bright band up to 50 ?m wide. The brightness of this
reequilibrated garnet decreases progressively to reach core values, corresponding to the fact that the chemical composition —hence the
reequilibration extent- is continuous from rim to core. The grey levels distribution curve is narrow and centered around garnet. in order to
see garnet mass heterogeneities. as a result most of the other minerals appear white. While the granulitic garnet. either requilibrated or
not, is inclusion-free, the eclogitic garnet overgrowths contain many inclusions. Note that due to a problem in device adjustement. a bright-
ness gradient is superposed to mass contrast signal on image 3. with brightness increasing from top left to bottom right.
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Fig. 6: BSE photographs of eclogitic fractures filled with eclogite facies-minerals and
surrounded by a bright band of reequilibrated granulitic garnet (Grt II). In the left bottom
photograph the grey level spectrum is wide, in order to see the different inclusions, while in
the bottom middle one the spectrum is narrower to see garnet mass contrast. The granulitic
garnet has preserved granulitic composition far from the vein and is increasingly
reequilibrated toward the vein. In addition, apparently isolated omphacite inclusions are
linked with one another by ?m-wide dark garnet (Grt 11If) annealing the former cracks. The
large vein on the right of the bottom photograph has been partially retrogressed in the
amphibolite facies into a plagioclase+amphibole+Fe-oxyde assemblage.
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Fig. 7: Microprobe quantitative element map of a fractured granulitic gamet. The eclogitic
fractures correspond either to large veins cutting through the gamet, or to discontinuous trails
of omphacite inclusions linked by Grt IITf, both marked by bands of reequilibrated Grt II on
their sides. The reequilibration of the granulitic garnet consists in Mg-depletion and Fe-
enrichment. The granulitic gamet is also swrounded on its SW and NE sides by eclogitic
overgrowths, which are richerin Ca than Grt T and 11, and variably enriched in Fe compared to
Grt I, but less than Grt II. The bottom zoom shows than Grt ITIf within the crack has a
compesition close to the garnet overgrowth Grt IIIr, and is cornnected to it. The scale bar on
the sides of each photograph is the percentage of oxyde weight (MgO, FeQ, Ca0 and Na2O).
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Eclogite facies petrography

Mineral chemistry

All the following minerals were analysed with electronic microprobes CAMEBAX SX
50 and SX 100 at microanalyse center CAMPARIS in Paris (analysis conditions: 15 keV,
10nA, PAP corrections). In the samples where grt 111 f is present in the core of the fractures,
the garnet inclusions are mainly omphacite and phengite (see tab. 1 for mineral compositions).
Additional minute inclusions of quartz and dolomite are present. The size of omphacite and
phengite is variable, from ~1 um to ~50 um, and most inclusions are elongated in the
direction of the fracture.

Omphacite

Omphacite was decomposed using the six end-members acmite, jadeite, diopside,
hedenbergite, Fe/Mg pyroxene, Ca-Tschermak pyroxene. The projection onto the triangle
jadeite-hedenbergite-diopside (Fig. 8) shows that the substitution FeMg, is relatively constant
around 10%. The jadeitic substitution NaAlCa.;Mg_; is clustered in the range 50%-70%. The
isolated points outside this range may correspond to partially reequilibrated granulitic
pyroxene. On the second triangular diagram the hedenbergite end-member is replaced by
acmite, and the Fe’"Al; substitution is concentrated in the range 0-20%. On both diagrams
there is no significant difference between eclogitic pyroxene in the matrix and in inclusions
within garnet.

+ Omphacite inclusions
= Omphacite in the matrix
x Granulitic pyroxene

Fig. 8: Triangular decompositions of pyroxene compositions analysed with the microprobe.
Three populations were distinguished: inherited granulitic pyroxene, eclogitic pyroxenes in
fractures in garnet and eclogitic pyroxene out of garnet. The two eclogitic pyroxene
populations plot on the same area of the triangles. Jad, hed, dio and acm stand for jadeite,
hedenbergite, diopside and acmite, respectively.

Phengite

Phengite was decomposed using the five end-members trioctaedric mica, pyrophyllite,
muscovite, celadonite and paragonite. The projection on the triangle ferroceladonite-
magnesioceladonite-muscovite (Fig. 9) shows that the substitution FeMg is relatively
constant around 50%. The phengitic substitution X*"SiAlAL;, where X is either Fe or Mg, is
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concentrated in the range 15-25%, corresponding respectively to stoechiometric Siz ;s and
Si3 5. The comparison of the three sets of mica analysed — the inclusions of mica within
granulitic garnet, the micas on the rim of granulitic garnets, and the micas in the matrix- do
not show any systematic deviation.

+ Phengite inclusions
¢ Phengite in the matrix
X Phengite on the rim of garnet

Fig. 9: Triangular decompositions of phengite compositions analysed with the microprobe.
Three populations of eclogitic phengites were distinguished based on their position with
respect to granulitic gamnets: in fractures in garnets, in contact with the rim of the garnet and
far from the garnets. All the phengite populations plot on the same area of the triangles. Mus
and cel stand for muscovite and celadonite, respectively.

Garnet

Garnet was decomposed using the four end-members almandine, grossular, pyrope and
spessartine. To determine the proportion of almandine, we assessed first the proportion of
Fe*" in the Fey analysed using the stoechiometric method developed by Droop (1987). The
proportion of spessartine being always less than 3%, all the following garnet compositions are
analysed in the almandine-pyrope-grossular triangle (Fig. 10).

Granulitic garnet (Grt 1)
The granulitic garnet has relatively homogeneous compositions around Almy;GrsPyss.

Reequilibrated granulitic garnet (Grt II)

The grt II is granulitic garnet reequilibrated by diffusion from the rim into the core.
The extent of this reequilibration ranges from zero (unreacted core) to maximum
reequilibration (rim). This reequilibration proceeds mainly through the substitution FeMg,,
with minor enrichment in Ca. The endmember grt II has the composition Alms;Gr;gPyys.
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Eclogitic garnet (Grt I1I)

The two distinct structures of eclogitic garnet - ie in the core of the fractures (grt III f)
or in overgrowth on the rim of the granulitic garnet (grt III r) — have compositions clustered in
the same area of the triangle, what is consistent with the evidence of eclogitic fracture
merging into garnet overgrowth (Fig. 7). The grt III compositions are relatively scattered,
with 0,48<Xm<0,54, and 0,23<X,,,<0,30, but they are systematically richer in grossular than
grt II. The almandine fraction is larger than in grt I, but slightly smaller than in grt II.

- G | (granulitic garnet)

O G Il (reequilibrated granulitic garnet)
A Gl r (new eclogitic garnet on G | rim)
% G Il ¢ (new eclogitic garnet in cracks)

Fig. 10: Triangular decompositions of garnet compositions studied with the microprobe. The
garnet populations were divided in four lots: preserved garnets (Grt I), analysed in the core of
inherited granulitic garnets, reequilibrated garnets (Grt II), analysed near the rim of granulitic
garnets, eclogitic garnet overgrowths (Grt IlIr), and eclogitic garnet fracture filling (Grt I11f).
The two latter eclogitic garnet compositions plot on the same area of the triangle. Pyr, alm
and gro stand for pyrope, almandin and grossular, respectively. The sketch on the right shows
the exchange vector leading to the equilibrium eclogitic composition (Grt I1I), and the actual
exchange vector that passes through the range of reequilibrated compositions (Grt II).

Mineral relations within eclogitic fractures

The filling of the eclogitic fractures is made first of discontinuous elongate inclusions
of mainly omphacite and phengite, second of grt III f between the former inclusions. As a
result these inclusions are in contact on their “long” side with grt II that makes the wall of the
fracture, and on their “short” side with grt I1I f that filled in the fracture. Profiles performed in
inclusions show that most omphacite and phengite inclusions analysed are unzoned and share
therefore fresh grain boundaries with both garnets grt II and III f. There is thus contact
between omne set of omphacite and phengite compositions, and two sets of garnet
compositions.
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Thermobarometric analysis of equilibria in eclogitic fractures

Annealed eclogitic fractures in garnet constitute the most appropriate zones to study
the relations between eclogite facies minerals in order to understand the variety in garnet
compositions. The eclogitic assemblages in the fractures were indeed relatively well
preserved of the subsequent amphibolite facies retrogression. While the matrix is deeply
retromorphosed into a symplectite of plagioclase + amphibole and plagioclase + pyroxene
(Kiihn 2002), most eclogitic minerals within eclogitic fractures in garnets were metastable all
along the exhumation path. The veins are often a complex chemical system different from the
whole rock system, due to significant ionic segregation (Dipple and Ferry 1992). This is not
the case here, as omphacite, phengite and garnet compositions are the same in the matrix and
in eclogitic fractures. The chemical system within fractures is therefore representative of the
bulk rock evolution.

P-T determinations

The P-T conditions were determined with the software THERMOCALC 3.1 (Holland
and Powell 1990; Holland and Powell 1998; Powell and Holland 1988), using triplets
omphacite-phengite-garnet. Only very few granulitic garnets have fractures containing
inclusions of both phengite and omphacite. As a result, most of the estimations were carried
out with either the phengite or the omphacite of the triplet taken not in the fracture but in the
vicinity of the garnet analysed. For each eclogitic fracture studied, two estimations were
performed, one with the grt 11, the other with the grt III £, both in contact with the inclusion
used in the triplet. The purpose of this study is to determine which one among the two garnet
compositions is in equilibrium, by the use of two methods. First P-T results with grt II and grt
I f were compared with previous estimations. Second Thermocalc was used not to get P-T
results, but to assess how well constrained these results are.

The average of the P-T conditions on the 18 triplets analysed is 18,5 kbars and 737°C
with grt Il and 20,5 kbars and 718°C with grt III. Both results are really close to the
conditions determined by Jamtveit et al. (1990), as P >19kbars and T in the range 700-750°C
(Fig. 11).

The four independent equilibria between the three minerals of the triplets are drawn as
four curves on the P-T diagram. If the three minerals are in perfect equilibrium, these four
curves cross on one single P-T point. In any real case the curves do not exactly converge and
average conditions P and 7 are computed. The adequacy of this averaging is assessed by
first performing a chi-squared test and, if successful, by considering the size of the uncertainty
ellipse.

The “sigfit” parameter is the result of a chi-squared test, and with four reactions, the
averaging of P and T is reasonable with 95% confidence if “sigfit”’<1,73. The “sigfit” is a
binary criterion, estimating whether the P and 7T results have passed a chi test or not; but a
sigfit of 0,1 is not “better” than one equal to 1,5 (Powell and Holland 1988). Only in few
cases is the averaging not valid with grt II while valid with grt III f with the corresponding
pair phengite/omphacite (Fig. 12). In general triplets with both garnets pass the test.

The uncertainty ellipse is enclosed in a rectangle of size 20, x 20, , where o, and o,

are uncertainties on P and T, respectively. The smaller the uncertainties are, the more accurate
the estimated P and 7 are and the more achieved the equilibrium is. The average o over

the 18 triplets is 4,65 kbars with grt IT and 3,5 kbars with grt III f. The average or over the
18 triplets is 99°C with grt II and 80°C with grt I1I f.
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Both garnets compositions are at equilibrium “enough” so that P-T determinations are
possible. Nevertheless the corresponding results show that grt III f is statistically closer to
equilibrium than grt II.
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Fig. 11: P-T estimations performed with Thermocalc, using omphacite-phengite-garnet
triplets. In each triplet, either omphacite or phengite was an inclusion in an annealed eclogitic
fracture through gamet. For each triplet, two garnet compositions were used, either Grt II or
Grt I11, both in contact with the omphacite or phengite inclusion. and refer to the averages of
P-T estimations calculated with Grt II and Grt 111, respectively.
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Fig. 12: Sigfit associated to P-T estimations, resulting from a chi-squared test. For P-T
estimation to be reliable with 95% confidence, sigfit must be less than 1.73. The estimations
are paired, as two estimations are performed with the same omphacite and phengite, using
either Grt II or Grt I11.
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P-T pseudosections

P-T determination methods use actual mineral compositions and activity models, and
compute independent reactions curves by zeroing Gibbs reaction energies A G’s. The

principle underlying pseudosections is the minimization of the Gibbs energy (G) of the
chemical system of interest for given P-T conditions. The computation of this minimum
enables the determination of mineral modes and compositions. Pseudosections are therefore
the appropriate tool to study the garnet compositions at equilibrium over a range of P-T
conditions.

The input of pseudosections performed with software THERMOCALC 3.1 consists of
the system composition and mineral activity models (see Appendix A for the latter). The
samples studied (CO1 and EO1) were almost completely eclogitized, the only remnants of the
granulite facies assemblage are the granulitic garnets containing grt II and grt III. Both
samples show also a local amphibolite facies overprint with symplectite formation.

Chemical system composition

Whole rock analyses

Whole rock analysis were performed in the "Service d’Analyses des Roches et des
Mineraux" of the "Centre de Recherches Petrographiques et Geochimiques" in Vandoeuvre
Les Nancy (see analysis of samples COl and EO1 on tab. 2). Pseudosection construction
requires the knowledge of the whole rock composition in the eclogite facies conditions, but
the chemical analyses are made on the samples after their exhumation and the possible
associated chemical variations. The comparison of close samples of untransformed with
strongly eclogitized and amphibolitized granulite by [Kiihn, 2002, paper 1] demonstrates that
the Caledonian metamorphism is isochemical at the handspecimen scale with respect to trace
and major elements. The analyses of major elements carried out here are therefore relevant for
the in situ eclogite facies whole rock composition.

H20 content

H20 content was estimated by loss on ignition. The present quantity of water is not
necessarily the quantity that was actually present in the rock under eclogite facies conditions.
The volatile content is indeed larger for the amphibolites than for the eclogites (Kiihn 2002).
The samples CO1 and EOl show at the cm-scale large areas of amphibolite-facies
symplectites, but on the outcrop scale these samples are not in the vicinity of any of the
amphibolitic dcam-sized fractures that enabled fluid flow. We assume therefore that
amphibolitization reactions used the stock of water already present in the samples and that no
hydration was associated to this metamorphism. As a result the present and the eclogite-
facies water content are considered as equal.

Reacting system

The chemical sytem that tends to minimize its G under given P-T conditions is not
necessarily the whole rock. The preservation of granulitic garnets with granulitic
compositions (grt I) even in the most transformed samples is actually an evidence that the
core of these garnets never reacted during the whole Caledonian history. As a consequence,
this unreacting fraction must be substracted of the whole rock analysis to determine the
correct chemical system. This unreacting fraction is in our case the volume of grt I, which is
equal to the volume of granulitic garnet minus its reequilibrated fraction. The proportion of
granulitic garnet was determined optically from its surfacic density on a thin section
(~3x4,5cm), and is equal to 13% for CO1. The fraction of granulitic garnet that remained
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unreacted is highly variable from one garnet to another. The unreacting part is therefore an
unknown fraction f, = of the total granulitic garnet volume.

The chemical system studied here consists of inclusions within eclogitic fractures, it is
therefore only a subset of the bulk rock chemical system. Nevertheless, the mineral
compositions in the matrix and in the fractures being the same, the bulk rock composition can
be used to study the chemical behaviour within fractures.

Fe’ content
FeO
(FeO + Fe,0,)

conditions to values between 0,58 and 0,62 during eclogite-facies conditions, due to a change
in oxydizing conditions (Kiihn 2002). We used a value of 0,6.

ratio decreases from around 0,76 during granulite-facies

Pseudosection construction

Parameter determination

Several G minimizations were performed to estimate the value of the unknown
parameter f, . Values were considered as realistic if the resulting equilibrium assemblages

comprised the major minerals observed in thin sections. Substracting 100% or 75% of the
total granulitic garnet ( f, =1 or 0,75) results in an unrealistic assemblage where no garnet is

unr

formed. A medium value of 50% of unreacting granulitic garnet was finally chosen.

P-T grid

P ranges from 18 to 23 kbars, and T ranges from 670 to 800°C. These ranges enclose
the average P-T conditions estimated by THERMOCALC and have sizes comparable with the
associated average uncertainties (see Fig. 11).

Results

The petrogenetic grid is built up by comparing the minimum value of G for all the
assemblages with a variance>0 formed of a combination of minerals among the list
muscovite-amphibole-paragonite-omphacite-garnet-orthopyroxene-epidote-quartz-kyanite-
H2O0. In the following mineral assemblages are named after the missing minerals : [A,B]
corresponds to an assemblage where all the minerals of the above list are present except A
and B. Over the P and T ranges studied, 4 distinct fields coexist (Fig. 13): 2 fields with a
variance of 4 ([par,opx,H20] in the low P-low T corner, and [amph,par,opx] where the black
star lies) and two fields with a variance of 5 ([amph,par,opx,H20] in the low T-high P corner
and [amph,epid,par,opx] in the high T field).

P-T conditions determined with grt II and grt III f (plotted respectively as a black
circle and star) are both within the field [amph,par,opx], the latter being very close to the field
[amph,par,opx,H20]. The limit between these two assemblages separates two fields with
different variance, it corresponds to the disappearance of H20 (curve H2O out) in the
assemblage [amph,par,opx]. This limit is difficult to localize precisely, resulting in its
drawing with straight segments.

To study the wvariations in the equilibrium garnet compositions within the
[amph,par,opx] field, the isopleths of almandine and grossular fractions in garnet are drawn.
These isopleths should be continuous over the limit “H20 out”, but the match is not perfect
and the gap amounts to around 5%. Instead of plotting the isopleths within the
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[amph,par,opx,H20] field, garnet compositions are given for two particular P-T conditions
corresponding either to a 3 kbars P increase or a 25°C decrease with respect to the black star.

The grossular fraction of the garnet for the conditions determined with both grt II and
III f are around 30%, and all over the field [amph,par,opx] the grossular fraction is >28%. On
the two points within the field [amph,par,opx,H20] the minimum grossular fraction is 26%.
These computed grossular fractions are in much better conformity with grt III f
(0,23<X10<0,30) than with grt IT (Xg0=0,18). The computed almandine fraction range (0,45-
0,5) is also closer to grt III f compositions (0,48<X,m<0,54) than grt IT (X,m=0,57).
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Fig. 13: Pseudosections built with a bulk composition equal to Ccoi— fC G, where Ccu is
the bulk composition of CO1, Car is the composition of the granulitic garnet, and f is the
massic proportion of inherited garnet times the fraction of this inherited garnet that remains
unreacted during eclogite-facies metamorphism. Each field is labelled after the set of minerals
present in the equilibrium assemblage. A line separating two fields with different variances 1s
named after the mineral that disappears between the two assemblages. The empty circle 1s
located on the average P-T conditions estimated with Grt II and the black-filled star on the P-
T conditions estimated with Grt I11. Solid lines within the central field are grossular 1sopleths,
dashed lines almandine isopleths. Garnet compositions where also calculated for two P-T
conditions within the NW field (the two empty stars). On the right, minerals modes and
compositions are given for the P-T conditions assessed with Grt I11.

The computed minerals modes and compositions are given for the grt III f P-T
conditions (20,5 kbars 718°C). Omphacite is the dominant mineral in the computed modes,
which is in agreement with thin section analyses. The computed omphacite can be
decomposed as 0,38 jadeite, 0,34 diopside, 0,1 hedenbergite and 0,18 acmite. The jadeitic
substitution between jadeite and diopside (NaAlCa.;Mg_;) is therefore equal to 53%, which is
in the range encountered in the analysed omphacites (50-70% jadeitic substitution, see section
“Mineral Chemistry””). The second index mineral is phengite, and the computed
stoechiometric silicium content is 3,26 Si atoms per phengite. This value is very close to the
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3,15-3,25 range analysed in phengites. The computed garnet composition (Xum,=0,48,
Xr0=0,31), 1s also similar to grt III f compositions (0,48<Xu,m<0,54, and 0,23<X,,<0,30).

Pseudosection yielded therefore realistic mineral assemblage, and the computed garnet
compositions supports the idea that the grt III f is the eclogite facies equilibrium garnet, while
grt I1 is an inherited granulitic garnet that started to react but did not reach equilibrium.

Reequilibration processes

The reequilibration of the granulitic garnet proceeds through diffusion from its rim.
The diffusion potential steming from the compositional difference between the equilibrium
garnet composition grt III f (0,48<X,im<0,54, and 0,23<X,<0,30) and grt I (Xum=0,47 and
Xero=0,15) implies an flux in of Ca and to a smaller extent Fe, and an flux out of Mg, or in
other words a small Fe-Mg and a large Ca-Mg diffusional exchange.

Grt II — Grt III profiles

In order to analyse the diffusion processes affecting the granulitic garnet, we have
performed profiles perpendicular to eclogitic fractures, which run therefore in grt I1I f and in
grt II. The chemical boundary between grt II and III f is sharp and consists in a decrease in
Xaim and an increase in Xy, from grt II into grt III (Fig. 14-3 and -4). The amount of variation
ranges from 1 to 5 % of endmember proportion depending on the profile. The chemical
variation is qualitatively the same but is sharper on profiles 10-1 and -2, which run
perpendicular to the grt II - grt III r boundary. The decrease in Xumis ~5%, and the increase in
Xgro 18 larger than 10 % on profile 2.

While grt I1I is relatively homogeneous within each profile, the composition of grt II
evolves between its outter boundary and the granulitic core that was not reequilibrated. This
evolution is most manifest on profiles 1 and 2. Within grt II, the X, is maximum very close
to the grt II — grt III boundary, showing some kind of narrow plateau on profile 2, then
decreases smoothly over ~100 pm to reach the Xum of grt I. The X, of grt II is also
maximum on its outter border, then decreases sharply over ~20 pm to reach the X, of grt I.

Both Xy and Xam evolution within grt II are diffusional profiles from the garnet
boundary (fracture or crystal rim) into its core showing enrichment in Fe and Ca and depletion
in Mg. The Fe-Mg interdiffusion is much more penetrative than Ca-Mg interdiffusion; this is
attested by the diffusional characteristic length: X, decreases to grt I values over ~100um,
whereas X, decreases to grt I values over less than 10-20pum.
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Fig. 14: Microprobe profiles within garnet running through the Grt II-Grt II1 boundary. The

top left BSE photograph shows Grt I1I located on the boundary of two granulitic garnets, the
top right one eclogitic garnet overgrowth, the bottom ones eclogitic garnet filling eclogitic
fractures within garnet. The scales of the profiles are garnet endmember fractions. All profiles
show a variable but sharp drop in grossular fraction and increase in almandine fraction from

Grt II into Grt II1. Within the granulitic garnet the reequilibration proceeds through a continuous
increase in almandine fraction from core to rim, without change in Ca content.
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Diffusion source

Once fractures were created within a granulitic garnet, elements were transported from
the matrix into the garnet. The garnet inclusions inherited from the granulite facies
metamorphism are relatively rare, whereas inclusions associated to eclogitic fractures are
numerous. In addition none of the frequent granulite-facies inclusions (biotite, corundum,
spinel) contains Na, while one of the major eclogite-facies inclusion is omphacite. It is
therefore unquestionable that there was element transport during the eclogite facies phase at a
scale at least equal to the size of the garnet. It is beyond the scope of this paper to discuss the
precise physical mechanisms of this transport — solid diffusion through grain boundary vs
diffusion within a “true” water phase- but the set of all these mobile elements can be
considered as a source for diffusion into the granulitic garnet. Once the eclogitic fracture has
been annealed by the crystallisation of inclusions and grt III f, then the source changed and
became the set of these minerals. The relative contribution of this second source can be
assessed by comparing the width of the annealed eclogitic fractures to the diffusion
penetration length: while elongate omphacite, phengite and grt III f are generally a few um
wide, the zone enriched by a few % in Fe within the granulitic garnet can reach 150 um (Fig.
7). Most of the Fe-Mg and Ca-Mg exchanges affecting the granulitic garnet were achieved
with the “mobile elements source” (phase I), before crystallisation of inclusions and grt III £
in the fracture (phase II), altogether under eclogite-facies conditions (Fig. 15).
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Fig. 15: Evolution model for garnet fracturing, diffusion and crystallisation within fractures in
Caledonian eclogite-facies conditions. In the first phase, garnet fracturing due either to tectonic
or reaction-induced stresses enabled element transport and diffusion into the granulitic garnet.

In the second phase, crystallisation of omphacite, phengite and garnet (Grt I11) within the fracture
led to its annealing. There was little solid diffusion into the granulitic garnet after that stage. as
attested by the sharp compositional gradients across the Grt [1-Grt 111 boundary.
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Reequilibration path

The reequilibration of the granulitic garnet proceeds mainly through Fe-Mg exchange.
On the other hand the exchange vector joining grt I and grt III consists mainly of Ca-Mg
exchange. The reequilibration of grt I proceeds therefore along a direction that does not lead
to grt III composition, but to a “reequilibrated endmember” (Fig. 10). The reason for this non-
colinearity is discussed below, but a related question is what composition has the
“reequilibrated endmember” to which diffusion in the granulitic garnet leads.

The endmember grt II has the composition Alms;GrsPyss. It is richer in almandine
than the equilibrium grt III by a few percent (0,48<X,m<0,54 in grt III), it reequilibrated
therefore in Fe beyond the equilibrium Xy, In terms of Fe-Mg partitioning, grt II has
nevertheless intermediate Xy, value between grt I and III. Xy, (Mg/(Mg+Fez+)) is constant
in the core, which is not reequilibrated, then decreases constantly toward the rim as the extent
of reequilibration increases, and finally the outter garnet (grt III) has the smallest Xy,.

The partitioning of Fe-Mg between the garnet and the rest of the chemical system is
therefore dependent on the Xgy,. Grt II, which is poorer in Ca than grt III, reequilibrates to a
higher Xu,. This relevance of this interpretation can be assessed by studying the Fe-Mg
partitioning between garnet and clinopyroxene. The empirical relation given by (Ellis and
Green 1979)

3104X ¢ +3030+10,86 P(kb)

T(K)=
InK, +1,9034
2+ 2+\Gt
with k, = ¢ /Mg )
(Fe™" /| Mg™" )™

states that for given P, T, and clinopyroxene Xy, an increase in the X,r, of garnet is balanced
by an increase in Kp, resulting from a decrease in garnet Xy,. This experimental law is
therefore qualitatively in agreement with the coexistence in our samples at the same P and T
of high Xgr-low X, grt III and low Xgro-high Xy, grt 11

The relation between garnet Xy, and Fe-Mg partitioning between garnet and
clinopyroxene was quantitatively tested on the updated calibration of the garnet-
clinopyroxene Fe-Mg geothermometer by Krogh Ravna (2000b). The P-T-composition
relationship is

1939,9+3270X5" —1396 (X ') +3319 X" —3535 (X ")
+1105 X, —3561(X,,,)° +2324(X )’ +169,4P(GPa)

T(°C)= -273
InK, +1,223
Fe*" | Mg*" ) y Ca . Mn
where KD = ( 2+ g2+ )C x XCGat = 2+ ’ Xﬁ(fj;nt = 2+ >
(Fe™ / Mg™)™" Ca+Fe™ + Mn+ Mg Ca+Fe™ + Mn+ Mg
Mg
and X%, =

Y&t T Fett + Mg

The calculated temperatures are unrealistically too high (Fig. 16); this geothermometer
cannot be used to assess the equilibrium temperatures. We can nevertheless use it to estimate
the temperatures variations between different garnets and a fixed -clinopyroxene
compositions. In spite of a relatively large scatter, temperatures of grt III and grt II are very
close, whereas less reequilibrated garnet yield much higher temperatures.

The behaviour of garnet as to Fe-Mg exchange with clinopyroxene supports the idea
that even if the granulitic garnet does not reequilibrate on the line leading to the grt III, the
reequilibrated endmember (grt II) and the grown garnet (grt III) correspond to the same P-T
conditions.
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Fig. 16: Microprobe profiles through garnet, from Grt I in the core of a granulitic garnet to
eclogitic garnet (Grt III) crystallised between two granulitic garnets. The top profile shows the
evolution of garnet endmember fractions, similar to profiles on Fig. 13. The bottom profile
shows the evolution of XMg (@%), with Grt II values intermediary between high Grt |
values and low Grt I1I values. Temperatures estimated with a garnet-clinopyroxene thermo-
meter on the middle profile (Krogh Ravna 2000b) are unreallistically high, but yield the same

values across the Grt II-Grt I1I boundary.

Discussion

Garnet reequilibration vector

The chemical potential steming from the compositional difference between the

inherited granulitic garnet (with grt I composition) and the garnet in equilibrium in eclogitic
conditions (grt III) with the bulk rock induces a reequilibration along a vector corresponding
to a large Ca-Mg and a smaller Fe’'-Mg exchange. On the other hand, the actual
reequilibration vector proceeds along a very different direction, mainly through Fe*-Mg
exchange. The discrepancy between these two vectors can be accounted for by three distinct
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processes: differential cation intergranular transport and availability, differences in the
reacting system or differences in kinetics of cation diffusion in garnet.

a) Cation transport and availability

The cation diffusion within garnet is driven by the concentration gradients, which
depend on the difference between core (C,,, =grt/) and the composition of the fluid on

garnet border (C,, ), considered as the external source. The fluid composition is unknown, but

it is controlled more or less directly by the reacting system, i.e. the bulk rock. The chemical
force driving diffusion is the reequilibration of the granulitic garnet to the eclogite-facies
composition. So in first approximation, the external source composition can be estimated as
grt 11, leading to a larger gradient between rim and core in Ca than in Fe®', thus unable to
explain the larger reequilibration in Fe*" than in Ca.

This definition of the source composition is nevertheless oversimplistic, as it ignore
the importance of cation transport to the outter boundary (rim or fracture) of the garnet. In the
case of reequilibration of garnet along fractures, Ca and Fe*" must be transported over large
distances of the order of the garnet radius. The stock of available elements at the garnet
boundary is thus controlled by the bulk rock composition, but also by the relative transport
properties of cations on minerals boundaries. The reequilibration of garnet is driven not by the
complete reacting system, but by the system “seen” by the garnet.

The study of diffusion-controlled garnet growth (Chernoff and Carlson 1997) showed
that Mn, Mg and Fe achieved chemical equilibrium at hand-scale, while Ca concentrations
were strongly variable between garnets. The authors interpreted this Ca behaviour as the
result of a sluggish interdiffusion - diffusion between adjacent minerals- compared to the
other cations. Nevertheless, the grt III that fills in the fractures is Ca-rich, and has relatively
constant compositions compared to the X¢, differences analysed in (Chernoff and Carlson
1997). Grt III is therefore a strong evidence of Ca mobility and availability in the samples
studied here. There does not seem to be any differential intergranular transport properties
between Ca and other cations that could account for the observed Fe and Ca profiles.

b) Incomplete reacting system - Grt II as early transient phase

The eclogitization of the complete bulk rock leads to the crystallisation of grt IIl. As
the reequilibration of granulitic garnets into grt I predates the grt III crystallisation, it may
have occurred as an early reaction, when the reacting system was confined to the set of the
first minerals to react, i.e. smaller than the bulk rock and with a completely different
composition. As the garnet is a resistant mineral, this early phase would have been preserved
in garnet as grt I, while the rest of temporary minerals would have disappeared or evolved as
eclogitization proceeded.

The assessment of this hypothesis requires to know what the reacting system is at each
stage, from the inception to completion of eclogitization. It implies not only to determine the
first reactions to occur, but also to know the amount of each mineral involved, what is
impossible. It nevertheless provides a sensible explanation for the sharp transition between the
first phase (granulitic garnets reequilibration with little Ca incorporation, no eclogitic garnet
crystallization) and the second phase (crystallisation of Ca-rich eclogitic garnets). As more
and more minerals are involved in eclogitization, the evolution of the composition of the
reacting system under constant P-T conditions make it cross boundary lines of distinct mineral
assemblages. In the first stages of eclogitization, no garnet crystallization occurred as the
stable mineral assemblage did not bear garnet; the granulitic garnet, in addition to dissolve,
reequilibrated by Fe**~Mg exchange. The eclogitic garnet crystallization occurred in
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subsequent stages of eclogitization, once enough minerals were involved in reactions and the
reacting system composition got close enough to bulk rock composition and entered the
garnet-bearing mineral assemblage stability field.

This hypothesis is purely prospective, but is consistent with the absence of
intermediate garnet compositions between the two sets of eclogitic garnets composition (grt 11
and III) and also with the delay in garnet crystallization with respect to eclogitization
inception. On the other hand it is slightly at variance with the Fe-Mg partitioning equilibrium
between grt II and omphacite observed in our samples: if grt II reequilibrated in the first
stages of eclogitization and was subsequently preserved without further evolution, its Xy is
independent of omphacite which formed when the whole rock was reacting.

¢) Cation diffusion within garnet

The granulitic garnet, which reequilibrates by cation exchanges through its boundary,
can be seen as a ternary diffusive system, where the three diffusing cations are Mg, Ca and
Fe%, the X being small (a few %) and relatively constant.

The fluxes of Ca and Fe*" within the garnet can be expressed following Lasaga (1979)
and Chakraborty and Ganguly (1992):

oX, oX oX oX,
JCa = DCafCa — + DCafFe — ; JFe = DFefFe — + DFefCa <
ox ox Ox Ox

where X is the Ca concentration at x, D, , are diffusion coefficients, and

Xp, =1-X,, — X, 1s the dependent parameter. The coefficients of diffusion depend on the

self-diffusion coefficients (D, ), that are uniquely defined, but also on the cations
concentrations :
XeDitXnDit XDy o D,-D,
“ XeuDoy + Xy Dy + Xy Dy~ 7 X Dy + X D+ X, Dy

The fluxes of Ca and Fe*" into the granulitic garnets depend therefore non-linearly on
the three self-diffusion coefficients and the concentration and concentration gradient profiles.

To compare the competition between those two fluxes let us examine the simple symetrical
case where the starting concentration profiles of Ca and Fe*" are equal :

D

Ca—Ca =

X X,
aX aX JC = (DCa—Ca + Dca—Fe) aa Ca Jca — DCa aa—ca
X, ()= Xy ()= — e == = ox. o,
X X e a
JFe =(DF6—F6+DFe_Ca)—Ca '-]Fe :DF C
ox Ox
Ca *
and e :DF :Dga.
D D

Fe Fe

In this simple case, the competition between Ca and Fe’™ to penetrate into the
granulitic garnet, as well as the resulting diffusion profiles, depend only on the ratio of the
self-diffusion coefficients.

Experimental constraints on self-diffusion of Fe*" show relatively consistent results
(see the review by (Béjina et al. 2003)):

D;e = 6’4.10—8 eXp(— 275 +36+ 5,6 + 2,9.P(GPa)
RT
(1)

kS

Dy, =3,1.10" exp(—

10*)m’ /s (Chakraborty and Ganguly 1992)

25635 .10*) m* / s (Loomis et al. 1985) (2)
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The only available set of data on Ca self diffusion coefficient gives:

D, =7,2.10" exp(- 2221 10°) m? /5 (Schwandt et al. 1996) (3)

Calculating those coefficients and their associated error bar for P=2Gpa and T=700°C yields :

Min value (m?/s) Mean value (m?/s) Max value (m?/s)
D,, (D 1,5.107% 2,71.107% 4,32.107
D, (2) 7,26.107 55.107% 4,73.107%
D, (3) 107 3,4.107 1,17.107%

It is difficult to be conclusive about relative diffusion rates of Fe*" and Ca, as the
related ranges of diffusion coefficient overlap. In addition, conclusions drawn by different

authors are contradictory, as Loomis et al. (1985) states that “ D/, < Dy, < D, ”, but Freer and

Edwards (1999) contend that Ca-(Fe,Mg) interdiffusion is faster than Fe-Mg interdiffusion.

A slow Ca diffusion kinetics in garnet would result in the deviation of the garnet
reequilibration vector towards Fe> Mg exchange vector, as observed in our sample. It is also
consistent with the Fe**~Mg equilibrium partitioning between grt I and omphacite, explained
in section “reequilibration path”: granulitic garnet reequilibrated but its evolution was
confined on Fe*'~Mg direction for kinetic reasons. Along this direction it tended to reach the
minimum energy composition, determined by the best Fe’"—Mg partitioning with omphacite.

This hypothesis does not provide on the other hand any explanation for late inception
of eclogitic garnet crystallisation, after a phase of granulitic garnet reequilibration. This
transition may be explained by the evolution of the system fluid+minerals at equilibrium
under changing P-T conditions. This mechanism was proposed for albite crystallisation during
isothermal decompression (Jamieson and O'Beirne-Ryan 1991). The solutes concentrations in
equilibrium with a given mineral assemblage evolves as P-T conditions changes, leading to
mineral crystallisation or dissolution. Unfortunately experimental data on the behaviour of
solutes in the fluid are restricted to a pressure range much lower than the eclogite-facies
conditions (for example the software SUPCRTO92 calculates solute concentrations up to 5
kbars (Johnson et al. 1992)), so this hypothesis cannot be tested. While the rock has already
started eclogitizing, a drastic change in P-T evolution, not necessarily associated to a large
change in P-T conditions, could result in the inception of eclogitic garnet crystallisation. As
the structural analysis by Raimbourg et al. (in press) shows that the eclogite-facies
deformation records the first steps of exhumation, eclogitization reactions may have spanned
both the end of the prograde and the start of the retrograde path, and the movement and P-T
evolution reversal could have induced eclogitic garnets crystallization.

P-T-t evolution of the unit

a) One or two recorded events ?

The extent of granulitic garnet reequilibration requires some transport within the
fractures before eclogitic garnet crystallisation, implying a chronology between both events.

It cannot be absolutely discarded that grt II is the only remnant of an early assemblage
associated to P-T conditions far from the eclogite-facies conditions analysed above,
corresponding to an intermediate metamorphic phase between granulite-facies and eclogite-
facies metamorphism. The determination of the P-T conditions of this event is impossible

with thermobarometric methods based on A"G minimization, which require the coexistence
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of several phases. In contrast, the construction of pseudosections, which yield the modes and
the compositions of minerals at equilibrium for given P-T, require only the global
composition of the system.

P and T conditions for garnet core growth were assessed by Vance & Mahar (1998)
using only garnet compositions. The accuracy of this estimation is controlled by the fact that
the three garnet isopleths Xy, Xca, Xwmg, corresponding to the actual garnet composition,
must cross on the same P-T point on the built pseudosection. On the other hand, the same
method was unable to explain the composition of the garnet grown beyond the core. The
authors imputed this deficiency to the lack of precision on the estimation of the bulk
composition, due to element fractionation. In our case, the preservation of the granulitic
garnet core strongly impedes the precise determination of the composition of the reacting
system in post-granulitic events, and undermines a priori the success of such a method using
only garnet composition.

Nevertheless, thermobarometric analyses (P-T estimations and Fe-Mg partitioning)
enable to interpret both garnet compositions (grt IT and III) as corresponding to the same zone
of the P-T field, the difference between them steming from reequilibration processes. Another
argument for associating these two garnet compositions to the same range of P-T conditions is
the fact that they belong to the same structure — eclogitic fractures-, and that the other
minerals associated to this structure, phengite and omphacite, have homogeneous
compositions. As a result we prefer to consider that grt II then III formation are two
successive phases of the same eclogite-facies event.

b) Two dissymetrical phases

The temporal extent of the two phases is dissymetrical. The duration of the first phase
is sufficient for the Fe*™ to penetrate by diffusion into granulitic garnet over a distance of the
order of 50-100 um. During the second phase eclogitic garnet crystallised on the border of the
reequilibrated granulitic garnet; in spite of their different almandine and pyrope contents, little
Fe*~Mg exchange occurred between grt II and III. We did not make quantitative estimations
of the relative duration of both phases based on diffusion profiles, as the variable Ca content
may strongly influence Fe?*~Mg exchange. The absence of diffusion between grt IT and III is
nevertheless a strong evidence that the exhumation following eclogitic garnet crystallisation
was rapid.

The transition from granulitic garnet reequilibration phase to eclogitic garnet
crystallisation phase may result from a change in P-T evolution, from burial to exhumation.
The difference in diffusion extent between both phases implies that the unit reached slowly
the P-T peak conditions during the end of its burial, before exhuming much more faster. As
the prograde path has been completely overprinted, no data is available to assess the burial
rate. Even the retrograde evolution is not well constrained, as there is still controversy over
the age of both eclogite- and amphibolite-facies metamorphism (see Raimbourg et al. (in
press) for a review). Exhumation rates calculated in terranes belonging to the nearby Western
Gneiss Region show really fast exhumation near HP or UHP metamorphism peak (8,1 mm/an
in Moldefjord and 25 mm/an beneath Solund Basin, respectively recalculated from Terry et al.
(2000) and Hacker et al. (2003) by Labrousse et al. (2004)). This very fast reverse movement
in the first steps of exhumation is furthermore in agreement with results from mechanical
modelling of subduction zones that we are currently carrying out.
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Conclusion

Caledonian tectonic stresses, as well as the eclogite facies metamorphism itself,
resulted in the high-pressure fracturing of inherited Grenvillian granulitic garnet (grt I). These
fractures were filled with eclogite-facies minerals such as omphacite, phengite and garnet. 10-
100 pum-large parallel bands of reequilibrated granulitic garnet (grt II) lie on both sides of
such fractures, whose composition is significantly different from the um-wide garnet filling
the fractures (grt III). Thermobarometric analysis shows that grt III is the equilibrium
composition, while grt II only partially reequilibrated. This reequilibration occurred mainly by
Fe*-Mg exchange, up to a garnet ratio Mg/(Mg+Fe*") constrained by the partitioning with
adjacent omphacite. The vector representative for this reequilibration, in the garnet
compositional space, does not lead to grt IIl, which is the equilibrium composition. We
propose two possible explanations for the very low Ca reequilibration of inherited garnets:
slow Ca intragranular diffusion in garnet compared to Fe*', or preservation as grt II of an
early stage of eclogitization. The nature of the investigated garnets, i.e. either crystallised or
reequilibrated garnets, shoud be carefully assessed in order to perform thermobarometric
calculations. In the case studied here two garnet populations are associated to eclogite facies
inclusions, and only the more discrete population of the two is actually in equilibrium with the
rest of eclogitic minerals. The inception of eclogitic garnet crystallisation (grt III) does not
occur during the first stages of eclogitization; it may be triggered by a change in P-T
evolution such as the beginning of a rapid exhumation.
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Tables

Echant L02-Gt9-7 EOl-g112-V | COl-gtl5-V | EO1-gt9-V | CO1-gt7-V | EO1-gt12-V | LO2-Gt29-6 CO1-Gt7-5 J01-Gt13-7
Analyse 761, 581 o971 7211 141/1 61/1 ol 151, 5911 131
Gt 1P Grliir Gri 117 Grt [y Gt llir Gt | Grt | Gnll Grill G ll
502 38217 39,073 39,511 40,222 38,024 39,476 39,271 39,234 38,385 37,551
Tio2 0,071 0,108 0,051 0,049 0,257 0,109 0,099 0,101 0,043 0,052
Al203 21,177 21,505 21,751 21874 21,699 21,464 21,205 20,916 20,547
Fel) 24229 24,866 A 25,260 24,836 23,969 24, 466 26,924 28,029
MnOy 1,023 0,930 0,856 0,674 0,831 0,748 0,898 1,054 1,206
Mg 5,156 5.466 6,875 5,909 6,667 9802 8,732 6,796 6,190
Cal 10,038 9934 8046 8,995 8,457 5368 5,590 7,207 5974
Na20 0,097 0,075 0,066 0,048 0,009 0019 0,011 0,032 0,081 0,048
K20 0,075 =0,006 0,005 0,006 0,013 -0,007 0,015 0,006 0025 0,013
5 100,083 101,951 101,915 103,025 101,757 100,948 101,694 100,252 101,351 99,584
Structural formulae
S5 2984 2991 2,998 3,029 2,972 2,996 2975 3on 2,970 2912
Ti 0,004 0,006 0,003 0,003 0,015 0,006 0,006 0,006 0,003 0,003
Al 1,949 1,940 1,945 1,941 1,953 1920 1916 1,918 1,907 1,916
Fetot 1,582 1,592 1,514 1,591 1.586 1,521 1.568 1,570 1,742 1.855
Mn 0,068 0,060 0,055 0,043 0,054 0048 0,051 0,058 0,069 0,081
Mg 0,600 0,624 0,778 0,663 0.759 1109 1,076 0,999 0,784 0,730
Ca 0,840 0815 0,727 0,726 0,692 0436 0,470 0,460 0,597 0,507
Na 0,015 0,011 0,010 0,007 0,015 0,003 0,002 0,005 0,008 0,007
K 0,007 =0,001 0,000 0,001 0,001 =0,001 0,001 0,001 0,002 0,001
XMg 0,267 0274 0,331 0,289 0,316 o414 0399 0380 0,302 0274
Fed+ stoech 0,08 0,08 0,06 0,00 0,09 0,11 0,18 0,07 0,21 0,19
Endmembers
Gr 0,279 0271 0,242 0,240 0,231 0,145 0,158 0,152 0,201 0,170
Py 0,199 0,207 0,258 0,219 0,253 0,369 0361 0,331 0,263 0,245
Alm 0,499 0,502 0,482 0,526 0,499 0470 0,465 0,498 0,513 0,558
3p 0,022 0.020 O.018 0,014 0,018 0016 0,017 0,019 0.023 0,027
E0T-gt3 ED1-gt3 C01-52 Fol-gt17-7 Clls3 Site LO2b-gt22 LOZb-gt21 E01-gt10 LOZb-gi21 E01-s1
779,000 813,000 18,000 22/1 A6171 Analyse 211,000 109,000 316,000 177,000 153,000
Mus nim Mus nim Mus el Mus imel Mus matrix Pyt granu Pyt inelus Pyt inclus YT matrix Py matnix
47,768 49,075 47,988 5102 52,924 55,780 56,263 55,859 55373
0,562 0325 T2 0,182 0,088 0,108 0,085 0,394
32859 AlZC3 4,497 13,137 13,940 9,132 13,610
2,682 FeD 8,282 6,674 6,295 1857 6,588
0,084 0,051 MnO 0,041 0,000 0,053 0,084 0,008
1,545 499 1,829 1,647 MgO 11,300 6,564 5,666 9,119 5,775
0,101 1,100 0,080 0,003 Caly 19,664 11,130 10,150 12,965 10,446
Na20 0,997 2653 1,240 1,795 Na2O 2,157 7.745 8,297 5,744 7,757
K20 9,617 7.535 9,038 8672 K20 0,046 0,000 0,041 0,072 0,058
5 96,215 96,544 96,343 96,484 5 09,693 101,118 100,813 100,917 100,000
Structural formulae Structural formulae
5 3,160 3242 3,169 3,200 3,300 3,155 5 1,964 1,985 1,998 1,974
Ti 0,028 0,016 0,051 0,019 0,049 0,016 i 0,005 0,003 0,002 0,011
Al 2562 2313 2,496 2,436 2,345 2,583 Al 0,197 0,580 0,385 0,572
Fetot 0,148 0,190 0,166 0,161 0,144 0,144 Fetot 0,257 0,186 0,235 0,196
Mn 0,005 0,012 0,004 0,004 0,003 0,000 Mn 0,001 0,002 0,003 0,000
Mg 0,152 0,246 0,180 0,245 0,161 0,159 Mg 0,625 0,298 0,486 0,307
Ca 0,078 0,006 0,005 0,000 0,004 Ca 0,384 0,497 0,399
Na 0,340 0,159 0,000 0,228 0,144 Na 0,568 0,398 0,536
K 0,635 0,761 0,892 0,725 0,805 K 0,002 0,003 0,003
NMg 0.549 0,515 01,567 0,523 0,524 NMg 0,708 0.614 0.672 [, 605
Endmembers Endmembers
Tri 0,058 0,072 0,005 0,062 acm 0,097 0,085 0,017 0.m7 0,001
P 0014 0,070 0,038 0,047 jad 0,476 0,550 0,382 0,536
Mus 0315 0,560 0,430 0,625 hed 0,091 0,120 0,114 0,135
cel 0,262 0,130 0,290 0,118 diop 0,600 0,295 0,249 0382 0246
Pz 0.340 0,159 0,228 0,144 fie mg pyr 0,026 0,051 0,049 0,105 0,061
Catsch 0,047 0,036 0,015 0,002 0,018
Total 1.006 1,004 1,000 1,000 0,996

Table 1: Representative electron-microprobe analyses of garnets, pyroxenes and micas. All
analyses correspond to eclogite-facies minerals, except granulitic garnet (Grt I) and granulitic
pyroxene. The Fe’" in garnet is assessed using Droop method (Droop 1987). In structural
descriptions (third line), “rim” refers to the granulitic garnet rim, while “matrix” means “not
in contact with granulitic garnet”. In the decomposition, “Tri” stands for trioctaedric mica,
“prI” for pyrophyllite and “fe mg pyr” for orthopyroxene.

Si02 Al203 Fe203 MnO MgQ Ca0 Na20 K20 Tio2 P205 PF Total
co1 52,07 18,71 8,7 0,14 525 827 5,15 093 0,43 <L.D. 0,42 100,07
EO1 51,57 19,02 8,21 0,14 5,09 8,39 4,75 1,09 05 =L.D. 0,44 100,2
Loz 52,57 19,53 8,34 0,13 5.09 8.7 3,95 0,99 0.47 =L.D. 0,26 100,03

Table 2: Chemical analyses of samples CO1 (used in pseudosections), EOl and LO02, all
showing granulitic garnets fractures filled with grt III f, omphacite and phengite. PF is the
volatil content.
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Appendix

Activity models

The following activity models were used to build the pseudosections:

White micas: endmembers muscovite-paragonite-celadonite-ferroceladonite, non ideal mixing
with symmetric formalism interaction energies (Holland and Powell 1998)

Paragonite: endmembers paragonite-margarite, mixing in the A site, no mixing in the
tetrahedral site (Tinkham et al. 2001), from Thermocalc v2.7

Amphibole: endmembers tremolite-tschermakite-pargasite-ferroactinolite-glaucophane, non
ideal mixing with symmetric formalism interaction energies (adapted from (Dale et al. 2000))
Clinopyroxene: P2/n omphacite is assumed, endmembers jadeite-diopside-hedenbergite-
acmite, ideal mixing (Holland and Powell 1998)

Garnet: endmembers grossular-almandin-pyrope-andradite, non ideal mixing with symmetric
formalism interaction energies (Holland and Powell 1998)

Orthopyroxene: endmembers enstatite-ferrosilite-MgTschermak pyroxene (+ fictious ordered
Fe-Mg pyroxene), non ideal mixing with symmetric formalism interaction energies (Holland
and Powell 1996a; Holland and Powell 1996b; Holland and Powell 1998)

Epidotes: endmembers clinozoisite-ferroepidote-epidote, non ideal mixing with symmetric
formalism interaction energies (Holland and Powell 1996a; Holland and Powell 1996b;
Holland and Powell 1998)

Analytical conditions and apparatus

Electronic microprobe: two Cameca electron microprobes (CAMEBAX and SX50) available
at Camparis (University Pierre et Marie Curie) using the wave-length dispersive technique
with ZAF corrections.

BSE imaging: annular Centaurus detector attached to a SEM Hitachi 2500 with a super
Fevex-Sigma EDS system and a Quest Imaging software, available at Laboratoire de
Geologie de I’Ecole Normale Supérieure de Paris. Operating conditions 20 kV and 0.5 to 5
nA.
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V Propagation a petite échelle des zones éclogitiques

Comme nous I’avons détaillé dans le chapitre 3, 1’éclogitisation de la granulite
nécessite un apport d’eau depuis une source indéterminée, mais probablement située en
dehors du massif granulitique anhydre, ce qui implique un transport sur des distances de
I’ordre de plusieurs kilométres. Si on considere que les zones éclogitisées coincident avec les
zones d’apport de fluide, ces zones hydratées possédent une géométrie trés complexe et
imbriquée a toutes les échelles avec les zones anhydres. Cette géométrie implique une forte
localisation du transport de fluide ("chenalisation" (Oliver, 1996)), controlée par les
mécanismes de pénétration du fluide dans 1’unité granulitique.

Le transport a 1’échelle mésoscopique (10m) est vraisemblablement contr6lé par la
formation des fractures décamétriques, remplies de minéraux hydratés et soulignées par une
bande éclogitique. Le mode de formation de ces fractures est mal compris; un mode
d’ouverture par fracturation hydraulique (Austrheim & Mork, 1988) est a mon avis en relatif
désaccord avec les faibles quantités de fluide présentes au cceur des veines, conduisant a leur
asséchement progressif (observé indirectement par 1’incorporation variable de Cl dans les
amphiboles éclogitiques (Kiihn, 2002a-article 1)).

Le passage au transport a I’échelle macroscopique (km) est plus hasardeux ; il est
difficile d’affirmer que ces fractures décamétriques forment un réseau continu sur plusieurs
km, capable d’assurer le transport des quantités de fluide nécessaires pour transformer
I’ensemble des zones éclogitiques observées. Les bandes de cisaillement sont les seules
structures éclogitiques d’échelle kilométrique, et constituent de ce fait un autre candidat
susceptible d’assurer ce transport de grande échelle. L’évolution génétique depuis une zone
granulitique fracturée jusqu’a une bande de cisaillement complétement éclogitique
(Austrheim & Meork, 1988; Boundy et al., 1992) (voir aussi chapitre 3), qui ne contient plus
de fractures décamétriques, implique le passage par une étape ou les blocs granulitiques,
séparés par des bandes de cisaillement éclogitiques, continuent a étre "rongés" a leurs
frontiéres, ce qui implique une forte disponibilité et un transport de fluide important au sein
méme des zones de cisaillement. Deux questions, non résolues, sont reliées a la question du
transport dans les zones de cisaillement :

-Par quel mécanisme les mouvements de fluides sont-ils facilités dans les zones de
cisaillement éclogitique, a la fois trés déformées et transformées? Le phénomene
d’augmentation de la perméabilité par les réactions ("reaction-enhanced permeability") est
basé sur la diminution de volume et I’augmentation de la porosité induites par les réactions
métamorphiques (Rumble & Spear, 1983), elles-mémes accélérées par la déformation. La
porosité finale des éclogites ne semble cependant pas étre nettement supérieure a celle du
protolithe granulitique (malgré une augmentation de densit¢ de plus de 10%), avec une
variation de "perte au feu" de 1’ordre de 0,5 % massique (entre 0,05-0,2 pour les granulites et
0,64-0,9 pour les éclogites (Kiihn, 2002a-article 1)), qui comprend le fluide dans la porosité
mais aussi le fluide inclus dans les minéraux hydratés, plus abondants dans la paragenése
¢clogitique. Par ailleurs, dans les zones trés déformées que sont les zones de cisaillement
éclogitiques, la perméabilité est probablement essentiellement contrélée par la déformation
plutot que par la porosité intrinseque de la roche (par exemple Holness & Graham (1995) ou
Zhang et al. (1994)). Les processus microscopiques précis controlant 1’évolution de la
perméabilité au cours de la déformation restent néanmoins a décrire, ce qui semble difficile a
réaliser alors que le mécanisme méme de déformation de I’omphacite est débattu ("fluage-
diffusion" (Godard & van Roermund, 1995; Mauler et al., 2001), "fluage-dislocation" (Bascou
et al., 2002)).

-Le transport dans les bandes de cisaillement est-il capable d’assurer des mouvements de
fluide d’échelle kilométrique ? La discussion ci-dessus ne concerne que des mécanismes
microscopiques permettant des transferts locaux ; la possibilit¢ méme d’un transport de
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grande échelle dans les larges bandes de cisaillement est douteux, en I’absence de structures
visibles de taille correspondante.

Cette these n’apporte malheureusement aucune réponse aux questions essentielles concernant
I’origine des fractures décamétriques et le transport de fluide a 1’échelle kilométrique. Nous
nous proposons par contre d’étudier les mécanismes de transport du fluide a petite échelle, a
partir des fractures décamétriques dans la granulite hote, a 1’origine des bandes éclogitiques
de part et d’autre de ces fractures.

V.1 Phases précoces d’éclogitisation

Les stades précoces de la transformation, correspondant a I’introduction du fluide dans
la granulite massive, sont conservés dans les zones de granulite peu éclogitisée, loin des
larges zones de cisaillement éclogitiques.

Fracture décamétrique
hydratée + bande de réaction

gite

: = Fractures
en doigt de gant

- secondaires

- eSaiies

Figure V.5 : Structures éclogitiques précoces dans les zones de granulite peu éclogitisée (1).
Les domaines d’éclogite sont restreints aux bandes décimétriques qui soulignent les fractures
hydratées (2 et 2’), et plus rarement a des volumes en doigts de gant sans fracture hydratée
centrale (3 et 3°), s’enracinant en (3) dans une zone de cisaillement éclogitique importante. (2)
et (3) tirées de Jamtveit et al. (2000).
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V.1.1 Description des fractures décamétriques, et des zones éclogitiques
en doigts de gant

Les structures éclogitiques dans les zones de granulite peu transformée sont de deux
types (Fig. 1):
-deux bandes d’éclogite de 10-20 cm de large, de part et d’autre d’une fracture centrale
épaisse de 1-5 mm et longue de plusieurs métres
-Un volume de géométrie complexe, en doigt de gant, sans trace d’une fracture centrale.
Ces deux structures partagent quelques caractéristiques :
-la frontiére entre les zones d’éclogite et de granulite est trés nette, le domaine de transition
est réduit a quelques centimetres
-Les zones d’éclogites sont découpées par un réseau assez dense de fractures, sans
remplissage apparent et d’age inconnu

Ces deux types de structures ne sont pas également représentées, les bandes
éclogitiques avec une fracture centrale sont largement majoritaires et peuvent de ce fait étre
considérées comme le mode majeur de pénétration du fluide dans la granulite. Les
mécanismes de transport de fluide different suivant I’échelle d’étude: a 1’échelle
mésoscopique, 1’écoulement est réalisé au cceur d’un réseau de fractures décamétriques, tandis
qu’a plus petite échelle la diffusion aux joints de grains ou au cceur de microfractures assure
la pénétration du fluide dans la granulite depuis la fracture mésoscopique.

V.1.2 Modéle de pénétration dans la granulite

Nous ne proposons pas de mécanisme précis de formation des fractures décamétriques,
probablement li¢ & un couplage complexe entre les surpressions de fluide, les contraintes de
grande ¢échelle liées a la dynamique de la subduction et d’échelle plus locale liées aux
variations de volume induites par 1’éclogitisation. Nous nous sommes en revanche intéressés a

la pénétration du fluide dans la granulite a partir de la fracture décamétrique, considérée
comme un réservoir pour la diffusion.

V.1.2.1 Fronts de diffusion macro- et microscopique

Le front net de réaction, visible macroscopiquement, sépare une zone partiellement
éclogitisée d’une zone granulitique ou les indices d’éclogitisation sont limités & une mince
bande de réaction aux joints de grains ainsi qu’a I’apparition de baguettes de Czo-Ph-Ky dans
les larges plagioclases granulitiques. Néanmoins, bien que discréte, la pénétration du fluide
éclogitique se fait au-dela du front de réaction dans la granulite saine. En effet des traces
d’H20, associées a de faibles proportions de minéraux éclogitiques, ont été analysées sur des
distances de I’ordre de 50 cm a partir du front de réaction dans la granulite saine (Mattey et
al., 1994), a la différence du front de CO2 qui s’arréte au niveau de la limite macroscopique
granulite-éclogite. Par ailleurs, cette zone de granulite saine proche de 1’éclogite (= 2m) est
localement parcourue de fractures millimétriques associées a des zones de réaction
éclogitiques microscopiques dans lesquelles cristallisent notamment des amphiboles enrichies
en Cl (jusqu’a 3-5 % mas.), indicatrices d’un assechement en H20 du fluide éclogitique
(Kiihn, 2002a-article 1).

V.1.2.2 Mécanismes de diffusion+fracturation

La caractérisation des propriétés physiques de la phase fluide dans les conditions de
haute-pression est relativement complexe, surtout dans les roches contenant trés peu de fluide.
L’¢étude par micro-spectroscopie infra-rouge des molécules d’eau dans des inclusions fluides
des faci¢s schistes bleus et verts sur Tinos, Gréce (Famin et al., 2004a), a montré la structure
compacte de I’eau dans les conditions de haute-pression, qui limite sa diffusion aux joints de
grains.
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Sans rentrer dans le détail des modeles moléculaires de la structure du fluide ("thin
film water" par exemple), il semble raisonnable de considérer que, méme dans les conditions
de haute-pression ou la fine épaisseur des films d’eau inhibe le mouvement des molécules
(Nakashima, 1995), la diffusion d’eau aux joints de grain est de plusieurs ordres de grandeur
plus efficace que la diffusion au cceur des cristaux.

Par ailleurs, I’observation a I’échelle microscopique d’échantillons prélevés dans les
zones éclogitiques montre que les grenats et les pyroxénes granulitiques sont découpés par un
réseau dense de microfractures (Erambert & Austrheim, 1993)-voir chapitre 4, qui est absent
des zones de granulite saine et qui favorise la diffusion du fluide. La distribution de ces
microfractures explique la formation d’un front de réaction net séparant une zone transformée,
riche en fluide et densément microfracturée d’une zone de granulite quasiment sans
éclogitisation, fluide et microfractures.

Deux types de modeles différents peuvent expliquer la formation de ces
microfractures : dans le modele dynamique de Engvik et al. (in press), les microfractures sont
formées dans une zone d’endommagement créée lors de la progression de la fracture
décamétrique, et le fluide imbibe postérieurement la zone de forte perméabilité ainsi mise en
place. Dans le mode¢le statique de Jamtveit et al. (2000) et celui que nous développons plus
loin, la fracture décamétrique remplie de fluide prééxiste a la microfracturation et a la
diffusion du fluide sur les bords de la fracture. Au contraire du modele de Engvik et al. (in
press), ou la microfracturation est indépendante de la diffusion du fluide dans la granulite,
dans ces deux derniers modéles, microfracturation et diffusion du fluide sont deux
phénomeénes coopératifs progressant au méme rythme.

V.1.2.2.1 Modé¢le de Engvik et al. (in press)

Figure V.2: Bandes d’altérations
symétriques formées par diffusion
de fluide depuis des veines
pegmatitiques, Dronning Maud
Land, Antarctique, d’aprés Engvik
et al. (in press). La zone
d’altération, trés fracturée, est dans
le modéle propos¢ formée comme
une zone d’endommagement lors
du passage de la fracture centrale.

boundary of damage zone

R TR e e

i
S AL =

pegmatite \_} i
3 / ! i
\\‘/’III\ /‘/’;!'[ //.. N 1 S
N =l = Vs
o A WA A :
sealed cracks  fluid filled open cracks cracks process

Zone

184



Le modé¢le de Engvik et al. (in press) décrit la formation de bandes d’altération de part
et d’autre de veines de pegmatites (Fig. 2). La veine centrale est ouverte par fracturation
hydraulique sous I’action de la pression exercée par un liquide magmatique riche en fluides.
Tandis que de I’aplite et des pegmatites cristallisent dans la veine, les fluides diffusent dans la
roche hote et provoquent son altération. L’¢étude de détail de la zone altérée montre qu’elle est
parcourue par un réseau dense de microfractures, par ailleurs absentes de la zone non altérée.
La diffusion du fluide depuis la fracture macroscopique et 1’altération consécutive sont
complétement contrdlées par la distribution des microfractures.

Le domaine microfracturé est interprété comme une zone d’endommagement, formée
sous I’effet des concentrations de contraintes prés de la pointe de la fracture macroscopique.
Les microfractures sont donc créées pendant la propagation de la fracture, et le fluide se
contente de percoler postérieurement dans la zone microfracturée, de forte perméabilité.

Bien que les conditions P-T et le liquide au cceur des fractures décamétriques soient
différents (facies granulitique vs éclogitique, liquide magmatique vs fluide aqueux), les
structures d’altération décrites ci-dessus ont une morphologie trés semblable aux bandes
éclogitiques encadrant les fractures décamétriques observées sur Holsngy. Nous proposons ce
mécanisme de microfracturation lié au passage dynamique de la fracture comme modéle
possible de formation de la zone éclogitique microfracturée bordant les fractures
macroscopiques dans lesquelles circulent le fluide.

V.1.2.2.2 Modéle de Jamtveit et al. (2000)

A I’inverse du modéle précédent, ou la microfracturation est génétiquement reliée a la
macrofracturation, tous deux antérieurs a la pénétration du fluide, dans le modele de Jamtveit
et al. (2000), d’une part la formation de la fracture décamétrique est silencieuse et n’induit pas
d’endommagement, d’autre part la formation de la zone éclogitique microfracturée est le
résultat de 1’action couplée de la diffusion du fluide et du changement de volume li¢ aux
réactions métamorphiques.

Le mod¢le de Jamtveit et al. (2000) est constitué d’un réseau 2D de liens élastiques,
qui peuvent se rompre lorsque la traction exercée est supérieure a un seuil de rupture, reliant
entre eux des disques situés aux nceuds de la grille. Le fluide, présent dans un réseau de
fractures interconnectées (liens brisés), est en contact tout au long de la frontiére de ce réseau
avec des disques de granulite reliés par des lien intacts. La présence de fluide a la limite d’un
disque entraine sa réduction de taille (effet des réactions d’éclogitisation), qui a son tour
conduit a la mise sous tension des liens élastiques le reliant a ses voisins, jusqu’a la rupture de
ces liens et la progression du réseau de fractures.

Le couplage diffusion dans les microfractures-réactions métamorphiques-
microfracturation aboutit a la formation d’un front net se déplagant vers la granulite fraiche,
séparant un domaine riche en fluide, densément microfracturé et trés transformé, d’un
domaine anhydre, sans fracture et peu éclogitique (Fig. 3). La morphologie de ce front de
réaction dépend des contraintes tectoniques qui se surimposent aux contraintes locales nées
des variations de volume: si le champ de contrainte externe est faible ou faiblement
anisotrope (les auteurs sont évasifs sur sa géométrie), le front reste relativement linéaire et
parallele a la fracture décamétrique, tout en s’en éloignant progressivement (formation des
bandes d’éclogite le long de la fracture centrale). A I’inverse, lorsque s’exerce un champ
externe fortement anisotrope, 1’avancée beaucoup plus rapide du front a certains endroits
aboutit a sa digitation (formation des doigts d’éclogite).
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Figure V.3 : (Haut) Morphologie finale du front de fracture, en augmentant de gauche a droite
I’intensité du champ de contraintes externe anisotrope. La surimposition d’un champ de
contrainte externe aboutit a une forte digitation du front de réaction. (Bas) Comparaison de
I’avancée du front de réaction entre le mécanisme proposé¢ (controlée par la microfracturation)
et une progression par diffusion simple. D’apres Jamtveit et al. (2000)

La progression infinitésimale du front de réaction, contrdlée par la fracturation des
liens a sa frontiére, se répete a I’identique quelle que soit la position du front. En
conséquence, la vitesse d’avancée du domaine éclogitique est constante, et est exprimée sous
la forme v=D/L, ou D correspond a la diffusion microscopique du fluide depuis le réseau
de fractures remplies d’eau, et L a la taille moyenne des grains. La distance parcourue par le
front suivant ce mécanisme est rapidement (2 strictement parler, pour une largeur de la zone
¢éclogitique supérieure a L~1mm) largement supérieure a ’avancée d’un front de diffusion

simple, dont la vitesse de progression décroit avec le temps (v = D"?/2¢'"?).

V.1.2.2.3 Notre mode¢le

Le modele que nous proposons reprend 1’approche développée par Jamtveit et al.

(2000), en considérant que la microfracturation résulte des contraintes nées du changement de
volume local associé¢ aux réactions métamorphiques, et est donc liée a la pénétration du fluide.
La domaine microfracturé ne préexiste pas a la diffusion du fluide, mais au contraire se
développe conjointement.
La modélisation mécanique 3D de 1’éclogitisation par une approche de type matrice-inclusion
permet de décrire de fagon précise 1’orientation des contraintes associées au changement de
volume, a la fois dans le domaine éclogitisé et dans le domaine de granulite a sa fronticre.
L’intérét de cette approche est de pouvoir comparer la géométrie de ces contraintes, fortement
anisotropes en raison de la géométrie du volume éclogitique, avec les orientations des
microfractures, et de valider au final le modele général couplant microfracturation/réactions
métamorphiques locales/diffusion du fluide.
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V.2 Microstructures dans les zones éclogitiques précoces

Nous avons étudi¢ de fagon systématique 1’orientation des microfractures parcourant
les grenats dans les bandes d’éclogite entourant une fracture décamétrique centrale. Cette
analyse est relativement compliquée, car la distinction entre fractures éclogitiques et
amphibolitiques n’est possible qu’au MEB, dont la plage d’analyse est réduite. Par ailleurs,
nous nous intéressons au processus d’éclogitisation statique, en conséquence nous avons
choisi les échantillons dans des bandes éclogitiques présentant le moins de déformation
ductile possible.

V.2.1 Des orientations de fractures concentrées dans des directions
particuliéres

Les orientations des fractures ne sont pas aléatoires d’un grenat a I’autre, au contraire a
I’échelle d’une lame mince, elles sont concentrées dans des directions particulicres, soit
parall¢les soit perpendiculaires a la fracture macroscopique (Fig. 4).

EO1 HO1 CO1

i

© Fracture macro

O Fracture macro jft{ Foliation granulitique
O Fracture macro
N45 60N N0 20N N25 65N

Figure V.4 : Distribution des orientations des microfractures éclogitiques dans les grenats
d’échantillons prélevés dans des zones d’éclogitisation statique. Les lames minces sont
perpendiculaires au plan de la fracture macroscopique, dont la trace définit I’orientation N90.
Les nombres portés sur les cercles concentriques indiquent le nombre de fractures observées
avec une orientation donnée (les angles sont définis modulo 180°). Sous chaque diagramme
est indiquée I’orientation de la fracture macroscopique.

Les orientations des microfractures sont distribuées de fagon assez cohérente dans un
repére local, défini par la fracture macroscopique, alors méme que les trois fractures
macroscopiques ont des orientations assez différentes dans le repére géographique. Cette
caractéristique est essentielle pour déterminer quelles contraintes sont a 1’origine de la
microfracturation.

Tandis que les lames CO1 et EOl1 présentent une orientation préférentielle
(respectivement perpendiculaire et parallele a la fracture macroscopique), les grenats de la
lame HO1 sont parcourus de deux familles de fractures. Ces deux familles sont orientées
perpendiculairement, a la fois statistiquement sur I’ensemble des grenats de la lame, mais
aussi au sein des grenats ou elles coexistent (Fig. 5). Les orientations de ces deux familles
sont tournées de ~20° par rapport aux directions macroscopiques (faille
décamétrique+direction perpendiculaire) ; les deux raisons possibles pour ce petit décalage
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sont I’effet de la faible déformation cisaillante observée dans la bande d’éclogite ou HO1 a été
prélevé, et ’interaction possible avec la foliation granulitique.

Les relations géométriques systématiques entre les microfractures et la fracture
décamétrique (et par conséquent la bande d’éclogite macroscopique parallele a celle-ci) nous
ameénent privilégier les modeles reliant la microfracturation aux contraintes nées des réactions
métamorphiques a I’échelle locale, plutét qu’aux contraintes tectoniques qui s’exercent sur
I’unité granulitique dans son entier.

Figure V.5 : grenats de I’échantillon HO1 découpés par deux familles de fractures, mises en
évidence par les alignements d’inclusions, parfois disjointes (omphacite+disthéne+amphibole
d’HP surtout) et la rééquilibration adjacente du grenat granulitique. L’orientation de la
fracture macroscopique est la méme sur toutes les images. (1-Gt 2, 2-Gt7, 3-Gt9)
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V.2.2 Deux générations de fractures successives ?

La plupart des microfractures semblent avoir un jeu d’ouverture en mode I, sans jeu
décrochant visible. Dans 1’échantillon HO1, les mémes minéraux assurent le remplissage des
deux générations de microfractures. Les intersections des deux familles sont souvent remplies
soit de cristaux de taille inférieure a la largeur des veines, donc difficiles a rattacher a I’une ou
a I’autre des familles, soit d’'un méme minéral de forme tortueuse (Fig. 6). En conséquence, la
chronologie entre les deux générations de fractures est difficile a déterminer.

N "\:\:?Q\

. , v?/ Figure V.6 : remplissage de I’intersection de deux
] - Wy fractures perpendiculaires par un unique cristal
f %{;<~\\ d’amphibole de HP. Si ’on suppose un peu de jeu
o E . | décrochant senestre le long de la fracture NW-SE,
& ; celle-ci est formée postérieurement a la fracture SW-
Q S0 NE, mais la réactive suffisamment pour que
N : I’amphibole cristallise dans les deux fractures a leur

?f‘ X : intersection. (H01-Gt13)

:
A
2
B
%‘%

Quelques intersections présentent une chronologie, avec les minéraux d’une des deux
fractures allongés et continus au travers de I’intersection. Sur les 4 intersections de cette sorte
(Fig. 7), la fracture paralléle a la fracture macroscopique (orientée a +45° sur toutes les
images de HOI) est systématiquement antérieure a la fracture perpendiculaire. Il apparait donc
que les microfractures sont diachrones, avec la formation des microfractures d’orientation
proche de la fracture macroscopique précédant la mise en place de celles orientées
perpendiculairement.
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Figure V.7: Chronologie entre les deux orientations de microfractures, avec d’abord
I’ouverture des microfractures paralleles a la fracture macroscopique, suivi de 1’ouverture des
microfractures perpendiculaires. (HO1, 1-Gt10, 2-Gt11, 3-Gt12)

V.3 Modéle mécanique du couplage réaction-fracturation

L’objectif de ce modéle est de proposer un cadre mécanique a méme de rendre compte
de la géométrie des microfractures et de leur chronologie. Comme nous I’avons indiqué plus
haut, les microfractures sont orientées de facon systématique par rapport a la fracture
macroscopique et a la bande éclogitisée, il est donc naturel de proposer que ce sont les
contraintes associées au changement de volume dans cette bande qui sont a I’origine de la
fracturation des grenats. La premiére étape, la plus longue, consiste a calculer, pour une
géométrie donnée du volume d’éclogite, quelles sont les contraintes résultantes de la
diminution de volume associée. La deuxiéme ¢&tape consiste a proposer un modele
d’évolution, en accord avec d’une part les observations des fractures et d’autre part ce calcul
des contraintes.

V.3.1 Description du modéle

La bande d’éclogite située de part et d’autre de la fracture macroscopique est la coupe
par la surface topographique d’un volume de géométrie inconnue. La terminaison de cette
bande est difficile a observer, car elles sont rarement isolées ; ces bandes et les fractures
associées forment le plus souvent un réseau plus ou moins lache, d’organisation visiblement
chaotique. La connaissance trés partielle de la géométrie dans 1’espace de 1’ensemble des
bandes d’éclogite connectées nous oblige a faire des simplifications.

Nous n’allons considérer qu’une seule fracture macroscopique et son domaine
éclogitisé associé, isolés au sein de la granulite vierge. Le champ de contraintes créé par une
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variation volumique dans un domaine de taille I’ décroit en s’en éloignant comme S
3
( L)
(voir plus loin Goodier (1937)). Les bandes d’éclogite font au maximum 50 cm de largeur, les
contraintes qu’elles générent sont divisées par plus de 50 a 1 m de distance de la bande ; or les
intersections des bandes d’éclogite sont en moyenne distantes de plusieurs metres. On peut
donc considérer que les microfractures au sein et a proximité d’une bande d’éclogite résultent
au premier ordre uniquement du changement de volume li¢ a I’éclogitisation de cette bande
seule, qui peut donc étre considérée comme isolée.

Le deuxieme probleme est la géométrie du volume d’éclogite a considérer. Ce volume,
de géométrie 3D inconnue, se présente en coupe presque systématiquement sous forme d’une
bande avec une fracture centrale. La solution la plus simple, qui respecte a la fois le peu
d’information collectée et les inconnues restantes, est de considérer un volume de révolution,
autour d’un axe de symétrie perpendiculaire a la fracture décamétrique et a la bande
d’éclogite. Nous ne connaissons pas la géométrie de la terminaison loin de I’axe de
révolution, précisément parce que dans la réalité ce volume n’est jamais isolé. Entre un
cylindre aplati (forme de piece de monnaie) et un ellipsoide aplati (forme de pizza MacCain),
la différence entre les solutions est négligeable dans la zone proche de I’axe de révolution qui
est celle qui nous intéresse; cette deuxiéme solution est préférée pour son absence d’angles,
qui permet d’obtenir des solutions analytiques (Fig. 8).

e Zone de réaction ellipsoidale W, avec la fracture dans le plan médian

® Réduction de volume = Déformation résiduelle £°(x)

® Champ de déformation résiduelle : ;:' (x)= 5:1 xe W

¢=?'(.1'}=Q xe W
*
Sv\ X,
]
é - 2 - ..a T .
; /_a_-—'/ / ’x
1
Plan de fracture x}_‘
b-
e Ellipsoide trés aplatie : r=—-< 1
a
® Probléme axisymétrique : Etude 2D dans le plan (X, x;)
e Comportement Elastique : v=0.5
— Probléme d' Eshelby E=80GPa

® Réponse élastique : Champ de variation de contrainte
(Variation par rapport la pression lithostatique initiale)

Ac(x)=0c(x)—PI

Figure V.8: Description du
modele mécanique d’éclogiti-
sation, qui est représentée par
un champ de variation
volumique résiduelle constant
dans le volume ellipsoidal
d’éclogite, et nul dans la
matrice  granulitique  qui
I’entoure. Cette hétérogénéité

du  champ g* (x) est
accommodée par une
déformation élastique dans et

en dehors de [D’inclusion
éclogitique.

. . . r r r . r . *
La variation de contraintes est représentée par un champ de déformation résiduelle ¢ ,

constant ( g* =¥ 1) dans Dellipsoide d’éclogite, et nul dans la matrice granulitique infinie qui

. . , .. . . . . *
I’entoure. Puisque la transformation éclogitique conduit a une diminution de volume, & <0.
La discontinuité de variation volumique entre le domaine éclogitique et son encaissant est
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accommodée par une déformation élastique, calculée dans ce qui suit. Ce probléme est
équivalent a celui d’un matériau constitué de deux phases dont 1’expansion thermique est
différente, soumis a une variation de température (probléme servant de base a I’article de
Goodier (1937)).

Le choix d’une déformation élastique est justifiée par la présence de pseudotachylytes
dans D'unité (Austrheim et al., 1996), qui attestent de la rapidité des transformations
métamorphiques (et de la mise sous contrainte associée) par rapport a la relaxation visqueuse
dans les parties éclogitiques. En 1’absence de données, les paramétres élastiques sont
considérés égaux dans la granulite et 1’éclogite (valeurs pour une anorthosite E=80 GPa et
v=0,25 tirées de Turcotte & Schubert (2002)).

V.3.2 Résultats du calcul des contraintes

V.3.2.1 Solution générale

Le probléme de la réponse ¢élastique a un champ hétérogéne de déformation résiduelle
est trait¢ de fagon formelle dans un I’article de Goodier (1937). Les deux équations
gouvernant le probléme sont :

-Les lois d’¢élasticité

E 14 Il+v .
o, = tr(e)+¢,; — g
1—21/(1—21/ = 1-2v j(l)

i#j

Oy = HE; ;
avec E module d’Young, pn module de cisaillement et v module de Poisson
-L’équation fondamentale de la dynamique qui, en I’absence de terme d’accélération, se

résume aux trois équations différentielles suivantes
otr(e oe
&) +(1=2v)V?u, =2(1+v)— (2)
ox, ox,
Si ’on suppose que les 3 composantes du déplacement peuvent s’exprimer comme les
dérivées partielles d’un champ de potentiel a déterminer

0
y=22
ox,
I’équation (2) est satisfaite si
I+v .

v ¢—ﬁ«9 (3)

Le champ de potentiel ¢ peut s’exprimer sous une forme intégrale
l+v

p=——— j [ @Enor ~dédndg

41— )

r=(00 =& +(x, = 1)+ (x, - 4)2)E

L’effet d’une variation volumique résiduelle dans un volume infinitésimal décroit en — pour
r

. 1 . . .
les déplacements, et en — pour les déformations (et les contraintes).
r

L’¢équation (3) peut aussi étre exprimée sous la forme
I+v .
tr(g) = 1—5
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La conclusion qui découle de cette expression est que le déformation volumique élastique
solution est nulle 1a ou la déformation volumique résiduelle est nulle, et inversement.

£ (x)=0=1r(s)=0

£ x)#0=>1r(g)#0

En d’autres termes, I’accommodation ¢lastique d’un champ de déformation volumique
résiduelle hétérogeéne est réalisée par des déformations uniquement cisaillantes dans les
domaines ou la déformation volumique résiduelle est nulle. Ainsi, la déformation élastique de
la matrice de granulite qui entoure 1’éclogite ne comporte pas de composante de variation
volumique.

V.3.2.2 Solution pour P’ellipsoide

Le probléme considéré est a rapprocher des problémes de type matrice-inclusion, a la
base de I’étude mécanique du comportement des matériaux hétérogénes. Ces problémes, a la
suite de Goodier (1937) et de 1’étude classique de I’inclusion par Eshelby (1957), ont été
¢tudiés en détail et possédent des solutions analytiques pour des géométries d’inclusion
ellipsoidales et un champ de déformation résiduelle uniforme dans I’inclusion. Nous ne
présentons ici que les résultats finaux, les calculs pour y parvenir furent longs et achevés de
haute lutte. Le lecteur intéressé pourra se référer a I’ouvrage de Francois et al. (1995a) pour
un apergu et a Nemat-Nasser & Hori (1993)-section 11 pour une description détaillée de cette
classe de problémes de mécanique.

On suppose que granulite et éclogite sont des solides élastiques homogenes et
isotropes de méme modules élastiques

14 1
Cijkl =2u (1— 5zj5k1 + E (51'k5jl + 51‘15/} )j

L’¢lasticité est définie par

g= g £ 0, = Cyy &4

L’exposant "e" indique que seules les déformations ¢€lastiques entrainent le développement de
contraintes. La déformation totale est la somme d’une déformation élastique et d’une
déformation résiduelle

g=g'+g

Pour un champ de déformation résiduelle uniforme dans I’inclusion, le champ de déformation

solution peut s’écrire sous la forme
&,(x) = S5 (x,W)ey, (5)

ijk

ou le tenseur S” est le tenseur d’Eshelby, variable suivant le point x considéré et la

géométrie W de I’inclusion.
Les contraintes résultantes sont
Gij (E) = Cijkl (SZIJmn (E’ W) - Iklmn )gmn E € W

0;(x) = Cpyy S (x.W)E, xeW

Le résultat majeur d’Eshelby (1957) est de montrer que pour une inclusion de géométrie
ellipsoidale contenant un champ de déformation résiduelle constant, le tenseur d’Eshelby, et
par conséquent les déformations et les contraintes, sont constants dans I’inclusion.

V.3.2.2.1 Dans I’inclusion
Le calcul du tenseur d’Eshelby dans I’inclusion conduit a la solution suivante :
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A 0 O
e=|0 4 0|
0 0 B
avec tr(§)=2A+B=1+—V=m
= -V

Les valeurs de A et B dépendent du rapport de forme (b/a) de I’inclusion ellipsoidale (Fig. 9).
On vérifie bien que pour la sphere (r=1), A et B convergent vers la méme valeur.

1_\
0,8 1",
0,6 - \“‘u-ﬁ___
04 1 S s — A/m
0,2 --- B/m
0 ;

0 0,2 0,4 0,6 08 1

Figure V.9 : valeurs des paramétres A et B (normalisés par m), respectivement proportionnels
a g,/¢,, et &, suivant la géométrie de I’inclusion. L’ellipse en bas représente la coupe dans

le plan X,=0 d’un ellipsoide de rapport de forme > =0,1.
a

Les déformations élastiques dans 1’inclusion valent
A-1 0 0
&= 0 4-1 0 |¢
0 0 B-1

%

. : o . 1 ¢
On vérifie bien que pour un solide incompressible (v = E) , latrace de ¢ est nulle.
et les contraintes résultantes
2 e e
g=(K- gﬂ)tr(g M +2ug

1+v

——3)g*£+2y§e
1-v = =

2
g—(K—gﬂ)(

ou bien encore
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o=2uem| 0 -1 0 |[(6)

V.3.2.2.2 Hors de I’inclusion

En dehors de I’inclusion, le tenseur d’Eshelby n’est plus constant ; nous avons calculé
sa valeur pour la limite extérieure de I’ellipsoide. Dans le plan de coupe X,=0, la limite de

I’ellipsoide est définie par (ﬁ)2 + (%)2 =1. Pour simplifier les expressions, on peut définir
a

deux nouvelles variables

X X
_ M . _ 73
X,=— ; X;=—
a b

Le calcul des déformations solutions, pour les points situés a la limite extérieure de

I’ellipsoide, donne

Xr XXAr o]
A_sz 2 0 2 2
T+ X X r+ X,
&= 0 A 0 g
XX e XY
| XIr+ X, Xir+X; |

On vérifie bien que la trace de ¢ est nulle en dehors de Dellipsoide, comme indiqué par la

solution générale tirée de (Goodier, 1937).
Les contraintes résultantes valent simplement
o =2ug

V.3.2.2.3 Limite quand r tend vers 0

Quand D’ellipsoide devient infiniment aplati (¥ - 0),4 — 0 et B — m . les contraintes
dans I’inclusion sont uniquement dirigées dans les directions 1 et 2, c’est-a-dire suivant les
directions d’allongement maximal de I’ellipsoide, la contrainte dans la direction 3 étant nulle
(Eqg. 6). Ce résultat est assez logique, et correspond au fait que pour un ellipsoide infiniment
aplati, les surfaces planaires de normale X3, situées au dessus et en dessous de I’ellipsoide,
sont de taille infinie et peuvent se déplacer librement suivant la direction X3, sans générer de
contrainte suivant Xs.

V.3.2.2.4 Orientation des contraintes

La comparaison de I’expression des contraintes de part et d’autre de la limite de
I’ellipsoide montre que les contraintes sont discontinues entre le volume éclogitisé et la
matrice qui D’entoure (seules, par construction, les tractions exercées sur la surface de

I’ellipsoide sont égales). La contrainte principale extensive maximale pour —=0,1 dans la
a

zone d’intérét (prés de X;=0, ou les zone éclogitique se présente comme une bande) est de
direction différente dans I’éclogite et en dehors: dans I’inclusion, la direction maximale
d’extension est dirigée suivant les directions 1 et 2, tandis qu’en dehors la contrainte extensive
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maximale est dirigée suivant la direction 3 (Fig. 10). Pour des inclusions beaucoup plus
allongées (r — 0), cette orientation des contraintes principales maximales reste valide.

~+~

X| = 0,99

A
——
A 4

Zone d'intérét
X, =0.995
A .

A
Vi
<

Echelle :
Ac =1 GPale (in%)

A £

Figure V.10 : Contraintes (principales dans le plan x;-x3) issues d’une diminution volumique
uniforme dans l’inclusion. Dans la zone d’intérét, ou la surface de [D’inclusion est
perpendiculaire a X3, les contraintes 63 sont égales de part et d’autre de la fronticre. o3 est la
contrainte principale extensive hors de I’inclusion, alors que dans I’inclusion la contrainte
principale extensive est dirigée suivant X;. Toutes les contraintes sont normalisées pour 1% de
diminution volumique.

V.3.3 Orientations des microfractures dans les grenats

L’¢étude de 'orientation des contraintes associées a la diminution de volume dans la
zone éclogitique est en accord avec ’orientation des microfractures dans le grenat, si on
suppose que ces microfractures s’ouvrent en mode I, c’est-a-dire perpendiculairement a la
contrainte principale extensive maximale. Cette ouverture en mode I est vraisemblable,
puisque les grenats ne semblent pas décalés par ces fractures. Dans la zone éclogitique, les
fractures s’ouvrent perpendiculairement a X;, tandis que sur ses bords, les fractures s’ouvrent
perpendiculairement a Xs.

La présence des deux familles de fractures dans un grenat peut s’expliquer par sa
position successivement en dehors et dans la zone éclogitique (Fig. 11). La chronologie des
fractures ainsi créées respecte 1’ordre supposé de mise en place des deux familles
d’orientations : d’abord sont formées les fractures perpendiculaires a X3 (donc paralléles a la
fracture macroscopique), suivies, apres progression de la zone éclogitisée, des fractures
perpendiculaires a X; (perpendiculaires a la fracture macroscopique).

La prédominance d’une ou I’autre des orientations de microfractures est sans doute a
rattacher a la différence d’intensité des deux épisodes successifs de fracturation. Ainsi, pour
EO1, I’échantillon, bien qu’un peu éclogitique, est sans doute resté a la frontiere de la zone
fortement éclogitisée. A 1’inverse, dans le cas de CO1, la propagation de la zone éclogitique
s’est sans doute faite suffisamment rapidement pour que la premiere phase de fracturation soit
réduite.

196




Propagation de la zone éclogitisée et variations

du champ de contraintes é %
SR

NS o]
O sl 5

/ | \

&
wy

cam@mln >

-

Figure V.11 : Mod¢le de microfracturation du grenat dans les bandes éclogitiques. Suivant sa
position a I’intérieur ou en dehors de la zone éclogitisée, 1’orientation de la contrainte
principale extensive maximale est différente. La propagation de la zone éclogitique permet a
un méme grenat d’étre successivement en dehors et dans la zone d’éclogite, et d’étre fracturé
dans les deux directions perpendiculaires.

V.4 Fracturation des grenats dans les larges bandes de cisaillement
éclogitiques

Les échantillons H28 et H30, prélevés dans la large bande de cisaillement éclogitique
de Lower Eldsfjellet, sont eux-aussi marqués par une fracturation trés importante. L’étude des
orientations des microfractures (Fig. 12) montre une organisation systématique dans un repere
local défini par le plan de foliation, avec la prédominance des fractures orientées soit
paralléles soit perpendiculaires au plan de foliation (les deux lames minces sont coupées dans
le plan XZ - parall¢lement a la linéation et perpendiculairement a la foliation).

Cette orientation des microfractures, paralléles ou perpendiculaires a la foliation donc
a la bande de cisaillement décamétrique, peut s’expliquer suivant notre modele par la
formation de la bande de cisaillement décamétrique par croissance et coalescence de bandes
éclogitiques de plus petite taille, toutes orientées parallelement. Cependant, la bande de
cisaillement est le siege d’une déformation importante, marquée entre autres par la mise en
place de la foliation éclogitique. Si les fractures dans les grenats gardent leur orientation
initiale, acquise lors de la formation de la bande de cisaillement éclogitique, cela implique que
la déformation éclogitique postérieure, localisée dans la bande de cisaillement, est
essentiellement coaxiale. Cette conclusion est en relatif désaccord avec I’étude structurale
présentée dans le chapitre suivant, qui montre une déformation cisaillante importante dans les
zones tres éclogitisées. Cependant, cette déformation cisaillante n’est pas évidente dans toutes
les bandes de cisaillement (qui sont alors abusivement nommés ainsi), et il est possible que
dans la zone, assez restreinte, d’ou proviennent les deux échantillons, la déformation soit
essentiellement irrotationnelle, permettant de conserver les orientations des microfractures
acquises précocement. Les deux lames minces, bien que bien foliées, ne présentent d’ailleurs
pas de structures asymétriques marquées, comme des bandes C’.
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Figure V.12 : Distribution des orientations des microfractures éclogitiques dans les grenats
d’échantillons prélevés dans des larges zones de cisaillement éclogitiques. Les lames minces
sont paralléles a la linéation et perpendiculaires au plan de foliation, dont la trace définit
I’orientation N90. Les nombres portés sur les cercles concentriques indiquent le nombre de
fractures observées avec une orientation donnée (les angles sont définis modulo 180°). Sous
chaque diagramme est indiquée I’orientation de la foliation éclogitique.

V.5 Conclusions

L’approche adoptée ici, qui modélise 1’éclogitisation en introduisant un champ de
déformation résiduelle dans un volume ellipsoidal, nous permet de calculer de fagon
rigoureuse I’orientation des contraintes et donc des microfractures associées dans les grenats.
Ce modele considére comme hypothése principale que les microfractures sont créées par des
contraintes locales (de I’ordre de quelques metres), et non pas de grande échelle, et que ces
contraintes ne sont pas liées au passage de la fracture macroscopique mais qu’elles sont
associées a la diminution de volume du domaine transformé¢. Les orientations systématiques
des microfractures dans les grenats sont en accord avec les conclusions de ce modele
mécanique.

La conséquence du mécanisme proposé de microfracturation est que la propagation de
la zone éclogitisée n’est pas assurée par diffusion uniquement, mais par un processus
complexe couplant les effets synergiques de la diffusion, des réactions métamorphiques et de
la microfracturation. Comme indiqué par Jamtveit et al. (2000), ce couplage aboutit a une
progression du front de réaction a vitesse constante, c’est-a-dire beaucoup plus rapidement
que par diffusion.

Ce travail reste préliminaire, d’une part a cause du faible nombre d’échantillons
analysés, d’autre part parce que les orientations des microfractures dans les larges zones de
cisaillement ne sont pas facilement explicables avec notre modele, en tout cas pas en accord
avec la déformation fortement cisaillante mise en évidence en de nombreux endroits. La
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campagne d’échantillonnage prévue pour 1’été 2005 a en partie pour objectif de permettre
d’étayer les conclusions présentées ici.

L’approche mécanique développée ici est sans échelle ; nous 1’avons appliquée a des
objets de taille métrique, mais elle est probablement pertinente a 1’échelle du massif entier,
formé au premier ordre d’une matrice granulitique contenant des volumes d’éclogite tres
anisotropes, de taille kilométrique. La description de la propagation a grande échelle des
volumes d’éclogite, décrite en chapitre 7, implique la formation d’une zone endommagée
entre 1’éclogite et la granulite saine. Les contraintes importantes qui conduisent a la
fracturation macroscopique dans cette zone endommagée résultent sans doute pour partie des
réactions métamorphiques dans le volume d’éclogite adjacent, et peuvent étre étudiée par les
méthodes de type "matrice-inclusion" (le probléme est trés comparable aux processus de
microfracturation décrits dans ce chapitre). Par ailleurs, ces méthodes permettent de fagon tres
similaire d’intégrer la différence de rhéologie entre 1’inclusion éclogitique et la matrice
granulitique (cette fois en comportement visqueux et plus élastique), et d’estimer les
concentrations de contraintes liées a la faible viscosité de I’éclogite lorsque des contraintes
tectoniques sont appliquées aux limites. Ainsi ces méthodes forment un cadre mécanique
unique, encore a développer, dans lequel les deux candidats potentiels a I’endommagement et
a la propagation des volumes éclogitiques (variation volumique liée au métamorphisme vs
contraintes tectoniques) pourraient étre estimés et comparés.
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VI La déformation éclogitique enregistre les premiers
stades de I’exhumation

Depuis la mise en évidence du métamorphisme éclogitique dans la Nappe de Lindas, il
y a environ 20 ans (Austrheim & Griffin, 1985), la déformation éclogitique , bien que
reconnue, a fait I’objet de peu d’intérét. En dehors des études structurales de Boundy et al.
(1992) et Rey et al. (1999), la plupart des travaux ont porté, ou bien sur les mécanismes de
propagation des zones éclogitiques, ou alors sur la caractérisation pétrographique des
réactions d’éclogitisation, c’est-a-dire sur les modalités de mise en place des éclogites, et pas
sur ses conséquences. Pourtant, les réactions métamorphiques conduisent a un affaiblissement
mécanique important, qui, couplé a I’action de forces aux limites relativement €levées, est a
I’origine de la déformation assez intense des domaines éclogitisés.

L’objectif de 1’é¢tude structurale que nous avons réalisée est de caractériser la
géométrie et la cinématique de la déformation éclogitique, et d’interpréter celle-ci en termes
d’évolution géodynamique de I’unité de haute-pression. Ce changement d’échelle ne va pas
de soi: un candidat possible pour expliquer la déformation éclogitique est la variation de
volume li€¢e aux réactions métamorphiques. Dans cette hypothese, la déformation éclogitique
a une signification uniquement locale, est trés variable a 1’échelle de I'unité et n’est par nature
pas interprétable a grande échelle. L’homogénéité a 1’échelle de I'unité¢ de la déformation
éclogitique nous permet de montrer qu’il n’en est rien, et sa cinématique, cohérente avec les
directions de mouvement régionales, est a la base du modéle proposé d’évolution
géodynamique.

VI.1 Méthodes d’étude de la déformation ductile

L’étude structurale de la déformation a pour objectif (ambitieux !) de décrire
I’évolution de la géométrie des objets entre I’état initial et final. Seul I’état final est
observable, qui n’a parfois plus qu'une parenté trés lointaine avec 1’état de départ. Cet état de
référence n’est pas défini a priori, il dépend de I’épisode de déformation d’intérét : 1’état de
référence pour la déformation éclogitique n’est pas I’anorthosite magmatique, mais son
équivalent apres intense déformation dans le facies granulitique.

Le découpage de la déformation en épisodes successifs discontinus, tandis que les
conditions aux limites changent continliment, est le résultat d’une part de 1’enregistrement
souvent discontinu de la déformation par les roches, d’autre part des nécessités de la
description et de 1’analyse. Par ailleurs, 1’association entre les phases de déformation définies
et les facies métamorphiques n’est pas toujours approprié, d’abord parce que 1’extension
d’une phase de déformation ne coincide en général pas avec les limites des faci€s, ensuite
parce qu’au sein d’'un méme facies, les conditions de la déformation peuvent varier fortement.
Ces réserves sont pertinentes a posteriori, lorsque la variabilité des objets déformés ne permet
pas de définir d’épisode de déformation avec une géométrie claire. Dans le cas qui nous
occupe, la cinématique de la déformation dans le facies des éclogites est suffisamment claire
pour permettre de parler d’"épisode de déformation éclogitique".

VI.1.1 Critéres cinématiques

VI.1.1.1 Ellipsoide de la déformation

La transformation d’un objet (9 composantes indépendantes), au sens de la mécanique
des solides, peut s’exprimer comme le "produit" d’une déformation et d’une rotation
(respectivement 6 et 3 composantes indépendantes). La déformation peut étre représentée par
un tenseur du deuxiéme ordre symétrique, dont les 6 parametres indépendants sont sous sa
forme diagonale les 3 valeurs diagonales et les 3 valeurs de 1’orientation du repere des valeurs
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principales. Les 3 valeurs diagonales, classées par ordre décroissant X, Y et Z, permettent de
définir I’ellipsoide de déformation, qui rend compte de la "différence de forme" entre 1’objet

initial et final.
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Figure V.1 : Ellipsoide de déformation, montrant I’état final d’un objet initialement sphérique.
Les axes principaux de la déformation sont les directions X, Y et Z. X, I’axe d’allongement
maximal, est matérialisé sur les échantillons naturels par la linéation d’étirement, tandis que le
plan perpendiculaire a I’axe de raccourcissement Z (plan XY) correspond au plan de foliation.
Deux fabriques particuli¢res, pour des valeurs extrémes de Y, sont distinguées : forme de
galette dans le cas X=Y>Z, forme de cigare dans le cas X>Y=Z.

Le plan perpendiculaire a 1’axe de raccourcissement Z est matérialisé sur les
¢chantillons naturels par la foliation de la roche, correspondant a 1’organisation en feuillets
paralleles de composition minéralogique différente, et/ou la schistosité, débit mécanique
suivant des plans préférentiels. Au sein de cette foliation (c’est-a-dire les plans XY), I’axe
d’allongement maximal X est matérialisé dans les roches métamorphiques par la présence
d’une linéation minérale, correspondant a 1’orientation préférentielle de cristaux eux-mémes
allongés, et/ou par I’allongement préférentiel d’objets anté-tectoniques déformés tels que des
cristaux, des fossiles, des galets (linéation d’étirement).

La déformation intermédiaire, Y, est par nature bornée par les valeurs de X et Z. Au
sein de ce domaine de variations possibles, les 2 valeurs extrémes correspondent a des cas de
figure-types de déformation. Dans le cas Y=X (aplatissement), I’ellipsoide de déformation a
la forme d’une galette, la déformation morphologiquement dominante est le raccourcissement
suivant Z, qui s’exprime par I’acquisition d’une foliation trés marquée, tandis que la linéation
n’est pas visible (S-tectonite). Dans le cas Y=Z (étirement constrictif), I’ellipsoide de
déformation a la forme d’un cigare, la déformation morphologiquement dominante est
I’étirement suivant X, qui s’exprime par I’acquisition d’une linéation trés marquée, tandis que
la foliation n’est pas visible (L-tectonite). Tous les cas de figure intermédiaires entre ces deux
cas types sont classés suivant I’importance respective de la linéation et de la foliation (Fig. 2).
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Figure V.2 : (a) La déformation granulitique est caractérisée par la formation des coronas et
I’acquisition d’une fabrique essentiellement linéaire. La foliation est en général relativement
discréte, et parfois, comme sur la photo, quasiment absente (L-tectonite). (b et c) La
déformation éclogitique est caractérisée par D’acquisition d’une foliation, définie par
I’alternance de lits sombres a omphacite et grenats et clairs a clinozoisite, phengite et
disthéne, et d’une linéation, définie par 1’orientation préférentielle des cristaux allongés
d’omphacite, de clinozoisite et de disthéne, qui est cependant parfois peu marquée. (b et ¢
respectivement H16 et H26)

VI1.1.1.2 Modes de déformation

Deux cas-types de transformation d’un objet sont classiquement le cisaillement pur et
cisaillement simple (Fig. 3). En termes de déformation finie, au sens de la mécanique des
solides, ces deux modes de transformation peuvent étre équivalents : une méme forme de
I’objet transformé peut étre aussi bien acquise par cisaillement pur que simple. La différence
se fait pour 1’évolution des axes du repere matériel particulier figuré dans 1’état initial (Fig. 3),
qui convergent 'un vers Dl'autre en cisaillement simple, mais qui par contre restent
orthogonaux et suivant leurs directions originelles en cisaillement pur. Ainsi le mode de
transformation en cisaillement simple implique une composante de rotation, absente du mode
de cisaillement pur. Ce mode de cisaillement simple est bien plus complexe, puisque I’axe X

de Dellipsoide, qui tend vers la direction X pour une forte quantité de déformation, ne
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coincide pas avec l’axe o,, bissecteur de I’angle (;c,;) (qui est aussi 'un des 2 axes

principaux de la déformation instantanée).

Ainsi, la caractérisation de la transformation d’un objet nécessite a la fois de quantifier
la déformation (évolution de la surface d’une sphere-ellipsoide de déformation), ainsi que les
rotations associées (évolution d’axes matériels imaginaires de 1’état initial). La transformation
réelle d’un objet est bien évidemment intermédiaire entre ces deux cas-types. On la décrira
plutdt suivant ’'un ou I’autre des modes suivant sa similarité. Il est important de noter qu’en
géologie transformation et déformation ne sont pas distinguées et sont intégrées dans le terme
générique de déformation. Nous utiliserons ce formalisme simplifié a partir d’ici, en
employant défor