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Résumé :

Les phyllosilicates sont des minéraux dimportandans I'étude des roches
métamorphiques et dans les sites de confinemendédsets liés aux activités anthropiques.
Or, les modéles thermodynamiques actuels des srgdepermettent pas de reproduire les
variations de volume observées lors de leur déslgiilbn, ni leur changement de
composition lors du métamorphisme. Les modelesntbdynamiques des micas sont en
revanche bien contraints a haute température maigpermettent pas des estimations
thermobarométriques précises a moins de 350° Canvi

Nous proposons deux modeles thermodynamiques pswwnhectites, illites, interstratifiés
illites / smectites et micas. Ces modeles permietempectivement de calculer la composition
des phases stables a basse température, incluant afgiles, et [I'estimation
thermobarométrique de leurs conditions de cristilbn. IIs prennent tous deux en compte
I'hydratation des phyllosilicates, variable en fboc de la composition, la pression, la
température et I'activité d’eau. L'évaluation desgriétés thermodynamiques des équivalents
hydratés des poles purs des micas et des paranugtreslution solide nécessaires a été
réalisée pour reproduire au mieux les contrainmtpg@mentales de déshydratation, nature des
phases stables, calorimétrie ainsi que les estimatiles conditions de cristallisation d’'une
compilation d’analyses, dont la gamme s’étend ddidgenese a la haute pression - haute
température. Ces modeles sont appliqués au caadilaggramme de phase dans des systemes
chimiques simples et a I'estimation des conditidies cristallisation de phyllosilicates de
nombreux échantillons naturels, y compris a pdgicartographies élémentaires.

Nous avons testé plusieurs méthodes d’estimatisnpdepriétés thermodynamiques des
phases pour lesquelles les contraintes expérinesntat / ou du milieu naturel sont
insuffisantes. Aucune d'entre elles ne permet ustmation de I'enthalpie standard de
formation directement utilisable a des fins therarométriques. Nous proposons cependant
une approche pour améliorer cette situation. De,phous avons utilisé une méthode de
simulation atomistique pour évaluer I'enthalpierdélange le long de deux solutions solides
d’'intérét pour la pétrologie de basse températles. résultats sont compatibles avec les
observations du milieu naturel, et le calcul dwsslentre les pdles muscovite et pyrophyllite
confirme I'importance de I'hydratation pour la staé des argiles.



Abstract :

Phyllosilicates are important minerals in metamarppetrology as well as in waste
storage sites where clays are extensively usedvifeethis fact, there is no thermodynamic
model allowing to describe and to predict propdahg behaviour of clay minerals (for
example variation of volume with dehydration) ahdit phase relations with other minerals
in metamorphic conditions. Inversely, the thermagwc models of phengites are well
constrained at high pressure and temperature butoti@allow accurate thermobarometric
estimations at temperatures less than about 350°C.

In this study, we propose two new thermodynamic e®dor smectites, illites, mixed-
layers illites / smectites and phengites. With ¢hesodels, it is possible to predict the
composition of stable clays at low temperature @ndstimate the pressure and temperature
of crystallisation of dioctahedral aluminous phygllcates. These models take into
consideration the hydration state of clay mineessa function of pressure, temperature and
water activity. The thermodynamic properties ofidalolutions and hydrated mica-like end-
members have been estimated in order to reproduperimental results of i) clay
dehydration, ii) nature of stable phases, iii) caletric measurements, as well as known (or
estimated with independent methods) pressure-teatyser conditions of crystallization of
phyllosilicates analyses, from diagenesis condstitm ultra - high - pressure / temperature
conditions. Phase diagrams have been computed tivibe models in simple systems.
Conditions of crystallization of phyllosilicates e been estimated on many samples,
including electron microprobe compositional maps.

We investigated several approaches to estimatentttgmamic properties of minerals. All
these methods revealed to be insufficiently aceurat estimate standard enthalpy of
formation; calculated enthalpies of formation cant be directly used for thermobarometric
estimations. However, we suggest several improvésrterthese methods. We used atomistic
simulation to calculate the mixing enthalpy alomg tsolid solutions binaries of interest in
low-temperature petrology. Results are in agreemhtobservations in natural systems and

confirm the importance of hydration in clay mineratability.
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« The great tragedy of science — the slaying of a beautiful hiypothesis by an ugly fact. »

Thomas Henry Huxley,” Biogenesis and abiogenesis”



Introduction

Introduction

Les phyllosilicates sont des minéraux d’'importamzns l'industrie comme dans la
compréhension pétrologiqgue du métamorphisme. Paurj les micas ont fait 'objet de
nombreuses études, notamment a vocation thermoB#ique. Il est bien établi que leur
composition varie avec les conditions de leur aliisgtion : pression (P), température (T),
mais aussi fugacité d'oxygéendOf). Les micas sont utilisés fréquemment dans la
reconstruction de chemins P-T-t. Les modeéles thdymamiques de ces minéraux sont
désormais bien contraints et permettent de quantds réactions entre les minéraux.

Les argiles dioctaédriques alumineuses et les fpesngnt des structures trés semblables.
Il est également connu depuis des décennies querddes sont les précurseurs directs des
micas lors du métamorphisme prograde de métapébies! n’existe pas a ce jour de modele
thermodynamique permettant de rendre compte danhaformation des argiles en micas lors
du métamorphisme prograde, et inversement du mépdmsme rétrograde des micas en
argiles. Bien que les argiles soient parmi les naimé les plus étudiés en terme de structure,
la prédiction de leur comportement grace a l'otlidrmodynamique est considérablement
plus complexe que pour les minéraux du métamorpmhidenhaut grade. Cela s’explique en
partie par la difficulté de I'expérimentation suescphases minérales: cinétique lente des
réactions, importance des fluides, difficultés #intre et renverser I'équilibre, complexité
chimique et petite taille des phases ont broudkdartes au point que la stabilité mémes des
argiles a la surface de la Terre soit remise esedliang, 1990 ; Essene et Peacor, 1995).
Des thermomeétres empiriques, basés sur les varsatibservées de composition des argiles
avec la température, ont été proposés pour lesesr{par exemple, Cathelineau, 1988 ;
Battaglia, 2004) mais leur nature empirique lintéier application.

La méconnaissance des propriétés thermodynamigeesajiles a pour conséquence
gu’en dessous de 350°C, le comportement des plmaisgsales dans la plupart des roches
terrestres est plus difficilement prédictible giiaute température. Les reconstructions de
chemins P-T-temps a l'aide de la thermodynamiquerosaopique a I'équilibre sont trés
imprécises a basse température. De plus, les sagple communément utilisées dans les sites
de stockage de déchets, et notamment de déchdéaines car les smectites présentent la
propriété d’absorber les cations venus des solsitamueuses (y compris les radionucléides :
Millot, 1963 ; Brindley, 1980 ; Inoue, 1984 ; Newmd 987 ; Fletcher et Sposito, 1989) dans
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leur espace interfoliaire. Or, il est observé gewr Iréactivité avec leur environnement (par
exemple, un container en acier) est forte, et sdaebasses températures (les expériences in
situ de Stripa menées conjointement par le CEA &KB (Suéde) dans les années 1984 —
1990 le démontrent clairement). Pouvoir prédirerésctions minéralogiques impliquant les
argiles a moyen - long terme est donc un challengeapplications nombreuses. Finalement,
'étude des corps célestes «froids » (météomtieplanétes telluriques) montre que les
phyllosilicates sont présents dans ces environntmenlimportance de mieux connaitre le
lien qu’ils entretiennent avec I'eau est évidente.

La capacité a incorporer de l'eau en position fotaire est en effet une des
caractéristiques majeures des argiles. Les smedatdkeiques, par exemple, accueillent en
général trois couches d'eau en position interfadia 25°C et 1 bar (Ferrage et al., 2006 ;
parmi d’'autres). Des modeles thermodynamiques rdratampte de la déshydratation de ces
couches d’eau lorsque la pression, la températurgactivité d’eau varient ont déja été
proposés, par exemple par Ransom et Helgeson (19924b, 1995). Toutefois, ces modeles
sont incomplets, car il n'en est pas qui reprodaida fois la déshydratation par paliers des
smectites et leur équilibre avec les autres minéfgquartz notamment, feldspaths et silicates
d’alumine a haute température) et avec les phdsees$. De plus, Vidal et al. (2006) ont
montré qu’il existe une zone d’'ombre majeure camaet le comportement des phengites de
basse température, car la technique des équilihiteste - phengite, pourtant bien contrainte,
peine a en reproduire les conditions de formatdonsidérer possible I'hydratation de ces
phengites de basse température est le premier @asum modele thermodynamique
commun pour les argiles et pour les micagce dernier étant déja bien établi pour les
conditions de métamorphisme dépassant I'anchizutamment suite aux travaux de Parra et
al., 2002).

Ces dernieres années ont vu paraitre de nombrpubéeations traitant de la simulation
numérique des interactions aux interfaces eauéargil argile/métal, mais sans minimiser
I'intérét de ces études, il n'en reste pas moirs lgg bases de données inter-cohérentes des
logiciels couramment utilisés par les pétrologuEEQ, THERMOCALC, THERIAK-
DOMINO par exemple) ne permettent pas de calculex simple grille pétrogénétique
prenant en compte les argiles et leur hydratatayiabsle avec la température.

Il est envisageable d’améliorer cette situation.t@eail est axé sur la thermodynamique
des phyllosilicates de basses températures. llua pbjectif d’appliquer les méthodes du
métamorphisme aux minéraux de basse températuteyteparticulierement aux argiles, de

facon a i) reproduire le comportement des minéragieux, i) améliorer les estimations
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thermobarométriques a basse température et i€ é&tr mesure de produire des grilles
pétrogénétiques des les premiers stades de landisgeA la fois perfectionnées et assez
simples a mettre en oeuvre, ces méthodes sont mmeat utilisées et leur formalisme
thermodynamique est bien établi. Les phyllosilisateet tout particulierement les
phyllosilicates dioctaédriques alumineux (phengitidies, smectites) ont été les sujets
prioritaires de mon étude.

Cette étude a tout d’abord nécessité la créatiam dbgiciel capable d’identifier les
réactions minéralogiques, quelles qu'elles soigmdur en calculer les conditions P-T
d’équilibre grace la technique des multi-équilibgsésentée plus loin). De tels logiciels
existent déja, mais en posséder et maitriser le sodrce est indispensable a la souplesse
nécessaire a certaines opérations initialementéuys, qui se sont révélées innombrables.
Ce travall, préalablement entamé par T. ParraYude Andrade et E. Lewin, a été essentiel
et mené a son terme. La seconde étape fut soncafh aux cartographies élémentaires
obtenues a la microsonde électronique.

J'ai par la suite compilé plus d'un millier d’anags de micas, phengites, illites et
smectites dont les conditions de cristallisatioh &g mesurées ou estimées indépendamment
du modele sur lequel je me suis basé (Parra eR@02), a partir de diverses publications
(comprenant des résultats expérimentaux et degsasatiu milieu naturel). Cette compilation
et les résultats expérimentaux de déshydratatisradgles nous ont permis de modéliser les
variations chimiques observées a basses tempé&atars les phyllosilicates dioctaédriques
alumineux, la déshydratation des smectites, iliemterstratifiés illites / smectites ainsi que
leur métamorphisme en phengites. Deux modéles &uilospphies différentes mais
complémentaires en sont issus. Jai appliqgué un aes modéles a la caractérisation
thermobarométrique de deux échantillons de métapéli

J'ai également eu la chance d’accéder a I'E.S.Ebropean Synchrotron Research
Facility) ou j'ai pu obtenirin situ une cartographie qualitative de la teneur en éaned
phengite dans un échantillon géologique. Cetteyapalrés intéressante demanderait a étre
reconduite avec un protocole expérimental diffépnir obtenir des analyses quantitatives.

Estimer les propriétés thermodynamiques des mirgraule calcul a été un passionnant
travail de fond. Cela m’a conduit a tester plussenréthodes. Trouver une méthode fiable
permettant de déterminer le signe, puis la mageitlels parametres d’excés des solutions
solides a constitué un défi dont la clef ne s’és€lke que bien tardivement. Le temps aura

malheureusement manqué pour appliquer la méthddetisénée a la déshydratation des
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argiles, mais les résultats que jai obtenus cordmt tout I'intérét de perséveérer dans cette

voie.

Ma thése s’organise en 3 parties.

La premiere partie de ce manuscrit contient deuxapittes. Les notions
thermodynamiques manipulées par la suite y sonbs®dgs, de méme que les techniques
d’analyse et de traitement des analyses que jiisads. Le premier chapitre est dédié a la
présentation de la thermodynamique a [I'équilibre des techniques d’estimation des
conditions P-T de cristallisation des paragened&gailibre. Aprés avoir effectué un apercu
des notions et de la signification des paramétrdtsas, je souligne I'importance de
I'utilisation d’'une base de données inter-cohérenile m’attarde par la suite sur la technique
des multi-équilibres que jai utilisée intensiverhegt qui permet la considération des
equilibres thermodynamiques locaux. Dans un seabapitre, je présente les techniques
d’obtention de cartographies élémentaires a laosa@rde électronique et de quantification
des images obtenues. Ces techniques ont été dpeempécemment au LGCA et permettent
une utilisation optimale de l'information que poriae image microsonde. Elles sont bien
adaptées au traitement thermobaromeétrique avechaigue des multi-équilibres.

La seconde partie contient trois chapitres. El&t€ule autour de la compréhension des
liens entre argiles, phengites, hydratation et tmmd P-T. Elle comprend deux publications
dont la soumission accompagnera celle de ma tld&se articles sont tous deux fondés sur
une base commune : l'incorporation d’eau molécelan position interfoliaire dans les
phyllosilicates y est traitée comme une solutiolidsoentre des péles purs hydratés et des
poles purs déshydratés. Chacun de ces articlesitoensn chapitre. Dans le premier d’entre
eux, nous proposons une approche thermodynamiquie mpodéliser la déshydratation des
smectites avec 'augmentation de température daisse de I'activité d’eau. Cette approche
rend compte de la transformation des argiles erasniors du métamorphisme prograde et
fournit une explication a la stabilité des argiéesx conditions de surface sur Terre. Le modéle
thermodynamique décrit est un modele moléculairetramt a partir de résultats
expérimentaux. Il permet de construire des gri@sogénétiques par minimisation d’énergie,
mais son application directe a la thermobaromeésiedifficile. Dans le second article, une
approche thermodynamique un peu différente estgsésp Elle repose sur l'application
guasi-directe du modéle thermodynamique des prlengié Parra et al. (2002) et sur son
extension aux argiles. Un modeéle de solution saolidejue pour les argiles dioactédriques

alumineuses (illites, smectites et interstratififi®s/smectites) et les phengites y est présente.
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Les propriétés thermodynamiques nécessaires omaBb#ées pour reproduire au mieux un
vaste jeu d’'analyses dont les conditions de clisadibon sont connues. Ce modele est
appligué a un échantillon naturel. Pour clore cegieonde partie, je fournis dans un troisieme
chapitre les résultats d’une expérience de meseiieedu en position interfoliaire dans une
phengite au sein d’'un échantillon géologique. Uadographie de I'état d’hydratation par
spectrométrie d’absorbance infrarouge de cettegiteea été menée a I'E.S.R.F.

La troisiéme et derniére partie de ma these estamwée aux techniques d’estimation par
le calcul des propriétés thermodynamiques des mumxérde basses températures. Ces
techniques sont présentées en deux chapitresatéstive premier d’entre eux s’attache a
I'estimation de I'enthalpie standard de formatices phases qui nous intéressent. Plusieurs
méthodes d’estimation de cette grandeur thermodignenfondamentale y sont comparées.
La méthode que nous avons finalement sélectionstéappliquée a plusieurs phyllosilicates.
Le second chapitre est dévoué au calcul des pamsn&introlant 'énergie d’excés le long
des solutions solides. Ce chapitre s’acheve parcdiul, trés important dans la
thermobarométrie des argiles, de I'énergie d’exeafte les pbles purs pyrophyllite et
muscovite. Ce calcul est compatible avec les obsiens réalisées auparavant en milieu
naturel. Ce chapitre a été rédigé en anglais @miiiter sa compréhension par le jury.

Nous faisons en conclusion de ce mémoire une symthies résultats obtenus. De
nouvelles questions y sont souleveées, elles oudenbmbreuses perspectives de travail.
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« Sl n'y avait pas la Science, combien d'entre nous pourraient profiter de leur cancer
pendant plus de cing ans ? »

Pierre Desproges
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Chapitre | : Apports de la thermodynamique a la

compréhension des processus métamorphiques

1. Introduction

Le terme métamorphisme englobe I'ensemble des ftnianations minéralogiques,
texturales et structurales subies par une rocheutoensemble de roches) lorsqu’elle est
soumise a des conditions physico-chimiques dift&®de son environnement d’origine. Les
roches métamorphiques sont donc les roches, oifgiment sédimentaires ou magmatiques,
qui ont été transformées et métamorphosées. Lalpgie métamorphique s’attache a retracer
la formation et I'évolution de ces roches Les tfamaations qui les affectent se font a I'état
solide, par dissolution, diffusion, recristalligatj et non par fusion de matiére, ce qui les
différencie des roches ignées. Les roches métanmugdh sont non seulement fréquemment
rencontrées a I'affleurement, mais si I'on en &uiéfinition précédente, toute roche sortie de
son environnement d’origine est susceptible d'étre roche métamorphique.

L’étude du métamorphisme des roches et plus g@mdest des transformations
minéralogiques est motivée par nombre de raisomda deconstruction géodynamique a la
gestion des sites de stockage de déchets. Tousestuges tendent toutefois vers le méme
objectif : appréhender I'évolution des systémeseématogiques en déséquilibre. Que ce soit
lors de la datation de minéraux, de la reconstaatie I'histoire de la crolte terrestre, de la
prédiction du comportement des barriéres géologiquedu calcul des transitions de phases
dans le manteau, invariablement les notions dequégfe, de mouvement et d'évolution
sont présentes.

Au vaste champ dapplication de [I'étude du métarhispe s’associent
immanquablement I'étude et la compréhension deact&istiques physico-chimiques des
minéraux composant le systéme. Nombre de conceples garametres s’y rattachent et ainsi
nombre d’outils ont été développés par différemtmmmunautés, géologues bien sdrs, mais
aussi géochimistes, géophysiciens, pédologuesphyisiciens, qui tous aspirent a concilier
calculs, expérimentation et observations dans Ikeuninaturel. Parmi ces outils, I'outil
thermodynamique est trés présent et fréquemment amentribution pour une raison

majeure : la thermodynamique permet la quantificatiu colt énergétique des processus
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impligués dans le métamorphisme. La caractérisatefiéquilibre est grace a cela possible,
de méme que la prédiction de I'évolution des sys&en déséquilibre. L'on peut dire qu'il
existe plusieurs types de thermodynamique, appésah différents objets et a différentes
échelles, régis par des lois parfois différenteajsnqui convergent vers cette notion de
description de I'évolution des systémes en désiégelil

Plusieurs types de métamorphisme existent, toutwrplusieurs classifications de ces
types de métamorphisme. On a pu les classer sé&gent principal, le moteur, du
métamorphisme, mais aussi selon le contexte géplegdu métamorphisme (voir Spear,
1993). L’'agent principal peut étre thermique (mégphisme de contact), dynamique
(métamorphisme des cataclasites) ou une combindis®mleux, et les contextes géologiques
extrémement variés et hétérogénes a plusieursléshglontinent, orogene, affleurement,
lame mince, joints de grains...).

2. Facies et gradients métamorphiques

Le concept de facies métamorphiques a été intrgduite pétrologue Eskola au début du
siécle dernier. Comparant ses travaux a ceux ddsBulidt qui étudiait une autre auréole de
contact, il émit I'idée que les roches de compositsimilaires présentant des assemblages
minéralogiques différents avaient pu connaitre desditions de pression (P) et de
température (T) de cristallisation différentes. \Bsion plus globale que les concepts de
I'époque, prenant en compte les assemblages migggaks (et donc les équilibres
thermodynamiques entre plusieurs phases) et nos pkclusivement des minéraux
indicateurs de I'intensité du métamorphisme, petandéfinition des facies métamorphiques.
Ceux-ci sont I'expression de la relation entre d&mblage minéralogique (la paragenese,
'association de minéraux a I'équilibre) et la camjion de la roche totale. Les facies
métamorphiques varient donc selon P et T, comriiasktie la Figure 1. lls ont été définis
originellement pour des paragenéses de rochesumafiges limites entre les différents faciés
peuvent donc étre clairement représentées pouochss uniquement, et on pourrait définir
un faciés pour chaque protolithe différent. Limiemombre de faciés en leur fournissant une

définition dans I'espace PT a fait de ceux-ci detd®simples de communication.
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Figure 1 : Diagramme P-T présentant les principauXaciés métamorphiques, modifié d’apres
Bousquet et al (2008). Les limites entre les facigéent volontairement floues.

La notion de gradient métamorphique s’est imposée I'sbservation de terrain du
métamorphisme régional spatialement croissant. R&pdans I'espace P-T, on observe une
ligne, évolution réguliere reliant les pics de mébaphisme rencontrés par les roches. En
résumé, les trois gradients principaux (HP/BT, MP/HIT/BP) correspondent chacun a un
contexte géologique différent, respectivement delgation, d’épaississement crustal puis de
métamorphisme de contact ou d’amincissement cruBahs I'espace P-T, les gradients
métamorphiques sont limités par les conditions igjugs régnant actuellement sur Terre : il y

a une limite inférieure au gradient de HP/BT, emwir5°C/km, tout comme il y a des
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températures et pressions maximales que les réetrestres n’ont aucune chance de franchir

en conditions naturelles.

3. Les variables du métamorphisme

Les réactions métamorphiques ont lieu lorsque dekes sortent de leur environnement
d’'origine. Nous devrons nous intéresser aux enueoments initiaux et finaux pour
comprendre ces réactions. On pensera tout d’abof@ éomposition de la roche. Les
minéraux bien sdrs, dont la structure est aussbitapte que la composition, mais €également
les fluides, dont le réle est difficile a apprédiensqu’ils ne sont pas connus. La composition
de la roche totale et des fluides et autres élé&nanatils interagissant avec elle définiront le
systéeme chimique, permettant ou non a certains rauéde se développer. Cette notion
fondamentale est tres simple a illustrer par umpte : le métamorphisme d’'un carbonate
pur, quel gu’en soit I'intensité, ne permettra Pagparition du moindre silicate.

Les contraintes externes appliguées au systémediomiortance prépondérante. Parmi
elles, P et T sont tres souvent citées, mais legatontrainte et particulierement la contrainte
déviatorique peuvent agir de facon non négligeahks autres variables couramment
utilisées, telles que fugacité d’oxygéne ou adidieau, dépendent des précédentes.

Si I'on connait tous les éléments cités plus halews effets, alors I'on devrait étre en
mesure de prédire I'évolution des roches ou d’'éracer I'histoire, comme nous le verrons
plus loin. L'outil thermodynamique est pour cel@&strprécieux. Toutefois, une derniere
variable, outil majeur ou obstacle difficile a swmber, est d'importance dans I'étude du
métamorphisme : le temps (t). Quand bien méme lEBiprocessus et variables définissant
I'équilibre seraient connus et correctement dédilitsen resterait pas moins que les roches a
la surface de la crolte terrestre sont majorita@r@nctonstituées de minéraux bien loin de
leurs conditions de formation et d’équilibre. Laitiaaux cinétiques des réactions chimiques,
aux trés faibles vitesses de diffusion a bassegpémtures, aux barrieres énergétiques
difficiles a franchir qui empéchent les minéraux rédagir pour amener entre les mains du
géologue des roches n'ayant pas subi de changenatmble depuis le manteau qu’elles
connurent des dizaines de millions d’années plug@ur cette raison, la thermobarométrie et
la création de chemins P-T-t sont possibles a hasspérature, mais plus compliquées qu’'a
haute température, au point que la stabilité méesealgiles soit questionnée (Jiang et al.,
1990 ; Essene et Peacor, 1995).
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4. Etude des métapélites et chemins P-T-t

Reconstruire I'histoire d’'une roche métamorphicue, exemple en créant son chemin P-
T-t, dépend de I'apparition des phases indicatritEssconditions PT. Il faut pour cela que de
telles phases existent! Il se comprend intuitiveimgue plus le systéme chimique sera
complexe et plus de nouvelles phases seront sislespd’apparaitre. La régle des phases de
Gibbs Tillustre un peu différemment : elle releehombre de variables du systéme au nombre
de contraintes que le systéme connait. Elle explendegré de liberté du systeme, sa variance

V, qui s’écrit :
V =ncs + 2 —ncph (1-1)

Le chiffre 2 représente le nombre de paramétrengifls s'appliquant au systeme, dans
notre cas ce sont P et ficsest le nombre de composants du systamphle nombre de
composants de phases du systeme. Les composasistéme sont les especes chimiques
nécessaires a exprimer la variabilité chimiqueyditiesne. Les composants de phases sont les
espéeces chimiques nécessaires pour décrire labiladiahimique d’'une phase spécifique. La
phase, que dans notre cas on peut appeler le mimStaune substance aux propriétés
physico-chimiques homogénes.

Une variance nulle indiquera un point dit invaridans I'espace P-T, égale a l'unité elle
dessinera une droite, a deux elle délimitera unmgheDans le cas bien connu des silicates
d’alumine, observer andalousite, sillimanite ettitbee a I'équilibre impligue une seule
condition de P et T : le systéme peut n'étre dépré par un seul composantiOs, et trois
phases minérales différentes coexistent donc lanee est nulle. Si 'on n'observe qu’une
seule des trois phases, la paragenese a une \ariggele a deux et l'information
thermobarométrique est alors plus limitée. Il eml@anéme pour les polymorphes du quartz.

Augmenter le nombre de composants du systeme qimsisa complexité chimique
provoque l'augmentation du nombre de phases sublEptd’'apparaitre, et également le
nombre de paragenéses susceptibles d'étre obse@test la tout l'intérét de I'étude du
métamorphisme des métapélites. Ces roches présemesysteme suffisamment complexe
sans étre inabordable (90% des schistes pélitigoescompris dans le systeme KFMASH,

d’apres Spear, 1993). Elles ont permis la créatiennombreuses grilles pétrogénétiques,

11
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telles que présenté en Figure 2, a I'aide des gtdsrthermodynamiques des phases et/ou des

expériences de calibration / encadrement des oésathinéralogiques.
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Figure 2: Grille pétrogénétique des pélites dansel systeme KFASH, d’'apres
Spear et Cheney (1989). Abréviations des minéraux’aprés Kretz (1983),
auxquelles sont ajoutés les symboles des élémerttgmiques (FeChl signifie par
exemple chlorite ferreuse).

La cinétique plus faible des réactions de rétromaosp (le passage des conditions du pic
de métamorphisme aux conditions de l'affleuremegrgymet fréquemment de conserver
plusieurs parageneses au sein d’'une méme rochendEpment bien sdr des vitesses de
refroidissement et d’exhumation. Par I'étude thdsarométrique des minéraux en inclusion,

par exemple dans les grenats, ou des zonationspeom accéder aux conditions de
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cristallisation durant le métamorphisme progradss Informations ainsi extraites permettent
de retracer le chemin P-T-t de la roche métamogghimpy de l'unité si plusieurs roches sont
utilisées. Reconstruire un chemin P-T est une chdsicile car les informations
thermobarométriques sont souvent trés lacunaingséehant de connaitre le trajet suivi par la
roche entre deux points P-T. Un exemple de chemih &abli & partir de grilles
pétrogénétiques est présenté en Figure 3. Il yrafipeairement que les arguments texturaux
restent majeurs dans ce type de travail.

Alpine Event Prealpine Event
3) Stage Ma1 - Garnet 2 growth 1) Stage Mv - Garnet 1 growth
(+Cld, Pg, Chl) (+St, Bt, PI)

inclusion

Ca poor

5) Dissolution of garnet 2
(Growth of Bt)

Figure 3: diagramme P-T schématique présentant R[élution polyphasée de grenats
originaires des micaschistes a grenats et chloriés du massif du Grand Paradis, d’aprés L€
Bayon et al. (2006). Deux types de grenats ont étéentifiés au sein de la méme unité, 'un
ayant enregistré une histoire anté-alpine (varisquepuis fracturé et dissous, possiblement
pendant I'exhumation des roches varisques. Le seabrype de grenat représente un nouveau
stade de croissance minérale développé pendant kabsluction puis I'exhumation de la crolte
continentale européenne dans la zone de convergerdes plaques adriatique et européenne.
Ces résultats ont été obtenus grace au logiciel THRMOCALC développé par Powell et

Holland (1988) qui permet de construire des pseudestions.
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5. Le métamorphisme a basse température

La limite du métamorphisme a basse températurpletit floue, bien que les processus
de transformation des sédiments dés le début dedenpaction entrent dans la définition des
processus métamorphiques. Une partie importantecaletravail concerne les basses
températures, et nous verrons plus loin que leitearglés les basses températures, subissent
des transformations que l'on peut représenter aesc modeéles issus du métamorphisme
« vrai », ce par quoi on entend en général queliaone est atteinte ou dépassée. D’apres
Spear (1993), il est souvent considéré qu’une tielige est atteinte lors de la déstabilisation
de la pyrophyllite au profit d’'un silicate d’alun@ncomme présenté en Figure 2. Nous ne

considérerons jamais cette réaction comme limitante

6. Concepts fondamentaux de thermodynamique

Nous avons énoncé que les outils thermodynamigessgitent d’estimer les conditions
P-T de cristallisation d’'une paragenése donnédilisation de ces outils et leur calibration
nécessitent une présentation de leur fonctionnentggtte présentation n’a aucunement la
prétention d’établir une revue exhaustive des cissaaces en thermodynamique mais mettra
en lumiére les objectifs de ce travail.

La thermodynamique des minéraux s’appligue avant #o I'échelle macroscopique,
répondant & une mécanique depuis I'échelle de I@aule. L'échelle atomique ou sub-
atomique reléve de la mécanique statistique etéoladnécanique quantique. Toutefois les
développements actuels dans ces domaines amengereanence des précisions sur la

thermodynamique & plus grande échelle.
La définition du systéme est la premiere étapeodéetapplication thermodynamique. Il

constitue la partie de I'univers que I'on consideatécrit avec certaines propriéi@ésensives

(P,T, etc.) eextensivegvolumeV, nombre de moles, enthalpie, etc.).
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6.1. Premier principe de la thermodynamique et définition de I'enthalpie

Le premier principe de la thermodynamique énona®ieservation de I'énergie. « Rien ne
se perd, rien ne se créé, tout se transforme #, laadbisier. Cette phrase célébre illustre le
concept qui lie la chaleur au travail :

«Quand un systeme subit une transformation, la soratgébrique des diverses
variations d’énergie, du flux de chaleur, du travaifectué, etc..., est indépendant du
mécanisme de cette transformation. Elle ne déperddg I'état initial et de I'état final du

systéme» (Prigogique et Defay, 1954).
Autrement dit :
AE =AU + AEC +AEp=Q + W (1-2)

Ou 4E est la variation d’énergie totale lors de toutensformation, /U la variation
d’énergie interne du systemdFEc la variation d’énergie cinétique du systeraEp la
variation d’énergie potentielle du systengg,et W respectivement la chaleur et le travail

échangés pendant la transformation. Pour un systémepos/Ec et4Ep sont nulles :
AU=Q+W (1-3)

Ainsi travail et chaleur sont liés, et la variatidiénergie du systéme ne dépend pas du
chemin suivi pendant la transformation. Cette m@han’est pas si intuitive, et White s’en
étonne en ces termes :

«[...] in fact, there is no good reason why heat amitkashould be equivalent. This law is
simply an empirical observation [...] : experiencesifaund no contradiction of it: (White,
2003).

Le travail, induit par les forces de pression, stéc
V2
W = j PdV (1-4)
V1

La variationdU d’énergie du systéme au cours d’'une réactionast dgale a
dU =dQp + dW (1-5)
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La chaleur produite pendant la réactid@p, peut de ce fait s’écrire comme la somme
d’'une différence entre deux termes, dont I'un @f@r’état initial U, V)), et l'autre a I'état
final (Ug, VE) :

dQp = (U + P. Vi) - (Ui + P. V) (1-6)

On appelle enthalpie la quantité+ P.V, cette quantité est désignée par la lettréJ, P et
V ne dépendent que de I'état du systeme et non elnichemprunté pour atteindre cet état,

I'enthalpie est donc elle aussi une fonction d’état

6.2. Variation d’enthalpie lors d’'une réaction chimique

Les réactions entre les minéraux sont des réactibimsiques. La variation de chaleur,
c’est & dire la quantité de chaleur produite ousoammée, lors d’'une réaction chimique, a
pression constante est appelée enthalpie de réattiootéelHr. Une réaction exothermique
a une enthalpie de réaction négative tandis guéaetion endothermique a une enthalpie de
réaction positive.

L’enthalpie dépend des paramétres intensifs P{ de éa quantité de matiere.

Lors de la réactioa.X + b.Y 2 c.W + d.Z la variation d’enthalpie associée est égale a la
somme des enthalpies de formation des composanta déaction pondérées par leurs

coefficients stoechiométriques, ces derniers été@gatifs pour les réactifs :

AHr = -a AHf[X] - b AHf[Y] + ¢ AHfW] + d 4Hf[Z] (1-7)

L’enthalpie de formationfHf d’'un composé est la différence entre I'enthalfiecdue de
ce composé et la somme des enthalpies absoluesl@®ents qui le composent. On ne
connait pas les enthalpies absolues des élémamgs)an pose nulle par définition aux
conditions standards. Ainsi, a 25°C et 1 bar, haitie standard de formation d’'un composé
est notéelH°f et constitue une des trois propriétés thermodynaesigle base en pétrologie.

Ces enthalpies sont usuellement négatives.
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A pression constante, I'enthalpie d’'un composé evaavec la température et ainsi
I'enthalpie d’'une réaction. La capacité calorifiq@g, reliant la variation de la quantité de
chaleur a la variation de température a pressiostaate est

Cp = (0H/ 6T)e = (dQp/ d7)p (1-8)

Cette fonction permet de calculer la variation thafpie due a un changement de

température :

AH°(T,P,) —=AH°(T,,P,) = ].ACp(T).dT (1-9)

Pour la plupart des solides et des liquides, I'éieeinterne U ne varie que faiblement avec
la pression. Cependant la gamme des pressionséésudén sciences de la Terre
(s’échelonnant sur plusieurs dizaines de kilobanspligue généralement de prendre en
considération la variation de I'enthalpie avec lgesgion. On utilise alors I'expansion
thermiquen :

o =1V [dV/dT)P (1-10)

dans I'expression suivante du calcul de la vanmati@nthalpie avec la pression :
P
AH°(T,,P)-AH°(T,,R) = JAV -AV.aTdP (1-112)
PO
On peut alors calculer I'enthalpie d’'un composéTdrielconques de la maniéere qui suit :

T P
AH(T,P) = AH° f (T,,R,) + [CpdT + [AV.aT.dP (1-12)
TO PO

6.3. Second principe de la thermodynamique, entropie etquilibre

17



Chapitre | : Apports de la thermodynamique a la podinension des processus métamorphiques

Le second principe de la thermodynamique établit guiste une direction vers laguelle
les réactions vont tendre naturellement. Il intibthunotion d’irréversibilité des phénomenes
physiques, que White (2003) exprime de la sorte :

« You can’t shovel manure into the rear end of as@cand expect to get hay out its

mouth ».

Le second principe postule I'existence d’'une quérdppelée entropie et notée S. Cette
guantité a été baptisée par Clausius (1867) quiasait sur les travaux de Carnot (1824).
Clausius a montré que lintégrale de la grand#Qf T d’'un processus réversible est une

fonction d’état. La variation de cette fonction pdanc s’écrire :

S, = j AP 47 (1-13)

final ~ inital

AS=S

inital

Dans le cas d'un processus irréversible, il y adpetion d’entropie AS est positif. Un
processus réversible a uxS nul, et une perte d’entropie est impossible : tfepie de
I'univers va croissante au cours du temps (ce gfind la fleche du temps). Si I'entropie du
systéeme peut diminuer (prenons I'exemple d’'un @ivant qui régule sa température, et ce
faisant, diminue son entropie), I'entropie du symeet de son environnement ne peut
gu'augmenter ou stagner (I'étre vivant échangehsdear avec le milieu en transpirant, ce qui
demande de I'énergie qui va augmenter I'entropel'@hvironnement lors de I'évaporation
des molécules d’eau).

La mécanique statistique fournit une définition lgatropie qui la relie au nombre
d’états énergétiques (microscopiques) dans lestpisisstéme a une probabilité de se trouver.

L’entropie statistique se calcule avec la formwdeBabltzmann :
S=k InQ) (2-14)

Ouk est la constante de Boltzmann, égale a envirddx1®> J.K™.

Il apparait ici que quand I'étre vivant transpiipréguler sa température, il échange de
'eau avec son environnement. Le nombre de mictsé&iccessibles a I'environnement va
donc augmenter, et ainsi son entropie. L'entropgstndonc pas reliée qu'aux échanges de
température et dépend fortement des variationsalieme. Cette relation a d’'importantes
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conséquences et sera utilisée plus tard dans eailtranais ne permet pas le calcul de

I'entropie des systemes beaucoup trop complexesgue considérons.
Dans les échantillons géologiques, le travail estertiellement caractérisé par des

variations deP et V. En combinant les deux premiers principes, on getire lors d’'une

réaction :
dU <= TdS - PdV (1-15)
Lorsque la réaction touche a sa fin, on comprenidngapproche I'équilibre & et V
donnés, I'énergie du systéme est alors minimakn kst de méme pour I'enthalpie, égalg a
+ P.V. Le changement d’enthalpie d’'un systeme s’exptime
dH =dU + PdV + VdP (1-16)
On en tire la relation suivante :
dH <= TdS + vdP (1-17)
Pour un processus réversible, les inégalités 1-151& sont des équations.
Il ressort des deux premiers principes de la thegmamique :
1. que I'énergie interne d’'un systeme fermé est teinps conservée

2. que I'énergie interne d’'un systéme a I'équilibreragmimale

3. que I'entropie d’'un systeme a I'équilibre est maxien

6.4.Troisieme principe de la thermodynamique, entropieabsolue et

entropie de réaction

L’entropie d’'une substance tend vers zéro lorscueteimpérature absolue, OK, est
approchée. Ce principe, appelé prince de Nernshstitoe la troisieme loi de la

thermodynamique. En effet, au zéro absolu, un sdtidstallin parfait ne peut avoir qu’'un
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seul arrangement, et donc selon 1-14 son entrogtiendle. Cela implique que chaque
substance ait une valeur finie positive d’entrodé&pendante de la température.

Le calcul de I'entropie d’'un composé a P,T quelemgyrequiert I'intégration suivante :

S(T,P) - S(T,,P,) = }?dT - TV.a.dP (1-18)

TO

Les substances géologiques ne sont pas des soliglins parfait et quand bien méme
ce serait le cas, une entropie résidu&jedoit étre considérée dans le cas des solutions
solides. On calcule ainsi I'entropie configuratit@medes minéraux dont plusieurs atomes se

meélangent sur le méme site cristallographique :
Sy = Seorr =~RY_ M, > X In X (1-19)
j i

Ou R est la constante des gaz parfaits, mj le nertdial d’atomes par unité de formule
structurale dans le site cristallographique j ef léifraction molaire de I'atome i sur le site j.
Cette valeur est indépendante de P, T ou de laenales atomes qui se mélangent mais

dépend de leur nombre.

Nous sommes maintenant en mesure de calculerdjg@ntitotale d’'une substance a P, T

guelconques:

C P
PaT- [VadP+s, +as, (1-20)

T
S.. ==K
P.T '([ T

Pref

Ou AS; est le changement d’entropie lié a un éventuehghment de phase. Les
entropies absolues des substances aux conditemdast! (R; = 1bar) sont notées”.
Les entropies étant des propriétés additives, rbpie d’'une réaction se calcule de la

méme maniere que I'enthalpie d’'une réaction :

AST =) U.S, (1-21)
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OuAS°rest I'enthalpie standard de réaction.

6.5. Energie libre et équilibre

Pour un processus réversible, I'expression 1-15ligue quedU — TdS = -PdV TdS
représente I'énergie dispersée en chaleur et notraemil, PdV I'énergie utilisée pour le

travail. De ce fait la quantit& d’énergie interne disponible pour le travail est :

A=U-TS (1-22)

Cette grandeur est connue comme [I'énergie libre Hi#mholtz. Son expression

différentielle est :
dA = -SdT - PdV (1-23)
L’énergie libre de Gibbs s’exprime d'une fagon daime, mais elle se soustrait a
I'enthalpie et non a I'énergie interne. Cette geundest I'une des grandeurs les plus
importantes en thermodynamique. Elle désigne |atiféad’énergie disponible pour le travail
indépendant des forces de P/V, comme le travaihichie (White, 2003). Noté6, elle se
calcule de la maniére suivante :
G=H-TS (1-24)
Ou, pour un systéme avec un seul composant :

dG = VdP — SdT (1-25)

L’énergie libre de Gibbs est également appeléeadpithlibre de Gibbs.

Lors d’'un processus réversible, le changement dst@gal a :

AG =AH - T4S (1-26)
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Et de méme que les enthalpies et entropies deioBaatn calcule I'énergie libre de

réaction comme la somme des énergies libres desigganoins celle des réactifs :

AGr = u,AG, (1-27)

L’enthalpie libre de formation d’'un composé estcade aux conditions standard a partir

des enthalpies et entropies de formation des coéspars regard de leurs éléments :
AG®% = AH% - TASS (1-28)

L'enthalpie libre est un formidable outil pour détener I'équilibre d'une réaction
chimique. A I'équilibre thermodynamique, la sommnes &nergies libres des produits et des
réactifs est nulleAGr = 0). Le signe de I'enthalpie libre d’'une réactianégalement son
importance : parce que I'énergie libre contienttdeme entropique, elle est utilisée pour
déterminer la direction des processus. Ainsi a PP f&tées, une réaction chimique aura lieu
dans la direction odGr est inférieur a zéro. Une réaction aveci@r positif n'aura pas lieu,
et un composé dont I'enthalpie libre de formaticst positive ne se formera pas aux
conditions standard.

La relation entre équilibre et énergie libre de WSibd’'une réaction est donc claire.
Toutefois il faut noter que I'expression de G eShuke de tout caractére cinétique, elle ne
permet donc pas de prendre en compte la métattalifapparence d’équilibre due a
I'existence de barrieres énergétiques empéchattettidre rapidement I'équilibre). Dans les
échantillons géologiques, cela se traduit fréequeninpar la nécessité de considérer un
équilibre thermodynamiqguecal (typiquement, le contact entre deux minéraux demeslame

mince, comme en Figure 3) et nglobal.

6.6. Notion de potentiel chimique

Le potentiel chimique d’'un composé représente fatian de I'énergie libre de Gibbs du
systeme en fonction du nombre de moles de ce campmstes les autres caractéristiques du
systéeme étant maintenues constantes. On écrit domotentiel comme la dérivée partielle

molaire de I'énergie libre de Gibbs :
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jc

= o (1-29)

H;

L’énergie libre de Gibbs du systéeme est égale solame des potentiels chimiques des

composants du systeme :

G=Yun (1-30

Pour un systeme a plusieurs composants, avec dgwsdions variables, I'équation 1-25

se compléte de la sorte :

dG=V.dP-SdT+> x.n (1-31)

On tire de la combinaison des équations 1-30 €t [k-3elation de Gibbs-Duhem :

V.dP-SdT+) n.dy =0 (1-32)

Cette relation est un autre moyen d’exprimer laseovation de I'énergie. Elle contraint
les changement simultanés de P, T et composittompdique que les potentiels chimiques ne
varient pas de facon indépendante a P et T fixées.

Une autre propriété importante des potentiels ailes est qu'a I'équilibre, le potentiel
chimique d’'un composant est minimal et égal dange® les phases ou il s’exprime (ex :
potentiel chimigque du composant « forstérite » dantes les olivines d’'une péridotite).

Au cours d’une réaction chimique, la variation dggie libre de Gibbs s’écrit également :

AGr = Zui.,ui (1-33)
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7. Thermodynamique des solutions solides

L’étude des solutions solides représente la majparée de ce travail. Les solutions
solides sont définies comme des variations consinde composition entre plusieurs
composants solides de structures similaires. begposants aux compositions extrémes sont
nommés pdles purs. La notion de structures siragaindique que lorsque que l'on fait
évoluer la composition d’'un p6le pur a l'autre,rdabserve pas de changement de phase.

Les solutions solides peuvent concerner I'écharige dation par un autre, dans ce cas
également chargé, sur le méme site, elles sons dites simples et deux péles purs sont
suffisants pour les décrire (ex: la substitutiog-Me dans les olivines entre les péles purs
forstérite et fayalite). Elles peuvent décrire $ebstitutions couplées de type « Tschermak »,
a savoir les substitutions impliquant trois catioma plus sur plusieurs sites
cristallographiques, dont le budget est bien entend (ex : deux cations Al s’échangeant
avec un M§" et un SI* dans les pyroxénes, ou un catioheé un AP* s'échangeant avec un
Si** comme cela s’observe dans les micas). Les sotsolides peuvent également décrire
les échanges entre anions (groupements hydroxylésneF dans les phyllosilicates), ou
encore les substitutions entre isotopes.

Dans les calculs thermodynamiques, on utilise lespnEtés des pbles purs pour
représenter celles des minéraux aux compositictesniédiaires, auxquelles s’ajoutent des
parametres décrivant le colt énergétique des éebang

Cherchant toujours a calcul&Gr, on introduit la notion d’activité pour les solutis

solides :

AGr =AG°r + RT.In |_| a"” (1-34)

a étant I'activité du composant (pdle pudans la phase &la constante des gaz parfaits.
On appelle constante d'équilibre la constahtg, égale au produit des activités des

composants de la réaction :

Keq= |_| a"” (1-35)
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Une relation trés importante est qu’a I'équilibs&r est égal a zéro, donc :
AGor =- RT In &q (1'36)

Les propriétés standard, les propriétés d’expartsiermique et les capacités calorifiques
des composants connues, nous visons désormaigidecdlactivité de chaque composant
dans les phases ou ils s’expriment pour prédiredastions minéralogiques du systéme. Nous
devons donc batir un modéle d’activité qui va dépendu comportement de la solution

solide.

7.1. Les solutions solides idéales

Les solutions solides idéales suivent la loi de lRaehimiste francais qui énonca que
dans un mélange de gaz supposés parfaits, lagmgssitielle de chaque gaz peut s’exprimer

comme le produit de sa fraction molaXedans le mélange par la pression toRyg :
Pi = Xi Pootal (1-37)
En terme de potentiels chimiques, cela se traduit p
Hiideal = 1% + RT In X (1-38)
Ou p°i est le potentiel chimique du composapiur a I'état standard @tiqea le potentiel
du composani dans la phase (ici le mélange de gaz parfaitdfutEa le potentiel chimique
dans le cas d’une solution solide idéale ne demgndede connaitre la fraction du péle pur
dans la phase.
Les mélanges idéaux sont en effet assez simplésrired Le long d’'une solution solide

idéale, volume et enthalpie des composés évoluenmtme la combinaison linéaire des

volumes et enthalpies des composants de la phase :

V= Z X,V (1-39)
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H =2 X.H, (1-40)

Cela n’est pas le cas de I'entropie. A la tempéeatibsolue, le nombre de micro-états
accessibles au composé intermédiaire n’est pasilnexjste une entropie configurationelle
(décrite en 1-19). Petite subtilité, I'entropie figarationelle peut exister dans les composants
également (par exemple dans la muscovite, mémée«pd » il existe un mélange &I/ Si**

en position tétraédrique). Ainsi le long d’une s$imn solide idéale :

Ssolutionicéale = z Xi S| + ASmélange (1-41)
Avec

ASméIange: _Rz xi 'In(xi ) (1'42)
L’énergie libre d’'un mélange idéal vaut donc :

AGméIange: AHméIange— TASne’Iange (1'43)
Soit

AG,gange= RT.Y. X In X, (1-44)

puisque I'enthalpie de mélangtHmeange€st nulle dans le cas idéal. L'enthalpie libre de

Gibbs d’'une solution solide idéale vaut alors :
AGgionicsate = z Xl = z Xi o+ R-T-Z X;.In X; (1-45)

Les solutions solides réelles sont souvent nonledéaParfois, la non-idéalité est
suffisamment faible pour étre négligée (ex: stbstn Mg-Fe dans les carpholites, ce

travail). Dans les autres cas, on doit calculemaaéle d’activité plus complexe.
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7.2. Les solutions solides non idéales

Présentons tout d’abord la loi de Henry, chimigtglais qui formula que dans les gaz

réels, la pression partielle d’'un composavaut, a la limite de dilution tend vers zéro):
Pi = hXi (1-46)

h étant une constante. Dans une solution solidieyée potentiel chimique se comporte
comme une combinaison de la loi de Raoult et deilde Henry (Figure 4). Dans les deux
cas, le potentiel chimique varie avec la compasitiborsque le composé est proche du
composanti, la loi de Raoult (1-38) s’applique. Lorsque lempmsant est infiniment dilué
dans la phase, la loi de Henry veut que :

wi = p% + RT In hiX (1-47)

On définit alorgs* potentiel chimique apparent comme

wri=u%i+ RT Inhi (1-48)

On a donc entre ces deux domaines :

W=+ RTINX+RTINh=yw*+RTIn X (1-49)

Le potentiel chimique apparept; est plus grand que le potentiel chimiqufg et le
potentiel chimiquey; varie selon la composition entre ces deux potentiet qui peut se

traduire de la sorte : I'activité du composamtans la phase varie en fonction de sa fraction

molaire.

Autrement dit :

Hi = ,uoi +RTIna (1-50)
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Ce qui impligue que dans les solutions solideslédbactivité soit égale a la fraction

molaire. Dans les solutions solides non idéalestiVité du composaritdans la phase se

calcule comme:

ai = Xi.yi

yi est appelé coefficient de non-idéalité.

(1-51)

On écrit donc le potentiel chimique comme la sontuegotentiel du composant a I'état

pur, d'une partie idéale et d'une partie non idéale

Wi =uti+ a.RT.In X+ a.R.T. Iny,

(1-52)

Pour connaitrei, on doit établir un modele d'activite.

=
. \’.k
7
’
[y S ——

ui

Loi de
Raoult

Solutions Réelles

Figure 4 : Représentation schématique du potentiethimique

du composanti dans la solution en fonction de InXi. D’aprés

Nordstrom et Munoz (1986).

InX

Vs = Vigel — Mdeal

Y

On utilise a cette fin des

fonctions d’exces, définies comme
les fonctions d’états égales a la
différence entre une fonction d'état
dans une solution solide idéale et a
cette méme fonction d'état dans
une solution solide réelle a P, T et
composition fixées. Nous

manipulerons par la suite quatre

fonctions d’exces :

st = Gréel - Gdéal(1'53)

Hxs = Hréel - Hidéal(l'54)

Sis = Séel — Susa (1-55)

(1-56)
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Ou Gys, Hys Sis €t Vys sont respectivement les énergies libres de Gibb#halpies,
entropies et volume d'exces. Le long d'une solutsslide non idéale AHmgange €t

AV melangeSONt NUlS, soit :

AGys = AGrgel - AGmélange (1-57)
AHys = AH;gel (1-58)
ASs = AS¢el - ASmelange (1-59)
ANys = AVigel (1-60)

Les fonctions d’exces sont généralement représeméae un développement limité en

séries de MacLaurin. Ce développement de la forme :

Gys=A+B.Xo+ CX22 + DX32 + ... (1-61)

est la plupart du temps tronqué apres le troisi@mequatrieme terme, selon que la
solution solide est symétrique ou asymeétrique. @stila base des équations de Margules
(1895) qui sont fréquemment utilisées pour represdrs parametres d’exces. On exprime

ainsi I'énergie libre d’excés pour une solutionid®binaire:
Gxs = X.Xo(We1.X2 + Wa2.X1) (1-62)
Ou X; est la fraction molaire du composant 1, ¢e€lle du composant 2 (& 1-X;), et
Weg: et Wiz deux parameétres d'excés dits parametres de Marglles parametres de
Margules sont assez pratiques a manipuler cae k®mportent comme des fonctions d’états :

We = Wy — TWS + (P -1) W, (1-63)

Pour une solution solide idéale, ces paramétresrada. Le cas général d’'une solution

solide binaire asymétrique est illustré en Figure 5

29



Chapitre | : Apports de la thermodynamique a la podinension des processus métamorphiques

4000

] 300K\
3000
4 500K
= 2000
£
)
Q |
0
& 1000K\_7
-1000 \
2000 1200K

0 0.1 02 03 04 05 06 07 08 09 1
X Muscovite

Figure 5: Energie libre de Gibbs de mélangeAGmeiangd € l0Ng de la solution solide
muscovite - paragonite, d'aprés les propriétés thenodynamiques de Parra et al.

(2002), aux températures indiquées et a 5 kbar.

Dans une solution solide idéale, les compositiorisrmédiaires ont UAGneiange PlUS
faible que la combinaison des pdles purs a cauderthe entropique, dés lors la phase stable
a une composition homogéne. Dans les micas diottaed (Figure 5), ainsi que dans les
solutions solides présentant une énergie positiegjste une température en deca de laquelle
la courbeAGmeiange= f(X) est en partie ou totalement convexe, soit queol@binaison des
énergies libres de deux compositions est plusdajbk I'énergie libre d'une phase homogéne,
provoquant ainsi le phénomene d'exsolution. L'axgmi est la séparation mécanique de deux
phases a partir d'une seule. La Figure 5 s'inteyté la sorte: a 1200 K, les micas blancs
dioctaédriques peuvent présenter toutes les cotipusi mais aux températures plus faibles
les termes intermédiaires sont de moins en moatdest. A 800K, un systtme composé de
micas blancs a la composition égale & 60% de mitscprésentera deux phases stables, I'une
vers 10% de muscovite et la seconde vers 95% deawites.

Estimer les paramétres d'excés est une tache coeplees parameétres ne sont pas
indépendants, et I'équation 1-63 peut porter ausbor : il est trés important de souligner que
les paramétres de Margules sont avant toutpdeametres correctifs décrivant I'énergie
libre d'exces avec un formalisme simple. Les trés nombreusedeétuéalisées jusqu'a
aujourd’'hui indiquent clairement qu'il peut existee dépendance de I'énergie libre d'excés a
P et T. Si l'on considére 1-63, I'existence dWi$ non nul semblerait indiquer qu'a la

température absolue, le nombre de micro-états sibdes au systéme le long d'une solution
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solide ne suit pas la loi de Boltzmann, soit queaies micro-états ne sont pas accessibles
(WS <0 soit que le systeme peut accéder a des micrs-gtatn'existent pas\(S >Q. Ce
point de vue purement axé sur I'entropie configoralle n'a clairement aucun sens, et donc
sans remettre en cause la dépendance de I'énbrgiel’lexcés a T ni le lien entcdustering
avoidanceet entropie d’exces, nous comprendrons que dd8son nul sont également
intégrées les variations de nieme ordre de capac#érifigues avec T. De méme, il peut
exister une différence entre la mesure du volunsendi@éraux le long d'une solution solide et
la valeur deNV qui incorporera les fluctuations de la compresigil expansion thermique
avec P. En bref, il vaut mieudans une certaine mesureséparer lesens physiqueles
paramétres d'exces ("le volume d'une phase n'‘sdapaombinaison linéaire des volumes de
ses composants") de lesignification thermodynamiqu@l'énergie d'exces varie en fonction
de la pression”). Le lecteur intéressé se rappmodarlivre d'Alexandra Navrotsky (1994). II
est d'ailleurs mentionné avec raison par cet aufearl'amplitude des paramétres d'excés est
facilement surévaluée, et que la réalité physiqeatametres d'exces tels q|L}A/H| > 100
kJ/mol ou | WS| > 50 kJ/mol a été perdue de vue. Citant Navro{4®@4), on se rappellera
gue «with enough parameters you can fit an elephant

Il faut noter de plus que connaitre I'énergie dexaes composants dans la phase n'apporte
aucune information sur la nature des phases stahlésnction des conditions P-T, mais sur

la stabilité relative des composants dans la phase.

On généralise 1-62 pour une solution solide & elusi composants se mélangeant sur un

site de la maniére suivante:

nC-1nC nC

Gxs= D> D WG, .X.X,.X, (1-64)

i=1l j=i k=j k#i
Dans cette représentation, les parametres de Margamportent trois indices. Lorsque
deux indices sont répétés (ex: W& on considére l'interaction entre les cations 12.et

lorsque les trois indices sont différents on pafi@teractions ternaires. Les interactions

ternaires sont dépendantes des interactions bénaire

WGijk = (WGiik + WGikk+WGijjk + WGjkk+WGijj +WGiij) /2 + Cik (1-65)
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Et en général le terme Cijk est négligé. L'expamsie Maclaurin est le plus souvent
tronquée aprés le quatriéme terme, on ne considéne pas d'interactions entre quatre
cations. Dans le cas ou le mélange a lieu surqlusisites, on somn@xssur chaque site.

La formulation générale 1-64 a été proposée pamBeret Brown (1984) et Berman

(1990) pour aboutir a I'expression suivante dumaechimique du composant

My = M +aRTINX + D> > WG,

i=1 j=i k=) ki

nC-1nC nC XX X
[M -2X, X, .xkj (1-66)

m

Dans cette expression plus facilement programmghlg n'y parait,Qn, est égal au

nombre d'indicesg j etk égaux an dans chaqu&/Gy que I'on considére.

7.3. Modele moléculaire, modele ionique et solutions kdes

réciproques

Lorsque les minéraux présentent plusieurs sitestatidgraphiques, on peut envisager
d'exprimer les paramétres de Margules de deux faggaion que I'on réfléchit en terme de
mélange de composants de la phase (en d'autregstede pbles purs) ou de cations
constituants des composants. Prenons le cas adulios solide muscovite-pyrophyllite. Le
long de la solution solide, la substitution pyroliitigue a lieu: K + A** = g + Sf**. On
échange ainsi un atome dé Kterfoliaire et un Al* tétraédrique contre un atome dé’Si
tétraédrique lorsque l'on se dirige vers la pyrdiiby laissant une lacune en position
interfoliaire.

La philosophie d'un modéle moléculaire est de reliee énergie d'excés a la substitution
d'un pole par l'autre, et donc de la décrire dd'ale deux paramétres de MargiGe.ys et
WGus.pri (Un seul si la solution solide est symétrique)n®ae cas, l'activité idéale des
composants se calcule comme leur fraction molaredia phase.

On peut aussi bien exprimer une énergie d'excessifgrc'est a dire avec un modéle
ionique. On a dans ce cas deux paramétres de Marqudur décrire les interactions
tétraédriques, et deux autres pour les interactigasfoliaires. L'activité idéale du composant

i doit alors elle aussi étre calculée par sitee tglle:
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@) = [T [ X0)" (1-67)

S m

Oungest la multiplicité des sites s, mtet X, sont respectivement le nombre et la fraction
molaires des catioma surs.

Le choix du modele a utiliser ne se pose pas pminiinéraux ne possédant qu'un seul
site. Lorsque ce choix doit étre effectué, on s&enera un modeéle selon la qualité des
propriétés thermodynamiques dont l'on dispose ata@uitt Le bon modeéle sera celui qui
reproduira au mieux le comportement observé. it fenier que pour estimer des paramétres
d'exces, il semble plus simple d'utiliser un modéleique car on peut espérer que des
substitutions semblables dans des minéraux diffé@ant au premier ordre les mémes effets.
Une autre propriété du modele ionique est qu'itetiert pas le calcul de la proportion de
chaque composant dans la phase, ce qui est difficisqu'il existe des solutions solides
réciprogues ou bien que le nombre de péles putsessélevé.

Nous n'aborderons pas dans cette partie avaninatiuctive la thermodynamique des
solutions solides réciprogues. Les solutions sselidéciproques concernent les minéraux
présentant des substitutions inter-sites, comns¢ le€e€as des chlorites, et donc l'apparition de
réactions entre les composants de la phase (quepdot nommer "équilibre interne"). La
répartition des cations par site joue alors un gikpondérant. Nous renvoyons le lecteur
intéressé aux articles de Wood et Nichols (1978)aMet al. (2005) et Holland et Powell
(2006).

8. Estimation des conditions P-T de cristallisation dine

paragenese: minimisation d'énergie et multi-équilibes

Nous avons vu qu'a P et T données, le systéme ghartend naturellement vers un état
d'équilibre dans lequel son énergie libre de Gigisminimale. Il en découle qu'a I'équilibre,
toutes les réactions possibles entre les phasesuolitu et qu'elles sont terminéassr de
chacune d'entre elles est nul. De ces deux cotistetanaquirent trois méthodes d'estimation

des conditions P-T de cristallisation des paragenes
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8.1. Géothermomeétres et géobaromeétres

La premiere de ces techniques est I'utilisatiogé&tthermomeétres ou géobarometres. Elle
repose sur l'identification d'une réaction chimiqyant une pente trés forte ou trés faible
dans l'espace P-T. Si la pente est nulle a trédefain aura une bonne évaluation de la
pression pour une gamme de température sur lagleligéobarométre est calibré, et
réciproguement si la pente de la réaction estftds on est en droit d'attendre une bonne
estimation de la température quelle que soit Isgioa. Utiliser un géothermométre ou un
géobarometre demande une relation linéaire exteet P ou T. Cette relation est linéaire si
(Parra, 2001):

a. le changement de volume en fonction de la pressoassez faible pour supporter

=]
I'approximationjAV.dP =(P-1.dv
1

b. les termesACp et ACp/T sont constants ou négligeables, au moins suerialie
de température considéré
c. l'activité non idéale des solutions solides deséngsinx impliqués dans la réaction

ne varie pas en fonction de P et T (iW¥s,= Wy = 0)

La réaction albite = jadéite + quartz est un géoin@tre célébre, I'échange K-Na dans les

phengites fait quant & lui office de géothermométrerant.

8.2. Minimisation d'énergie

La seconde de ces méthodes est basée sur le praeila minimisation de I'énergie libre
de Gibbs du systéme. On cherche alors a calcakselinblage de phases le plus stable, celui
qui minimise la somme des potentiels chimiquesatestituants, en fonction de P,T et de la
composition du systéme. Si I'observation en lamgceinous permet de considérer que tous
les minéraux de la roche sont a I'équilibre, olisetia la composition de la roche totale, et a
l'inverse si I'équilibre n'est pas atteint danstgola roche, ce que la présence de textures
coronitiques suggére par exemple, alors on trarailuniquement sur les phases que I'on
suppose a l'équilibre. Le gros avantage de cefteoape est qu'elle ne fait pas d'hypothéses

sur la paragenése d'une roche a P-T données eétpdamc de s'assurer tres rapidement de
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I'équilibre ou de l'absence d'équilibre du systemiéralogique étudié. Le logiciel
THERIAK-DOMINO développé par De Capitani et Browh987) et De Capitani (1994),
fréequemment mis & jour, fait référence dans la camanté géologique. Il existe toutefois
deux revers majeurs a son utilisation. Le premieomnvénient est d'ordre calculatoire: il est
nécessaire de connaitre toutes les propriétés tligrmamiques des composants nécessaires
pour exprimer la variabilitt compositionnelle desapes observées. Cela est d'autant plus
contraignant si l'on veut prédire I'évolution d'apstéeme minéralogique complexe a des
conditions P-T tres différentes de celles de sallisation ou des changements de phase sont
susceptibles d'avoir lieu. Une seconde limite &ecetéthode réside dans la composition du
systeme étudié. Dans de tres nombreux cas géokwyign observe des variations a plusieurs
échelles de compositions des minéraux au sein dhémee roche: zonations dans les grenats
ou persistance de plusieurs générations de cldostsit monnaie courante. Il est alors
compliqué de considérer les équilibres thermodygasas locaux.

La troisieme méthode d'estimation des conditioris d& cristallisation d'une paragenese
repose sur la seconde propriété de I'équilipeGr = 0). Nous avons vu qu'appliquer la regle
des phases (1-1) permet de connaitre les changpesliou points dans l'espace P-T de
stabilité des paragenéses. C'est donc l'utilisagaupropose les phases stables entre elles,
parce qu'il les observe en lame mince ou parcé @miet I'hypothése de leur stabilité.
Plusieurs logiciels permettent de traiter les daldhermodynamiques et de produire des
diagrammes de phases de la sorte. TWQ (Berman,) @8BHERMOCALC (Holland et
Powell, 1998) en sont les deux exemples les plisbres, utilisant chacun une base de
données inter-cohérentes différente. lls commenanidentifier les réactions possibles entre
les composants, puis les calculent dans l'espdcel® maniere générale, les domaines P-T
de cristallisation de la paragenése sont estimésuparposant les domaines divariants des
composants. Plus ceux-ci seront restreints etljisrprétation géodynamique est simplifiée.

Ces logiciels demandent eux aussi de connaitrgiegriétés thermodynamiques des
composants et des solutions solides, mais peuwventibnner sans tous les poles nécessaires
a exprimer la variabilité compositionnelle de chaghase. S'il se trouve qu‘aucun champ P-T
n'est possible, alors I'hypothése d'équilibre éti¢ rejetée. Posséder une gamme de péles

purs la plus large possible permet d’'augmentardtegse des calculs.
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9. La technique des multi-équilibres

9.1. Introduction

La technique des multi-équilibres développée parmB@ (1991) et Lieberman et
Petrakakis (1991) est Iégerement différente dellistssement d'un diagramme de phases. Elle

se base sur le fait que pour toute parageneséglekbres chimiques doivent se recouper en

un point dans l'espace P-T indiquant les conditaiéquilibre. Selon cette méthode, on peut

vérifier I'hypothése d'équilibre dés lors que I'peut écrire plus de deux réactions

indépendantes.

Si0r
Al(3
FeO
MnO
MgO
CaO
Nay(

K20

Chlorite  Phengite

25.88
2147
29.79
0.60
11.53
0.06
0.00

0.06

49.52
2968
293
0.00
1.89
0.00
0.37

9.62

Pression (bars)

100 200 300 400 500 600 700

Température (°C)

deux minéraux sont indiquées en pourcentage ponddrdans l'encadré.

Figure 6: Diagramme P-T présentant 64 réactions imuant quartz, eau, et les péles purs de¢

chlorites et de phengites cités dans le texte. di@s De Andrade (2006). Les compositions des

La Figure 6 présente un couple de chlorite et piberggl'équilibre avec les composants
quartz et eau dans le systemgOKNaO-Fe0-MgO-AbOs-SiO-H,O. Tous les minéraux
existants dans ce systéme ne sont bien sdrs pdig<tici les composants sont, en plus du

quartz et de l'eau, les pbles purs de chloritan@chlore, Mg-amésite, Fe-amésite, sudoite,
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daphnite) et de phengite (Al-céladonite, Fe-cél#dpnmuscovite, pyrophyllite). Les
propriétés thermodynamiques nécessaires pour peodsite figure (décrites dans Vidal et
al., 2006) permettent de calculer l'activité dectimades pdles purs dans les deux phases
présentant des solutions solides. L'activité déeayphases (quartz et eau) est supposée égale
a l'unité. L'équilibre thermodynamique de ce systést atteint a 475°C et 9.5 kbars.

L'inconvénient majeur de cette technique est dpatetenir compte de la proportion des
composants dans la roche totale. Si une phaseweettrés minoritaire dans le systéme, elle
pourra devenir limitante dans les réactions loetpi'sera entierement consommée ou pour
des raisons cinétiques, provoquant la cristalisat'une autre phase thermodynamiquement
moins stable. Ceci n'est pris en compte que paimrsation d'énergie du systeme entier.

La technique des multi-équilibres a été utiliséefalmn intensive dans ce travail et lors
des études ayant permis la mise au point du traitenthermodynamique des images
microsondes (These de V. De Andrade, 2006) et dthdamobarométrie des équilibres
chlorites-phengites (These de T. Parra, 2001griilde donc judicieux de s'y attarder.

C'est la base de données du logiciel TWQ qui autiiéée lors de ces travaux. Utiliser
une base de données dans laquelle les proprié&@adtynamiques sont inter-cohérentes est
vital pour la justesse du résultat. On entend pgericohérence le fait que les propriétés
thermodynamiques ont été extraites selon la ménthaudé d'optimisation et qu'elles sont
compatibles entre elles. Les données obtenues glarimétrie et celles relatives aux
équilibres de phases sont combinées pour généednase de données dans tous les cas. Mais
toutes ces propriétés ne sont pas indépendantes,peut pour simplifier énoncer que si I'on
en modifie une, toutes les autres changeront! L#&&rentes bases de données
thermodynamiques proposent toutefois des proprggéadifférentes les unes des autres, mais

I'on ne peut pas exporter facilement les valeuddude dans les autres.

9.2.Critére d'équilibre et incertitudes

Le fait que les courbes se croisent en un pointifggqu'en ce point, chaque équilibre

chimique a u\Gr nul, autrement dit:

> |aGri| =0 (1-68)
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Qu'en est-il si les courbes sont tres prochesres des autres? En d'autres termes, y'a t'il
une dispersion en deca de laquelle on peut comrsidée I'équilibre est atteint? Pour répondre
a cela, nous devons considérer les sources diindes du calcul thermodynamique. La
premiére d'entre elles est lincertitude sur lesppétés thermodynamiques. L'énorme
avantage de la base de données proposée par HataRdwell (1988) est de posséder
l'incertitude sur les propriétés thermodynamiquesdard, données de premiere importance
avec les parameétres de Margules dont l'incertitestequasi-inestimable. Avec la base de
données de Berman (1988), nous sommes contraintscomesidérer les propriétés
thermodynamiques parfaites ou d'avoir une toléranloitraire sur le critere d'équilibre.

La seconde source d'incertitude provient de l'eremalytigue. En grande majorité, les
compositions des minéraux sont mesurées a la roiedesélectronique. La précision sur une
mesure effectuée dans des conditions optimaleseesgénéral sensiblement égale ou
inférieure a 1% de la valeur mesurée. Pour cormkitsensibilité de I'équilibre a l'incertitude
de la mesure, on utilisera une méthode de Mont @aeberman et Petrakakis, 1991 ; Vidal
et Parra, 2000 ; Rimmelé et al., 2004 ; De Andra2l@06) dont le principe est de faire varier
aléatoirement les compositions des phases mesudid@es la limite de leurs incertitudes
respectives et d'en étudier les conséquenceséguilibre, en terme de positionnement dans
l'espace P-T comme d'énergies libres résiduellesc&te maniére, De Andrade (2006) a
estimé la précision d'une estimation P-T & I'aide douple chlorite-phengite a I'équilibre de
I'ordre de + 55°C et + 2.4 kbars. Selon cette étildest possible de considérer a I'équilibre
tout couple chlorite-phengite dont la somme desgiee libres de 22 équilibres chimiques
distincts (bien particuliers et non indépendanss)rgérieure a 150 J environ.

Cette étape plutdt fastidieuse doit étre recondpi@r chaque systéme de réactions
minéralogiques différent ainsi que pour chaque ésgst compositionnel différent (la
sensibilité des équilibres chimiques a la compasitiarie si la phase est trés proche ou tres

éloignée des composants).
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Chapitre Il : Cartographie élémentaire a la

microsonde électronique

Les microsondes électroniques représentent un @eit¢hoix pour le pétrographe. Elles
permettent d'extraire l'information chimique desi@énaux a une échelle tout a fait adaptée a
I'étude du métamorphisme et aux interprétation®fogfiques qui en découlent.

Toutefois, le potentiel d'informations que peut @pgr un microsonde électronique est
souvent sous-estimé et ces informations sousédsisLes travaux de thése de V. De Andrade
(2006) ont réveélé la possibilité d'utiliser les mea chimiques obtenues a la microsonde a des
fins thermobarométriques. Une étude de la diffusiorier dans les olivines (Marcaillou et al.,
2008) a également pu étre menée par cartographigqeie. Dans cette partie, nous allons
présenter brievement le fonctionnement d'un telaegl) puis nous pencherons sur les

techniques de traitement des images microsondes.

1. Principe de fonctionnement d'une microsonde électraque

Une microsonde électronique permet de connaitemaposition élémentaire de petites
surfaces polies et métallisées. Elle s'applique bid'analyse de lames minces polies non
couvertes d'une lame de verre. Les ouvrages deritfeiat Newbury (1991) et de Reed
(1996) font référence sur le sujet, ou principefatetionnement et corrections sont abordés
en détail, ce que le présent ouvrage ne fera tpuedt.

Lors de l'analyse, la microsonde électronique baded'échantillon d'un faisceau
d'électrons focalisé. Les atomes atteints parikcdau voient leurs électrons périphériques
s'exciter et atteindre des orbitales plus éloignéesnoyau. Les électrons excités vont
rapidement regagner des couches plus bassesasantfémettre des rayons X. Ces derniers
vont étre mesurés et comptés par des détecteurdequisont sensibles: ce sont les
spectromeétres. L'analyse spectrographique des sayodmis par la zone analysée et captés
par les spectrométres permet d'identifier les éfésngrésents.

La seconde étape est la quantification de la cdratém de ces éléments, fonction de
I'intensité des pics des spectres X et des inferec€lectroniques ayant lieu dans la machine

et dans I'échantillon. On appelle ces interactiopffets de matrice ». Il existe plusieurs types
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de corrections des effets de matrice: PAP, ZAFestrsodéles dérivés, Bence & Albee, etc.

Dans ces corrections, parameétres internes de espntensité du courant primaire, angle

solide de réception du signal, rendement des cep)tet parametres externes a la sonde
(efficacité de la conversion du courant primaire radiation secondaire, atténuation de

I’émission secondaire car une partie ne converge/pes le capteur, etc.) sont pris en compte.
Les analyses quantitatives sont dérivées de laukungd’onde et de I'énergie des émissions
secondaires.

L’anatomie générale d’'une microsonde est présamtdeagure 1.

40 keV GUN
Wehnelt
lon pump ———— Electron emitter
pemp (W or LaBé)
Alignment coils
WDS direct
drive mechanism Liner tube
Optical Condenser Color CCD camera
encoders lenses ]
. e llluminator
High sensitivity
diffracting crystal Z autofocus
(1 to 4)
Optical zoom
Faraday
cup
Beam stabilizer
Reflecti g Obiedive
\ Airlock
Mini coil probe
forming lens
BSE detector
X-ray counter
0.1 pm Sample stage
Figure 1: Schéma de la microsonde SX100 de Camefthisponible sur le site Internet de Cameca). En
bleu & gauche, le spectrométre, dont le nombre varisuivant le type de microsonde. A droite se trouvie
systéeme de visée optique.
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Deux types de spectromeétres équipent les microsoétietroniques. Le premier est le
spectromeétre dit & « énergie dispersive » ou EEDdrgy Dispersive Spectrometer »). Il est
constitué d’'une diode faite de silicium qui prodigts impulsions électriques proportionnelles
a I'énergie des rayons X émis par I'échantillons@apulsions sont classées en canaux de
facon a obtenir un spectre énergétique, tel queepté en Figure 2. Les spectrométres EDS
sont réservés a l'analyspialitative: la quantification de ce type de spectre est diouge

par la présence de divers artefacts.
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1.0 1.5 2.0 Energie (keV)
Figure 2: Spectre « ED » o0 le nombre de coups
(intensité) par canal est représenté en fonctiorde
'énergie en eV pour trois éléments. D'aprés Deg
Andrade (2006).

Le second type de spectrométre est utilisé pouraBee quantitative: ce sont les
spectroméetres WDS (pour « Wavelength Dispersivetgpmeter »). Dans ces spectrometres,
un cristal est dédié a I'analyse d’'un élément fois Ce cristal a une géométrie courbe. Les

rayons X émis par I'’échantillon viennent diffracserr le cristal suivant la loi de Bragg :

n = 2d sin@) (2-1)

Ou/ est la longueur d'onde des X inciderdda distance interréticulaire propre au cristal
etd I'angle de Bragg (égal a la moitié de I'angle etérfaisceau d’X incidents et la direction
du détecteur). Le cristal devra donc étre posiodifféremment pour chaque élément qu'il
mesurera pour maximiser le flux de rayons X coleqiar le détecteur. On notera que plus la
valeur du terme 2d » sera élevée et mieux les éléments a faible meteseique pourront
étre mesurés. Quatre ou cing spectrometres WDSigstatlés sur chaque microsonde de

facon a pouvoir mesurer plusieurs éléments a fa fon temps de comptage de l'ordre de la
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minute est a respecter pour obtenir une mesurecaterrLa supériorité des spectrometres
WDS sur les spectrométres EDS a été prouvée (@aidst al., 1992), particulierement en ce

qui concerne I'imagerie (De Andrade, 2006).

Tous les éléments chimiques ne sont pas mesuréslavméme précision, le flux de
rayons X émis par les atomes puis correctementdifis dépendant fortement de leur masse
atomique. Les éléments les plus légers seront dargas ou mal mesurés : pour simplifier,
on situera la limite usuelle de mesure a I'élémblat (qui compte 11 protons). Les
microsondes actuellement utilisables permettenttalfadre une précision et une justesse
inférieure a 1% (5% relatifs lorsque les conceitrat sont trés faibles) pour les éléments plus
lourds, avec une limite de détection dépendantaeiksi des éléments, mais généralement de
I'ordre de 50 ppm. La résolution spatiale de I'gsaldépend de la stabilité du faisceau et de
sa focalisation, elle est au mieux de l'ordre dweron. La qualité de l'asservissement des
moteurs qui déplacent I'échantillon peut aussi mgon importance, notamment dans le cas
d’acquisition d'images élémentaires.

Dés maintenant, nous pouvons dire qu’il est claie des échantillons géologiques
présentent des caractéristiques compliquant lealyse : hétérogénéités inférieures a la taille
du faisceau, défauts de tenue lors du polissagdfets de la troisieme dimension. Ce dernier
point est & éclaircir : le faisceau d’électrons gigs dans I'échantillon et créé une « poire
d’excitation » pendant I'analyse. Le volume de @xatiaffectée est de I'ordre deun® dans
le meilleur des cas (De Andrade 2006). Une padiéathantillon située sous la surface de la
lame mince est donc analysée, et ainsi une hétg#agéou variation de composition selon la

profondeur peut apparaitre.

2. Cartes élementaires, précision et conditions optintes

d’analyses

Le déplacement de I'échantillon sous le faisceau pge programmé de fagon a ce que la
microsonde électronique analyse automatiquemefdreiftes parties de la lame mince. Il est
possible d’obtenir des profils de composition comdes images (déplacement en deux
dimensions). La tomographie chimique n’est padgéhle avec une microsonde électronique.

Une image (ou un profil) chimique consiste en [aésentation de I'information chimique sur
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une grille régulierement espacée. Chaque pointeiéire de I'image est nommé chemixel,

ce qui se comprend comme « pixel portant une irdédion chimique ».

Pour acquérir et représenter une image correctarfqurofil), voici rapidement énumeérés

les éléments a prendre en considération:

1.

la taille du faisceau: la surface efficace avequédle le faisceau frappe
I'échantillon définit habituellement la résolutiepatiale de I'image, soit la taille
du pixel. Si le déplacement entre chaque pointalia® est supérieur a la taille du
faisceau, la surface correspondant a la différenee sera pas analysée.
Inversement, on peut chercher a obtenir un recowemé des chemixels en fixant
le déplacement entre chaque point d’analyse a aleivinférieure a la surface du
faisceau pour augmenter artificiellement la résotuspatiale : c’est la technique
de I' « overlapping ». Agir de la sorte implique déconvoluer le signal par la
suite pour ramener I'image a sa dimension réelted@it souligner qu’il n’est pas
systématiquement souhaitable d’utiliser une taidldaisceau minimale.
'asservissement des moteurs : obtenir une imageadde traditionnellement
plusieurs millions de déplacements du porte-échamti |l est nécessaire sue
I'échantillon soit correctement référencé et refimsné aprés chaque déplacement,
cela est indépendant de la volonté de l'utilisateur

les conditions d'utilisation : s'étant longuemeneénphé sur la question, De
Andrade (2006) estime qu’acquérir une cartographienique dans de bonnes
conditions se fait avec une machine réglée sur aurant de 15 keV et un
ampérage de 100 nA, pour un temps de comptageGm8par point.

le nombre de points: le temps d'utilisation dentécrosonde étant limité et
précieux, il est nécessaire de trouver le bon comjm entre nombre de points,
temps de comptage par point et temps d’analyses®©mnappellera d’éviter de
compter moins de 300ms par point, et que plusipassages sont nécessaires si le

nombre d’éléments est supérieur a celui des sprétres WDS.

Il est donc possible d’obtenir avec une microsoél@etronique des images élémentaires,

cartographies chimiques, dans lesquelles les diffés phases s’expriment par des variations

de composition, parfois visibles sur certaines esarélémentaires et non sur d'autres.

L'utilisateur prendra soin de récupérer les fichidruts de la microsonde, qui relient le

nombre de coups regus par détecteur a la posiéiahaque point.
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Une telle cartographie est représentée en Figuf@eBe cartographie élémentaire a été
réalisée a l'université de Lausanne avec une noads JEOL 8200. L'échantillon étudié a
été fourni par Frances Cooper. Il provient d’'unelanie originaire du complexe
métamorphique du nord de la « Snake Range », aaddé\Cet échantillon sera étudié en
détail par la suite, mais une interprétation pégmue et géodynamique n’est pas I'objet de
I'étude présente. Le lecteur intéressé se réfénexaarticles suivants concernantNarthern
Snake RangeMiller et al. (1983), Lee (1995), Miller et gl1999), et Cooper et al. (2009, in

review).
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Figure 3: Superposition de sept images élémentagebrutes (ou le nombre de coups est représenté en
couleurs) et d'une image BSE obtenues par microsord électronique. Une photographie optiqgue de
I'échantillon, en lumiére polarisée non analysée,se fournie en bas a gauche de la figure. L'échantin
contient un grenat (en bas), des chlorites, des phgites, des biotites, des silicates d’alumine, dapatites (bien
visibles sur la carte du Ca) et du quartz. Le peticdté de chaque image mesure 1.8 mm. La carte du,Grés

peu présent dans I'échantillon, n’est pas représeég.

Il apparait en Figure 3 que la répartition spatids intensités mesurées par élément est
fonction de la nature des minéraux présents. Lagh@s riche en Si est le quartz, celle trés
riche en Ca l'apatite, et le K se trouve concedtais les phengites. Nous allons par la suite
pousser plus loin ces constatations pour :

a. faire une carte des phases en attribuant le nomeddhase a chaque chemixel

45



Chapitre Il : Cartographie élémentaire a la microste électronique

b. quantifier sur cette carte les phases d'intéré&stca dire transformer le nombre de

coups mesurés en pourcentage pondéral d’oxydes.

3. Quantification des images élémentaires

3.1.Création des masques de phases

De Andrade et al. (2006) ont développé un algorhmermettant la quantification des
images microsondes. Afin de quantifier au mieuxdesnées obtenues sur chague chemixel,
il est nécessaire d'identifier a quelles phasesad@nnent ces chemixels pour appliquer les
correctionsad hoc Ces corrections seront présentées ultérieurerhartechnique décrite et
utilisée ici permet de traiter n'importe quelle tographie a partir d'un nombre trés réduit de
critéres géochimiques. Aucun critere pétrologigestmécessaire.

La Figure 4 présente le masque des phases obteriéchantillon de mylonite aprés
application de I'algorithme de De Andrade et aDQ@&). Pour créer ce masque, nous avons
respecté leur procédure, qui se résume ainsi :

1. ldentification du nombre de phases différentedlea® est faite sur des critéres
géochimiques uniquement. Dans le cas de la présdmgeolymorphes, ceux-ci
seront incorporés dans la méme phase. Dans ndtamtton, nous avons identifié
du disthéne, des oxydes riches en fer, des oxydessren titane, des apatites, du
quartz, du grenat, des phengites, des chloritefegtbiotites a partir de la lame
mince et des images RX brutes. Les chlorites ptésemne grande variabilité
chimique, quelques tests préliminaires ont révééensaire I'emploi de deux
phases pour optimiser leur quantification : la gégend’entre elles représente les
chlorites néo-formées dans I'ombre de pression dhnaj et la seconde les
chlorites issues de la déstabilisation de la l@otiine derniére phase a été rajoutée
pour représenter les fractures dues aux défaufmlissage de la lame mince et
caractérisées par I'absence de signal. Le masqupteoa ainsi 11 phases.

2. ldentification des phases: nous fournissons ummeke de chaque phase au
logiciel comme « initial guess ». Cela est fait giement en cliquant sur I'une des
cartographies autant de fois qu'il y a de fois deages, puis en extrayant

l'information chimique des positions sélectionnées.
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3. Groupement des pixels des images : c'est I'éta@ue. La fonctionkmeans
implémentée dans I&tatistics Toolboxde MATLAB fait cela pour nous en
groupant les chemixels par distance chimique autiesrpoints de référence que
nous lui avons fourni dans I'étape précédente.

4. Création du masque de phases : par applicatiouchéro du groupe (variant de 1

a 11 dans notre cas) a chaque chemixel définigpposition spatiale.

Il est remarquable que cet algorithme se base amigut sur un traitement statistique de
I'information. De la sorte, on pourra incorporeimage BSE correspondante ou toute autre
information référencée de méme maniéere (i.e.,asuméme grille) si I'on souhaite augmenter
la sensibilité de l'algorithme lorsque le nombre pleases est élevé. Inversement, il est
possible d'6ter certaines images pour altérerdiinfation si 'on souhaite ignorer certaines

variations par exemple.
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Figure 4 : Masque des phases obtenu apres traitentedes images microsondes
selon la méthode de De Andrade et al. (2006). Aisthéne, B: fractures (pas
d’information chimique), C: oxydes de fer, D: oxyds de titane, E: apatite, F:
quartz, G: grenat, H = phengite, I: chlorite 2 (néeformée), J: chlorite 1
(provenant de la déstabilisation de la biotite), K:Biotite. Les profils ayant servis
a la quantification sont repérés par quatre traits.Le profil 1 traverse le grenat, le
profil 2 traverse une phengite, le profil 3 travere la chlorite 2 et une phengite, le
profil 4 traverse les chlorites 1 et 2.

3.2. Application de I'équation de Castaing adaptée

Il existe plusieurs méthodes de quantification aleslyses obtenues a la microsonde. Ces
méthodes prennent en compte I’ « effet de matriee sont implémentées dans les logiciels
fournis avec les microsondes. Il n'est toutefois pauhaitable de les adapter directement car

elles sont valables pour des conditions d’analygemales en mode d'utilisation ponctuel, or
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lors d’une cartographie les conditions d’analyset $ort différentes du mode ponctuel. Nous
avons donc utilisé la procédure de De Andrade .e206) dite de I'équation de Castaing
adapteée, trés souple, facile a implémenter et édaptous types de conditions d’analyses.
Castaing (1951) a montré que l'intensité des rayoamis par un élément illuminé par un
faisceau électronique est proportionnelle a la eotration de cet élément. Il est alors
suffisant de connaitre la concentration élémentalfen standard pour calculer sa

concentration dans I'échantillon :

w18
Cégh = Cstlttj( | é|thJ (2'2)

std

Ou Ciest la concentration élémentaire dans I'échantill@f’ la concentration

élémentaire dans le standatd; I'intensité de la mesure de I'élément dans ledsad etl 3

éch

l'intensité de la mesure de I'élément dans I'écilant Cette équation est connue comme
I'approximation de Castaing. On ne peut pas I'appt directement a I'image microsonde
car les effets de matrice s’opposent a son apitata relation entre intensité enregistrée et
concentration n’est pas si simple. Pointant du tdtEgfait que les effets de matrice sont
comparables au sein d'une méme phase, De Andrade €006) ont proposé de mesurer
plusieurs fois en mode ponctuel (et donc quantifiegdque phase que I'on voudra quantifier et
de se servir de ces analyses comme de standardaaiguer 'approximation de Castaing.

Le positionnement des analyses standard sur I'inka§est alors crucial, et 'asservissement
des moteurs de méme que la qualité du référencepsmmient altérer la précision. Nous

avons choisi d’'analyser les phases d'intérét lg Ida profils pour faciliter cette étape de
repérage, comme indiqué en Figure 4. L'approxinmte Castaing a ensuite été effectuée
élément par élément et phase par phase, toujoussiigant la procédure de De Andrade
(2006). Nous n'avons pas quantifié les phasesstejlee le quartz ou le disthéne qui n’en

présentent ni I'intérét ni la nécessité.
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3.3. Premieres applications pétrologiques
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Figure 5 : représentation cartographique des tenew en silice par unité de formule structurale des pels
identifiés comme étant des chlorites et des pheng# dans la lame mesurée. Une échelle de couleur e
a chaque phase a été appliquée pour les différencie

Il est désormais possible de calculer une formtrigcgirale par phase quantifiée. Nous
avons réalisé cela pour les chlorites (des deugrgéions) et pour les phengites. La carte de
leur teneur en silice, exprimée par unité de foemstkucturale et aprés quantification, est
présentée en Figure 5. Il apparait rapidementette carte que :

1. lidentification des phases semble globalementesie, il est toutefois possible de
s'interroger sur la nature des inclusions danséaaf, de fort petites tailles. Ce ne
sont pas toutes réellement des chlorites, maisptiases dont les minéraux les
moins différents sont les chlorites. Nous nous gamas donc d'utiliser les pixels

les plus isolés de ce genre lors des calculs tHeammétriques.
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2. la teneur en silice tres €élevée des chlorites sssigela déstabilisation des biotites
peut comporter une part de contamination des bgotit
la composition des chlorites néoformée semble phaénogéene.
les phengites ont des compositions elles aussdtphtmogéenes, proches de la
muscovite, mais on apercoit tout de méme des va@mmentre les phengites et au

sein de certaines phengites.

De nombreuses représentations sont maintenantbpessselon ce que I'on souhaite
mettre en lumiére (variabilité chimique, texturgleurcentage de poles purs). Il est également
possible d’effectuer sur ces cartographies toututdbasé sur la formule structurale. Nous
avons de la sorte appliqué le thermomeétre empiradpi€athelineau (1988) au masque des

chlorites. Ce calcul est tres rapidement réalisdbl&a maniére suivante :
T(°C) = - 61.9229 + 321.9772 * Xl (2-3)

OuAl"Y est le nombre d’atomes d’aluminium en positionadrique par unité de formule
structurale (normalisée &£OH)s). Ce calcul a été appliqué uniquement aux chidnt la
composition pouvait étre estimée a l'aide d’une biraison des poéles purs usuels de chlorite.
Nous avons utilisé les péles purs décrits dans\&dal. (2001). Cette étape de filtrage des
analyses a pour effet d’6ter nombre de chemixelndevaise qualité. 83% des analyses sont
conservées, ce qui peut sembler assez faible,qnasexplique par deux phénoménes. Tout
d’abord, un grand nombre d’analyses effectuéesoimn @e grains et sur de toutes petites
inclusions (comme dans le grenat) ont pu étre &ftscau masque des chlorites qui ont une
composition plutét moyenne (elles contiennent apertions variables tous les éléments non
alcalins). Ensuite il faut remarquer que beaucodpnalyses de chlorites rejetées
appartiennent a la génération de chlorites isswedaddéstabilisation de la biotite. Ces
analyses sont en partie polluées par la biotite(tes’atteste facilement par la présence de K
et par un taux de silice trés éleve). La carteteempératures résultante est fournie en Figure
6. On y voit que :

1. les températures s’échelonnent entre 260°C (teryéraninimale selon 2-3) et
400°C, avec une température majoritairement autel865°C.
2. les chlorites issues de la déstabilisation de dgitbiapparaissent plus froides que

les chlorites néo-formées.
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3. les chlorites en inclusion dans le grenat sont Oplufroides, reflétant
potentiellement leur origine prograde.

4. il existe un lien entre microstructure, textureezhpérature estimée. Une bande de
cisaillement partant de la droite du grenat polarau nord-ouest de I'image est

facilement visible et soulignée par des températphes froides.

Méme si la fiabilité d’'un thermometre empirique tele celui de Cathelineau (1988) est
limitée, il nen reste pas moins que I'apport denéigerie chimique a la compréhension du
métamorphisme est indéniable. La procédure de ificatibns des images microsondes a
'aide de I'équation de Castaing adaptée est faxikxécuter lorsque les échantillons sont

correctement mesurés.
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Figure 6 : Températures de cristallisation des chiites (des deux générations, mais
dont les analyses ont été filtrées) calculées avée thermomeétre empirique de
Cathelineau (1988), et histogramme de fréquence dasmpératures calculées. Ce

dernier est sensible a I'aire occupée par chaqueadse de température.

4. Application de la technique des multi-équilibres am images RX

La technigue des multi-équilibres, présentée prmddent, permet de connaitre les

conditions P-T d’équilibre des parageneses. Etéaappliquée sur les équilibres chlorites-
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phengites a partir des cartographies élémentamesDp Andrade (2006). Nous disposons
dans chaque carte d’'un nombre trés important d/aeal Si dans la cartographie précédente,
nous désirions tester chaque couple chlorite-plepgissible, il nous faudrait tester plusieurs
millions de couples. Dépendant du systeme minéigleg des réactions étudiées et du calcul
effectué (optimisation pour estimer le taux detfaralent par exemple) le temps nécessaire
pour mener cette tache a bien peut étre rédhibifgjuelques centaines d’années de calcul
peineraient a suffire dans notre cas).

De Andrade et al. (2006) ont trouvé une paradeéafisant des groupes au sein des
minéraux qu’ils étudiaient. Ces groupes peuvené &stimés en fonction de distances
chimiques (de la méme facon que les masques deploas été obtenus) et ensuite replacés
sur la carte. Il peut paraitre étonnant et comrairnos desseins antérieurs d'altérer ainsi
I'information, mais cela n’enléve rien a la supétéde I'imagerie quantitative sur la simple
mesure ponctuelle (ou les variations chimigues @Bupasser inapercues et ou le calcul de
distances d’équilibres comme de compositions mogemst hasardeux).

Nous avons développé au cours de cette thése uelenibermodynamique permettant de
prendre en compte les relations entre micas, argtléydratation de la couche interfoliaire de
ces minéraux. Nous avons appliqué ce modele adarRX précédemment quantifiée. Les
résultats obtenus sont décrits plus loin ; ils &ziaat notamment en une carte de température
de cristallisation des phengites dont on a esteaétessions. Les températures calculées sont
par définition compatibles avec celles obtenuedgaréthode chlorite-phengite. Le prochain
chapitre mettra donc I'accent sur I'application desthodes décrites précédemment aux
échantillons de bas facies métamorphique et toudcialement aux phyllosilicates

dioctaédriques alumineux.
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« La question ne se pose pas. Elle en est absolument incapable : il y a trop de vent. »

Boris Vian



Partie Il

Cette seconde partie comporte quatre chapitres.cBagitres ont été batis autour du
théme de I'hydratation des minéraux argileux gsifiedére. Les deux premiers d’entre eux
proposent deux modeles thermodynamiques aux apgsatifierentes mais complémentaires.
lIs reposent tous deux sur I'hypothése qu'il edtgilde de traiter 'hydratation des minéraux
argileux comme une solution solide entre des pless hydratés et des pbles purs
déshydratés.

Le premier chapitre contient une publication enlaisgainsi que son résumeé étendu en
francais. Nous y présentons un nouveau modele tymamique. Ce modeéle est
moléculaire. Nous utilisons dans ce modeéle un gpdles purs hydratés et leurs équivalents
déshydratés. La création de ce modele a mis ereteniimpossibilité de reproduire tous les
résultats expérimentaux par trop contradictoirese teflexion sur I'enthalpie d’hydratation
des phyllosilicates en fonction de leur compositemt nourrie dans l'article. Il s’avére que
I'hydratation des minéraux argileux explique letakdlité aux conditions P-T de surface,
stabilité que les propriétés thermodynamiques dengites semblaient remettre en cause
(Jiang et al.,, 1990). Le modeéle thermodynamiquepgsé permet de reproduire le
comportement des argiles en fonction de P, T dladdvité d’eau. Il trouve son application
premiére dans le calcul de grilles pétrogénétigaielsasse température par minimisation
d‘énergie, prédisant les phases stables des lesiggsestades de la diagenése. Un exemple
éloquent de calcul des variations de volume desqgshaolides et de I'eau expulsée avec la
température est fourni a la fin de la publicatitihs’en dégage que les phénoménes de
compaction des sédiments et d’échappement d'eaend@ss dans le milieu naturel sont
reproduits par le modéle thermodynamique. Le modihe appliqué pour prédire le
comportement des phyllosilicates a la surface dees planetes telluriques, ou I'humidité
relative est trés faible, ce que d’autres autentsléja initié (par exemple Bish et al., 2003).

Le second chapitre présente un modele thermodynemiifférent, également sous la
forme d’une publication en anglais et de son réséteéidu en francais. Il repose sur un
modeéle de solution solide ionique permettant derésgmter les compositions des
phyllosilicates dioctaédriques alumineux a l'aides dobles purs des phengites utilisés par
Parra et al. (2000) et d'un pble hydraté pour lldes et les phengites déficientes en cations
interfoliaires. Pour les smectites, plusieurs p@é®remment hydratés sont nécessaires. Ce
modéle est résolument orienté vers la thermobar@éenéles phyllosilicates de basses
températures. Il a été calibré a l'aide d’'une bande données d’analyses de minéraux dont

les conditions de cristallisation sont connues.
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Nous reportons dans le troisieme chapitre plusieppglications du second modéle
thermodynamique (Article #2). Le modéle est notamina@pliqué a I'’échantillon de mylonite
du Nevada dont les caractéristiques ont permisrolgoger une température de cristallisation
pour les phengites qu'’il comporte. Nous comparotesfan de ce chapitre les conditions P-T
de stabilité des illites calculées avec notre modela mesure de la cristallinité de l'illite,
référence en matiére d’estimation de I'intensitérddtamorphisme.

Nous avons désiré tester la réalité de I'hydramadies illites et phengites métamorphiques
et la modalité de cette hydratation. Nous reportemsiétail dans le quatrieme chapitre les
résultats d’'une cartographie de l'absorbance infrge d’'une phengite provenant d’'un
échantillon de l'unité alpine des Schistes Lust@stte technique nous a permis d’obtenir une
carte de I'hydratation de phengites déficitairecations interfoliaires dans une lame mince.
Cette expérience apporte des résultats intéressaissne nous permet pas, comme cela est

expliqué en détail, de valider formellement lesxdewdéles thermodynamiques précédents.
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Chapitre | : Stabilité, déshydratation et évolution
mineralogique des smectites di- et trioctaédriquesn

fonction de P, T, et de I'activité d’eau

Le présent chapitre comporte un article en anglais.

1. Les minéraux argileux

On désigne par argile tout minéral appartenanfi@tdion inférieure a 2um.

Les minéraux argileux sont abondants aux conditamsurface sur Terre, et parmi eux les
phyllosilicates représentent le produit courantl’d#ération de la crolte terrestre. Nous nous
intéressons dans les deux chapitres qui suiventpayhosilicates alumineux, dioctaédriques et
trioctaédriques, a savoir les phengites, lessllites smectites et les interstratifiés illite fstite.

On reconnait les smectites par leur capacité adlegpent. Ce gonflement est entrainé par
lincorporation de molécules polaires, telles la léeale d’eau, en position interfoliaire,
accompagnée d’'une augmentation de la distanceebdsalgonflement ne s’observe pas dans les
illites. La distance basaley@d varie donc en fonction de la quantité d’eau al&s®rfReynolds,
1980) :

- 1 couche de molécules d'eati dyo1 = 12.5A
- 2 couches de molécules d'eaudyg; = 15.5A

- 3 couches de molécules d'eaudyy; = 19A

Il existe de nombreuses variétés de smectitesidddasubstitutions tétra- et octaédriques (les
smectites peuvent étre dioctaédriques comme téddtgues). Ces substitutions entrainent un léger
déficit de charge compris entre 0,2 et 0,6, compgrer des cations interfoliaires de nature
variable (Besson et al., 1990a).?CaMg®*, N&a et K sont les principaux représentants de ces
cations interfoliaires, mais I'incorporation de nm@ux cations et notamment de radionucléides,
est possible, et a motivé de nombreuses étudgwa@sétés de ces minéraux.

Les illites sont des phyllosilicates argileux négantant pas de gonflement. Il est difficile de
définir plus clairement ces phases dont la définitrarie dans la littérature : illite, mica argikeu

mica hydraté, séricite sont synonymes de phylkitis argileux communs dans les sols, les
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sédiments et les produits de l'altération hydratiede (Nadeau et Bain, 1986). Globalement
dioctaédriques, ils n'ont toutefois pas la composide la muscovite. Suivant Weaver et Pollard
(1973), on peut représenter la majorité des illdassein d'un diagramme ternaire pyrophyllite -
céladonite - muscovite, ou les illites occuperaiemtchamp non loin du pdle muscovite, comme
cela est présenté dans le deuxiéme article end-igur

Les minéraux interstratifiés résultent de 'emipiént aléatoire ou ordonné suivant I'axe c, de
plusieurs especes de minéraux argileux (deux ési@rogénéral). La description des interstratifiés
nécessite d’'identifier les feuillets constitutifainsi que leurs proportions. Les interstratifiés
illite/smectite (I/S) sont les minéraux interstiiés les plus communs, et deux modéles existent
pour les représenter. Le premier de ces modeélegn(Ris, 1985) suppose que I'édifice I/S est
constitué de cristaux composés d’'un empilemengrord ou désordonné, de feuillets élémentaires
d’illites et de smectites intimement liés. Dansrledéle de Nadeau et al. (1984), les interstratifiés
sont constitués de 3 types d'unités fondamentaillige: ou unité K, smectite ou unité glycol, et
chlorite. Notre approche thermodynamique ne regupas de connaitre la structure des
interstratifiés illite / smectite. Nous traiterodsnc ces minéraux comme des phases a part entiére
dans une solution solide entre les pdéles purs sisied micas, hydratation mise a part. Nous ne
nous considérerons pas dans ce travail I'incorpmrade chlorite dans les interstratifiés illite /
smectite.

Les phengites sont des phyllosilicates dioctaédsqissus du métamorphisme. Dans le
métamorphisme prograde, les phengite cristallisajoritairement a partir des minéraux argileux
qui en sont les précurseurs. En bons phyllosilicalemineux, elles se trouvent majoritairement
dans les roches siliceuses comme les métapélitas,pas forcément acides (elles sont fréquentes
dans les métabasaltes). Elles présentent commubé&menlarge substitution entre les poles
muscovite / paragonite et les céladonites, et pimstée vers les pdles pyrophyllite et
trioctaédriques (Parra et al., 2002 ; Tischendbdi.e 2007). Les phengites sont de bons candidats
aux applications thermobarométriques, car il angédé@tré que leur composition varie en fonction
des conditions (P, T,ng80, fO, ) au moment de leur cristallisation (Velde, 19€%atterjee et
Froese, 1975; Krogh et Raheim, 1978; Green et H&llm1982; Massonne et Schreyer, 1986;
Cathelineau, 1988b; Cathelineau et Izquerdo, 1988es et Forest, 1988; Blencoe et al. 1994;
Guidotti et al., 1994a et 1994b; Massonne et Szuil97; Guidotti et Sassi, 1998; Schmidt,
1998; Parra et al. (2002); Keller et al., 2005).sktanne et Shreyer (1987, 1989) ont proposé un
barometre empirique bien connu, basé sur le congnsilice de phengites, qui reflete alors
limportance de la substitution vers la céladonitige substitution phengitique : *Si+ Mg?* = 2

Al**. Le nombre important de pdles purs requis pouridédoutes les substitutions dans les

58



Chapitre | : Stabilité, déshydratation et évolutiminéralogique des smectites di- et trioctaédrigeie$onction de
P, T, et de I'activité d’eau

phengites permet d'écrire de nhombreuses réactiotie s phengites et les autres minéraux du
métamorphisme.

Les articles suivants créent un lien étroit eneg minéraux, en traitant les illites, smectites et
I/S comme des solutions solides entre les poleslsisies phengites (Parra et al.,, 2002) et des
poles hydratés.

2. Article #1 : THERMODYNAMIC MODELLING OF CLAY
DEHYDRATION, STABILITY AND COMPOSITIONAL
EVOLUTION WITH TEMPERATURE, PRESSURE AND aH20

Résumé étendu de l'article #1, en francais :

La déshydratation des smectites avec 'augmentaiotempérature présente des paliers : elle
est progressive a nombre de couche d’eau congteayide lors de I'expulsion des couches d’eau.
Il n'existe pas a I'heure actuelle de modéle thetymamique reflétant les variations de volume
liées a ces paliers de déshydratation.

Un tel modéle thermodynamique devrait nécessairereenoduire

)] les variations de volume avec I'activité d’eau,
i) la transition smectites --> illites --> phengitessique P et T augmentent,

iii) 'augmentation de la charge des smectites avecémnype,
iv) les différences possibles de contenu interfolides feuillets dans les interstratifiés
I/S.

La présente contribution est axée sur le compontéhes beidellites et saponites avec 30% de
K*, Na', C&" et M¢* en positions interfoliaires et dont I'hydratatisarie de zéro a sept
molécules d’eau (trois couches d’eau). 8 solutmmigles sont nécessaires, 4 pour les beidellites
(dioctaédriques) et 4 pour les saponites (triocigads).

L'estimation des propriétés thermodynamiques dekespfurs est requise. Les capacités
calorifiques / expansibilités thermiques et entespont été calculées avec les méthodes décrites
par Berman et Brown (1985) et Holland (1989), reipement. Les valeurs données par Ransom
et Helgeson (1994a) ont été utilisées pour la dortton de I'eau interfoliaire.

Les enthalpies standard de formation des pdlesydéstiés ont été estimées avec l'algorithme
de Chermak et Rimstidt (1989) dont les valeursépétajustées pour assurer la compatibilité avec
la base de données thermodynamiques de HollandvetlP(1998) du logiciel Theriak-Domino

(de Capitani and Brown, 1987). Les enthalpies den&bion des pbles hydratés dépendent du
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cation interfoliaire et ont été estimées de mané&reproduire les enthalpies d’hydratation de la
littérature. Les enthalpies d’hydratation sont timrt du potentiel ionique et tendent vers
I'enthalpie de I'eau libre a bas potentiel ionique.

Le calcul de I'état d’hydratation en fonction dadtivité d’eau et P - T reproduit les variations
brusques de volume attendues, qui dépendent fontethnecation interfoliaire. A HP, le modele ne
reproduit pas les mesures de Wu et al (1997), nhaést démontré que les résultats de ces
expériences ne sont pas compatibles avec toutesslesres effectuées aux conditions standard.

Les pseudo - sections calculées reproduisent aeB3olvus inverse entre péles hydratés et
poles déshydratés, dont la topologie avait étéé&ndggpar Loucks (1991) et par les expériences de
Aja (1990). Les assemblages minéralogiques stapleslits correspondent aux résultats
d’expériences dans les systemes chimiques semblébfemada et al., 1999) et avec la limite
supérieur de stabilité de 'assemblage a smectile+23 :1 observé dans la nature (Robinsoon et
Santana de Zamora, 1999 et références inclusesprdsence d'interstratifiés illites / smectites
stables est également calculée.

Le contenu en eau interfoliaire est contrdlé pat par la charge du cation interfoliaire. Dans
les systémes chimiques les concernant, les conean@a- et Mg-muscovite sont négligeables car
ces minéraux sont moins stables que les chloritda enargarite pure. Nous en concluons que les
smectites de haute charge comportant des catigakehis ne sont pas stables & HP.

Le calcul des variations de volume solide avec fisdane roche dont la composition serait
comprise entre une beidellite et une saponite sedigndique que le volume de solide varie par
palier. Ces transitions, trés fortes, sont lieéésxgulsion d’eau interfoliaire des smectites paiisc
changements de phases a plus hautes T. Une pastiadations est continue. Ces variations sont
loin d’étre négligeables, et une évolution siméaiians la nature devrait avoir un impact fort aur |
rhéologie des roches et sur la sismicité des zoaesibduction.

En conclusion, ce nouveau modele rend compte detakilité des argiles aux basses T et de
leur déshydratation liée aux variations de P, Ta(etO). Il permet de créer des diagrammes de

phases a BT dans un systéme chimique simple.
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Abstract

We propose a thermodynamic approach to model #ygwste dehydration with increasing
temperature or decreasing H20 activity of K, Na,ad Mg-smectite. The approach relies on the
relative stability of the different solid-solutiotisat describe the hydration of di- or trioctahédra
smectites containing 0, 1, 2 or 3 interlayer wadsers. The inclusion of anhydrous mica end-
members makes it possible to cover, with the saatig-solution model, the entire range of
composition from low-charge to high-charge smegtieough illite to mica. Non-ideal Margules
parameters were used to describe the non-idedlitiyeosolid solutions between the hydrated and
dehydrated smectite end-members. Standard stapenties of all smectite end-members as well
as Ca- and Mg-muscovite and -phlogopite were ihtiastimated by oxide summation. These
values were then refined and the other non-idei@ractions were estimated on the basis of
different experimental data. The stepwise dehydnatof smectite, and its stability and
compatibility relations were calculated by Gibbeefrenergy minimizing. Our results account for
the progressive evolution of smectite to interlageitlite/smectite and then to mica, as observed in
nature and experiments, and our model providesxplanation for the thermodynamic stability of
smectite and illite/smectite compared to mica +likite or pyrophyllite assemblages. The results
suggest that the enthalpic contribution of integlawater is a function of the ionic potential oé th
interlayer cation and the number of interlayer wat®lecules. This evolution makes possible to
estimate the standard-state thermodynamic parasnated hydration-temperature behaviour of
smectite of virtually all possible compositions.rRbe four-interlayer cations considered in the
study, our model reproduces the 3w -> 2w -> 1wditaons that accompany a reduction of aH20

or an increase of T at ambient pressure. The rarigwater content and interlayer distance
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calculated for the 3w, 2w and 1w states are aldaimagreement with the experimental values at

ambient pressure.

2.1.Introduction

Smectite is one the most abundant and, at low teatyre, potentially the most hydrated
mineral on Earth. With increasing temperature orcrel@sing water activity (a(H20)),
intracrystalline water is expelled from smectitéeitayers, which leads to a significant reduction
in molar volume. At subsurface conditions and sivaldepths, smectite dehydration has been
linked to land subsidence (Bethke, 1986; Liu et 2001; Liu and Lin, 2005), sediment
overpressuring (Bethke, 1986; Audet, 1995), petrolenigration (Bruce, 1984) or the formation
of mud-volcanoes. Huang et al. (1994) and Wu e{18197) determined, using in-situ diamond
anvil cell experiments, that montmorillonite delgtdrs at temperatures as high as 600°C, at 1 to
15 kbar. If smectite is stable at such conditionts, dehydration might have important
consequences in metamorphic processes. Experimdatal have shown that the volume vs
temperature or a(H20) dehydration curves contaistep function,which is due to two different
processes that occur during dehydration: i) cowtirs loss of interlayer water and constant
decrease of volume for a fixed number of waterdaynd ii) discontinuous loss of water layers
and large volume changes associated with the dlapthe interlayer space at fixed temperature
or a(H20) (Moore and Hower, 1986; Michot et al.020Wu et al., 1997, Bala et al., 2000;
Tamura et al., 2000; Ferrage et al., 2005; Feredagd., 2007). There is an abundant literature on
atomistic simulation published since the early )%¢hich describes the structure and behavior of
interlayer water in smectite (e.g. Skipper et H91; 1995a, b; 2006; Smith, 1998; 2006), and the
origin of clay swelling and its dependency on puesstemperature, and chemical potential (de
Pablo et al., 2004; 2005; Smith et al., 2004; 2006)xontrast, little has been done to produce a
macroscopic thermodynamic model of fluid-rock iatgions that reproduces the discontinuities of
volume and amount of water expelled during dehyainadf clay as a function of pressure and
temperature.

Despite numerous studies of the evolution of sreectduring diagenesis or incipient
metamorphism, we lack the thermodynamic models eetdd calculate a) the stability of the
mineral,b) its compatibility relations with othelhgses at high temperature and pressure and c) the
evolution of clay compositions observed in natiedels of fluid-rock reactions involving clay
minerals are generally developed using solubilitydpicts of clays or standard free energies of

formation estimated using oxide summation techrigigeg. Tardy and Duplay, 1992; Chermack
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and Rimsdit, 1989; Vieillard; 2000). The validity the estimated values is restricted to a narrow
range of low P-T conditions and/or they do not take account the various hydration states of

smectite. Therefore, the estimated standard freerges cannot be used to calculate the

compatibility relations of clay at higher temperatiand pressure, even though experiments of
Kloprogge (1998 and references herein), Yamada €1292), Tamura et al. (2000), suggest that

smectite can be synthetized in excess water ateeatyye and pressure up to 1400°C and 55 kbar.
Liou (1971), Carman and Gilbert (1983) and Vidahkt(1997) have shown that it is stable above

300°C and 3 kbar.

We propose in the present study a thermodynamicehmaid(K, Na,Ca or Mg)-dioctahedral
phyllosilicate in terms of non-ideal solid solut®ohetween smectite and mica end-members. The
thermodynamic properties of the relevant end-memtse estimated using available oxide
summation techniques and experimental results efcita dehydration with varying temperature
or water activity. Our model reproduces the expentally observed 31 2 1 1 water-layer
transitions and associated volume changes as &idaraf composition, pressure, temperature and
nature of the interlayer cation. It also reprodueeth a fair agreement high temperature and
pressure bracketing of equilibrium reaction involyiNa- or Ca- dioctahedral and trioctahedral

smectite.

2.2.Considered range of composition and hydration

Our study focuses on the following aluminous phasé®ctahedral and magnesian
trioctahedral smectite, illite or K-deficient diattedral mica (see Agard et al., 2000), vermiculite
(high-charge smectite), and mica with K+, Na+, Ca#z+HVig2+ as interlayer cations (R). The
compositional variability of these phases resulsmf the di-trioctahedral [(VIAIVIAIVI =
3MgVIl), and pyrophyllite (Na, K, 0.5Ca,0.5Mg)XIIAH = [IXIISilV) substitutions (Fig.1).
Therefore, the composition of clay minerals andaman be modelled with the same solid solution
model using a restricted number of end-membersh&eellite, R+-saponite and R+-muscovite, -
biotite). In order to address the question of siteettydration and stability, additional hydrated
end-members are required. The number of waterdaygrcommonly observed in smectite ranges
from 3 to 0 (Huang et al., 1994; Wu et al., 1991y &nd Lin, 2005; Ferrage et al., 2007). The
maximal number of interlayer moles of water in stitecwith n water layers (mn) can be
estimated from the molar volume (Ransom and Helyek®94), calculated with the following cell
parameters: a=5.17 Aand b =8.9 A, for thetdibdral smectite ora=5.3 Aand b =9.2 A for

63



Chapitre | : Stabilité, déshydratation et évolutiminéralogique des smectites di- et trioctaédrigeie$onction de

P, T, et de I'activité d’eau

the trioctahdral smectite, beta = 100°, Z = 2, and 10A (n= 0), 12.5A (n=1), 15A (n=2) and
18.5A (n=3). The volumes of interlayer space caltad with these values are about 35 cm3 for n
=1, 70 cm3 for n = 2, and 120 cm3 for n = 3. Asswgra density of interlayer water equal to 1.06
for smectite with two water layers (Ransom and Hstm, 1994), it follows that nd 2, m2~ 4
and m3= 7 mol H20 p.f.u. For a Wyoming montmorillonite (#8y/mol), this corresponds to 5.5,
11, and 19.25 mmol H20/g dehydrated clay, or 1000 2nd 350 mg/g dehydrated clay,
respectively (Tab. 2). A smectite with 0 water lay®mect.0w) can also contain some interlayer
water, which fills the apparent vacancies. We asglrhat m0 = 0.7H20 p.f.u. for all the
smectites with 0.3 monovalent cations or 0.15 @rglinterlayer cations. This corresponds to a
density of interlayer water in Smect.Gwl.5, and a maximal amount of water of 1.95 mmd@®r
mg per gram dehydrated clay.

Dioctahedral smectite of variable charge and iditenpositions were modelled using as end-
members hydrated beidellite (Beid) (R+)0.3[AI2]VIPA3Si3.7]IVO100H2.(mnH20), dehydrated
beidellite (R+)0.3[AI2]VI[AIO.3Si3.7]IVO10(OH)2 and anhydrous R+-muscovite
(RH)[AI2)VI[AISI3]IVO10(OH)2 (Fig. 1a). The choiceof these end-members assumes that K-
smectite, illite and muscovite, or Na-beidellitea-Mermiculite and paragonite can be described by
the same solid-solutions. However, the coexistaridé-rich (illite) and K-poor (smectite) layers
in illite/smectite, or the coexistence of Na-richdaNa-poor layers in rectorite (regular 1:1
beidellite:paragonite mixed layer) is taken to aade a gap of miscibility between smectite and
mica compositions. This requires a non-ideal ssdillition formalism with positive excess energy
of mixing along the smectite-mica binaries. Simylarlittle miscibility is observed between
trioctahedral and dioctahedral smectites (Graubgl.etl993; Yamada et al., 1999) and mica at
higher temperature. For reasons of simplicity, ikt solid solution models were used for
dioctahedral and trioctahedral series. The comiposif trioctahedral clays was described as a
linear combination of anhydrous and hydrated (R3{)@g3]VI[AI0.3Si3.7]IVO10(OH)2(mnH20)
saponite (Sap), and R+-phlogopite (R+)[Mg3]VI[AIBXO10(0OH)2.

Finally, we defined eight solid solutions that amebfor the pyrophyllite substitutions in 2:1
layers, the exchange of interlayer cations in sitgeutith an interlayer charge 0.3R+, and for
different possible states of hydration (Fig. 1 diadh. 3), namely:

- four dioctahedral clay solid solutions involvingither Beid.0.70H20, Beid.21H20,
Beid.42H20 or Beid.73H20. Each solid solution imed four hydrated and one dehydrated
beidellite end-member, and four mica end-membersr{fescovite with R+ = Na K, ¥2Mg and
Ca).
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- four trioctahedral clay solid solutions, involgirfour R+-phlogopite end-members, four

hydrated and one R+-saponite end-member.

2.3. Thermodynamic formalism

Ransom and Helgeson (1994) used a solid-solutiomdiism to calculate the variation with
temperature or a(¥D) of the hydration state of aluminous dioctahedrakctite. Their approach
was similar to that used for zeolite or cordiebjeCarey and Navrosky (1992), who calculated the
hydration of smectite at equilibrium conditions @wing homologous anhydrous and hydrous

components:

Smect.mHO = Smect.0LD + mMH,0 Q)

where m, the maximal number of moles of watehim fully hydrated end-member = 4. 8]
in the case of the smectite solid solution modelRainsom and Helgeson (1994). With this
approach, the interlayer water content of sme¢zik$0) is proportional to the molar fraction of
the hydrated end-member ZBl = m*XSmect.mHO = m*(1- XSmect.0K0). In the simplest case
of smectite with a fixed composition except for theéent of hydration, and assuming an ideal and
molecular activity model, XSmect.mB = a(Smect.mpD) = 1- a(Smect.0kD). It follows that at
given pressure and af8) = 1, the equilibrium constant for equation (1§ Kq) =
a(Smect.0bD)/a(Smect.mBED) = (1/zHO - 1). The condition of equilibrium (1) impliesath
InK(1)=1n(1/zH,0 - 1) is inversely proportional to temperaturelsat the evolution of zy with
temperature has a sigmoidal shape, with a stramesit both low temperature (Zbiclose to m)
and high temperature (z8 close to 0), and a flatter slope at intermediateperature and zi.
Since the basal spacing of smectite is linearlypprtonal to XSmect.mgO and zHO, its
variation with temperature has also a sigmoidapseha sigmoidal variation of the volume of
smectite does not, however, fully reproduce thetirstép variation observed experimentally. One
possible way to overcome the problem is to desdhibalehydration with a different solid solution
model for smectites with different numbers of wdésers (n). The variation of volume and water

content during heating at constant n can then taefiea with an equilibrium similar to (1) :

Smect.mH,0 = Smect.A + H,0 (2)
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where Smect.piH,0 is the fully hydrated end-member with n wateelsy(m= 0.7, m = 2, m
=4 and g = 7) and Smect.A is the dehydrated end-member (m= 0). The condition of

equilibrium (2) is written as follows:

In a(Smect.A')L(HZO)mn
a(Smect.mH,0)

RT = -AG” M, - m*G™H,0 (3)

wherea(Smect.A) and a(SmectHpO) are the activities of dehydrated and fully hyedaend-
members, 8™H,0 is the Gibbs free energy of water at P and T,&@f 'm, is the variation of

the Gibbs free energy of solid end-members duiagtion 2 :

AG ™ m, = G 'Smect.A — G 'Smect.mH,0

P T T
= DM, - TAS*m, + [AsVm,dP+ [AsCpm,dT-T. | ASC%M @)
1

298 298

Hi°, S° V and Cp are the formation enthalpy, thiagvlentropy, molar volume and heat
capacity of the pure end-members and the supetscsfands for 1 bar, 298K. For the range of
hydration states considered in our study, four ldaia similar to (2) can be written,
corresponding to each of the four solid solutioe$wieen Smect.A and either SmectBl0,
Smect.2H,0, Smect.4H,0, or Smect.gH,0, (Fig. 1). The stepwise transitions between sigect
with n and (n-1) layers of water occur at fixed eratontent (#H.O and z.1H>0) and therefore
activities of Smect.aH,O and Smect.gaH20. At the temperature and water activity of the

transition, three equilibria are obtained:

Smect.np.yH20 = Smect. A + m.1H0 (5)
Smect.mH,0 = Smect.A + H,0 (6)
Smect.mH>0 = Smect.m.;jH20 + (M, - Mp.1))H20 (7)

The activities of Smect.s1,0 and Smect.yH20, and therefore the water contents and the
molar volumes of smectite with n and (n-1) layefrsvater, as well as the temperatures or,@H
of the transitions can be calculated from the coonk of equilibrium (5) to (7). After the

transition, (at high T or low a@@®)), equilibrium (6) is stable and equilibrium () metastable
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(Fig. 1b). The molar volume of smectite along thme$t.mH,O-Smect.A solid solution (=
XSmect.mH,O0*(VSmect.mH,0) + (1- XSmect.niH,0)* VSmect.A) for an ideal solid solution
model) is lower than that along the Smegt.yj>O-Smect.A solid solution, because VSmegt.m
1H20 < VSmect.mH,0 (Tab. 2). Therefore, both the continuous and stapations of smectite
volume and hydration can be estimated for a giveerlayer cation with the five end-members
Smect.A, Smect.0gAH,0, Smect.H,O, Smect.4,0 and SmectzsH,O and four solid-solutions
between Smect.A and each of the fully hydrated reedibers (Fig. 1b). Equations (5) to (7)
indicate that the temperature and #0iH of the transition from n to (n-1) water layerespdnd on
the difference between the standard state formatihalpy and entropy of the SmectHpO and
Smect.np.yH20 end-members. We assumed that the structure gyashisation of the interlayer
and the cation-water interactions were identicaldib smectites with the same interlayer cation,
interlayer charge and number of interlayer watetemdes. It then follows thakH:°,my,, AsS°m,
AVm, and ACpmy, in equation (4) are identical for all smectitesthvthe same interlayer
composition and charge, and the n to (n-1) traorsitiare independent of the composition of the

2:1 layers.

In the following, we consider a more general sitwain which not only dehydration, but also
the interlayer charge of the mineral changes wijtfi,Ra(HO) and rock composition. This is done
by using the eight solid-solutions defined abovay.(R), each of which involves smectiéad
mica end-members. In the case of the symmetric entde activity models considered in the
present contribution, the ideal part of end-mendwivities is equal to the molar fraction, and the

non-ideal part is calculated using the followingnialism (see Méader and Berman, 1992) :

nE-1 nE nE-1 nE

RT.Iny; =) > Wi-jl *Xj*@=Xi)=> > W[i-jl*X

i=1 j=i+l i=2 j=i+l (8)

where nE is the number of end-members in the cersidsolid-solution, Xi and Xj are the
molar fractions of end-members i and j, and WJj isjthe Margules parameter corresponding to
the interaction between end-members i and j. Fstairce, the hydration state of a K-smectite with
2 layers of water (m= 4H,O) depends on the relative proportions of the kdblite.4H0, K-

beidellite.A and muscovite end-members (nE = 3pllows that:
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RTInyBeid.4H0 = (1-XBeid.4HO)*(XBeid.A*W[Beid.4H,O-Beid.A] +
XMus*W|[Beid.4H,0-Mus]) - W[Beid.A-Mus]*XBeid.A*XMus

©)
RTInyKBeid.A = (1-XBeid.A)*(XMus*W[Beid.A-Mus]+
XBeid.4H,O*W[Beid.A-Beid.4H,0]) — W[Beid.4HO-Mus]* XBeid.4H,O *XMus

RTIn(yMus) = (1-XMus)*(XBeid.4HO*W[Mus-Beid.4H0] +
XBeid.A*W[Mus-Beid.A]) — W[Beid.4HO-Beid.A]* XBeid.4H,0 *XBeid.A

Solving the conditions of equilibria (5) to (7) lm@ces complicated when considering the eight
solid solutions defined above. Moreover, we areardy interested in the hydration of clays, but
also in their conditions of stability compared tiher possible phases such as chlorite, which is
also a complex solid solution incorporating 3 enekmbers in the MASH system (Vidal et al.,
2001; 2006). An approach involving minimization@ibobs free energy approach (de Capitani and
Brown, 1987) allowed us to calculate the most stabineral assemblage, the composition of all
phases (including the hydration of clay) and thpgwportions for given bulk compositions, T, P
and a(HO). All calculations were done with the program fik-Domino (de Capitani, 1994,
http://titan.minpet.unibas.ch/minpet/theriak/thenustml) using the solid solution models defined
above and the thermodynamic properties calculateddicated below.

2.4.Estimation of standard state thermodynamic propertes and Margules

parameters

Much has been done during the last four decadesytdhesize smectites of various
compositions and to study the processes that doitgrdoreakdown to illite. In contrast, no
experiments have been conducted with the aim otkletang equilibrium curves involving
smectite of known composition and known hydratidates Moreover, very few calorimetric
measurements of the standard-state properties &t and Cp(T)) of smectite with various
interlayer cation and hydration state are availale therefore decided to follow the common
practice of estimating V°, S° and Cp(T) of all #hehydrated end-members defined above (Fig. 1

and Tab. 3) by oxide summation techniques. The d&ion enthalpy of the hydrated end-members
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and the non-ideal mixing parameters along the steeuica solid solutions were then calculated
in order to i) fit the results of 1 bar, 25°C delgtibn experiments, ii) insure the stability of
hydrated smectite compared mica + aluminosilicatéow temperature, and iii) reproduce the
smectite- illite, vermiculite or mica unmixing olged with increasing temperature in the

experiments and in nature.

2.4.1. Cp(T), V(P,T) functions and entropy

The heat capacity functions (Cp(T) = kO + kI*T+ k2*T2 + k3* T2) of all smectite end-
members were first determined using the procedeseribed by Berman and Brown (1985), with
kO to k4 values of zeolitic water used for intedaymectite water. The standard state third-law
entropy (S°) was estimated using the procedure afaHd (1989), assuming zero configuration
entropy. A constant value of (S —\¥p = 39 was adopted for interlayer water. This valaes
estimated as (S — Mo = S°HO;) — (V°Smect.nHO — V°Smect.A)/nHO, with the volumevs
nH,O relation obtained above (Tab.2) and the entrdpgterlayer water proposed by Ransom and
Helgeson (1994) (S°1®; = 55 J/mol/K for n = 2). In the absence of a véleinterlayer Mg, we
used that of octahedral Mg for calculating the Gpction and S°. The V(P,T) function of smectite

was assumed to be to the same as that of muscovite.

2.4.2.Formation enthalpy

A first guess of the 1bar, 25°C enthalpy of formatof dehydrated smectite end-members was
made using the procedure and database of ChermacRienstidt (1989), which was preferred to
more recent ones (e.g. Van Hinsberg et al., 20@splse it has been proven to give reliable
results for clay minerals. The enthalpy of the exabnstituents N®g, CaQ; and Mgd' were
adjusted to -700, -690 and —655 kJ/mol in ordeatbieve an agreement within 0.3% of the
predicted kP of paragonite, margarite and talc with the vallisted in the internally consistent
thermodynamic database jun92.bsc of Theriak-dorfdeoCapitani, 1994), and the value of Na-
phlogopite listed the database of Holland and Po{#®98). The standard state thermodynamic
properties of Na-phlogopite were not recalculateates the data of Holland and Powell (1998)
combined with those of enstatite, albite and faoitgefrom jun92.bsc of Theriak-Domino are
consistent with the P-T reversals of the equilibriNa-Phlogopite + enstatite = albite + forsterite

+ H,O obtained by Carman and Gilbert (1983). In absexiagata for the enthalpy of Mgf a
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value of -580 kJ/mol was adopted, which leads 6"®%gmus = -5506.7 kJ/mol (Sig-mus = 251
J/mol/K) and @mg.pni = -5747.1 kJ/mol (Sig-pni = 284 J/mol/K), which are similar to the values
estimated by Tardy and Duplay (1992) (-5501.9 &781.9 kJ/mol, respectively).

The estimation of H of the hydrated end-members requires knowledghetontribution of
interlayer water FH>Og, which is proportional to the enthalpy of dehyamat(H°dehyd, =
Hi°H20;) + Hi°H20y,) for the dehydration of smectite in the presenceater vapour. Values of
H°dehyd have been calculated by Koster van GrodsGggenheim (1986) from the dehydration
of K- and Na-montmorillonite with increasing temature at different pressures. They can be also
approximated from the differential heat of adomt{ga = H°vaporisation - H°dehyg obtained
from the slope of the immersion vs amount of adsdrivater measurements by e.g. Keren and
Shainberg (1975) and Dios Cancela et al. (1997NfmrCa and Mg-Montmorillonite. Koster van
Groos and Guggenheim (1986) proposed two diffexatties of H°dehyg) for the first and
second dehydrations of K- and Na-montmorilloniteseived with increasing temperature :
H°dehyd,) = 46.16 and 56.7 kJ/mol for K-montmorillonite, a#8.8 and 62.9 kJ/mol for Na-
montmorillonite. The values found for Na-montmanniite fall within the range of those estimated
from the calorimetric measurements of Dios and €knet al. (1997) (>60, 51, 47 and 45 kJ/mol
for Na-smectite0.2b0, 1H0, 2H0 and 4HO, respectively) and Keren and Shainberg (1975)
(53, 46 and 45 kJ/mol for Na-smectite.0.CH 2H,0 and 4HO, respectively). For Mg- and Ca-
montmorillonite, the values of H°dehydderived from the calorimetric measurements of Dios
Cancela et al. (1997) are similar and equal ta52046, 45 kJ/mol for 0.740, 2H,0 and 4HO,
respectively. The combination of these differentadandicates that H°dehygl decreases and
follows and downward convex curve with increasihg humber of moles of solvated water. For
K- and Na-smectite, the above experiments indita@eH°H,0;) decreases from > 300 kJ/mol at
Z < 0.5H0 to 294 +2 kJ/mol at z = 0.7D, and < 288 kJ/mol at z > 28 with a downward
convex curve. A similar evolution is found for Gaad Mg-smectite, from 301 2 kJ/mol at z
0.7H,0, 295 +2 kJ/mol at z = 2kD, 290 +2 kJ/mol at z = 4kD, and 286 + kJ/mol at z
7H,0. The higher values of H°dehydand H°H,O;) obtained for Mg- and Ca-smectite than for

Na- and K-smectite suggest that at given,&( ambient pressure and temperature, the number of

water molecules in smectite with large-size monentinterlayer cations is lower than in smectite
with small-size divalent cations. This trend is @atible with the average values of’H.O
estimated by Ransom and Helgeson (1994)HbKD;) = 290.4, 291.2, 294.8 and 295.6 kJ/mol for
K-, Na-, Ca and Mg-smectite.4.58], respectively. However, the values of O proposed by
Ransom and Helgeson (1994) are 2 to 5 kJ higher these estimated from the calorimetric

measurements.
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The evolution of the basal spacing of smectite rdutihe dehydration experiments provides
additional constrains on {PH,Og;. For fixed values of S°, V(P,T) and Cp(T) estinthtas
described above, the water activity of the nw ->1)w transition at 25°C and 1 bar can be
calculated for different values @H;"m\H,O = (H°Smect.m.H,O — H°Smect.ng.1yH20)/(m, —
M-1)) using equilibria (5) to (7) with W[Smectq 1,0 —Smect.A] = 0 for n> 1 (see below).
Assuming that FH>O; varies fromone water layer to another (step famjtbut is independent
of the amount of water molecules in each lays;°m,H.0 = Hi°HxOg) at mMu.1) < z < my. The
values ofoH;°myH,0 at the 3w -> 2w and 2w -> 1w transitions aretplbtiin Fig. 2 as a function
of the water activity and compared with the experntal measurements of Keren and Shainberg
(1975), Moore and Hower (1986), Cases et al. (19B)s Cancela et al. (1997), Ferrage et al.
(2005) and Michot et al. (2005). Figure 2 showet 8iH;°73H,0 for Na-smectite must be close to
290 kJ/mol in order to have the 3w -> 2w transitaira(HO) close unity, andH;°4,H,O ~297
kJ/mol to have the 2w -> 1w at g{®) = 0.6, as observed by Michot et al. (2005) arabid and
Hower (1986). The qualitative evolution df;°my,H,O depicted on Fig. 2 is consistent with that
estimated from the immersion experiments. Howetleg, values 0dH°im,H,O estimated with
equations (5) to (7) are larger than those estighfitem the immersion experiments, as it is also
the case for Ransom and Helgeson’s (1994) valeesgbove). A possible explanation is that the
entropy of interlayer water used to estimate thaeddrd state entropy of all hydrated end-members
is too small. A much closer agreement betw@eih’m,H.O and H°H.O; derived from the
calorimetric measurements is obtained when usimgdstrd state entropies of the hydrated
smectite end-members estimated with 9§ =65 kJ/mol instead of 55 kJ/mol. Another possible
explanation is that the amount of smectite intentayater is overestimated during the immersion
experiments. The gravimetric measurements includle the interlayer water and water filling the
interlamelar spaces. If the amount of interlamelater relative to interlayer water is significant,
the values of FFH,O derived from calorimetric measurements are expeitide underestimated
and thus closer to the formation enthalpy of freewn than the real value. In absence of further
constraints, we decided to retain the value of Sfjiproposed by Ransom and Helgeson (1994),
and the values aH;°mH,O were constrained from the nw -> (n-1)w transiioas indicated on
Fig. 2.

2.4.3.Margules parameters
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The (K or Na) — (dried vacancy) exchanges aldmggyrophyllite-muscovite or -paragonite
solid-solutions are known to be largely non-iddafdge miscibility gap). They are described by
large and positive W[mica-pyrophyllite] (> 20kJ/malee Vidal and Parra, 2000; Parra et al.,
2002). Following our assumption that K-smectitéteiland muscovite can be described by the
same solid-solution model (Fig. 1a), the coexistenicK-rich (illite) and K-poor (smectite) layers
in illite/smectite is also taken to indicate a pesi W[Smect.A — mica]. However, unmixing
should not preclude the stability of smectite aadmniculite at low temperature, and the miscibility
gap between K-poor and K-rich compositions shoudrow with decreasing temperature, as
hydration increases. This is consistent with thpotogy proposed by Loucks (1991), who
predicted a decrease of K-content and an increfaggca hydration with a decrease of T, during
continuous evolution from muscovite to illite. This also consistent with the results of the
solubility experiments of Rosenberg et al. (199aA) &ja et al. (1991), who conducted their
experiments using illite of variable compositionxed with other phases (quartz (Qtz), kaolinite
(KIn), microcline (K-Felds)). From the compositiaf solutions measured after the experiments,
these authors found that clay with various intextagharges (K0.3, 0.5, 0.7, 0.9) were stable at
different conditionsA compilation by Aja (1991)ndicates that the range of possible K-contents
increases with increasing temperature, and thatt mompositions plot on two limbs in a
pyrophyllite-muscovitevs temperature diagram (Fig. 3). The K-rich limb ssoan evolution of
clay composition from K-beidellite to high-chargeectite, then illite and then muscovite with
increasing temperature, whereas the compositiariagfalong the K-poor limb is almost constant
and corresponds to that of the K-beidellite end-imers used in the present study. This topology is
consistent with a narrowing of the miscibility gdpetween K-beidellite and K-rich clay
compositions with decreasing temperature. A singlarlution occurs at higher temperature for the
Na-smectite — paragonite solid solution. Chatte(je2/3) showed that Na-beidellite is stable in
the presence of quartz and albite at a temperatuBd5 to 335°C at pressures in the range 2-7
kbar. With increasing temperature, several regpkmagonite-beidellite mixed-layer clays were
observed up to about 450°C. Eberl and Hower (19¥59 showed that mixed layers were stable
above 300°C, a result that has been confirmed byada and Nakazawa (1993), Yamada et al.
(1999) and Vidal (1997). In order to insure unmixibetween R-rich (illite, mica, rectorite,
vermiculite, high charge smectite) and R-poor cldpeidellite and saponite), a value of
W[Smect.A — micap 15 kJ was imposed for K-, Na-, Ca and Mg-clayc@ding to Ransom and
Helgeson (1994), the Margules parameters descrimmgideal interaction between SmegtyO
(n > 0) and its homologous dehydrated end-memteermathe range of -10 to -20 kJ. They were

imposed to be -10 kJ in the present study, irrdspmeof the interlayer cation. In absence of furthe
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constraints, we initially assumed that assumed\if@mect.mH>O — mica] = 0O for all interlayer

cations.

Finally, the enthalpy of R-clay.0.728, .2H0, .4H0 and 7HO and the Margules parameters
were adjusted within the limits of the constraiditscussed above. For a given interlayer cation, the
values of W[Smect.piH,O —Smect.A], W[Smect.pH,O — mica] and W[Smect.A — mica] were
assumed to be constant for 0 < B, but possibly different for n = 0. The contrilout of interlayer
waterdH;°m,H,O was constrained to decrease with hydration witbrdginuous downward convex
curve. An additional constraint was that the valwésdH°sm,H,O derived by Ransom and

Helgeson (1994) for K, Na, Ca and Mg-smectites wepeoduced within 2 kJ/molHO.

2.5.Results

The calculated standard state properties and tevafdH°sm,H,0 are listed in Table 3, and
the Margules parameters are listed in Table. 4. fobhmation enthalpy of Na-Beid.A, K-Beid.A
and Ca-Beid.A predicted by oxide summation wereustdd by -0.8kJ and +1 kJ and +2 kJ,
respectively. These changes are lower than thertamtiées on the estimated H°f (about 10 kJ),
but they were necessary in order to obtain theltgyoreported in Fig. 10a, b and Fig. 1Eor the
same reason, W[SmecpHpyO —Smect.A] was decreased to zero and W[SmeEt.@ — mica]
was decreased to -5 kJ.

Figure 4a shows that for all interlayer catiodd’sm;H,O decreases as the number of water
layers increases. For a given number of water médspdHim,H,O increase with the nature of
the interlayer cation (K<Na<Ca<Mg) and convergéuationic potential of interlayer cation (IPIC
= charge/radius) (Fig. 4b). The trends depicteBligure 4 can be used to estimate the amount of
interlayer water in smectite as a function of tRéd, a(HO), pressure and temperature. This is
illustrated in Fig. 5, which shows that the amowftinterlayer water calculated using the
oH°im,H,0 vs IPIC trends of Fig. 4 is in fair agreementhatite values derived by Bérend et al.
(1995) and Cases et al. (1997) from their expertalemeasurements at af®) = 0.5. The
reliability of the thermodynamic properties estigwhin the present study can be also checked by
comparing the value of {PNa-Smectite derived from differential scanning ocahetry and
adiabatic calorimetric measurements@®gilhanou (2005) with the values predicted with shene

oxide summation procedure as that used for the pantemembers listed in Table Bor the
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composition of smectite investigated by Gailhanou  2006)

(Sia.7Al0.39)" (Al 1.50Mgo 2d€ 0.0 € 0.19 "' (K0.08C .01N& 49 O10(OH).ZH.0, the difference

between the estimated and measured values is 4Bokid/mol for the dehydrated end-member,
and less than 5 kJ for all hydrated compositiolQz = 4.18, 4.77 and 5.44). These differences
are in the limit of the cumulative experimental ertainties reported by Gailhanou (2005). The
good agreement between the calorimetric measurenagk our predicted values for all hydrated
states suggests that the thermodynamic data listddhble 3 can be used to predict the phase

relations, stability limits and dehydration of cdags a function of T, P, afB) and composition.

2.5.1.Dehydration and volume variation of smectite with §H20) or temperature

The molar fractions of Beid.A and BeidiHpO in R™-beidellite have been calculated as a
function of a(HO) at ambient P and T using the thermodynamic &listed in Tab. 3 and 4. The
basal spacing of smectite calculated from thesenfmctions is shown in Figures 6a to d, and the
interlayer water content is shown in Fig. 6e tar'fie experimental measurements of the basal
spacing and adsorption isotherms are plotted forpawison.

It is emphasized that our thermodynamic model pestdo smectite of homogeneous
composition and interlayer charge that is perfeetjyilibrated with the surrounding fluid or water
vapour. At given P, T, al® and smectite composition, only one stable hydnastate has the
lowest energy. In contrast, smectite layers wiffedént states of hydration are observed to coexist
in the hydration/dehydration experiments (e.g. Bérat al., 1997; Tamura et al., 2000, Ferrage et
al., 2005). This coexistence, as well as the dianit differences observed between the different
experimental sets (Fig. 6), indicates that the emrpnts never correspond to the ideal model.
Nevertheless, Fig. 6 shows that a reasonable agrdeman be obtained between the
experimentally determined and calculated basal ispacand hydration. As evidenced from
numerous experimental measurements, smectitesdivitient interlayer cations are calculated to
contain more water than smectite with monovaletibpna at the same afB) (and temperature,
see Fig. 7). The calculated amount of interlayetewand the basal spacing both increase with the
IPIC at given a(KHO), and the a(kD) of the 2w to 1w transition decreases with insieg the
IPIC. The 2w to 1w transition of K- and Na-beidiloccurs at a(#0) = 0.7 and 0.5, respectively.
For Na-smectite, this value is 0.1 units lower tlia® experimental measurements of Moore and
Hower (1986), Ferrage et al. (2005) and Michot let(2005). However, Tamura et al. (2000)

showed using high quality synthetic minerals thathwncreasing the activity of water, Na-
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Smect.2w formed from Na-Smect.1w at ahl as low as 0.4 (Fig. 6b). The coexistence of both
hydrated states up to a®l) = 0.8 is thought to be a kinetic effect, in whitase Na-Smect.1w is
metastable compared to Na-Smect.2w at,@)H> 0.5, in agreement with the results of
calculation. Similarly, the K-Smect.1w = K-Smect.2guilibrium inferred from the measurements
of Tamura et al. (2000) is located at &hl ~ 0.7, in agreement with the calculated valug.(6a).
The calculated transition of Na-Smect.3w to 2w(a,®) > 0.9 is also in good agreement with the
experimental results of Keren and Shainberg (1@r%) Moore et al. (1986) which were obtained
at different a(HO), and with those of Laird et al. (1995), who coléd a(HO) with the
concentration of NaCl in equilibrating electrohgelutions. The main difference between K- and
Na-Beid is the extend of hydration at high &)l The greatest difference (3B/O10 for K-Beid
and 6HO/010 for Na-beidellite) is observed at a@J =1, under which conditions K-Beid with
three layers of water (K-Beid.3w) is not stable- @ad Mg-Beid.3w are predicted to be stable at
a(H0) > 0.9, and the Ca-Beid.2w to Ca-Beid.1w traaositis calculated to occur at a®) = 0.2.
These values are in the range of those reportdidgy Cancela et al. (1997), Ferrage et al. (2005)
and Tamura et al. (2000). The Mg-Beid.2w -> Mg-B#wd transition calculated to occur at a()

= 0.1, is intermediate between the measuremenisumiura et al. (2000) and Cases et al. (1997),
who observed a persistence of Mg-Smect.2w at@)=+0, and those of Dios and Cancela (1997),
who observed stable Mg-Smect.Ow at &= 0.2 (Fig. 6d).

Our model requires that the calculated amount tefriayer water also varies as a step function
of a(H0). This stepwise evolution is apparently not cstesit with the experimental
measurements, which show a continuous progresBign@d to f). However, given the significant
discrepancies between different experimental s#te, impossibility of distinguishing true
interlayer water (solvated around interlayer cat)jdinom the water adsorbed between the smectite
sheets, and the persistence of metastable hydsttes (Tamura et al. (2000), it is not possible t
use of the adsorption isotherms to further refirethermodynamic model.

The calculated evolution of smectite basal spaaimg) hydration with temperature at 1 bar are
also in fair agreement with the experimental measeants (Fig. 7a). For Na- and K-smectite, the
temperatures of the 2w -> 1w and 1w -> Ow transgioalculated at 1 bar (100°C and 180-225°C)
are in the range of the temperature of dehydratiogasured by Koester van Groos and
Guggenheim (1987) (150°C and 200°Che calculated 3w -> 2w -> 1w transitions of Cadan
Mg-smectite are also in agreement with the evotutigth temperature of the smectite basal

spacing measured by Bala et al. (2000) (Fig. 7b).
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2.5.2.Comparison of ambient and high pressure dehydratiorexperiments

Comparison of Figures 7a and 7b shows that our hpdéicts an increase of the temperature
of dehydration with pressure. This result is caesis with the Differential Thermal Analysis
(DTA) measurements of Koster Van Gross and Gugganh@987), who showed that the
dehydration temperature of Na- and K-montmorilenncreased from 150-200°C at 1bar to 480-
530°C at 700 bar. The authors observed two deligdsabver a 50°C temperature range, which
were interpreted as the 2w -> 1w and 1w -> Ow iteoms. Figure 8 shows that the P-T conditions
of the 1w -> Ow transition calculated for K- and-bieidellite are in good agreement with the DTA
measurements. However, the most important dehpastt high pressure are calculated to occur
during the 3w -> 2w and 2w -> 1w transition (se@.Fra), which are located at T <150°C
whatever the pressure conditions. These tempesatame much lower than those inferred by
Koster Van Gross and Guggenheim (1987). Our cdionks suggest that the breakdown reactions
of beidellite.1w and Pgss or illite into feldspaguartz + andalusite +J (reactions labelled 1 to
3 in Fig. 8) also lie in the vicinity of the experntal data. Although the heating rates in the
experiments of Koster Van Gross and Guggenheim7{l@@re high and the duration of runs was
short, the breakdown of smectite into dehydratemsph might eventually contribute to the several
dehydrations observed in the experiments. It isrefioee difficult to conclude that our
thermodynamic model and data for the Smect.2w amdafie inconsistent with the two-step
dehydrations observed by Koster Van Gross and Gumgm (1987). In contrast, the results of
calculation reported in Fig. 7 and 8 are in clemagreement with the experimental results of
Huang et al. (1994) and Wang et al. (1997), whockated that at 1 kbar, Na-smectite.3w and
smect.2w are stable at temperature up to 320°C4208C, respectively, and that the 3w -> 2w
transition occurs at higher temperature for Nantfta Ca- and Mg-montmorillonite. The inability
of our model to reproduce both the 1 laad high pressure experiments is further illustrated i
Figure 9, where the calculated conditions of ttangition from nw -> (n-1)w are plotted as a
function of dH°m,H,O. The continuous line shows the temperature ofydietion at 5 kbar,
a(H0) = 1 and the dashed curve shows the,@jtdf dehydration at ambient T and P (as in Fig.
2). The two curves intersect at a® = 0.3, T = 200°C, which means that these cooktiof
dehydration are calculated for the sadtém,H,O (~293.5 kJ/mol). Figure 9 shows that the
temperatures of the 3w -> 2w and 2w -> 1w transgimeasured at 5 kbar by Huang et al. (1994)
and Wu et al. (1997) can be fitted wibhi°sm,H,O = 293.5 and 297 kJ/mo}B, respectively.
However, with these high values &Hi°rm,H-0, all nw -> (n-1)w transitions are predicted t@ac

at a(HO) < 0.3 at ambient T and P, whatever the naturéhefinterlayer cation. Such a low
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a(H0) is inconsistent with the experimental measurdmanambient pressure. Moreover, Figure
9 shows that in order to fit the experiments of @wal. (1997), a lower value @H;°m3zH,0 is
required for Mg-smectite than for Na-smectite. Withr model and thermodynamic data, this
would imply that the 2w -> 1w transition at 1 bancars at lower a(bD) for Na-smectite than for
Mg-smectite, which is again inconsistent with thieat experimental observations.

Additional experiments at high pressures and teatpegs are required to confirm the apparent
inconsistencies between our model and the few abail high-pressure experimental data. An
additional problem, which is independent of our ®lpds raised by the relation inferred by Wu et
al. (1997) between the temperature of the 3w ->{rawsition and the IPIC. Extrapolation of their
relationship to potassium would imply that the sigbfield of K-smectite.3w extends to higher
temperature than those of Ca- and Mg-smectite. Etidrasts with abundant measurements that
systematically show that at low temperature andh igter activity K-smectite.3w is not stable,

whereas Ca- and Mg-smectite.3w are stable.

2.5.3.Phase relations and compositional evolution of clay as a function of

temperature and pressure

Following our assumption that for a given interlagation R-smectite, R-illite or vermiculite
and R-mica can be described with the same solid solutimdel (Fig. 1), their stability and
compatibility relations are best represented alg@ygophyllite + water) — (mica + water) binaries.
Pseudo-sections along the binaries pyrophyllite usgovite (K-clay), paragonite (Na-clay), Ca-
muscovite (Ca-clay) and Mg-muscovite (Mg-clay) xcess of water were calculated by energy
minimizing at 1 kbar, but the topology does notrd®significantly with pressure. In the presence
of Na or K, the calculated topologies show an “ned” solvus between K- or Na-rich and K- or
Na-poor phases, with a critical temperature at aB84C in the KO-Al,O3-SiO,-H,O (KASH)
system, and at 100°C in the NASH system (Fig. 1@ l@ . This topology, which is consistent
with the composition of clay inferred from the expeents of Aja (1991) and Aja et al. (1991)
(Fig. 3 and 10a), is due to the progressive hyalnatif clay with decreasing temperature, which
stabilizes smectite and illite compositions comgate that of a mechanical mixture of mica +
kaolinite or pyrophyllite. In the KASH system, Kilellite + kaolinite is stable from 25 to 200°C
for low Xmuscovite/Xpyrophyllite bulk compositionat intermediate Xmuscovite/Xpyrophyllite
compositions, K-Beid + high-charge smectite areblstaup to 125°C and illite + beidellite
(possibly interlayered) are stable between 125 20@°PC. Above 200°C, illite/smectite mixed

layers (I/S) and Beid + Kln assemblages are redlaog illite and then by muscovite +
77



Chapitre | : Stabilité, déshydratation et évolutiminéralogique des smectites di- et trioctaédrigeie$onction de

P, T, et de I'activité d’eau
pyrophyllite or andalusite assemblages. This ewumiuis consistent with the smectite -> I/S ->
illite -> mica evolution observed in nature.

A similar topology is obtained for the Na-beargygtem, but Na-smectite and smectite + Na-
deficient paragonite (Bg are stable at higher temperature than K-beidedlitd K-beidellite-illite.
Na-beidellite + Pgs (possibly interlayered to form rectorite) arebsaat T between 280 and
470°C. Above this temperature, Na-beidellite andtaete break down into paragonite +
andalusite. These results are in fair agreemeitt thi¢ experimental results of Chatterjee (1973),
Eberl and Hower (1977), Yamada and Nakazawa (194dgal (1997) and Yamada et al. (1999),
which all show a breakdown of Na-beidellitealbite into mixed layers at ca. 300°C at 1 to @rkb
and the breakdown of rectorite into paragonite fopkyllite or diaspore above 430-450°C. A
further comparison of the calculated and experiagntonstrained stability fields of Na-smectite,
Na-smectite/Pgs mixed layers and paragonite in presence quarbiteahnd aluminosilicate is
shown in Fig. 11a. The calculated reaction Na-Hhtele+ albite = quartz + Pgshas a negative
slope in a P-T diagram. It is located at 250-308f@ to 3kbar, which is 25 to 50°C lower than the
temperatures inferred from the experiments. Howetes difference is in the range of the
uncertainties ascribed to kinetic control of theestite to Smect/Pg mixed layers in the isobaric
and isothermal experiments, and those associatéldl the measurement of temperature in
experiments conducted under a thermal gradienta(\Matl al., 1977). The predicted composition
and basal spacing of stable smectite at 125-25@i@e(Na-Beid.1lw, c= 12.5 A) are also
consistent with both the experimental observatiang the natural occurrence of rectorite + Na-
beidellite observed by Paradis et al. (1988) at-830°C, 3kbar. In compositions with low
Xparagonite/Xpyrophyllite, the stable assemblageplyyllite + Na-beidellite (Fig. 10b) is also
consistent with the natural occurrence of pyroptedlNa,Ca)-dioctahedral smectite mixed layer
observed by Dong et al. (2002) and the synthesisl:af regularly interstratified smectite-
pyrophyllite by Eberl (1979). Figures 10a and bwghbat the amount of water in K- and Na-clay
is controlled by temperature at low Xmica/Xpyroghgl (horizontal isopleths of ¥#D-content),
and by the interlayer charge at high Xmica/Xpyrdpteybulk composition (vertical isopleths). A
high-charge smectite is predicted to contain letsliayer water than a low-charge smectite at the
same temperature. This evolution is not in agre¢mvéh the observed increase of hydration with
increasing the smectite charge from 0.3 to 0.7omst@ant water activity (Michot et al., 2005).
However, no improvement was possible since oudsmiution modelrequires that the amount of
interlayer water decreases as the proportion ‘efnBscovite end-member increases (Fig. 1a). A
general feature is that smectite dehydrates witteasing temperature. However, it must be noted

that illite and its equivalent with Na (Bg are still 100% hydrated at high temperature, Whic
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means that their apparent vacancies are complétidg by water molecules. This result is
consistent with the thermogravimetric analysis corab with mass spectrometry op®l bound to
illite and leucophyllite (Drits and McCarty, 2007).

Figure 10c and d show that in contrast to K- anesictite, Mg- and Ca-smectite incorporate
a negligible amount of Ca- and Mg-muscovite compmbmeat low temperature, because these
components are less stable than chlorite, margarifghrenite or lawsonite bearing assemblages.
High charge Ca-smectite is predicted to be stabteraperature above about 250°C, and G&sM
(Cay.42-0.4Al 2(Siz.15-3 Al 0.85-0.9010(0OH),.0.1H:,0) is predicted to be stable over a very narrovgean
of temperature (450-475°C). High charge Mg-smedciitel Mg-muscovite are predicted to be
unstable in nature, and the hydration state of Migiddlite depends only on temperature (at fixed P
and a(HO)).

A further comparison of our thermodynamic modelhweiperimental data is shown in Figure
11. Carman and Gibert (1983) have shown experirignket the stability field of glaucophane is
bounded at low pressure by its breakdown into Nes#e or -trioctahedral vermiculite at 500°C
< T < 800°C. The breakdown curve of glaucophane iribctahedral Na-clay has not been truly
reversed, but several runs conducted with diffestatting mixtures containing glaucophane seeds
provide information about its P-T location. Thesge&iments (showed by the symbols with
continuous outlines in Fig. 11b) indicate that tbever stability limit of glaucophane and its
breakdown into Na-clay lies at ca. 16 kbar at 800AC lower temperature, glaucophane was
consumed at 650°C at 10 and 15 kbar and at 66516 kbar, and it was synthesized at 700°C at
17 kbar. The continuous curve in Fig. 11b shows tha equilibrium glaucophane = Na-clay +
guartz + albite calculated with the glaucophaneddad-state properties of Evans (1990) is located
at too high pressure compared to these experimezgalts. The same equilibrium calculated with
the glaucophane thermodynamic data of Holland awiel (1998) is in good agreement with the
experimental bracketing at 800°C. It is locatedcabbut 3 kbar lower pressure or 50°C higher
temperature than the experimental bracketing at®®OUC, which is within the limit of the
experimental uncertainties. No glaucophane washsgited at T < 660°C and P < 20 kbar,
conditions that are within its calculated stabiligid (symbols with dashed outlines in Fig. 11b).
However, these results are not conclusive becansggancophane seeds were added to the starting
material. It is therefore concluded that our thedgm@amic data for trioctahedral Na-smectite are in
fair agreement with the low pressure stability timi glaucophane determined experimentally by
Carman and Gibert (1983).
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Liou (1971), showed that the low-pressure stabiiityt of prehnite is governed by the reaction
prehnite + Ca-smectite + quartz = wairakite Z0Hat 320 at 3 kbar and about 380°C at 4 kbar. The
calculated phase relations for a wairakite bulk position (CaAl,Si;O14H,;) with quartz and
water in excess are shown in Fig. 11c. The equilibrbetween prehnite, Ca-smectite, quartz and
wairakite is metastable in presence of lawsonitd apidote. Its calculated P-T location is in
reasonable agreement with the experimental braakedéilthough the slope is possibly too small.
As indicated above, the formation enthalpy of CadBe estimated by oxide summation was
increased by 2 kJ/mol in order to achieve this eigent with the experimental data. The
equilibrium curve is located at about 1 kbar lowerssure when using the original value.

Finally, phase relations in the MgO-}aAl,O3-SiO,-H,0 system along the Na-saponite — Na-
beidellite binary have been calculated at 1 kb@@, » 550°C, which corresponds to the conditions
of the synthesis experiments conducted by Yamadal.e{1999) with smectite gels with
compositions identical to the end-member compasstidefined in Tab. (3). Figure 12b was
computed using the dioctahedral and trioctahednd-solutions between Na-smectite and mica
presented above and the Mg-chlorite solid-solutimdel of Vidal et al. (2001, 2006). Figure 12b
shows that smectites are the most abundant phages a300°C. At intermediate XBeid/XSap
compositions, a mixture of Beid + Sap containingsléhan 5% albite and chlorite is stable at low
temperature. As observed by Yamada et al. (1988)stability field of Beid + Sap is limited by
their breakdown to Chl + Smect + Ab + Qtz at higmperature, but the calculated breakdown
temperature of Beid + Sap (210°C) is about 200°@elothan that inferred by Yamada et al.
(1999) (Fig. 12a). However, the temperature of Bed + Sap = Chl + Smect + Ab + Qtz
equilibrium has not been bracketed and the expetsrghowed that the thermal stability of Sap +
Beid decreases relative to that of Chl + Smect +AQtz when the run duration was increased.
Interstratified Chl/Smect were found to crystall@eove 450°C after 10 days, and above 400°C
after 100 days in experiments conducted with 0.XBeid/XSap < 2.3. This suggests that the
equilibrium Na-Sap + Na-Beid = Chl + Na-Smect + lblocated at temperature of about 250-
350°C. Natural data suggests that in the preseh€a @nd Na, the transition from dioctahedral +
trioctahedral smectite-dominant to chlorite-dominassemblages takes place at about 200°C at 1-
3 kbar (Beaufort et al., 1995; Patrier et al., 9R6binson and Santana de Zamora, 1999 and
references herein). Our results of calculationhi@ NMASH chemical system are in agreement
with these natural observations. For bulk compas#iwith 0.1 < XBeid/XSap < 0.35, Pgss and
Na-beidellite.1w coexist from 390 to 475°C, whistconsistent with the crystallisation of rectorite
observed by Yamada et al. (1999) over a similargeanf bulk system composition and

temperature (see Fig. 12a). In contrast, Na-phlibgas not stable at the P-T conditions and
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composition ranges of the experiments. Therefdre,doexistence of saponite and trioctahedral
rectorite (Na-phlogopite/saponite interlayering)setved experimentally is predicted to be less
stable than the assemblage Chl + Sap + Qtz + Alis &ksemblage is also stable at low
temperature and for bulk compositions with XBeid&S> 0.6, at the condition where only
“saponite” was found to crystallize in Yamada’s esments. This difference illustrates the limits
of our model, which assumes a complete lack of imigg between di- and tri-octahedral
smectite. This and the huge difference between dhleulated and experimentally derived
temperatures of the saponite + beidellite breakdsuggest that although the stability diagram
calculated with our model is in qualitative agreemsvith the experimental observations, a
refinement of the model is possible. However, thi require new experimental data on the

bracketing of equilibrium curves involving smeciiteknown composition.

2.5.4.Rock volume and water-content variations associatew clay dehydration

Clay dehydration is a step function that involvaggé and sudden volume changes that are
related to release of water with the loss of wégers. Figures 11 and 12 show that hydrated
phyllosilicates can be stable at T > 350°C. Themfthe sudden volume changes and the release
of water are possibly not restricted to the coondgiof diagenesis and incipient metamorphism, but
might occur at metamorphic conditions as well. @@rmodynamic data can be used to quantify
these processes. As an illustration, we have ckdlthe evolution of mineralogy, volume and
water content of a rock of bulk composition cor@sging to 50% Na-Beidellite and 50% Na-
saponite (the middle composition in Fig. 12), maigphosed along an hypothetical P-T path from
25°C, 1 bar to 500°C, 8kbar (Fig. 13). The voluniesalids and the amount of structural and
interlayer water in these solids in equilibriumwitee water decrease with increasing temperature
from 25 to 500°C, but the greatest lost occurs betw40 and 210-220°C. The first and second
dehydrations, due to the transition of smect.3Wwoand smect.2w to smect.1w, are responsible
for a 20 % decrease in the volume of solids, antklaase of 40 mol% water. The third
dehydration, due to the breakdown of beidelliteapaite into beidellite + chlorite + albite +
guartz, results in a further decrease in volumé&oj-&nd water content (-26%). These variations
are far from negligible, and a similar evolutionnatural conditions should have a strong impact
on the rheology of clay-rich rocks. They might gohtprocesses such as the building of over-
pressure and the formation of mud-volcanoes at@halepth, as well as the onset of seismicity in
subduction zones at conditions of high pressure tantherature. A more detailed study using

realistic rock composition remains to be done. Hmveit can be already noted that the P-T
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conditions of the third dehydration is higher thithe up-dip limit of the seismogenic zone in a

subduction context. Na-smectite is predicted tsthble at such conditions and a(y =1.

2.6.Conclusion

The thermodynamic approach proposed in the presedy allowed us to model the step-wise
dehydration of smectite with increasing temperatralecreasing a@®d). Our thermodynamic
model only pertains to smectite of homogeneous @sitipn and interlayer charge, which is in
perfect equilibrium with a fluid or water vapour fasted a(HO). Although this is not the case of
the experimental situation, a reasonable agreenseribserved between the experimentally
determined and calculated basal spacing and hgdrafhe proposed model also accounts for the
progressive evolution with increasing temperatursroectite through interlayered illite/smectite
to mica that is observed both in nature and in expnts, and it provides an explanation for the
thermodynamic stability of smectite and I/S compaemica + kaolinite at low temperature. The
approach relies on the estimation of the enthalyentropy of end-member smectite using oxide
summation procedures. A slight adjustment was ntadéhe basis of experimental data, but the
estimated values seem to be reliable and compatilifle the magnitude of the Margules
parameters estimated by Ransom and Helgeson (1f@®94hon-ideal solid solution between
hydrated and dehydrated smectite end-members.€3ults suggest that the enthalpic contribution
of interlayer water is a function of the both tlomic potential of the interlayer cation and the
number of interlayer water molecules. The obsemealution makes possible the estimation of
standard state thermodynamic parameters and thatlgmtemperature behaviour of smectite of
virtually all possible compositions. For the foatarlayer cations considered in the present study,
the proposed thermodynamic models reproduce thee3w -> 1w transitions that are observed in
experiments with reducing a8 or increasing T at ambient pressure. The randmsél spacings
calculated for the 3w, 2w and 1w states are alsee@asonable agreement with the experimental
values. No solution could be found that successfidproduces the evolution o001 smectite
measured at high-pressuaad ambient-pressure conditions. However, the propasedel and
thermodynamic data have been used to calculateepletetions at high temperature and pressure
that are in good agreement with different experitaleresults obtained in the system NASH,
CASH and NMASH as well as the natural occurrencenaéctite and mixed layers at HT and HP.
For a given rock composition, the evolution of nialegy, clay composition and hydration with

varying temperature and pressure can be predigteatibpting an energy-minimizing procedure.
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Calculations using a simplified rock compositiorggest that a strong decrease of rock volume
and water content occurs under the conditions ofabdiagenesis and incipient metamorphism.
Stepwise dehydration and volume reduction of meliticks is also expected during low grade-
metamorphism. Such variations may control processeh as the building of over-pressure and
the formation of mud-volcanoes at shallow depthya$ as the rheology of clay-rich rocks and

the onset of seismicity in subduction zones. Culyeim progress is a detailed study of these
features for real rock compositions that incorperadditional smectite (e.g. montmorillonite, Fe-

Saponite and nontronite) and mica end-members.
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Table 1: Abbreviation and Symbols

a(M)

CR(m: V(P)
G HMT ST

H°dehyq,)

H°vaporisation
H°H>Oq)
H°H2O)
H°zH,0)

IPIC:
mnHzo

nE :
p.f.u.
P:
ga:

R:

R":

S°HO
Smect.A .
Smect.mHO
Smect.nw

T

WIi —]

XM
ZHzo
AG M, , AHT M,

5Hf°mnH20

y(M)

Mineral names

activity of component M (standard state p€ 1 in pure M at 298K,
1bar)

Heat capacity and molar volume
Gibbs free energy, formation enthalpy and thésd Entropy of pure end-
members atP and T
Enthalpy of dehydration of smectite in preseoiceater vapour at 298K, 1
bar

Heat of vaporisation of water ( #H3O) - H°H20y))
Standard molal enthalpy of formation of liquicter ( =-285.83 kJ/mol)
Standard molal enthalpy of formation of water vapd = -241.82 kJ/mol)
298K, 1 bar molagntalpy of interlayer water in smectite containmgnol
interlayer HO

lonic potential of interlayer cation (= alga/radius)

Maximum number of moles interlayer water in thyfhydrated state of
smectite with n layers of water (010 basis)

Number of end-members in a solid-solution

Per formula unit (@ anhydrous oxygen basis)

Pression in bar

Differential heat of adorption of water byestite calculated from the slope
of the immersion heat vs amount of water.

Gaz constant

Interlayer cation
Standard molantropy of interlayer

Dehydrated end-member (m =n = 0)

Fully hydrated end-member with n water layers

Smectite with n water layers
Temperature in K
Margules parameter corresponding to tbe-ideal interaction between end-
members i and |
Molar fraction of component M

Interlayer water content of smectite (O10 basis)

AS™'mn, ACpmy: variation of the Gibbs free energy, formationhedpy,

third law entropy and heat capacity of pure soffdfly hydrated and
dehydrated smectite components) during hydratidhatd T

Difference per mol kD between the standard molal enthalpy of formation
of smectite containing frand ng.;ymol interlayer HO

Activity coefficient of component M

Ab: albite, An: anorthite, And: andalusite, BeiceiBellite, Chl: chlorite, Dsp: diaspore, Kin:

kaolinite

K-Felds: K-feldspar,

Mus: muscovite, Mrg: margaridgssand Phésand Ca-Mgs: Na-deficient

paragonite and phlogopite (Na = 0.7-0.9) and Caeonite (Ca = 0.4-0.45), Phl: phlogopite, Prh:
prehnite, Prl: pyrophyllite, Rect: rectorite, Qtgiartz, SmecHC: high-charge smectitéXR.5),

Sap: Saponite

Subscript and superscript
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° Standard state conditions (298K, 1 bar)
IV, VI, XIl Coordination number

0] Interlayer

(v) Water vapour

)] Liquid water

Table 2: Properties of the dioctahedral smectittraembers

Number of myH,O Molar Average Basal mmol H,O/g mg H0/g
water Volume density distance dehydrated  dehydrated
layers (nw) (cn?) (A) clay clay

3 7 260 1.08 18.5 19.25 350

2 4 210 1.06 15 11 200

1 2 175 1.06 12.5 5.5 100

0 0.7 140 1.5 10 1.95 35

Tab. 4: Margules parameters (in kJ) for dioctahleaind trioctahedral smectites

Interlayer cation K Na Ca Mg
Smect.ngH>O — Smect.A 0 0 0 0
Smect.ngH,0O — mica -5 -5 -5 -5
Smect.A — mica 15 20 20 20
Smect.m; o H,0 — Smect.A  -10 -10 -10 -10
Smect.m, or H,0 — mica 0 0 0 0
Smect.A — mica 15 20 20 20
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Tab.3: Standard-state thermodynamic propertieBefimectite and mica end-members, and

oH °tmpH>0
mH20 He, ge Ve KO K1 K2 K3
mol/010  kJ/mol J/mol/K cm

K-beid.A 0.00 -5741.65 250 138.5 625 -41694750667 2172440500
K-Beid.Ow 0.70 -5949.50 278 138.5 634 -424%4750667 2172969600
K-Beid.1w 2.00 -6329.80 360 173 801 -56884750667 2183022500
K-Beid.2w 4.00 -6910.50 476 207.8 976 -72024750667 2193604500
K-Beid.3w 7.00 -7780.00 641 256 1239 94714750667 2209477500
K-Musc 0.00 -5976.74 293 140.9 651 -387318523200 2742469376.
K-Sap.A 0.00 -5985.96 283 146.7 645 -38014273107 1870375500
K-Sap.0w 0.70 -6192.86 312 146.7 706 -43314273107 1874079200
K-Sap.1lw 2.00 -6573.11 393 183.4 820 -53174273107 1880957500
K-Sap.2w 4.00 -7153.81 509 220 995 -68384273107 1891539500
K-Sap.3w 7.00 -8023.31 674 271.5 1258 -916B4273107 1907412500
K-Phlog 0.00 -6210.39 334 149.8 610 -208421533008 2841040896
Mg-beid.A 0.00 -5720.20 241 138.5 619 -41074961354 2189341450
Mg-Beid.Ow 0.70 -5932.20 269 138.5 680 -46384961354 2193045150
Mg-Beid.1w 2.00 -6320.29 350 173 794 -56234961354 2199923450
Mg-Beid.2w 4.00 -6910.66 468 207.8 969 -71404961354 2210505450
Mg-Beid.3w 7.00 -7783.03 631 256 1232 -94144961354 2226378450
Mg-Musc 0.00 -5886.42 251 140.9 632 -4110 -15324920 2198211500
Mg-Sap.A 0.00 -5963.51 274 146.7 638 -37384483794 1887276450
Mg-Sap.0Ow 0.70 -6175.51 301 146.7 699 -426P4483794 1890980150
Mg-Sap.1w 2.00 -6563.60 384 183.4 813 -525M483794 1897858450
Mg-Sap.2w 4.00 -7153.97 501 220 988 -67714483794 1908440450
Mg-Sap.3w 7.00 -8026.34 665 271.5 1251 -90461483794 1924313450
Ca-Beid.A 0.00 -5734.70 243 138.5 610 -408B4750667 2172440500
Ca-Beid.Ow 0.70 -5945.00 270 138.5 671 -461¥4750667 2176144200
Ca-Beid.1w 2.00 -6331.20 355 173 785 -55994750667 2183022500
Ca-Beid.2w 4.00 -6919.00 469 207.8 960 -711B4750667 2193604500
Ca-Beid.3w 7.00 -7790.00 633 256 1223 -939M 750667 2209477500
Ca-Musc 0.00 -5941.42 258 140.9 603 -4029 -14622630 2141875000
Ca-Sap.A 0.00 -5978.01 275 146.7 629 -374M4273107 1870375500
Ca-Sap.0Ow 0.70 -6188.31 302 146.7 671 -46141750667 2176144200
Ca-Sap.1w 2.00 -6574.51 388 183.4 804 -523@1273107 1880957500
Ca-Sap.2w 4.00 -7162.31 500 220 979 6744273107 1891539500
Ca-Sap.3w 7.00 -8034.31 666 271.5 1242 -902%273107 1907412500
Na-Beid.A 0.00 -5739.20 255 138.5 638 -40836281882 2422534900
Na-Beid.Ow 0.70 -5949.00 281 138.5 700 -46186281882 2426238600
Na-Beid.1w 2.00 -6331.00 365 173 814 -55996281882 2433116900
Na-Beid.2w 4.00 -6914.50 477 207.8 989 -71186281882 2443698900
Na-Beid.3w 7.00 -7785.50 643 256 1252 -93906281882 2459571900
Paragonite 0.00 -5944.21 278 132.2 577 -147332214368 5050077184
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Na-Sap.A
Na-Sap.0w
Na-Sap.1lw
Na-Sap.2w
Na-Sap.3w

Na-Phlog

Na-montmorillonite(**)
Na-montmorillonite(**)
Na-montmorillonite(**)
Na-montmorillonite(**)

0.00
0.70
2.00
4.00
7.00
0.00

0.00
4.18
4.77
5.44

-5982.51
-6192.31
-6574.31
-7157.81
-8028.81
6172.87(*)

-5660.46
-6883.27
-7054.87
-7250.73

285
311
395
507
673
318(%)

(***)

-5671.00
-6882.64
-7051.50
-7247.02

146.7
146.7
183.4

220
271.5
144.5(*)

658
719
833
1008
1271

-371¥5804322
-4245804322
-523(5804322
-6745804322
-9025804322

2120469900
2124173600
2131051900
2141633900
2157506900

The values in italics are from the thermodynamidase of Theriak-Domino. (*) values from Hollani&? owell

(1998)

(**) Na-montmorillonite of composition ($5Alo.39)" (Al 1.sdMJo 26 0.04€ 019" (Ko.05Ca.0:1N@0 49 O10(OH).ZHO.

(***) Values of H°; measured by Gailhanou (2005).

K1 K2

Cp(T)= KO+—+F+

ﬁ

K3
T3
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Fig. 1: Schematic representation of the solid smtutnodels. (a): the thick lines show the ranges
of composition covered by the trioctahedral anadt@dibedral solid-solution models and the end-
member compositions are in italic. (b): dehydmtioodel of smectite with temperature or water
activity. The water content of the end-member$i@ by the circles on the lower horizontal
axis. The continuous and dashed lines indicatstdtg@le and metastable parts of the four solid
solutions between SmeciH,O and Smect.A. The ranges of interlayer water cudrite the
smect.Ow to 3w are indicated byHzO to zH,0. The transitions from nw to (n-1)w occur at
discrete temperatures or gHand they are shown by the horizontal arrows.
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Figure 2: Water activity at the transition fronton(n-1) water layers in smectite ¥nl) calculated
as a function obH°im,H,0 at 25°C, 1bar with equilibrium 5 to 7 (dashedve)r The gray and
black symbols show the water activity of the 3w2w and 2w -> 1w transitions observed by
Moore and Hower (1986) (MH86), Michot et al. (20@5)05), Keren and Shainberg (1975)
(KS75), Ferrage et al. (2005) (FO5), Dios Cancekd.€1997) (D97) and Cases et al. (1997)
(C97). The circles, squares and diamonds standdarMg- and Ca-smectite, respectively.
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Fig. 3: Phase relations in the systea®©KAI,O3-SiO,-H,O proposed at high temperature by
Loucks (1991) (thick lines, no quantitative scalall interpreted at low temperature (thin line)
from the composition of clay (circles) inferredritahe experiments of Aja (1991) and Aja et al.
(1991) (compilation from Aja et al., 1991). Theaws indicate the composition of possible I/S
phases.
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Fig. 4 : Evolution of the estimated valuesdf’rm,H,0 as a function of smectite hydration (a) or
ionic potential of interlayer cation (b). The tldashed lines in b) are hand fits of 8#¢°;m,H,O
estimated for the different interlayer cations witk 0, 1 2 or 3. The black symbols show the
values of Ransom and Helgeson (1994) (n = 2). Thizdntal dashed lines show the formation
enthalpy of free water.
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Figure 5: Plot of the number of moles of interlai® measured by Bérend et al. (1995) and
Cases et al. (1997) at gbi= 1 (white box) and al® = 0.5 (gray boxes) and values calculated in
the present study (dashed lines). All values meaisand calculated at 25°C, 1bar.
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Fig. 6: Comparison of the calculated (1 bar, 25864 experimentally derived basal spacing (a to

d) or hydration (e to g) of beidellite as a funaotimf aHO. The open and closed symbols in a) to d)
show adsorption and desorption experiments, reispéct
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Figure 7 : Calculated water content and basal spadfi K-, Na-, Ca- and Mg-Beidellite as a
function of temperature at 1 kbar (a) and 1 bardbhO =1. The dashed line in b) shows the
evolution of basal distance with temperature ofsGeectite measured by Bala et al. (2000)
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Figure 8: P-T conditions of Na and K-smectite dehtidn and with pressure and temperature. The
symbols show the P-T conditions of the first (2wlw) and second (1w -> Ow) dehydrations
measured by Koester van Gross and Guggenheim (188K p- (filled circles) and K-
montmorillonite (open circles). The heavy lines @re transitions beidellite.nw ->beidellite.(n-1)w
calculated using thermodynamic data listed in Badnd 4 for K- (dashed line) and Na-beidellite
(continuous line). The thin lines are the stabitions limiting the high temperature stabilityldie

of Na-beidellite.1w and Rg(continuous lines) in presence of water: Na-Bleid-> Pgss + And

+ Qtz + HO (1) and Pgss -> And + Qtz + Ab v®1(2) and K-illite (dashed line): lllite -> And +
KFelds + Qtz + HO (3)
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Fig. 9: Conditions of the transition from n to (h»tater layers in smectite calculated with
equilibria (5 to 7 given in the text) as a functwidH*sm,H,O. The continuous line shows the
equilibrium temperature at 5 kbar and,@H= 1 (scale on the right hand side), and the dhshe
curve shows a(}D) at ambient T and P (scale on the left hand sigle Fig. 2). The small symbols
show the temperature (5 kbar experiments) derik@u £xperiments by Huang et al. (1994) (H94)
and Wu et al. (1997) (W97). The circles, squarescdiamonds stand for Na-, Mg- and Ca-
smectite, respectively. Gray and black symbolsespond to the 3w -> 2w and 2w -> 1w
transitions, respectively.
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Fig. 10: Composition-temperature phase diagranwutzbd with the thermodynamic data listed
in Tabs. 2 and 3, along the pyrophyllite-muscotatg -paragonite (b), Ca-muscovite (c) and Mg-
muscovite (d) binaries. The continuous lines shimsviimits of the stability fields, and the dashed
lines show the interlayer water content (the numloémoles HO per Qo(OH), are in italics).
High-charge smectite (SmectHc), Muscovite (Musojjausite (And), quartz (Qtz), Beidellite
(Beid), Paragonite (Pg), pyrophyllite (Prl). Thectes in a) show the composition of clay inferred
from the experiments of Aja (1991) and Aja et 4891) (see Fig. 3)
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Figure 11: Experimental constraints and calculategse relations of smectite, vermiculite and
mica in the NgO-Al,03-Si0,-H,0 (a and b) and CaO-ADs-SiO,-H,O chemical systems (c). The
phase relations are calculated by energy minimiagigg a bulk composition corresponding to a
mixture of 2*paragonite + kaolinite (a) , glaucaple NaAl,Mgs;SigO24H2 (b) and wairakite
CaAl;SisO14H4 (c) with water in excess. The open, gray and bfekbols in a) show the growth
of beidellite, beidellite/Pgss mixed layers, andaganite + pyrophyllite, respectively. The
symbols with continuous outline in (b) are expemtseconducted by Carman and Gibert (1983)
with glaucophane-bearing starting material, thogh dashed outline are synthesis experiments
using gels free of glaucophane seeds. The contiand dashed lines show the GIn-Smect-Qtz-
Ab equilibrium calculated with the standard-stateperties of glaucophane from Evans (1990)
and Holland and Powell (1998), respectively. Thagghrelations in c) were calculated without
lawsonite and zoisite. In the presence of thesegshdhe bracketed equilibrium Ca-beidellite +
prehnite + quartz = wairakite (thick line) is metdde and the prehnite + beidellite stability fiedd

shown by the gray area.
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Fig. 12 : Composition-Temperature phase diagramsgahe Na-beidellite — Na-saponite binary
(a) from Yamada et al. (1999) and (b) calculatetl lbar by energy minimizing with the Na-clay

data and models of the present study (the phagesjortion less than 5 mol % were omitted).
The dashed horizontal lines show the upper thestaaility of saponite + beidellite, the dotted
lines show the transition from beidellite to sapenand the square shows rectorite.
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Fig. 13: Evolution of the water content (dashee)iaf clay and total volume of solids (continuous
line) as a function of temperature and pressuteutzded by energy minimizing for a (1 mol Na-

Beidellite + 1 mol Na-saponite) bulk compositiomelwater content includes both structural and
interlayer water.
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compte I'hydratation des minéraux argileux : implions sur les estimations thermobarométriques.

Chapitre Il : Un modele thermodynamique unique
pour les phyllosilicates dioctaédriques alumineux
prenant en compte I'hydratation des minéraux
argileux : implications sur les estimations

thermobaromeétriques.

Le présent chapitre comporte également un artickenglais.

1. ARTICLE #2: DEHYDRATION OF DIOCTAHEDRAL
ALUMINOUS PHYLLOSILICATES: THERMODYNAMIC
MODELING AND IMPLICATIONS FOR
THERMOBAROMETRIC ESTIMATES

Résumé de l'article #2, en francais :

Les estimations thermobarométriques dans les rogté&amorphiques de basse température
ont des applications industrielles et pétrologiqubans les roches de moyen a haut degré
métamorphiques, la température et la pression ide&llisation des minéraux sont généralement
estimées a partir de la composition des minératellga contiennent. Il existe pour les argiles
dioctaédriques des thermométres empiriques basésesu composition (Cathelineau, 1988 ;
Battaglia, 2004), mais ceux-ci sont limités (Deitaaret al., 1993; Essene et Peacor, 1995; Lopez-
Munguira et al, 2002).

Nous proposons dans ce travail de traiter les tianis. de composition et d’hydratation des
minéraux argileux observées dés les premiers stadeda diagenése avec une approche
thermodynamique issue des techniques utilisées gemactériser les conditions de cristallisation
des roches métamorphiques dépassant I'anchizones Nmus sommes basés pour ce faire sur le
modele thermodynamique des phengites établi paa Raral. (2002), que nous avons modifié de

facon a pouvoir I'étendre aux argiles, notammentpeenant compte leur hydratation. Nous
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fournissons un modéle thermodynamique unique comémtais les phyllosilicates dioctaédriques
alumineux, incluant les smectites, illites, inteatfiés illites / smectites et les phengites. Ce
modéle a été calibré pour reproduire au mieux un ge données incluant des résultats
expérimentaux de déshydratation des argiles, deatlisation des phengites, ainsi que des mesures
de composition d’argiles en puits de forage et e&td#mations thermobarométriques du milieu
naturel issues de la littérature.

Notre nouveau modéle thermodynamique reproduitdidént les conditions de cristallisation
des phyllosilicates en équilibre avec le quartfestu depuis les conditions de diagenése précoce
aux conditions de UHP et UHT. Il permet de calcdlétat d’hydratation de ces minéraux en
fonction de la pression, de la température etatdiVité d’eau. Il peut étre utilisé directementipo
obtenir rapidement une information thermobarométrigertinente, bien que I'état d’hydratation
calculé pour les smectites calciques ne correspgrade aux résultats expérimentaux. Nous
montrons de plus que prendre en compte I'hydratat&s illites et phengites de basse température
permet de lever I'ambiguité pesant sur I'estimatit@s conditions P-T de cristallisation de ces

phases.
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Abstract

We propose a solid solution model for dioctaheataminous phyllosilicates accounting for
the main compositional variations, including hyéraf observed in natural smectites, interlayered
illite/smectite, illites, and phengites from diagén to high-grade metamorphic conditions. The
suggested formalism involves dehydrated micas amitaled pyrophyllite-like thermodynamic
end-members. With these end-members, the equilibdanditions of quartz + water + K-bearing
mica-like phyllosilicates of fixed 2:1 compositi@re represented by a line in P-T space along
which the interlayer water content varies. Thevatd thermodynamic properties required for the
calculation of equilibrium conditions were deriveding a set of 250 natural data of known
maximal temperature and pressure conditions, wtislers a range between 25°C and few MPa to
800°C and 5 GPa. The temperatures calculated atl fpressure with our model are in fair
agreement with those reported in the literaturetiier 250 natural data. At low temperature and
pressure, the amount of interlayer water in K-defit phengite and illite is predicted to reach

100% of the apparent vacancies, which is consistéhtprevious values reported in the literature.
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Although the amount of interlayer water is predicte decrease with pressure and temperature, it
is calculated to be significant in K-deficient plgéa from LT-HP pelites metamorphosed at about

350°C, 10 kbar. The presence of molecular waté¢néninterlayer site of such phengites has been

confirmed by FTIR mapping. Its implications for Pe$timates are discussed.

Keywords

Thermodynamics; clay minerals; hydration; thermobaetry; phengites; solid solution

1.1.Introduction

Estimating conditions of temperature (T) and presgR) of crystallization of minerals in low
grade metamorphic rocks is a fundamental issueohsteain the geodynamics of shallow-depth
processes. Thermometric estimates in rocks affedbgd early diagenesis to incipient
metamorphism have also important industrial appbes, e.g. in the field of petroleum research.
Such estimates classically rely on XRD charact&dneof the clay fraction. With increasing T, the
clay mineralogy evolves from smectite-dominant ltileismectite mixed layers (I/S), illite and
finally mica-dominant assemblages. Several empitiscermometers based on variations in the
composition of low-temperature phyllosilicates a$ated with increasing T have been proposed
(e.g. Cathelineau, 1988a and 1988b; Battaglia, Rd@dwever, the validity of such thermometers
has been criticized (De Caritat et al., 1993; Esserd Peacor, 1995; Lopez-Munguira et al, 2002),
and their use is limited because the compositiophgflosilicates is not only controlled by T, but
also by the bulk rock composition. The use of thmdymamic approaches can overcome this
problem, but it is still limited by the lack of walonstrained and reliable thermodynamic data and
solid solution models for smectite and illite. Vida al. (2009) proposed a solid solution model
that encompasses dioctahedral smectite, illite amda, and they showed with an energy
minimizing approach that the composition of thesearals (including hydration) changes with T,
P and rock composition. However, they restrictegirtlstudy to idealised compositions free of
celadonite and iron-bearing components. In thegmestudy, we propose an extension of the
previous model in order to calculate the T-hydmatielationships of smectite, illite, illite-smeetit
interlayered minerals (I/S) and mica using multikirium thermobarometry. The
thermodynamics of the solid solution is calibrated tested with about 250 natural data from

early diagenesis conditions to contact metamorplischultra-high-pressure conditions.
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1.2. Toward a modelling of the compositional variation & dioctahedral mica,

illite and smectite with temperature

The compositional variability of phengite in metaypitic rocks has been the subject of
numerous studies (Guidotti and Sassi, 199&ra et al., 2002 and references herein). Several
substitutions have been identified: Tschermak (3R(Mg, F¢")"' = AIVAIY' ), paragonite (P:
K" = N&"), Fe-Mg, di/trioctahedral (DTEIV'AIV'AIY! = 3(F&*,Mg)""), ferrimuscovite (Fe3: Al
= Fe") and pyrophyllite (P: (Na, Ky AI"Y = OX's{V).

A common evolution with decreasing T of low-tempgara (LT) dioctahedral micas is a
decrease of their interlayer content (IC, excludimigrlayer water) and an increase of their Si-
content. It has been observed in LT and high pres@dP) phengite (Agard et al., 2000; 2001;
Parra et al.,, 2002) and in low-pressure (LP) il{ilBasshop and Bird, 1987; Cathelineau, 1988a;
Arkai et al., 2003; Battaglia, 2004). The same etioh of composition is associated to the
ubiquitous sequence of smectite illitization andancrystallization observed in low grade pelites
(Fig. 1 and 2): smectite> I/S - illte - mica. This is illustrated in Fig. 2, which showse
composition of aluminous smectites, illites and dSa function of T measured in-situ in drilling
wells. Clear trends are outlined by the variatiafisSi-content and IC with T, which can be
described in terms of a substitution between museovy celadonite and pyrophyllite when
neglecting interlayer water. From such considerastidcHower and Mowatt (1966), Aagaard and
Helgeson (1983) and Giggenbach (1984) modelled taliecral smectites as intermediate
members of a solid-solution between muscovite-ceiad and pyrophyllite. With the further
consideration of the biotite end-member, a geregallibrium similar to that proposed by Vidal et
al. (2001) for chlorite can be written for a K-begr mica-like phase in equilibrium with quartz

and water

3 Celadonite + 2 Pyrophyllite> 2 Muscovite + Biotite + 11 Quartz + 2@ R1

where celadonite, pyrophyllite, muscovite and Iéotare solid solution components of the
mica-like phase. With increasing T, R1 is shiftedards the right (HT) hand side, which means
that the proportion of the (muscovite + biotite)rgmnents increases with T relatively to the
(celadonite + pyrophyllite) components. Theref@ategonstant biotite to celadonite proportions, as
it is roughly the case of the analyses used to coenpig. 2, the proportion of the pyrophyllite
component in mica-like phases in equilibrium withagtz and water increases with lowering T, in
agreement with the trends observed in Fig. 2. Hiwim R1 pertains for K-bearing mica-like
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phase whose composition can be described as assdliion between celadonite, pyrophyllite,
muscovite and biotite end-members. This is possibe case of mica with IC > 0.9, which
contains a limited amount of pyrophyllite componebtt not of smectite. Indeed, modelling
smectite as a solid solution between dehydrateda micd pyrophyllite end-members is not
consistent with the wide miscibility gap betweemgphyllite and mica, which implies that phases
of composition intermediate between pyrophyllitel anuscovite (smectite, illite) are less stable
than a mechanical mixing of pyrophyllite and mustmyLippman, 1982; Essene, 1982 and 1989;
Essene and Peacor, 1995). Moreover, smectite ardIdover instance illite contain interlayer
water (Loucks, 1991; Slonimskaya et al., 1986; &utdnd Frost, 2006). The consideration of
hydrated mica and pyrophyllite end-members is tieagiired to fully describe their composition.
Vidal et al. (2009) have shown that the incorporaf hydrated components stabilizes mica-like
phases with Si-Al-(Fe+Mg)-K content intermediatetwmen that of mica and pyrophyllite
compared to the mechanical mixing of these end-neesnb

In the case of non-expandable illite, the maxinmabant of interlayer water is constrained by
the amount of interlayer sites free of cation (= 1C) (Drits and MacCarty, 2007). In contrast,
swelling minerals such as smectite can incorpasat@ral layers of molecular water in additional
interlayer sites (m). A general expression defijnihe amount of interlayer water in illite and
smectite can be defined as®heeriayer= (1 - IC + m) (m = O for illite, and g 7 for smectite, see
below). A reaction similar to R1 but involving thretical hydrated mica and pyrophyllite end-
members can be written:

3 Cel.mHO + 2 Prl.(m+1)HO <> 2 Musc.mHO + Bt.mHO + 11 Qtz + 2*(m+2) O R2

The higher water content in hydrated pyrophyllitenpared to hydrated mica end-members is
due to the presence of oneHin the cation-free interlayer site (IC = 0). Tdaguilibrium R2 can
be used to quantify the proportions of the hydrated-members in smectite or illite in equilibrium

with quartz and water at given P and T conditidriee equilibrium constant of (R2) reads:

_ aMusmH,0? [laBtmH,0 JaH,0*™ W
"2~ aMgCelmH,O® DaPrl(m+1)H,0?

Since the number of 4 molecules in all mica end-members is the same,

aMusmH,0? DaBtmH,0 _ aMus [laBt
aMgCelmH,0° aMgCef

andKg, simplifies as:
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aH,0®™ aPprl

= 2
R R aPrl(m+1)H,0? @

The condition of equilibrium R2 is therefore writtas follows:

aH, 0™ aPprl

0 =AG°P Tz + RTIN(K
R2 ( *aPrl(m+1)H,0?

) @)

whereAG°" Tz, is the Gibbs free energy of reaction R2 at P affolife end-members are used
as standard-state). A further simplification follbthe assumption that the energetic contribution
of interlayer water in K-clay is independent of tbemposition of the 2:1 layer (Ransom and
Helgeson, 1994, Vidal et al., 2009), so that tHeedBnce of the Gibbs free energies of formations

G® 28K hica — G* 2% Ymica.mHO is the same for all mica end-members. It folldh:

AG*PTrp = AG®P Try + (G P Pri(m+1)H0 — G>F'Prl) + (2m + 4)G¥'H,0 N

The relation (4) indicates that the equilibrium fTnaica and clay with (m + 1 - IC) interlayer
H,O in presence of quartz and water depends on #melatd state properties and activities of the
dehydratedmica and pyrophyllite end-members, and liyeratedpyrophyllite end-member. The
relations (2) and (3) show that the Prl(m+iJHcomponent is expected to increase in mica, illite
and smectite, with decreasing T. This correspoadmtincrease of Si and interlayer water, and a
decrease of IC, in agreement with the trends degbiict Fig. 2.

The reaction R2 pertains for smectite, illitenaica in equilibrium with quartz and water. It is
emphasized that although the composition of thdwesgs is clearly different, the ratio of their
end-member proportions can be identical. Therefdemtical activity products can be obtained for
contrasted mica-like phase compositions, and timgiton of equilibrium (3) can be achieved at
the same P and T conditions for e.g. smectite litelwith different Si:Al:(Fe+Mg):K contents. It
follows that Kz, from illite and smectite in I/S mixed layer shoudé identical, and that &
calculated from the bulk analysis of I/S can bedug@ough equilibrium (3) for thermometric
estimates. Similarly, K-bearing mica-like mineratgstallizing at the same T, P and.&Hn rocks
of different composition might have different comsgimns, but they will lead to identical values

of Kro.
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1.3. Thermodynamic modelling of clay hydration, interlayer site repartition

and water content

Experimental data have shown that the volume wst aH0O dehydration curves of smectites
are step functions. This peculiar shape resultsi ftbe combination of two different processes
occurring during dehydration (Moore and Hower, 1986 et al., 1997, Bala et al., 2000; Michot
et al., 2005; Ferrage et al.,, 2005; 2007): i) atioowwus loss of interlayer water at a constant
number of water layers and ii) a discontinuous lfssater layer and strong decrease of the basal
distance associated to the collapse of the interlapace at discrete temperatures opCaH
Modeling the discontinuous changes of basal distaaccompanying the loss of water layers
requires the use of as many hydrated end-membdrsdia-solutions as the considered number of
water layers (Vidal et al., 2009). The number oftewdayers commonly observed in smectite
ranges from 3 to O (Huang et al., 1994; Wu et1&97; Liu and Lin, 2005; Ferrage et al., 2007).
We considered therefore that smectite has a maxiwfuthree sheets of water (3w). Above this
value, interlayer water is not distinguishable frémee water. Four hydrated pyrophyllite end-
members have been defined to model the Ow, 1w,rti\8av hydration states (Table 1): Prl TH
(Ow), Prl.2HO0 (1w) Prl.4H0 (2w) and Prl.7HO (3w) The hydration-dehydration of smectite at a
constant number of water layers was modelled watr fsolid solutions between mica and
Prl.OH,O-Prl.1HO for smect.Ow and illite, and Prl.26-Prl.2H0, Prl.2H0-Prl.4H0, Prl.4H0-
Prl.7H,O for smect.1w, 2w and 3w, respectively. Dehydratas a function of T or ai@ at

constant nw was modelled with the following reatsio

Prl.1H,Oow = Prl.ORBOuw + H,O  (smectite.Ow, illited001~ 10A) R3

Prl.2H,01w = Prl.1HOw + H;O  (smectite.1wd001~ 12.5A) R4
Prl.4H,0.w = Prl.2H0Ow + 2HO (smectite.2wgd001~ 15A) R5
Prl.7H,0sw = Prl.4H0sy + 3HO (smectite.3wgd001~ 18A) R6

and the transition from smectite.nw to (n-1)w cepends to the following reactions:

Prl.7H,0,, +Prl.4H,0,, = Prl.4H,0,, +Prl.2H,0,,, +5H,0 R7
smectitt3w — >  smectit.2w
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Prl.4H,0,, +Prl.2H,0,, = Prl.2H,0,, +Prl.1H,0,, +3H,0 R8

smectitt2w — >  smectit. 1w

Prl.2H,0,, +Prl.1H0,,, = Prl.1H,0,, +Prl.0H,0,, +2H,0 R9

smectittlw ———®  smectit.Ow

Solving the T, P and al@ conditions of equilibria R1 to R10 requires tlemputation of the
activity of all Prl. mHO,,, end-members (see appendix). It is emphasizedatttadugh these end-
members are free of interlayer cations, the vamatif the Gibbs free energy@) of reactions R1
to R9 (and therefore the calculated T of equilibnjudoes depend on the nature of the smectite and
illite interlayer cations, because different Mamgiparameters are used to describe the non ideal
cation-water-vacancy interactions in the seconu e equation A4 (appendix).

When combining reactions R2 with R3 to R6, thredependent equilibria can be written for
any smectite or illite or mica + quartz ® equilibrium with the Mg- and Fe-celadonite (MgCel
and FeCel), Phlogopite (Phl), annite (Ann), Musd Brl.(m+1)BO end-members:

3 MgCel.mHO + 2 Prl.(m+1)HO < 2 Musc.mHO + Phl.mHO + 11 Qtz + (2m + 4)kD
R10

3 FeCel.mHO + 2 Prl.(m+1)HO < 2 Musc.mHO + Ann.mHO + 11 Qtz + (2m + 4)kD
R11

Prl.(m + 1).HOny = Prl.(m’ + 1)HOpy, + (M - M’).HO R12

where (m + 1) and (m’ + 1) are the maximum and mumh amount of water in the two end-
members used to model the hydration of glayith reactions R3 (m + 1 =1 and m'+1 = 0) to R6
(m+1=7and m + 1 = 4). The three reactions RILR12 intersect at one P-T point for a given
composition of 2:1 layer and amount of interlayextev (Fig. 3). A P-T line can then be calculated
for any 2:1 layer composition, along which the iteger water content varies. Such calculation
requires the knowledge of the standard-state ptiegeof the four hydrated pyrophyllite end-
members and the calibration of the solid solutietween Musc, Fe- and Mg-Cel, Ann, Phl, Prl
and the Prl.mkD,,, end-members. In the present contribution, we asestarting basis the solid—
solution model proposed by Parra et al. (2002pfangite. It is a five sitesT]L], and [T2],, [M1],
[M2, M3, and an interlayer siteA]) mixing model with symmetric Margules paramet&Vgwg,
Ware ON M1 and WLk, WL\, on A, and asymmetridVk na and Wiha k on A. The model was
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extended to smectite and illite by incorporating(rRr+ 1)H,O end-members and considering

additional interlayer siteA2 to A4 (see appendix).

1.4. Thermodynamics of the Musc-Bt-Cel-Prl-Prl(m+1)H0 solid solution

1.4.1. Standard state properties of the hydrated pyropillite end-members

The heat capacities of the Prl.a®i,, end-members have been calculated with the method of
Berman and Brown (1985), with kO to k3 values obliie water used for interlayer molecular
water. The compressibility and expansibility fuoas were assumed to be constant and equal to
that of Prl. The molar entropy of interlayer wates taken from Ransom & Helgeson (1994) and
contributes 55 J/40 mol/K to the third-law standard-state entropy t&% 1§ of the Prl.mHOm,
end-members. We also used the molar volume oflayer HO proposed by Ransom & Helgeson
(1994) (1.722 J/bar/mol at 298K, 1 b) for the lbgdrated state (between PriffBiand PrI1HO),
and we assumed that it evolves toward that of fmeger (1.78 J/bar/mol) when hydration

increases:

Vo2, a0 = VP 1 + 1,722 J/bar/mol,
Vo2, a0 = Vo2 1y 1+ 1.74 Jlbar/mol,
V°'298K' 1bpr|_4|-|zo: V°'298K’ 1bpr|,2|-|20+ 2*1.76 J/bar/mol,

Vo2, o= Vo2 IR, o+ 3%1.78 J/bar/mol.

It is also expected that the contribution of iragdr water to the standard state enthalpy of
formation of smectites endmemberse< smectite.nHO) evolves towards that of free water
with increasing hydration (Bish et al., 2003; Vi@alal., 2009). Vidal et al. (2009) have shown that
JH°® = (Hi*?%%K mectite.nHO - H**°8¢ Msmectite.0HO)/n is a function of the number of
incorporated water molecules as well as of thecigotential of the interlayer cations. Their
highest (less negative) values obtained for K-sitesctanged frondH 1 = -296 todHk 3w = -
289 kJ/mol.HO. Since Prl.(m+1)bD end-members have no interlayer cation, valuedHst: >
OH°« are expected. Additional constrains are providedi)oyhe lower stability of hydrated
pyrophyllite end-members (never observed in natureexperiments) compared to kaolinite +
guartz + water, and ii) the sequence of stablgri?+1)HO end-members with increasing T or
decreasing ajD, which have to be in the order Prig, — Prl.4H0 ., — Prl.2H0;, —
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Prl.1HOow. From these considerations, the following contidou of interlayer water to the

enthalpy of formation of the Prl.(m+1)8 end-members (#4**® *%Prl,120) were obtained:

3H0, ow = (H 2% MPrl0 - Ho 228 MPrl)/1 = - 292 kJ/ KO mol,
SH® 0, 1w = (H® 28 MPrly00 - Ho 2% MPrl00)/1 = -292 kJ/ HO mol
3H°0, aw = (Hr* 2% "Prlapn0 - Hio 22 MPrly0)/2 = -290.5 kJ/ KO mol
SH°D, 3w = (H?%% ™Prlzna0 - Hio 228 MPriya0)/3 = -289 kJ/ HO mol.

1.4.2.Margules parameters on Al and M1

On each interlayer sit&1 to A4, the ten binary Margules parameterg. Wy, Wk.ca, Wk-o, Wk-

120, Wiao, Wha-ca Wna-H20, Weao, Wea-n2o and W20 have been calculated with the following
assumptions and strategy:

- Fe-Mg mixing onM; andM; has been assumed to be ideal. This assumptiamsistent with
those made by Vidal et al. (2001; 2005 and 2006 )chorites, Parra et al. (2002), Coggon and
Holland (2002) and Keller et al. (2005) for dioatdnal micas. Berman et al. (2007) suggest small
WGravi-mgm1 and WGeanz-mgmz (3.8kd/mol and 1.7 kJ/mol, respectively, at 30@fd 0.5 GPa) for
trioctahedral micas from high T-experiments, howexa assumption has in any case little effects
on the final results because of the low occupatibiM; andM, by Mg and Fe in dioctahedral
minerals.

- WHyk.ca, WHna-cawere fixed at 15 kJ/mol, in order to obtain unmixiof dehydrated Musc or
Pg and Marg.

- On the first interlayer sit&1, we used the W, value of Parra et al. (2002), and increased
WVk.o, WVNao from -0.85 to W\ao = WVk.o = 0. This adjustment was necessary to avoid the
stability of phengite with unreasonably low IC agih P. With the model of Parra et al. (2002),
calculation by energy minimizing of the compositioh phengite in equilibrium with pyrope,
kyanite and coesite led to K-deficiencies as high26% at 750°C and 4 GPa. This value is
inconsistent with the observation of Massonne arplika (1997), who estimated that phengites
crystallizing in their experiments had an IC > 0.8hth WVna = WV .= O (this study), the IC is
predicted to be > 0.95 at 750°C and 4 GPa.

- Wizo and W20 on Al and WH,.vg andWH,..e 0n M1 were constrained simultaneously
by a regression analysis of about 250 publishedys@s of phengite and illite which formed at

known P-T conditions (Table 2 and Fig. 4). Thestuna data include the illite analyses from
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drilling wells plotted in Fig. 2. About fifty anades that led to negative concentrations with the
atom site distribution of Parra et al. (2002) wezenoved from the original set. The Margules
parameters were calculated with the Nelder-Meadpkim Method (Lagarias et al., 1998)
implemented in the MATLAB Optimization Toolbox. WMitthis method we minimized the
difference between the T listed in the original lmdiions (Tref) and the calculated T (Tcalc) at
which R10 to R12 converge at the original PL(®6). The uncertainties on Tref were either given
in the original publications, or assumed to b&0*C when not available.

- In the absence of further constraints, the imtisvas between interlayer cations calculated
above (Wna, Wk.ca and Wia.ca On Al) were assumed to be the sameAsh A3 and A4. The
interaction between K, water and vacancy on thées were calculated in order to reproduce the
T of dehydration observed by Koster van Groos andgeénheim (1986) at 150°C and 200°C at 1
bar. The interactions between Ca and wateAbnand between Na or Ca, water and vacancy on
A2, A3 andA4 were constrained to reproduce the T of dehydratluserved by Koster van Groos
and Guggenheim (1984) for Na-smectite, and Balalet(2000) for Ca-smectite. A further
adjustment was made in order to reproduce the safi®H°« na andca estimated in Vidal et al.
(2009).

1.5.Results and discussion

The standard state properties of the hydrated esrdbmrs and the solid-solution parameters

derived as explained above are listed in Tablasd34a

1.5.1.P-T-water content calculations and clay-Qtz-water guilibrium

Fig. 3 shows that the P-T conditions of mica-likeqttartz + water equilibrium can be
calculated for assumed water content with the thhdependent equilibria R10 to R12. At given P,
it is therefore possible to calculate the equilibriT and water content of natural smectite, illite
and mica. This has been done for the 250 natutaluted to constrain the thermodynamics of the
solid-solution model and standard state properiiég. results are shown in Fig. 5, which shows
the evolution of water content as a function of ¢h&ulated T, and Fig. 6 where the calculated T
is plotted against the reference T given in thgioal publication. Fig. 5 shows that our model
predicts a decrease of the interlayer water corntestnectite from ~6kD (3w) to ~3HO (2w)
between 25 and 60°C. The maximum amount of watebtgined for Ca-rich smectite and reaches

6.8 HO (3w). For illite and mica, the calculated watentent is obviously lower and decreases
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from 0.4 to less than 0.1,8 p.f.u. between 180 to 400°C. At T < 350°C, neailythe apparent
vacancies (1-1C) are filled by water, which is greement with the thermogravimetric analysis of
Drits and McCarty (2007), the previous measuremehtsoucks (1991) and the calculation of
Vidal et al. (2009). Figure 6 shows that a gooceagrent is obtained between Tcalc and Tref at
low and medium T, especially for minerals issuednfrdrilling wells, for which Tref was
measured in situ. This leads credence to our apprbased on the convergence of reactions R10
to R12, and to the thermodynamics data listed iblds&a3 and 4. Nonetheless, a significant
scattering appears at HT, and our model seemsrtergity overestimate T at T > 700°C. Since
Tcalc depends on the original P data, its appammrestimation might result from an
overestimation of Pref for the high pressure samptgure 7 focuses on the low-T data (Tref <
400°C) involving smectite, illite and I/S. Althoughost data lie in the greyed area that depicts a +
30°C error on Tref, the difference between Tcald dmef reaches 150°C in some cases. This
misfit might be due to errors in Tref, analyticabplems, or an activity of water lower than unity
for the examples for which Tcalc > Toriginal (lowey aHO lead to a shift of R10 to R12 and
thus Tcalc at higher T).

1.5.2.From low-temperature, low-pressure illite to high-pessure K-deficient
phengite

Vidal and Parra (2000) and Parra et al. (2002) gsed to calculate the P-T conditions of
mica-bearing assemblages with phengite-(Fe,Mg)alosilicate-quartz-water equilibria involving
the (dehydrated) pyrophyllite and/or the celadomtel-members on their high-pressure side.
Therefore, K-deficient mica with high apparent phyllite content inevitably lead to high P
estimates. This is the case of the typical compwsibf phengite encountered in HP-LT
metapelites (Wang & Banno, 1987; Vidal & Parra, @0Bgard et al., 2000, 2001; Trotet et al.,
2001; Bousquet et al., 2002; Inui & Toriumi, 20@&rra et al., 2002; Ganne et al., 2003; Augier et
al., 2005; Vidal et al., 2001; 2006; Bosse et2002; Jolivet et al., 2004; De Andrade et al., 2006
Yamato et al.,, 2007). As discussed above, LP iliiteo shows low IC and high apparent
pyrophyllite contents (Fig. 2). Therefore, the citinds of P calculated with the thermodynamic
solid-solution model of Parra et al. (2002) foitélchlorite-quartz equilibria are systematically
high and possibly overestimated (Le Hebel et &022. The results obtained in the present study
unravel this problem. Indeed, the incorporation ®sh,0 component in K-deficient illite
contributes to decrease the amount of anhydrousneées and therefore the activity of the
dehydrated pyrophyllite component (Prlfj. It follows that the P-dependant equilibria

involving Prl.ORO in the model of Parra et al. (2002) are shiftedower P, and P calculated
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without considering the possible presence of iat@t water in K-deficient mica is the highest
possible value. This is illustrated in Figure 8,ievhshows the mica - quartz - water equilibrium
calculated with four compositions of mica crystatlg in different context, which have been
selected from the database used to constrain tentdynamic properties (Tab. 5): HT-LP
contact metamorphism, HP-HT and HP-LT subductiontamerphism, and LP-LT incipient
metamorphism. Contrasted mica-quartz-water equilibrcurves are obtained for the different
micas, all of them intersecting the reference PTardnditions (gray boxes in Fig. 8). The slope of
the mica-quartz-water equilibrium curves becomemtr when decreasing the T conditions,
which suggest that this equilibrium can be usedaathermometer in low-grade rocks. It is
noteworthy that both the HP-LT and LT-HP mica cosipons give almost the same equilibrium
curve. High pressure conditions are obtained i lwatses when assuming a low water content.
However, low pressure conditions are obtained Ifibe when assuming that a significant part of
its apparent vacancies is filled by water. The meration of interlayer water in K-deficient mica
is therefore of primary importance for the estimatiof metamorphic conditions in low-grade
rocks (< 350°C), where the amount of vacancies piecuby water is the most important (Fig. 5).
A further illustration is provided by the study asample from the Sambagawa belt by Vidal et al.
(2006), who calculated equilibrium conditions fdnlC late mica - Qtz assemblages at 250°C and
0.9 GPa. The authors concluded that such conditivese unrealistic for the sample, and
hypothesized that the large apparent pyrophyllibatent responsible for the calculated HP
conditions was an artefact due to the presencenetste interlayered with mica. We recalculated
the conditions of the chlorite-mica-quartz-wateriégrium using the compositions of mica
(Siz.17Al 2.207€ 0.19€> 0,23 J0.2N@0.04K0.84010(OH)2) and chlorite
(Siz.76Al 2.61M01 62 €12 13d7€ 0. 4d010(OH)s) from Vidal et al. (2006). The mica-quartz®
equilibrium shows a steep slope and lies at abd0tQ higher T than that estimated by Vidal et al.
(2006) at 1GPa (Fig. 9a). With the full set of andmbers (including pyrophyllite. 18, annite
and phlogopite), 358 reactions (8 independent) lmarcalculated for a given interlayer water
content in mica. The results of calculation arenshan Fig. 9b for nHO = 0.09 (85% hydration of
the apparent vacancies) and in Fig. 9c fos@H 0.01 (9% hydration of the apparent vacancies).
The scatter of the equilibria observed in Fig. ®clearly not compatible with the assumption of
equilibrium between chlorite, mica, quartz and wate contrast, the good convergence of
equilibria with nHO = 0.09 suggests equilibrium conditions at ab&@°€ at 0.3 GPa, which is
much more realistic than the conditions obtained/ldal et al. (2006) assuming that mica is free
of interlayer water (Fig. 9a). Therefore, in agreatwith DRX characterization of these phengites

which showed no smectite content, we concludetti@tate mica in the Sambagawa sample was
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not intergrown with smectite, but contains about Dterlayer water p.f.u. and is stable with

chlorite and quartz at low-P and low-T conditioas,suggested by the petrological observation.

1.6.Further evidence for the incorporation of water in low temperature,

high pressure phengite

The possible incorporation of water in K-deficiemica suggested by the calculation above has
been recently measured by Drits and McCarty (20@r)illite. In order to investigate this
possibility for HP mica, we have mapped the distiitn of neutral water molecules using Fourier-
Transform InfraRed (FTIR) spectroscopic measurememt a thin section of rock containing
natural HP-LT phengite. The sample comes from thhiskes Lustrés Unit, which has been
metamorphosed at about 10 kbar, 350°C (Agard e2@00; 2001a and b). The examined part of
the sample consists mostly of deformed phengitdsdied in calcite (Fig. 10a). It was mounted on
a pierced glass section in order to analyse phemgittransmission mode, without analysing glass,
glue or resin. It was then polished to 55-60 prokihéss, which is too thick for quantitative FTIR
analyses, but allows qualitative analyses. The oniitirared spectroscopy was performed on this
thin section with a Nicolet Continuum microscopesgled to a Nexus spectrometer, at the 1D21
FTIR end-station of theEuropean Synchrotron Radiation Facilitynfrared absorbance was
measured on a 33*117 pixels map, step and beambsing set to 5xum?® Three regions of
interest of the average FTIR spectra corrected filoenbackground are highlighted in Fig. 10b.
Calcite shows a band of absorbance at ~2518, cme to the combination of internal and lattice
vibrations modes (Pokrovsky et al., 2000). The beendtred at ~3600 chcorresponds to the
vibrations of hydroxyl groups linked to the octaf@dations in phengites (Besson et Drits 1997,
Madejova 2003, Zviagina et al. 2004), and the baadtred at ~3250 cmcorresponds to
molecular water in interlayer position (Besson eitd) 1997; Gordillo et al., 2002; Madejova,
2003 ; Zviagina et al., 2004). The maps of thensitty of the three absorbance bands are shown in
Fig. 10c-e. The lack of absorbance at 3250" émcalcite indicates that water is not adsorbed on
the surface of minerals. Although the large thictism thickness precludes any quantitative
interpretation of the map, Fig. 10e clearly hightgythe presence of neutral water in significant
amount in the phengite only. This observation iasistent with the thermodynamic calculation
discussed above, which suggests that neutral watebe incorporated in the interlayer position of

K-deficient, low-T mica.
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1.7.Conclusion

It is possible to model the compositional varidpilof K-bearing dioctahedral aluminous
phengite, illite, mixed-layers I/S and smectite hwd single solid solution model. Considering
hydrated pyrophyllites and trioctahedral biotitedenembers together with the K-white mica
solid-solution model of Parra et al. (2002) allovedculation of a smectite or illite or mica-quartz-
H,O P-T line. Temperatures calculated with such dmuim are in fair agreement with
temperatures reported in the literature for 250urstdata covering a range of temperature
between 25 and 800°C, and P between few MPa to & @&Plow T, the amount of interlayer
water in K-deficient phengite and illite is pre@idtto be superior or equal to 90% of the apparent
vacancies. This result is in agreement with previmeasurements and estimates, and the presence
of significant amounts of water in the interlayé&e of HP-LT phengite has been confirmed by
FTIR mapping of a metapelite thin section. In lovde rocks, the amount of interlayer water in
K-deficient mica is predicted to be dependant ofltPfollows that pressures estimated from
chlorite-phengite-quartz-4#0 equilibrium (Vidal and Parra, 2000) using a phengolid-solution
model free of hydrated end-members —i.e. assuntiag the apparent interlayer vacancies are
completely dehydrated- are maximum possible valueser P conditions are obtained at low T
with the extension of the model proposed in thes@né study. The thermometric potentiality of
our approach for LT clayey rocks at the conditimfisdiagenesis to incipient metamorphism is
limited by the availability of good clay mineralaayses, which are difficult to obtain by EMPA
means for fine-grained material. In the case oksofor which such analyses are possible, a
detailed work is necessary to compare our appregithmacroscopic approaches commonly used

for low-grade rocks, such as illite crystallinity atrinite reflectance.
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Name Abbreviation  Structural formula

Muscovite Musc RTAIT2AI M2V S50, (OH),
Paragonite Pg NAAIT2AIM2M3)Si.0,(OH),
Magnesian alumino-celadonite  MgCel XiggM2MIA| M2HMIG) O, ((OH),
Ferrous alumino-celadonite FeCel Xl M2 MIA| M2 MG, 5, (OH),
Phlogopite Phl B AI2Mg™ Mg™2™M3),Si,0,(OH),
Annite Ann KAl TPReMY FM2M3) S50, o(OH),
Pyrophyllite Prl X AIMZMI), S, 044(OH),

Hydrated pyrophyllite Prl.1D XAl M2*M3)_Si,0,o(OH),.H,0
Hydrated pyrophyllite Prl.250 XU AIMZMI), S0, (OH ). 2H,0
Hydrated pyrophyllite Prl.4D XU AIMEMI), S0, (OH),.4H,0
Hydrated pyrophyllite Prl. 750 XU AIMZMI), S0, (OH),. 7TH,0
Margarite Mrg C&'Al LA MZM3), 5,0, (OH),

Table 1. End-members used to model the compositi@rability of K-bearing mica-like phases.

The superscript in the structural formulae stawddHe crystallographic sites.
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General range of P-TReferences

conditions

UHP (>20kb) Massonne and Szpurka, 1997; Schmid,e&2G00; Zhao et al., 2005; Liu et al., 2006; gamd
Gilotti, 2007.

HT-LP Fletcher and Greenwood, 1978; Tracy, 1978; Hodgek Spear, 1982; Gordon et al., 1991,

(<5kb >400°C) Tillick et al., 2001; Likhanov et al., 2001; Mishet al., 2006; Kidder and Ducea, 2006; Timon
et al., 2007.

HP-LT Arenas et al., 1995 ;Agard, 1999a; Bousquet, 1998&czko et al., 2002; Rolfo et al., 2004; Ota

(>10kb, <450 °C) et al., 2004; Malasoma et al., 2006 ; Escuder-\@uwmnd Pérez-Estaun, 2006 ; Zhang et al.,
2007.

LP-LT Aja, 1995; Agard, 1999b; Junfeng et al., 2000;lagén et al., 2000; Niu, 2000 ; Mas et al.,

(<5kb, <400°C, including 2003 ; Del Villar et al., 2003; Drief and Schiffma2004; Topuz et al., 2004; Garcia-Romero

clay minerals) et al., 2005; Arancibia and Morata, 2005; Lablestitz et al., 2006; Mas et al., 2006; Potel,
2007; Vazquez et al., 2007.

MP-MT Pigage, 1982; Pigage and Greenwood, 1982; Hoi®90); Leoni et al., 1998; Preinfalk et al.,

(>5kb, >400°C) 2002; Di Vincenzo et al., 2001; Ooteman et alQ2Page et al., 2007.

Table 2: reference of the analyses of minerals dsedhe regression analyses (see text). The
reference P-T conditions are plotted in Fig. 4.

Hfo'298K' Ib Sq298K,1b V°'298K' Ib k1 k2 k3
kO
(J/mol) (J/mol/K) (J/bar)
Prlyoo  -5934780.66 294.4 14.5 700.46 -4864.01 -14805540 2190831000
Prho -6226780.66  349.4 16.24 788.08 -5622.15 -14805540 2196122000
Prlypo -6807780.66  459.4 19.76 963.31 -7138.43 -14805540 2206704000
Prio -7674780.66  624.4 25.16 1226.16 -9412.85 -14805540 2222577000
Table 3: Standard state properties of the hydratpgrophyllite end-members.
K1 K2 K3
Cp(M) =KO+—=+—F+—7
NTOTE T
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Margules parameters WH (3.1l | WS (3.mofK™) | WV (J.bai")
Mg-vacancy M1 39283 0 0
Fe-vacancy M1 39283 0 0
vacancy - K Al 45000 10 0

K -vacancy A 1 35000 25 0
Na - vacancy A 1 40000 5 0
K-Na Al, A2, A3, A4 12230 -5 0.67
Na-K Al, A2, A3, A4 19456 -1.65 -0.46
K-Ca Al, A2, A3, A4 15000 0 0
Na-Ca Al, A2, A3, A4 15000 0 0
K-H,0O Al -18423 -35.4 0.5
K-H,O A2 and A3 0 0 0
K-H,0 on A4 15000 0 0

Na - HO Al -18423 -35.4 0.5
Na - HO A4 -5000 0 0
Ca-HO Al -25000 -30 0.3
Ca- HO A2 -30000 0 0
Ca- HO A3 -10000 0 0
Ca-HO A4 -40000 0 0

Na — Vacancy A2 -20000 0 0

Na — Vacancy A3 0 0 0

Na — Vacancy A4 10000 0 0

Ca —Vacancy Al 40000 5 0.5
Ca — Vacancy A2 10000 0 0

Ca — Vacancy A3 40000 0 0

Ca — Vacancy A4 40000 0 0
Vacancy - HO Al 4970 -25 0
Vacancy - HO A2, A3, Ad -10000 -40 -0.8

Table 4: Margules parameters describing the noatilfgy-vacancy and Fe-vacancy
interactions on M1 and Ca-Na-K-8-vacancy interactions on the sites Al to A4.
The values in italics are from Parra et al. (20@2)) binary interactions not listed in
the table are assumed to equal 0. Unless spedifiigdactions are symmetric.

P-T estimation Structural formula Reference

1.9 GPa, 684°C  $ioAl1 96Ti0.0 € 17MNo 0dMJo 28N 0K 0.8d010(OH),  Rolfo et al., 2004

0.35 GPa, 650°C Siz 10Al 2. 72Ti0.00F.0MJ0.10N8 07K 0.92010(OH), Di Vincenzo et al., 2001
1.25 GPa, 366°C Sis 41Al 2. 247&.24Mo.0.29N @0 02K 0.76010(OH); Agard, 1999

0.16 GPa, 215°C Siz 40Al 2 2476 1970 18N @9 0K 0.64010(OH), Battaglia, 2004

Table 5. P-T estimations and structural formulaghefmicas plotted in Figure 8.
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Figure 1. Average compositional fields of dioctatadnica-like phases, after Weaver and
Pollard (1973), Meunier and Velde (1989) and Patral. (2002). Abbreviations used in the figure

are given in Table 1. The compositions are plofitech H,O.
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Figure 2. Composition per formula unit of clay nri@le (smectites, illites and I/S) from drilling
wells versus measured T. All analyses were comgdiiech Niu (2000), Mas et al. (2003) and

Battaglia (2004), and the structural formulae wewlculated assuming &g = F&*.
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Figure 3: General feature in P-T space of the r@@etR10, R11 and R12, for a mineral with
the following composition: Sis sAl 1 ss-).13MJo. 1N a0 0K 0.76Ca.01010(OH).. When the hydration state
varies, these reactions converge along the clayartg] - water equilibrium (dashed bold line).
Lines labelled R13 to R17 represent the four follmudependent reactions:

R13: 3 MgCel + 2 Prl.1p0 = 11 Qtz + Phl + 2 Musc + 4,8

R14: 3 FeCel + 2 Prl.14® = 11 Qtz + Ann + 2 Musc + 4.8

R15: Ann + 3 MgCel = 3 FeCel + Phl

R16: 11 Qtz + 2 Prl.14D + 2 Musc + Ann = 4 Prl + 3 FeCel

R17: 11 Qtz + 2 Prl.1$D + 2 Musc + Phl = 4 Prl + 3 MgCel

127



Chapitre Il : Un modéle thermodynamique unique plas phyllosilicates dioctaédriques alumineux prnan

compte I'hydratation des minéraux argileux : implions sur les estimations thermobarométriques.

A
4 AR
A
= o 2
a 3 5%
<
A
E A AA A
- A A
) A
o A A DA
N A AAAA
o Dy A A
A
ApTA N A
1 AR
A AAAA&
A A s
Méﬁ@zﬁm

400 600 800 1000
Temperature (°C)

Figure 4: P-T conditions of the natural data usethe regression analysis (references in Table
2).
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Figure 5: Calculated water content versus calcdldidor smectites, I/S (circles) , illites and
phengites (crosses) in equilibrium with quartz amater. The grey thick line is a hand-fit
indicating the stepwise nature of dehydration watimperature.
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Figure 7: Calculated T vs. reference T for clayigated at T <400°C. Same legend as in

Fig. 6.
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Figure 8. P-T-hydration equilibrium conditions ofuf mica - quartz - water assemblages from
HT-LP (bold dashed line), LP-LT (thin dashed line)T-HP (bold solid line) and HP-LT (thin
solid line). Grey boxes show the reference P-Tresttts and the associated uncertainties. The

numbers indicate the calculated interlayer watetext per Go(OH), .
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Figure 9. Results of chlorite - phengite - quaneater multi-equilibrium calculations. See text

for explanation.
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Figure 10: a) Micrograph of the sample in visibight, b) average FTIR spectra, with three
characteristic absorption bands. c), d) and e) Mmgp of the absorbance intensity of the

considered regions of interest indicated in wavexpers.
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1.9. Appendix

The possibility of having more than (1 — IC) mal®in the interlayer of smectite requires the
definition of new interlayer sites compared taelland mica. Four interlayer site&1(to A4) that
are progressively filled by water when hydrationreases are necessary to account for the Ow to

3w states:

- For smectOw and illite with 0 < (1- IC), water is incorporated into the sAd, which
corresponds to the cation-free interlayer site mlaswith IC < 1 and pyrophyllite.
- For smectite with a basal distance > 10A (smectdl@w) and HO > (1 —IC), water is also

incorporated on the siteés2, A3andA4. It is assumed that the ratio of®fIC is constant
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over all these sites. Water is first incorporatedAd until (H,O + IC)a; = 1, then onA2
until (H2O + IC)A2 =1, onA3 until (H,O + IC)A3 = 2 and finally orA4.

Tables Al presents the repartition of elementsithmembers and on crystallographic sites for
phengites, illites and smectites on the traditidetilahedral, octahedral and first interlayer sites
Table A2 focuses on the distribution of water aatians on smectites interlayer sites A2, A3 and
A4,

With this formalism, the ideal part of the actiggi of the Prl.mbkD,, end-members are

calculated with the following general formula:
aideal(PrI 'mHZOnw) = (XSIrl)Z(XSlFZ)Z(XAIM ZMB)Z'(XVMl)'l_l (XHZO) An'XVAn+1 (Al)
0

For all interactions and/or ternary interactionsewed oneachsite withc cations, non-ideal

activity coefficientynis calculated as (Berman 1991, Parra et al. 2002):

n.RT.Iny, = nfiiwej,dxjxkx,[%—% (A2)

JFLk=j1=]
12k

WhereQmis the number of j, k and | subscripts that area¢tom andWGy = (WH —T*WS
+(P-1)*WV)q. In this expression, ternary interaction paranseter# k # I) are exclusively

functions of the binary interaction parameters:
Wikl = (Wjjk + Wjkk+ Wjjl + Wijll + WkkI+WKII)/2 (A3)

In the case of the Prl.mB,,end-members, the non-ideal part of the Prl.@td end-members

is calculated with the following formula:

nc-1 nc nc An| nc-1 nc nc
RTIY oy mizom = 2| 2.2, 2 WG, X X x( - J Z ZWGMX jxkx,(%—zj

TOT| j=1k=j I=j =lk=j1=j
12k 1£k

(A4)
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In equations (A1) and (A4), the contribution of thd sites to the activity of the Prl.npGh
end-members is the same, so that equilibrium cohBig, Kra, Krs and Krg do not depend on the
2:1 layers composition, as illustrated below fasK

xVAl.exp( RT(Z +% D

TOT

_aPrlOH,0 _  Xv,./(Prl.0H,0)

R3 — = =
aPrl.1H.O XH.,O,,.y(Prl 1H.0, H
2Yow On W 2Oow) XHZOAl.eX[{RT(Z +Z D
M7 (AB)

TOT
\4
XVAl.eX[{ RTY. J
Al
H
XHZOM.exp{RTZ j
Al

\ H
where ) stands for the first term of equation (A4), abd and)_ represent all the non
TOT Al Al

ideal interactions involving vacancies angCHonAL

End-member  Tetrahedror Octahedror Interlayer she:

/ Element (T1) (T2), (M2 + M3), M1 Al
2

Musc Sp | SIAl Al, o K

Pg Sp | SIAl Al, o Na

Mrg S | Al Al, o Ca

MgCel Sb | Sk AlMg o K

FeCel Si | Sk AlFe o K

Phl S | SiAl Mg, Mg K

Ann Sp | SIAl Fe Fe K

Prl S|2 S|2 A|2 [} O

Prl.mH0O,, | Sk | Sk Al, o H,O

Al 0 Al AlY 0 0

Fe + Mg 0 0 2-Af (Fe+Mg)ota - (FE+MOlz+ms 0

Mg 0 0 Xug*(Fe+Mg)vz+us Xwg*(Fe+Mg)us 0

Fe 0 0 (1-X49)*(Fe+MQ)wz+ms (1-Xwg)*(Fe+Mg)w,

o 0 0 0 1-(Fe+Mg), 1-(K+Na+Ca+HO)

K 0 0 0 0 K

Na 0 0 0 0 Na

Ce 0 0 0 0 Cs

H,0 0 0 0 0 H.0

Table Al. Element site repartition in end-memband algorithm of repartition of elements in
phengites, illites and smectites (excluding A2, &8 A4 presented in Table A2). Prl.a®i,,
codes for all hydrated end-members.
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End- Interlayer she:
member / Al A2 (A3), (Ad);
Element
Prl ] ] O, O3 .
Pri.1r0 H,0 5 0s s Hydration state
Pr|2H20 Hzo Hzo Oo O3
PI’|4HZO Hzo HZO (H20)2 O3
Pr.7H,0 [ H,0 H,0 (HO) (Hz0)s
i 1-(K+Na+Ca+HO) | 1 2 3
K K 0 0 0 If NnH20 <= 1-(K+Na+Ca)
Na Na 0 0 0 No water layer, but water
Ca Ca 0 0 0 can be present: R3
H,0 H,0 0 0 0
O 0 1-(HO 2 3
+K+Na+Ca) If 1-(K+Na+Ca) < nH20 <=
- A2 2-(K+Na+Ca)
K KIZ K-Ka1 0 0 Dehydration of the first KO
Na Nap*" Na-Nagy 0 0 layer: R4
Ca Cap™ Ca-Cay 0 0
H,O H,O/ ™" H,O-H,0a, | O 0
o 0 0 2-(HO 3
+K+Na+Ca)s If 2-(K+Na+Ca) < nH20 <=
K KIYX" Ky K-K azsn2 0 4-(K+Na+Ca)
Na Nap ™" Ny Na-Nax.ao 0 Dehydration of the second
H,O layer: R5
Ca Cap™" cap™ Ca-Cagnz 0
H.0 HON H,O" Hz0-H;On14n2 | O
= 0 0 0 3-(HO+K+Na+Ca)s | |f 4-(K+Na+Ca) < NH20 <=
K K/IYX" % 25K/ K-K a1+a2+A3 7-(K+Na+Ca)
Na Nap ™" Nay ™" 2*(Na/> ™) Na-Nau+azeaz Dehydration of the third
Ca Cag™ Cap™ 2+(Caly™) Ca-Caipreas H20 layer: R6
H,0 HOE HOR™ [ 2%(H007) [ H0-HoOntvpovas

Table A2. Element site repartition in the interlagheet for Prl end-members and algorithm of
repartition specific to smectites"' = nH,0 + K + Na + Ca.
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Chapitre Il : Applications thermobarometriques du
modele de solution solide des phyllosilicates

dioctaédriques alumineux

Comme cela a été présenté dans l'article précédalatiler le déplacement de I'équilibre
mica - quartz - eau en fonction de I'état d’hydiiata permet d’obtenir une ligne dans
I'espace P-T. Le long de cette ligne, le phyllasite considéré est en équilibre avec le quartz
et 'eau, et son état d’hydratation diminue aveaadimentation de P et T.

Il est tres rapide de calculer cet équilibre, ehlpeut donc facilement appliquer cette
technique aux images élémentaires de phengiteaudse la microsonde électronique. Nous
avons calculé cet équilibre pour chacun des pidelsleux images microsonde. Chacune des
lignes calculées (de la forme T = a.P + b) estatarsée par une pente (égale a aos dvec
a la pente dans la représentation conventionnelltedpace P-T, ou P est en ordonnées) et
une température a l'origine (a pression égale aMPR4). Nous avons trouvé tres pratique de
représenter cette température en fonction de leepen

1. Application thermobarométrique de I'équilibre phengite -

quartz - eau pour la mylonite du Nevada

Le premier échantillon étudié est la mylonite aodkés et phengites provenant de la
northernSnake RangfNevada)présentée en premiére partie de ce travail, @muelle nous
avons realisé des masques de phases (Partie lit€hapFigure 4), représenté la teneur en
silice des phengite@artie 1, Chapitre 2, Figure) ®t calculé les températures de formation
des chlorites avec le thermometre empirique de dliatau (1988)Partie |, Chapitre 2,
Figure §. Cet échantillon présente deux générations degitesn Les phengites tardives qui
ont cristallisé durant la déformation mylonitiquatée du Tertiaire (fin Crétacé (80-90 Ma) :
Platt et al., in prep; Lee & Fischer, 1985) sontiles a distinguer des phengites plus
anciennes présentes depuis le pic de métamorplpkmencien. Les phengites tardives sont
bien cristallisées, associées aux veines de gear&tignées selon la fabrigue mylonitique,

tandis que les phengites plus anciennes se présesdes formes de grains intensivement
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déformés. Sur notre lame mince, ces mémes phemgiteen contact avec le disthene (Partie
[, Chapitre 2, Figure 4).

Nous avons calculé I'équilibre illite - quartz -uepour chacun des pixels du masque des
phengites. La représentation cartographique detepé€a) et des températures a P = 0.1 MPa
de I'équilibre phengite - quartz -eau est fourmd~ggure 1. Il y apparait que les conditions P-
T calculées (pente de la droite et température=20FL MPa) dépendent de la localisation de
la phengite dans I'échantillon. On discerne fac#etnsur la Figure 1 les deux générations de
phengites. Les micas tardifs (au centre et a gasghéa cartographie) présental@spentes
plus forteset destempératures & P = 0.1MPplus faiblesque les micas plus anciens (a
droite). Cela indique que les équilibres des phesgardives se dirigent vers les plus hautes

pressions et basses températures que pour lesifgsaplgs anciennes.

Pente de I'équilibre, en MPa/°C Température (°C) a P = 0.1MPa

A\ ; ! . \Y‘\‘ AN >350
6.5 & | {
6
55 -
5
4.5
“ {250

<25 <200

Figure 1: Représentation cartographique des pente§) et des températures a P = 0.1 MPa (b) d

0]

I'équilibre phengite - quartz - eau calculé pour clacun des pixels de phengite de I'échantillon de nujtite.

La température de 280 °C (Figure 1 b) semble sépmeleux familles de phengites. Il est
intéressant de noter que les deux familles de ptesngont séparées par une fracture
(d’origine mylonitique), a droite de laquelle lesiceennes phengites ne se sont pas
rééquilibrées. La fracture est bien visible surFigure 3 de la partie |, Chapitre 2, en
microphotographie comme sur les cartes élémentditis apparait avoir joué le réle de

barriere chimique, ce qui indique un fort contn@lierostructural sur les zonations chimigues.
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La Figure 2 a) propose une autre représentatidiinfiermation thermobarométrique, ou
la température a P = 0.1 MPa est présentée enidonce la pente de I'équilibre.
L’histogramme de fréquence des températures a.B MPa est fourni en fond de la Figure 2
a) ; il indique que la majorité des phengites deéahantillon fait partie de la famille des
phengites tardives.

Grace a ces équilibres, on peut estimer trés simgaie T en fonction de P pour chaque
mica. Nous pouvons considérer que la cristallisaties phengites tardives a eu lieu vers P =
250 MPa. Cette valeur est proche de celle de 30@ MItenue par équilibre chlorite -
phengite (avec nos nouvelles données thermodynasiigut compatible avec la géométrie de
la rampe ou a eu lieu la mylonitisation, (Coopealetin prep.). Il est également possible de
considérer que la cristallisation des micas de démosde famille, liés au pic de
métamorphisme, a eu lieu vers 800 MPa (cette vadeété obtenue par thermobarométrie
traditionnelle grenat - biotite [GARB], grenat - suovite - biotite - plagioclase [GMBP], et
grenat - silicate d’alumine - plagioclase - qua@ASP] par Lewis et al., 1999 et Cooper et
al., in prep.). Nous sommes donc en mesure de peopme température de formation aux
pressions indiquées pour chacun des micas. Letaésié ce calcul est présenté dans un
diagramme P-T traditionnel en Figure 2 b) et emésgntation cartographique en Figure 2 c).
Les champs bleu et rouge en Figure 2 b) contiennespectivement les équilibres des
phengites tardives et des phengites liées au pie&damorphisme. On observe deux pics de T
de cristallisation des phengites, centrés sur 3%ron pour les phengites tardives et sur
480°C pour les phengites plus anciennes. La fract@parant les deux types de phengites a
été soulignée en rouge sur la Figure 2 c). Les éeatpres calculées pour les phengites
tardives sont compatibles avec les estimationsnolete par thermomeétrie calcite - dolomite

(Cooper et al., in prep).
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Figure 2 : (a) Température de I'équilibre phengite- quartz - eau & P = 0.1MPa en fonction de la pente I'équilibre, en
MPa.°C™. La couleur des points figure le rapport de ces gndeurs : grossiérement, les micas de HT-BP sontugés dans le
coin supérieur gauche du diagramme, tandis que cewte BT sont situés dans le coin inférieur droit. b)) Représentation
dans un diagramme P-T traditionnel des équilibres pengites - quartz - eau. Les histogrammes de frégoce indiquent la
distribution des T calculées aux pressions de 250MPpour les phengites tardives et de 800MPa pour lgshengites plus
anciennes. (¢) Représentation cartographique desnpératures calculées dans les phengites indiquées ). La fracture

séparant les deux familles est soulignée en rouge.
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2. Application thermobarométrique de I'équilibre phengite -

quartz - eau pour la métapélite de Sambagawa

Le second échantillon sur lequel nous avons appliptre méthode est une métapélite
provenant de la ceinture métamorphique de Sambag&e& échantillon présente de
nombreuses chlorites et phengites, trés déforméesl et al. (2006) ont déja étudié en
profondeur cet échantillon. Ces auteurs ont précé&d’analyse thermobarométrique de
I'échantillon par la méthode des équilibres chéephengite suivant le modele de Parra et al.
(2002) pour les phengites. lls ont trouvé des téwilen bon accord avec les précédentes
estimations thermobarométriques (Higashimo, 192®04&, 1990b; Enami, 1983; Enami et
al., 1994; Inui and Toriumi, 2002). Nous avons i®f& cartographie élémentaire obtenue a la

microsonde électronique par Vidal et al. (2006moee illustré en Figure 3.

qtz + ab T GV masque des phg chl

Figure 3 : Représentation cartographique des phasede I'échantillon de Sambagawa, d'aprés De Andrade

D

(2006). Les phengites sont en gris clairs. Les pténde couleur indiquent les pixels que Vidal et a(2006) ont

considérés pour leurs estimations thermobarométriges.

Nous avons procédé comme précédemment au caldallidee d’équilibre de la réaction
phengite - quartz - eau en faisant varier I'ététydratation. Les résultats sont présentés en
Figure 4 et Figure 5. Dans la Figure 4, nous avadgpté la méme représentation que
précédemment, ou la température de I'équilibre ghen quartz - eau est présentée en
fonction de la pente de I'équilibre. Les flechediguent la position des pixels de phengites
dans la lame et sur la Figure 5. Vidal et al. (3006t identifi€é quatre groupes aux

compositions semblables dans cette lame, que retusuvons ici différenciés par leurs
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conditions d’équilibres. Sur la gauche de la caepbie se trouve un groupe de phengites
riches en paragonite pour lesquelles I'équilibrergite - quartz - eau présente les plus hautes
T et les plus faibles pentes. Au centre de la gaasfzhie se trouve une longue phengite
traversée par des bandes de cisaillement. Le amgette phengite présente des pentes de
I'ordre de 5 MPa.C et des T d’environ 200°C pour P = 0.1 MPa (FigéreLes bandes de
cisaillement sont riches en pyrophyllite et en itggtelles ont des T a P = 0.1 MPa plut6t
faibles en regard de leur pente de 5 MPa.Ce sont dans ces analyses que sont apparus les
artefacts de HP-BT dont nous avons discuté l'oegitans l'article précédent. Le dernier
groupe identifié par Vidal et al. (2006) est compdes phengites situées sur la droite de la
cartographie, riches en pyrophyllite. Elles présehtdes T a P = 0.1 MPa plutét faibles
(~180°C) et des pentes plutdt élevées. Le nuagmitkes en Figure 4 montre deux tendances
supplémentaires, respectivement vers les fortetepert vers les basses températures. Les
points qui constituent ces deux tendances sordssiur les bordures des minéraux, comme

indiqué sur la Figure 4.
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Figure 4 : Température de I'équilibre phengite - quartz - eau a P = 0.1MPa er
fonction de la pente de I'équilibre (en MPa.°C) pour chaque pixel de phengite
de la cartographie. L’histogramme de fréquence dande fond de la figure

indique la distribution des températures calculées.
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<100 150 200
Temperature (°C) at P = 0.1 MPa

Figure 5: Représentations cartographiques de la pee de I'équilibre phengite - quartz - eau (a) et d la

température & P = 0.1 MPa (b) dans I'’échantillon dSambagawa.

Vidal et al. (2006) ont procédé a I'analyse therarométrique par la méthode des multi-
équilibres chlorite-phengite des quatre groupedsgoht identifié. Nous avons utilisé leurs
estimations pour proposer des températures de fampropres a chacun des groupes que
nous observons, comme illustré en Figure 6. Lesgites riches en pyrophyllite s’équilibrent
avec les chlorites & HP (1.1GPa), ce qui est ctiblpaavec une température d’environ
375°C selon notre modeéle. Les phengites au cemtriéndage s’équilibrent a environ 0.95
GPa, soit environ 390°C selon notre modele, eeselthes en paragonite a 0.7 GPa environ,
ce qui correspond a 390°C également. A 0.4 GP@Hesgites des bandes de cisaillement qui
présentent I'artefact HP-BT s’équilibrent en moyer@n250°C. Relier ces groupes permet de
retracer un trajet P-T rétrograde, comme celaneiéiié sur la Figure 6.

Les bordures des phengites ont deux tendancesedifés (trés forte pente ou tres basse
température) sur la Figure 4. Nous proposons seéoohemin simple une température de
formation pour chacune d’entre elles. Ces minéidakement tardifs ont cristallisé a la fin
du chemin rétrograde, et donc a BP. Une tempérdtareviron 180°C est compatible avec les
bordures aux pentes tres fortes ; une températarevicon 110 °C est compatible avec les

bordures tendant vers les températures les ploleai
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Les températures que nous proposons apparaissenfrpldes que celles données par
Vidal et al. (2006) de 20 a 30 °C pour chacuneedtignations P-T aux pressions données par

ces auteurs.
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Figure 6 : Représentation de I'équilibre phengite -quartz - eau dans un
diagramme P-T pour chacun des groupes identifiés. ds cadres gris|
représentent les conditions de cristallisation supgsées des minéraux de
chaque groupe. Les P > 3 GPa sont celles indiquépar Vidal et al.
(2006). La fleche indique le chemin P-T rétrogradequi relie les

différentes estimations thermobarométriques.

3. Compatibilité de notre modele avec les équilibresadhaute

pression - basse température

Nous fournissons dans l'article #2 un exemple diesion P-T par la méthode des
équilibres chlorite - phengite. Dans cet articlegus: concluons que si le modele
thermodynamique des phengites de Parra et al. 2@0d&het I'apparition d’équilibres HP-BT
irréalistes, c'est parce qu’il ne permet pas lagen compte de I'hydratation des phengites
tres lacunaires de basse température. Cela ndisigas qu’il ne puisse exister des équilibres
a haute pression impliquant des phengites avefailsle somme interfoliaire.

La Figure 7 présente le résultat du calcul de mpmsition de la phengite en équilibre

avec chlorite et carpholite a HP-BT. Les composgide chlorite et de carpholite a I'équilibre
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ont été choisies a partir d'un échantillon du Ppomese étudié par Agard (1999).
L’équilibre se trouve a ~12.5GPa et 315°C. Il #xi684 équilibres chlorite - carpholite -
phengite - quartz - eau dans le systeme KFMASH pdesguels 8 seulement sont
indépendants si I'on omet les pdles ferreux FeGaighet annite. Nous avons utilisé le
modéle thermodynamique de Vidal et al. (2006) pdar chlorite (de composition
Mg1.75763.36A1 2.71010(OH)g) et celui de Vidal et al. (1992) pour la carpl®lftie composition
Mgo.4dF& 56A1 2SOs(OH),), et avons calculé par minimisation d’énergiedanposition de la
phengite en équilibre avec ces deux minéraux.

La phengite recalculée a la composition suivar$e ssAl2.22dV1go.196.0K0.6010(OH)».
Cette phengite a une faible occupation interfadiaga composition est celle d’une illite. Elle
est tres comparable aux phengites de basse temm@éraportées par Agard (1999), qui ont

également un faible contenu interfoliaire (atteigrjasqu’a 0.4 cation p.f.u.). Aux conditions

de I'équilibre, notre modeéle

§\ : : prédit que 0.36 molécules
;(-_61.6 d’eau p.f.u. soient

o 1.4 = / incorporées dans la phengite
%1_2 (soit environ 90% des
ﬁ 1 lacunes). La ligne pointillée
o 0.8 blanche en Figure 7

0.6 représente le déplacement de
0.4 I'équilibre phengite - quartz
0.2 A ‘ \ x| | - eau en fonction de I'état
200 -?—%mperg%%re (OCS)OO 600 d’hydratation. A  150°C,

I'hydratation calculée des
Figure 7 : Equilibre Chlorite - MgCarpholite - Phengite - Quartz - .

g d g-arp g < lacunes de la phengite est de
95%.

Il apparait donc que notre

eau, et trace de déplacement de I'équilibre phengit- quartz -eau en

fonction de I'hydratation.

modéle reste compatible avec les observations dieuninaturel a HP-BT, et que
I'incorporation d’eau dans les illites et phengitde basse température doit aussi étre

considérée dans les roches de moyen degré métamezph
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4. Comparaison des estimations thermobarométriques aeda

cristallinité de l'illite

L’estimation des conditions P-T de cristallisatides illites par la mesure de leur
« cristallinité » a été développée au début desema960 (se référer a Kibler et Jaboyedoff,
2000 pour une revue). Cette technique permet diévdlintensité du métamorphisme depuis
les conditions de diagenése au métamorphisme desfachiste vert. Elle est donc focalisée
sur le métamorphisme de bas niveau.

La technique de la cristallinité de lillite repog®incipalement sur l'estimation de
I'importance des feuillets d'illite dans les intggifiés illites/smectites. Plus les conditions P-
T approchent le facies schiste vert, plus la dlisi# de l'illite est élevée et plus le rapport
lllite/Smectite dans linterstratifié est grand. & été montré précédemment que
'augmentation de ce rapport correspond a I'avamtk transition smectite --> I/S --> illite
--> phengite, et que I'ampleur de la substitutigmophyllitique diminue avec I'avancée de
cette transition. Il est donc attendu que I'on W®une bonne corrélation entre les estimations
thermobarométriques effectuées avec la cristalidé l'illite et en utilisant notre modele de
solution solide.

L'indice de Kubler (KI) définit la cristallinité déillite. Mesuré par diffraction de rayons
X, il est relié & la largeur du pic de diffractianlOA de Tillite et varie inversement avec la
cristallinité de lillite, de sorte que Kl est mmal & HP/HT quand les illites sont tres
cristallines et les pics des diffractogrammes firess On considére que la transition diagenése
/ anchizone a lieu lorsque Kl = 0.4220, et que I'épizone est atteinte lorsque Kl <= 0.27
A°20. Abad et al. (2006) ont publié un jeu de d’anadyskllites provenant de différents
échantillons de roches sédimentaires faiblemenameétphisées (ne dépassant pas le faciés
schiste vert). Leurs analyses comportent la cortipastes illites et I'indice de Kubler (KI)
des échantillons. Afin de tester notre modele, newmsns comparé le gradient d’équilibre
phengite - quartz - eau calculé comme décrit daasicle précédent pour chacun des
échantillons.

Aucune corrélation n’est apparue entre les graslieatculés et le Kl des échantillons
de Abad et al. (2006), comme illustré en Figure 8llAn’apparait pas plus de relations
systématiques entre le Kl et la teneur €f, 2il**, ou en lacunes interfoliaires des illites dans
la publication de Abad et al. (2006). Une autreréeentation en utilisant le thermométre

empirique de Battaglia (2004), ne montre pas dellened corrélation (Figure 8 B). La
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composition des illites décrites par Abad et a800@) n’est pas clairement liée aux conditions
P-T estimées par le Kl. En particulier, certaidles dans des échantillons présentant un Kl
élevé et donc de bas degré, ont des compositiéesptoches de la muscovite. Avec notre
modele, comme avec le thermomeétre de Battagliateles compositions reflétent des
conditions de température épizonales. Il faut nowee Abad et al. (2006) admettent que
malgré leurs efforts pour les séparer, il est fpbssjue des micas détritiques aient perturbé
leurs analyses. Les compositions proches de lagwite@ourraient correspondre a ces micas
détritiques.

L’analyse des compositions de ces illites montre qgertaines d’entre elles, contenues
dans des échantillons de KI élevé et donc de tondidiagénétiques, ont des compositions
tres proches de la muscovite. Avec notre modelmnoe avec le thermometre de Battaglia,
une analyse proche du péle muscovite refleteradeditions épizonales.

C’est donc parce que Abad et al. (2006) ont trouné large gamme de compositions
d’illites coexistant dans tous leurs échantillomsn corrélées au Kl et particulierement pour
les échantillons de plus bas degré métamorphique,ngtre modele ne parvient pas a en
reproduire les conditions de formation. Toutefaiss auteurs ont trouvé que le composant
illitique devient négligeable lorsque les condiBogépizonales sont atteintes, en parfait

agrément avec notre modele comme avec le thermemgtpirique de Battaglia (2004).
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Figure 8 : Températures calculées avec I'équilibre

illite/smectite quartz eau (A) et avec le
thermométre empirique de Battaglia (2004) (B)
comparées avec l'indice de Kubler des échantillons
Chacune des analyses provient de Abad et a
(2006) et a été recalculée en considérant que tdet

fer est divalent.

Il a par ailleurs été montré qu’une large

variabilité compositionnelle des illites au

sein d'un échantillon peut é&tre une
importante cause de biais dans la
détermination des conditions P-T de

Y

cristallisation a partir de la technique de la
cristallinité de I'illite (Kubler et Jaboyedoff,
2000; Arkai et al., 2004; Battaglia et al.,
2004). Cela peut expliquer en partie la
mauvaise corrélation observée en Figure 8,
mais elle trouve

probablement son

explication ailleurs.

L’absence de tendance chimique claire
reliée aux variations de conditions P-T fait
(2006) que si

I'équilibre thermodynamique a été atteint, ce

suggérer a Abad et al.

n'est pas dans la roche totale mais sur de
plus petites échelles a la faveur d’équilibres
thermodynamiques locaux. La valeur de KiI,
""unique pour I'échantillon, représente la
“disparition progressive des smectites de

I'échantillon. Si la techniqgue des multi-

représentation des équilibres locaux, cette

BN

équilibres est tout a fait adaptée a la

tecienige prend pas en compte la cinétique des

réactions ou la dimension des particules. Degdllide taille micrométriques et des illites bien

cristallisées (millimétriques) de méme compositianront les mémes conditions P-T

d’équilibre avec le quartz et 'eau dans notre nedBar contre, ces deux exemples auront

des Kl trés différents puisque la taille des patés influence directement le domaine
cohérent de diffraction qui affecte la mesure dyiEderl, 1998; Kibler et Jaboyedoff, 2000).

Le fait que I'équilibre thermodynamique soit atteiocalement signifie qu'il existe des

hétérogénéités de composition dans I'échantillomcé&der a des analyses ponctuelles de

composition dans de telles conditions a amené Abadl (2006) a observer une vaste gamme

de compositions au sein d’'un méme échantillon. Btreren mesure de comparer leur travail
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avec notre modele ou avec un thermometre empirigéeaydrait connaitre la proportion des
phases dans la roche et non uniqguement leur cotiggodtn I'absence de cette information,
Iillitisation des smectites n'apparait pas accogme d'une augmentation en cations
interfoliaires et d’'une diminution de la teneur 8ndes minéraux, ce qui remet en cause la
définition des illites, des smectites, et toutes lbservations citées dans les articles
précédents.

Il est donc difficile de comparer la technique duakec I'estimation P-T par la méthode
des multi-équilibres, pourtant représentatives démen phénoméne mais a des échelles
différentes. Il faut noter que I'absence de coti@tmentre équilibre illite - quartz - eau et la
mesure du Kl est indépendante de la qualité dgmigtés thermodynamiques des minéraux
et des solutions solides utilisées dans notre nequiéisque I'augmentation des conditions P-T
déterminées par le Kl n’est pas liée a des vanatie composition des illites.

On pourrait compléter le travail de Abad et al. Q@0 en réalisant des cartographies
élémentaires a la microsonde électronique danss léahantillons pour connaitre la
représentativité de leurs analyses ponctuellel@erverait alors certainement une tendance
générale liant composition et Kl. Cette cartogrepmécessiterait de travailler & I'échelle de
quelques millimétres, ce qui est assez importantgggort aux cartographies traditionnelles,

mais une tres petite taille de faisceau ne seaaif@rcément requise.

5. Conclusion

L’estimation thermobarométrique par la méthode Gtdephengite demande de tester un
grand nombre de couples chlorite - phengite lordtpretravaille a partir de cartographies
élémentaires obtenues a la microsonde électron@pesidérer la réaction phengite - quartz -
eau permet d’obtenir tres rapidement une informatiermobarométrique pertinente. Cette
méthode est comparable a la considération de liboguichlorite - quartz - eau seul, qui
dépend plus fortement de la température. Elle pedaeimplifier le traitement des images

microsondes sans en altérer I'information thermolvetrique.
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Chapitre IV : Mesure et cartographiein situ de I'eau

interfoliaire dans les phengites de basse températu

Nous proposons dans les articles précédents dartilin modéle de solution solide unique
pour les phengites et les argiles dioctaédriquesiiakeuses. Les argiles contenant une part
importante d’eau interfoliaire, et étant des préeurs a la cristallisation des phengites, il est
logique de se poser la question de I'hydratatiorcete derniéres. Notre modéle de solution
solide prévoit que les phengites puissent étre digds dans la limite imposée par leurs
lacunes en cation interfoliaire. Il est en effepmosé que les molécules d’eau libre soient
incorporées dans les phengites en position de dané interfoliaire. Les phengites ont
généralement un contenu en lacunes interfoliaiegBlef, et de ce fait ne peuvent pas
incorporer beaucoup d'eau libre selon ce modeléa aifférence des smectites dont le
gonflement permet une augmentation du nombre dé@usinterfoliaires.

Il a de plus été noté précédemment que la techmigua thermobarométrie par équilibres
locaux chlorites - phengites connait un artefaapparition d’équilibres a trés haute pression
et basse températures en cas d’omission de I'atiratpossible des lacunes interfoliaires.
Cet artefact, déja été identifié (par exemple padalet al. (2006)), est relié aux réactions qui
impliquent la pyrophyllite. Il survient lorsque leontenu apparent en pyrophyllite des
phengites est élevé.

Une analyse critique de cet artefact a tout d’abmydduit ces auteurs a suggérer la
présence significative d’argiles dans les phenggtealysées, toutes tardives. Un mélange
smectites + phengites a une composition déficitairesomme octaédrique. En interprétant
cette composition comme un mélange de pyrophylldéshydratée) et pbles purs des
phengites, on calcule une proportion importantgytephyllite, I'activité thermodynamique
de ce pble est donc tres élevée. Les équilibresitdd - phengites indicateurs des conditions
de P (c’est a dire les équilibres dont la pentesdamiagramme P-T est faible) impliquent les
céladonites et la pyrophyllite du coété des hautedJRe augmentation de l'activité de
pyrophyllite entraine donc le déplacement de I'loyg vers les HP. Les P calculées avec des
micas fortement lacunaires sont donc toujours éevBrendre en compte I'hydratation des
lacunes conduit & baisser tres rapidement l'aétigié pyrophyllite. Ces mémes auteurs ont
ensuite procédé a I'analyse in-situ par diffractd® rayons X des minéraux incriminés : la

présence de smectites dans I'échantillon n'a p&s détcelée. L'intercalation d’argiles
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conduisant a la pollution de la mesure microsoridstronc pas responsable de I'apparition
de cet artefact.

L’hypothése de I'hydratation de ces phengites laes doit alors étre envisagée. Nous
proposons dans le présent chapitre de tenter usareee I'état d’hydratation de phengites
métamorphiques tardives, déformées, par absorbdamgayons infrarouges. Nous espérons
étre capable de mesurer de I'eau libre dans uneggieet trouver une relation inverse entre
état d’hydratation et contenu interfoliaire. Poasdaisons techniques liées a la préparation de
I'échantillon, nous n’avons pas pu travailler séchantillon de Sambagawa étudié par Vidal
et al. (2006). Nous avons sélectionné un échantifimvenant des Schistes Lustrés, unité
alpine tres étudiée. L'échantillon comporte de nmubes phengites, clivées et déformées, et
'unité des Schistes Lustrés contient des phengitss lacunaires de HP-BT (Agard et al.,

1999). Ces analyses ont été brievement présera@ed’drticle #2.

1. Technique d'analyse

La spectroscopie infrarouge est un outil efficacerpdéterminer I'environnement local
des cations dans les minéraux. Cet outil perme¢ enttres d’identifier la présence d’eau dans
un échantillon géologique. La technique gue nousnawltilisée consiste en la mesure de
I'absorbance d’'un échantillon dans une gamme dgulear d’'onde du spectre infrarouge.
L’échantillon est traversé par le faisceau infrg@wet en absorbe une partie ; le spectre
récolté est fonction de la composition a I'écheti@éculaire de I'échantillon que le faisceau a
traversé. La présence de groupement hydroxyl€aeh a identifier, et I'on peut différencier
eau structurale, eau libre et eau interfoliairenthins dans les micas et les argiles (Besson et
Drits, 1997a et 1997b).

La microscopie infrarouge a pour principe de corabifutilisation d’'un microscope et
d’'un spectromeétre IR. Cela permet de visualisahiahtillon afin de sélectionner les zones a
analyser facilement et de procéder a son analy$egcaphique. Un spectre est acquis pour
chacun des pixels, ce qui permet la représentatidographique des absorbances IR.

La mesure de I'absorbance IR requiert de travagltetransmission, sans traverser de verre
(pour ne pas rajouter d’élément absorbant) ni dle ¢gui contiennent des liaisons OH). Pour
ces raisons, nous avons collé un sucre de rochwidbe 1 mm d’épaisseur sur une lame
mince de verre percée pour laisser le faisceaensay. Nous avons donné une géométrie trés

allongée au trou dans la lame de verre (1.2mm x1iprde facon a maximiser les chances de
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rencontrer des phengites. L'échantillon a ensuité gatiemment poli afin d’obtenir
I'épaisseur minimale au dessus de la tranchée maursautant que les joints de grains ne se
désolidarisent et que I'échantillon ne se brisee dizaine de tests ont été effectués, il n'a pas
été possible de réduire I'échantillon en dessousalépaisseur de 55-ffn sans en détruire

la cohésion. Cette épaisseur est trop importantg pouvoir quantifier correctement la
mesure, mais ne perturbe pas I'analyse qualitative.

Nous avons procédé aux mesures a I'E.S.R.F. (Earofgnchrotron Radiation Facility),
sur la ligne ID21 (www.esrf.frlUsersAndScience/Expents/Imaging/ID21, Susini et al.
2007), avec V. De Andrade. Le faisceau issu du magment synchrotron est
polychromatique. Sa luminosité trés élevée permetéduire sa dimension jusqu’a la limite
de diffraction (quelques microns pour les infraresiy La cartographie dans le spectre
infrarouge (de 1500 & 5000 &jna été réalisée avec un microscope Nicolet Comtimu
couplé a un spectrometre Nexus. Une image de 3¥spiectres a été obtenue, sur une zone
de 580 x 21Qum. La taille du faisceau était fixée & 5x%5’.

La méme phengite a été analysée a la microsondiaieue au LMTG a Toulouse. Une
cartographie des éléments alcalins a été effec@néeonditions d’analyse ponctuelle. Une
image a été assemblée par la superposition ddsprofi

Quelques analyses semi-quantitatives au Microsébpetronique a Balayage (réalisées a

I'E.S.R.F.) ont également été réalisées.
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Figure 1 : Spectre d’absorbance cumulée sur toutalzone d’étude. Trois
bandes de vibration ont été repérées et identifiéeglles correspondent

aux bandes illustrées en Figure 2.
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2. Résultats

Les analyses microsonde et MEB ont permis de déterrque la phengite a une
composition moyenne NgoKo s € 01Mgo 367l 1.055i36010(0OH)2. La phengite analysée est
donc plutdt riche en lacunes interfoliaires (somteau en pyrophyllite, calculé selon le
modeéle de Parra et al. 2000, est égal a 16% enviktle présente des variations limitées en
cations interfoliaires, dont la somme est compeisiee 0.80 et 0.87.

La Figure 1 présente le spectre d’absorbance obtamaulé sur toute la zone d’étude.
Nous avons représenté trois bandes de vibratiocamuéspondent aux constituants d'intérét.
Ces bandes de vibration ont été sélectionnées iptage au mieux les différentes phases
(Figure 2). La calcite est présente dans I'écHantilelle a été représentée en Figure 2 par la
bande de vibration dont le pic se situe a 2516.d@ette bande est décrite par Pokrovsky et
al. (2000) comme due a la combinaison de mode#bdations internes et réticulaires.

Les phengites sont représentées en Figure 1 eteFRypar la large bande de vibration
centrée sur 3600 ch Cette bande correspond a la vibration d'étirent&g groupements
hydroxyles liés aux cations en position octaédrifBesson et Drits 1997, Madejova 2003,
Zviagina et al. 2004).

Madejova (2003) a observé un épaulement dans letrepaux alentours de 3250 ¢m
attribué a I'eau venue hydrater les cations, cedire former des liaisons hydrogénes avec
eux. La méme bande a été calculée par dynamiquécolalre par Gordillo et al. (2002) ; elle
a également été observée par Besson et Drits (EA%)iagina et al. (2004), accompagnée
d’'un épaulement vers 3420 @rmoins visible sur notre échantillon. Madejova (20 noté
que le chauffage de I'échantillon & 50°C pouvajildéer la bande & 3250 ¢rwers les plus
hauts nombres d’onde.

Les autres bandes de vibration observables end-ijure montrent pas la présence de
phases insoupconnées. Elles n'ont pas été utilipées la représentation car elles se
superposent plus ou moins les unes aux autresrgdlicuent la visualisation.

Les trois bandes de vibration sélectionnées peemtetie différencier clairement la calcite
des phengites (Figure 2). On voit également enr€igur) que I'échantillon contient de I'eau
liée aux cations par des liaisons hydrogénes. @etteest clairement associée aux phengites.
Il est trés important de noter que I'eau n’est @ssociée aux joints de grains, mais qu’elle se

trouve en quantités variables au sein méme degyjien
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La cartographie en éléments alcalins est présariéeigure 2 C). Il y apparait que la
phengite n'a pas une teneur homogéne en alcalii§ @n cations interfoliaires). Les
variations les plus importantes observées en Fig@g sont reliées aux joints de grains, mais
on voit des variations fines au sein de la phendiexiste plusieurs zones (au milieu & droite
et en bas a gauche) de la phengite ogONat KO sont moins présents, ainsi qu’une
variabilité a I'échelle de quelques pixels.

Pour faciliter la comparaison entre la carte deteren éléments alcalins et d’absorbance
IR dans la gamme de vibration de I'eau, nous avent® de normaliser 'image de I'eau par
celle de la phengite. Cela permet de vérifier stdatenu en eau est constant au sein de la
phengite en s’affranchissant des irrégularités alsgeur. Le résultat de la normalisation (qui
consiste en une simple division d’'une image parttg) montre bien des variations, comme
illustré en Figure 2 G). Quatre zones apparaissgdcialement riches en eau. La
comparaison avec l'image optique de I'échantill@mnpet d’affirmer que ces zones ne sont
pas reliées aux joints des grains. Sur la Figute2joints de grains apparaissent au contraire
plutét pauvres en eau.

En dépit de nos attentes, il n'apparait pas deétadion évidente entre éléments alcalins et
teneur en eau de la phengite. Trois zones richeaeront été mesurées a la microsonde. Sur
ces trois zones, deux d’entre elles apparaissemdtpliches en alcalins, tandis que la zone
riche en eau la plus & droite apparait au cont@utdt pauvre en alcalins. La seconde zone

pauvre en alcalins n’apparait pas riche en eau.
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Figure 2: A) Microphotographie de la zone étudiéevue au microscope optique en lumiére
naturelle. B) Image obtenue a la microsonde électnique en mode BSE. C) Teneurs additionnées gn
potassium et en sodium des phengites, mesurées anacrosonde électronique. D), E) et F
Représentations cartographiques de l'absorbance dBéchantillon dans les gammes de nombre
d'onde indiquées, correspondant aux phases indiquegvoir le texte pour plus de détails). Les
nombres d’onde sont exprimés en cth G) Division de F) par E), censée représenter lemriations

=

de la teneur en eau a épaisseur de phengite condmnLes limites de la phengite dessinées a part
de C) sont indiquées en pointillés jaunes en A) 8), en pointillés noirs en D), E), F) et G). Lesdnes
de base ont été soustraites a chaque représentatide I'absorbance. D), E), F) et G) ont été obtenues

avec le logiciel PYMCA. Toutes les figures sont a Iméme échelle, indiquée en A).
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3. Comparaison des résultats et discussion

Dans cet échantillon, nous avons pu confirmer Esgmce d’eau libre (non structurale)
dans des phengites provenant d’'une lame mince de rmétamorphique. Les spectres IR
obtenus sont compatibles avec 'hypothése que Bsaprésente en position interfoliaire dans
la phengite, constituant une spheére d’hydratatidgowa des cations alcalins. Des variations du
contenu en eau sont également observables auesiphéngites. Elles ne sont probablement
pas reliées aux variations d’épaisseur car ell@ssgrvent sur 'image de I'eau (Figure 2 F) et
sur I'image de I'eau normalisée a la phengite (FEquG).

L’absence de corrélation entre teneur en élémdcadires et teneur en eau demande une
explication. Nous avons proposé précédemment querdaence de lacunes en position
interfoliaire permette I'incorporation d’eau. Seloa modele, I'eau interfoliaire devrait étre
préférentiellement placée dans les zones ou I'memie un déficit en éléments alcalins. Si
certaines zones de la lame sont plus hydratéesplseyvations indiquent que ces zones ne
sont pas systématiguement riches en pyrophylliteisi€urs hypothéses peuvent étre
avancées. Tout d’abord, I'absence de corrélatidre eromposition et hydratation peut n’étre
gu’'apparente. Comme nous l'avons dit, la phenddegas une teneur spatialement homogene
en éléments alcalins. L'information chimique n’étancessible & la microsonde électronique
qgu'a la surface de I'échantillon, il est possibleeccette phengite soit plus riche en lacunes
interfoliaires sous la surface. Le rapport entseeMelumes analysés par spectroscopie IR et &
la microsonde électronique est en effet au minindenfiordre de 50, ce qui rend les résultats
des deux techniques difficiles a comparer.

Ensuite, il faut envisager que I'absence de cdiofaest réelle et que par conséquent
représenter I'hydratation d’'un mica par I'occupatiae ces lacunes interfoliaires par de I'eau
moléculaire est incorrect. Nous n’observons pas plus de corrélation entre contenu
interfoliaire et hydratation, ce qui signifie guen ne peut pas proposer que I'eau soit allée
directement hydrater les cations. La phengite ques mbservons étant fortement clivée, il est
possible d’invoquer un effet mécanique dincorporatpréférentielle de I'eau dans les
feuillets les plus ouverts, et un réle seconda@gdadcomposition. La comparaison directe de
'aspect du minéral avec son hydratation n’est pesbante. Cette hypothese revient a
considérer que la phengite puisse ne pas étreqailildre thermodynamique vis a vis de
I'hydratation.
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4. Conclusion

L’analyse qualitative de I'absorbance IR a I'E.&Raous a permis de nous assurer gque
I'hydratation des phengites est une réalité. Langite mesurée a une teneur plutét élevée en
pyrophyllite. Elle est variablement hydratée. Lemdies de vibration indiquent que l'eau
mesurée est située en position interfoliaire. Effevenue hydrater les cations présents sur ce
site, 'eau est liée a eux par des liaisons hydrege

La modalité de I'hydratation n'a pas pu étre claiemt établie. Aucun indice ne suggére
de rejeter notre modeéle ou l'eau occupe les lacunesfoliaires et diminue de ce fait
l'activité thermodynamique du pdéle pur pyrophyllit€outefois, notre modéle n’est pas
entierement confirmé. Le méme type de mesures asirédhantillons présentant plusieurs
générations de phengites, aux contenus en catiteréadliaires variables, permettrait de tester
plus intensément notre modéle et de mieux compeefalmodalité de I'hydratation des
phengites métamorphiques et la relation de cettiraltigtion avec la texture minérale et les
micro-structures. Le protocole expérimental seakits a revoir. La méthode que nous avons
utilisée permet de combiner les techniques de gpseaipie IR et d’imagerie a la microsonde
électronique, mais est codteuse en temps de ptépames échantillons et demande de

nombreux essais, notamment lors du polissage dedlfillon.
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Partie Il

Méthodes d'estimation par le calcul des proprietés

thermodynamiques

Nous avons évoqué plus haut I'importance de laigudes bases de données de propriétés
thermodynamiques des minéraux. L’inter-cohérence laspremiére qualité d'une telle base.
L'évaluation des propriétés thermodynamiques desémiux repose principalement sur
I'expérimentation, qui fournit une information sienthalpie et/ou I'entropie de formation, sur les
capacités calorifiqgues (techniques de calorimétr@)r les variations de structure, d’ordre -
désordre, la compressibilité (techniques de diffoacde rayons X sous contraintes de pression, a
différentes températures). La compilation de cemdes, liées aux données naturelles (coexistence
de phases immiscibles le long d’une solution solplEragenéses observées, etc.) permet ensuite
l'optimisation d’'un jeu de propriétés thermodynaogg. Différentes méthodes d’optimisation
existent et ont donné lieu a I'apparition d’autdatbases de données inter-cohérentes.

Les méthodes d’estimation par le calcul des prtdsi¢hermodynamiques sont justifiées dans
plusieurs cas de figures. Tout d’abord, un problémageur se pose lorsque I'expérimentation atteint
ses limites. Cela est courant pour les phases skeliampérature. Les cinétiques de réactions tres
lentes, la complexité des phases, les phénomemedrel’ - désordre, I'importance des fluides
aqueuy, tout cela vient compliquer les résultatgeett méme empécher d’obtenir la cristallisation
des phases désirées. Nous avons également vu dapartie précédente que les résultats
expérimentaux peuvent se contredire et préter usiam.

Ensuite, certains composants (pbles purs des @otugolides) ne sont jamais stables quelles
gue soient les conditions P-T. Il est tout a faihwenable en thermodynamique d'utiliser ces
composants pour représenter les variations degephaest le cas des chlorites qui incorporent du
Fe** mais dont le pble ferrique n'a jamais été obse@r@n’aura d’autre choix que d’en estimer les
propriétés thermodynamiques par le calcul.

Plusieurs méthodes de calcul, ou au moins d'estimades propriétés thermodynamiques ont
été proposées. Cette troisieme partie de ma tHdse¢e en deux chapitres, présente les techniques
gue nous avons testées, comparées et appliquéas. |Bgremier chapitre, nous traiterons de
'estimation de I'enthalpie standard de formatioes dohyllosilicates. Les méthodes actuellement
utilisées seront présentées, et plusieurs exeng@esalcul seront fournis. Nous proposerons de
combiner deux approches afin d’obtenir I'estimati@mplus précise possible. Le second chapitre est
focalisé sur I'estimation de I'énergie d’excesdad des solutions solides. Nous y présenterons la
méthode que nous avons retenue et I'appliqueroptusieurs solutions solides d’intérét dans

I'étude du métamorphisme de basse température.
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Il faut rappeler qu’estimer le signe, puis la magé des paramétres de Margules dans les
phyllosilicates ainsi que les propriétés standags pldles purs hydratés des phyllosilicates est un
objectif dont les applications seront nombreusesést utiles a I'industrie comme a la pétrologie

lorsque les interactions avec les fluides sera@gimées a ces travaux.
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Chapitre | : Estimation des propriétés standard des

minéraux

1. Les méthodes de sommation d'oxydes

Il a été remarqué depuis longtemps la quasi-litade la relation entre composition et
propriétés thermodynamiques des minéraux. Cettgionla mené a de nombreuses publications
dont la philosophie est comparable dans les graligiess. Elles sont basées sur l'attribution d'une
grandeur thermodynamique (enthalpie, entropie, melucapacité calorifique et autres) a chacun
des constituants des minéraux d'intérét. Ces gumadsnt ensuite sommées pour représenter la
propriété thermodynamique désirée du minéral voulu.

Latimer (1951) a par exemple proposé une méthoeiimiation de I'entropie d’un composé
basée sur la sommation de celles reliées aux éténf@imomes) composant la formule structurale.
De méme, une vaste littérature repose sur la soimmaés oxydes et / ou polyedres composant les
minéraux.

Ainsi par exemple les méthodes de Fyfe (1958) ouwapet'yants (1965) reposent sur la
sommation directe des propriétés des oxydes. Appliges méthodes conduit & obtenir des valeurs
identiques pour les polymorphes et limite de fapidement leur intérét. Leur justesse laisse a
désirer au point qu’il est impossible d’établir wiagramme de phases avec des propriétés
thermodynamiques calculées par une sommation didkes propriétés des oxydes : si les propriétés
thermodynamiques des minéraux sont des combinaigodares des oxydes qui les constituent
alors I'enthalpie libre de réaction entre ces mangrest toujours nulle.

Des méthodes plus élaborées permettent la prissompte de I'environnement des éléments
dans le minéral et amenent a des résultats plussp&hermak et Rimstidt (1989 et 1990) ou Van
Hinsberg et al. (2005a et 2005b) ont établi desressjons linéaires des propriétés
thermodynamiques des minéraux a partir de leurgédobs constitutifs, fournissant ainsi des
valeurs différentes selon la coordination des caticet méme le type de liaison avec l'eau
structurale. Si les corrélations entre propriété€sumées et propriétés calculées peuvent apparaitre
excellentes (Figure 1), il n'en reste pas moins cpee valeurs ne peuvent généralement pas étre
utilisées directement a des fins thermobarométsiguae leur incertitude est trop grande (elle va au-
dela de I'écart type obtenu par régression). LarEi@ présente le résultat du calcul de la réaction
3-1, effectué a l'aide des propriétés thermodynaesigie Berman (1988) puis de celles recalculées
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pour la pyrophyllite (phase) selon la méthode der@fak et Rimstidt (1989) et selon la méthode de
Van Hinsberg et al. (2005a, 2005b):

pyrophyllite = disthéne + 3 quartz + eau (3-1)

On voit sur la Figure 2 que les P-T de déshyd@tatialculées avec les différents jeux de
propriétés thermodynamiques sont trés différermear(simplifier, nous avons conservé les mémes
compressibilités / expansions thermiques danslesusas). La courbe correcte de disparition de la
pyrophyllite est bien entendu celle calculée avex propriétés thermodynamiques de Berman

(1988) puisqu’elle a été utilisée comme contraiote de I'optimisation de la base de données.
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Figure 1: Relations entre propriétés thermodynamiges de la littérature et
recalculées par la méthode de Van Hinsberg et al2@Q05a, 2005b). Extrait de Van
Hinsberg (2005a). Les coefficients de corrélation Fpour les enthalpies (a), entropies
(b) et volumes (c) sont supérieurs a 0,99.

Il est clair que dépourvues des contraintes exériates et/ou d'inter-cohérence, ces méthodes
ne sont qu’'approximatives. Il faut de plus notee dalle que représentée dans la Figure 1, la
différence entre I'enthalpie de formation de lagphyllite décrite par Berman (1996) et celle

calculée avec la méthode de Van Hinsberg et ab5202005b) apparaitrait trés inférieure a ladaill
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du point (la différence est de 23kJ/mol environd pertinence de la représentation donnée en
Figure 1 (biaisée par les échelles trés dilatéggjanc a questionner.

L’enthalpie de formation est la propriété thermodynamique fondamentale Bestimation est

la plus difficile, car elle requiert une précisigue les méthodes de sommation citées ci-dessus
peinent a atteindre.
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Figure 2 : Pressions et températures d'équilibre déa réaction
(3-1) obtenues avec les données thermodynamiquesBerman

(1996) en A, de Chermak et Rimstidt (1989) en B ete Van
Hinsberg et al. (2005a, 2005b) en C.

Des estimations plus précises des propriétés thogmamiques standard sont possibles grace au
cycle thermochimique de Born-Haber-Fajans illugréFigure 3. Basé sur le calcul de I'énergie

réticulaire du minéral et sur la connaissance degrigtés des éléments qui le composent, ce cycle
permet I'évaluation de I'enthalpie de formation mgseraux:

H ° fcomposé: U pot - Z (H sub +H ((:)ation(g’T) -H ((:)ation(g ’0) +E )
cations

on

(3-2)
- Z(H diss + He?n(g’T) - Hgn(g’o) + Aeanion)

anions

Avec Uy énergie réticulaireHsy, enthalpie de sublimatiory: atome sous forme gade =
Affinité électronique de l'aniork;io, = Energie d'ionisation.
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Corindon  _Eperoie réticulaire
ALO,(CT) - > 2APg0)+30%(g,0)

Energie cﬁonisation Affinittiélectronique
-AHf 2 Al{g,0) 3 0(g,0)

e Al(g,298. 15 T°Al(g.0)

Y

2 Al(m,T) Hsublimation > 2 AI(g,T)
+ o HeO(g,298,
3/2 02(9’1-) Hdissociation » 3 O(g,T)

)-H70O(g,0)

Figure 3 : Représentation du cycle thermochimique & Born-Haber-Fajans développé pour le corindon Al2G.

T: Température, ici de 298.15 K; m: métal; g: gaz0 est la température absolue.

On peut calculer une enthalpie de formation grace éycle quelles que soient les températures
et pressions a la condition expresse de connalrprbpriétés des autres éléments du cycle pour ces
mémes pressions et températures. L'énergie rétieida définit comme la différence énergétique
entre une configuration ou tous les atomes cotisitu réseau cristallin se trouveraient ionis@s a
K et & distance infinie les uns des autres et fdigoration qu'ils ont a pression et température
variables dans le minéral. Cette définition premat son sens dans le cycle de Born-Haber-Fajans.

L'équation de Kaputinskii (1956) fut la premiéreposée pour I'évaluation de I'énergie réticulaire:

Ave?. A(l- ?)

uyu  =———— 3-3
pot ATE X (3-3)

Avec Av nombre d’Avogadroe charge élémentairéy constante de Madelung;, permittivité
du vide, r distance d'équilibre entre les cations et anigngonstante de répulsion liée a la
compressibilité.

La distance est souvent considérée comme la plus petite distaation-anion du composé.

Cette équation simple demande de connaitre |la aatestle Madelung de chaque composeé.
Cette constante est uniquement fonction de la tiipardes charges dans le minéral et donc de sa
structure atomique. Elle est tabulée pour de nombmminéraux (par exemple Johnson et
Templeton, 1961) et peut également étre calculéeHarrison, 2006). Calculer cette constante est
simple en théorie, d'autant plus si le minéral @nés une forte symétrie. Le calcul repose sur

I'évaluation du champ électrique créé par les awdtemes en chaque ion de la maille élémentaire
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dans une sphére. La valeur calculée varie en fumale la taille de la sphére pour atteindre un
coefficient dit de Madelung lorsque la taille de dphére est infinie (c’est le principe de la
sommation d’Ewald). Un exemple de calcul est fowmiFigure 4. L'énergie électrostatique totale

du composeé est alors:
E.= 1 E nzeg —ez (3-4)
es 2 - =i d

Avec n; nombre dionsi dans la maille eélementairg charge de lioni, ¢ coefficient

électrostatique dit de Madelung exercé en llioet d plus petite distance dans le composé. Il est
nécessaire lors de ce calcul de s'assurer qudemueeefficients de potentiel sont bien exprimés en

fonction de la méme distande
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Figure 4 : Exemple de calcul de la constante de Matung de la forstérite MgSiO, dans I'espace réel. En (a) et (b
sont représentées les variations des potentiels él®statiques créés en chaque anion et cation, remgtivement, de la|
maille primitive. (c) La constante de Madelung résliante converge vers une valeur proche de 31.845réer une
sphére de forstérite de plus de 250 Angstroms demda& de manipuler plus de 40 millions d'atomes. Desharges

entiéres ont été utilisées pour ce calcul, et largtture de la forstérite utilisée est celle de Bau¢1972).

Cette énergie tend vers la constante de Madeduthg composé avec 'augmentation de la taille
de la sphere, et on peut écrire:

Ees = (3'5)

La constantg (issue de 3-3) a la dimension d'une longueur. Desyenodéles les plus simples,
p est choisie égale a 0.0345 nm (par exemple Glagtséenkins, 2000, 2005). Vieillard (1982)
donne une expression liapta la compressibilité du minéral et utilise dans sedéles - sur
lesquels nous reviendrons plus en détail - uneuvalep différente pour chaque cation. Ce type

d'approche est également utilisé dans d'autreslemdtomistiques ou cette constante fait partie des
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potentiels de Buckingham décrivant les interactiense les atomes. C'est le cas du code GULP,
également détaillé plus loin.

Le cycle de Born-Haber-Fajans permet une prédidimvie des propriétés thermodynamiques
des sels et composés ioniques, par exemple couplémadéle VBT (Volume-Based
Thermodynamics, voir Glasser et Jenkins, 2005 pm#& synthése) et a la régle isomégéthique
(Jenkins et al., 2004). Cependant, il n'est matesamenstrictement valable que pour les solides
ioniquestels les sels et certains oxydes (MgO, MnO mangjggmoon a également facilement de
bons résultats pour le corindon @k faiblement covalent). Par contre, ce cycle estilinable en
I'état pour les silicates, qui présentent tous eram degré de covalence. Par exemple, pour le
quartza, on calcule avec le logiciel GULP une énergiectédtiire égale a -12418 kJ/mol environ en
utilisant les paramétres d'interaction de la lferaCatlow. D’apres le cycle de Born-Haber et la
valeur connue de I'enthalpie standard de formatanquartz alpha, on s’attend a calculer une
énergie réticulaire de -13213 kJ/mol environ. L&édence entre ces deux valeurs est directement
répercutée sur le calcul de I'enthalpie standarébdeation. On calcule!Hfquariz = -115 kJ/mol
environ, alors que dans la base de données de Bgt888), on trouvelHfouar, = -911 kJ/mol
environ. Dans ce cas I'erreur est proche de 859 daleur attendue. Cela s’explique simplement :
la définition méme de I'énergie réticulaire estarasmal par I'énergie impliquée lors de la création
des liaisons covalentes, car elles ne sont pascég&pient incluses dans le cycle de Born-Haber-

Fajans. Il est donc nécessaire d'apporter des imatitiins au calcul de I'enthalpie.

Le lien entre méthode de sommation des enthalgesgrgies libres des oxydes constitutifs des

minéraux et cycle de Born-Haber-Fajans a été pssgrement réalisé dans une série de

publications basées sur le paraméddOZ, (Tardy et Garrels, 1976 et 1977 ; Tardy et Gayrtner

al

1977 ; Tardy et Vieillard, 1977 ; Vieillard, 1978982 ; Gartner, 1979 ; Tardy, 1979 ; Vieillard et
Tardy, 1988 ; puis plus récemment Vieillard, 1994894b, 2000, 2002). Ces publications ont
donné naissance a une méthode originale d'estimd¢i® enthalpies et énergies libres de formation,
gui semble plus précise lorsqu'elle s'appliqueeatiialpie et non a I'énergie libre de Gibbs
(Vieillard et Tardy, 1988). De ce fait, seule l&thode concernant I'estimation de I'enthalpie de
formation sera considérée ici. Les détails de amé¢hode sont décrits dans l'article de Vieillard
(1994a) mais nous en reprendrons les bases ici.

La philosophie de cette approche est de corrigaelir faite lors de I'estimation de I'enthalpie
de formation par sommation d'oxydes grace a la aiseance de la structure du minéral et & une
évaluation de son énergie réticulaire, comparéa somme de celles des oxydes. On a donc la

relation suivante:
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AH® f = Y AH°f +AHCf

composé

(3-6)

oxydes
i=constituans

Le termeAH° f représente la différence entre I'enthalpie stahdarformation du minéral

oxydes
et la somme des enthalpies standard de formatigxigles qui le constituent. Ce terme, et c'est la
toute l'ingéniosité de la méthode, est calculé action de la structure et de la composition du

minéral. Il est lui-méme évalué par une sommatiertefmes associés aux oxydes constitutifs du

minéral:
i=ns-1 j=ns . .
AHf L ges=—N DT > XX, (AHOZ’M [ (comp —~AHO* M* (comp (3-
izl j=i+l

7

k z R . . N
Avec X, :ﬁ, N nombre total d'oxygénes)s nombre de sites dans le composé, et ou

AHO*M 7 (compest I'électronégativité du catioM dans le composéXi et Xj représentent les

fractions molaires des oxygénes reliant les cati@if de sorte que seules les interactions entre les
cations contenus dans des sites cristallographiqoeSgus sont considérées. L'électronégativité

AHO* M7 (comp @ la dimension d'une énergie, elle traduit I'##inélectronique du cation dans

I'environnement cristallin. Cette grandeur étanbimue, on I'évalue de la maniéere suivante:
AHO* M ? (comp) = AHO?* M ? (oxydd + HO* M (3-8)

Les valeurs deﬁHOZ‘MF (oxydg ont été tabulées (Vieillard, 1994a). Elles ont éé&ulées
pour minimiser la différence entre enthalpies demfation prédites et enthalpies de formation

mesurées. Le paramét@dO> M * est un terme correctif qui se calcule de la fasaivante
(Vieillard et Tardy, 1988 ; Vieillard, 1982, 1994a)

do-d
Mz+ 02-
_ 1 eome a a
d_|02 M z+ AV.ez.ZZ.A\: - _ pcomp + k AV.ez. comp comp
omp| d d2 comp d4
0

(3-9)
aMZ+ +a02—

- Ave’ 2’ A, i-p—"; — Koy Avg? | —mE 2
dy do d,
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Avec Ao constante de Madelung de I'oxyd8comp ccefficient de Madelung du cation dans le

COMPOSE pox Kox, pCOMPp et Keomp CONStantes de répulsion et de polarisation, réispetent, dans

Mz+

02- Mz+
comp? a

comp? ox

l'oxyde et le composéq a et a2” les polarisabilités effectives des cations et de

'oxygene, respectivement, dans le composé et baxgde. dy etd sont les plus courtes distances
entre le cation et I'oxygéne dans l'oxyde et dansdmposé. Il est considéré dans les articles

utilisant cette technique qu@omp= Aox.

Ce terme correctifdHO*"M ** a pour vocation de comparer I'énergie réticulaies oxydes
constitutifs du composé et celle du composé (preetidroisieme termes de 3-9), en prenant en
compte I'énergie mise en jeu par création de Isismvalentes (second et quatrieme termes de 3-
9).

Ce modéle permet une prédiction de I'enthalpieatmdtion & environ 0.25% pres pour les
phyllosilicates, et en moyenne a 0.59% pres paus tes minéraux (la moyenne est influencée par

quelques valeurs plus mauvaises). Les incertitodedeux sources. La premiére est associée au jeu
de valeurs deAHOZ'Mf (oxydd minimisées par Vieillard (1994). La seconde esk ligu

raffinement de structure lui-méme. Cette incerdtudst extrémement difficile a quantifier.
Quelques tests ont révélé par exemple que pour steuntures différentes de forstérite, les réssiltat

peuvent varier d'une dizaine de kJ/mol.

Ce modele fournit cependant une approximation steakt permethéoriquementle prédire le
comportement des solutions solides, du moins diescelont on posséde des raffinements de
structure. Avec un modele basé uniquement sur lanmsdion d’enthalpies de formation des

constituants des composés, I'enthalpie d’excésé@anmge est nulle par définition.

2. Applications du modéleHo*m* aux solutions solides — exemple de
muscovite — paragonite

Nous avons appliqué le modele de Vieillard (1994 p)usieurs solutions solides; I'objectif étant
in fine de pouvoir évaluer les parametres de Margules (\d8dyivant les variations d’enthalpies
propres a chaque solution solide. La méthode ddlafek (1994a) permet, a la condition de
connaitre la structure fine du minéral, d'en ca&clienthalpie de formation. On peut ainsi espérer

calculer les variations d’enthalpie le long d'untuson solide pour obtenir I'enthalpie de mélange.
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Le cas de la solution solide, incompléete, entre qovite et paragonite illustre le probléme de
sensibilité a la structure auquel nous nous sonimeerés (Figure 5).

En configuration 2M1, la muscovite et la paragonpesentent toutes deux cing sites
cristallographiques caractérisés par des distant&satomiques variables: un site interfoliaire, u
site octaédrique, un site acceptant le proton Hteatx sites tétraédriques. Elles forment une
solution solide qui présente une démixtion a bassgérature. Elle a été I'objet de nombreuses
études, expérimentales comme calorimétriques (Rbak, 1996 ; Parra et al., 2002), et I'extension
de cette solution solide a été utilisee comme amtbbarométre empirique (Henley, 1970 ; Eugster
et al.,, 1972). Il est bien connu que la solutiolideomuscovite - paragonite présente un solvus

asymétrique, dépeint par des parametres de MarfiMElg.na et WHya.k) positifs et non égaux.
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o 3 T H°f calculée G°f équivalent
e (@) -5910 é} -6000
:0
= s020+ () (c)
% -6010
c -5930
<, [e [s
c 25 e -5940 g -6020
(] 5 ¢ S
o ¢ -5950 X 6030
< <
Fo) -5960 Ref. A&B
2 Berman 1996 8040+ A |
X< 26 i -5970
(o} —_— ¢ calcule
é 9805562 64 06 068 1 000557 64 06 08 1
o Xparagonite Xparagonite
)
T s DG°f correspondant
c 150 | . : | : : | ‘ :
5 @
8 — 2 os
()] — -|M1 }) ..........
» —n| ¥ 7N —A
o 1r —H | 051 ™ tfota(l)calc. i
(&) ’ . --em
c
© -1+ -
)
)
) 1.5+ -
05 | L | | _2 1 L L 1 1 L L L 1
0 02 04 06 08 1 0 01 02 03 04 05 06 07 08 09 1
Xparagonite Xparagonite
Figure 5 : Application du modéle de Vieillard (1994) a la solution solide muscovite — paragonite. Lesriations de
distances inter-atomiques (a) le long de la solutiosolide ont été calculées pour correspondre aux Kations
(mesurées) de l'enthalpie (b) et de I'enthalpie lile de Gibbs (c) et (d). Les traits pleins gras era] représentent les
distances moyennes entre cation et oxygene, lesitsafins les distances les plus courtes. I: siteterfoliaire; M: site
octaédrique; T1 et T2: sites tétraédriques; H: proon. On a figuré pour information les variations deG°f d'une
solution solide idéale. Références: A: Robie et Hengway (1984); B: Winter et Ghose (1979). C: RouxteHovis
(1996). Les structures des pOles purs muscovite gragonite proviennent de Knurr et Bailey (1986) efSoboleva et
al. (1977), respectivement.

La Figure 5 illustre les calculs décrits ci-dessous

Partant des structures de muscovite et paragdilitgas par Vieillard (1994b), nous avons tout
d'abord calculé les enthalpies de formation depbéss purs, qui reproduisent bien certaines valeurs
de la littérature (Robie et Hemingway, 1984 ; Wirge Ghose, 1979), mais pas celles de Berman
(1996) (Figure 5 b). Nous avons toutefois remargué la différence entrefH f uscovite €1
AH foaragonite €St proche de 35 kJ/mol avec la méthode de Midi(#994b) comme dans la base de

Berman (1996). Ceci suggére que la méthode¥d®> M ** est suffisamment précise pour étre
appliquée lors d'échanges cationiques, au moisguerles cations ont des charges semblables.

La premiére difficulté est la rareté des raffinatsede structure le long des solutions solides,

spécialement de celles qui présentent des démsxtaindont les compositions intermédiaires
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n'existent pas aux conditions standard d'analysesMvons donc inversé le probléme et modélisé
les variations de structure a I'échelle atomiqueesgaires pour provoquer une exsolution et des
variations d'enthalpie correspondant aux travapéementaux de Roux et al. (1996). Le résultat
est présenté en Figure 5 a. Les structures des pdts n’ont pas été modifiées. La déformation des
polyédres est plus grande dans la paragonite gueldanuscovite, ceci est facilement observable
sur la Figure 5 a: la différence entre les distanceation> - <oxygéne> les plus courtes du
polyédre et les distances moyennes est plus grdantie le cas de la paragonite. Pour reproduire la
démixtion observée a basse température (Figureibest nécessaire de prendre en compte dans la
solution solide une déformation non linéaire delygmres depuis la muscovite vers la paragonite.
En d’autres termes, relier les distances obsem&es la muscovite & celles de la paragonite par une
ligne sur la Figure 5 a ne permet pas de créeétaidion attendue. La seule déformation du site
interfoliaire n'est pas réaliste (Lanson B., comitation personnelle): les oxygénes liés au cation
interfoliaire (ici K ou Na) sont dans ces minérailes oxygenes apicaux aux tétraedres de silice -
alumine; leur position est donc fortement influemgir celles des atomes dé*Sit AP*. Il est
donc nécessaire de prendre en compte la déformd#@enpolyédres autres que ceux ou a lieu
I'échange cationique. La Figure 5 a) a été réalmgeconsidérant que tous les polyédres se
déforment de facon semblable, ce qui n'est qu'ym®these, mais des résultats similaires sont

obtenus si I'on considére que seuls les tétraéelrdes positions des cations interfoliaires se

déforment non linéairement. Le point majeur a rietest qu'avec le modéle dd#HO* M **, on
explique une forte démixtion par une déformation tinéaire des polyedres de l'ordregielques
centiemes d'Angstromde terme « déformation non linéaire » se compread la Figure 5 a
comme la courbure des courbes représentant lesdest de liaison et reliant les pbles purs. Cette
distance — de l'ordre du centieme du rayon ionideid'oxygéne - est trés faible, en deca de la
résolution de la diffraction X. Le résultat estnmipalement influencé par la grande sensibilité du
modele a la géométrie des tétraédres de silisentble donc difficile de s'affranchir de l'incartie

liée aux raffinements de structure des minéraux aeemodele, méme en comparant les énergies le

long d'une solution solide.

Nos conclusions quant au modéled#0> M * sous sa forme actuelle sont les suivantes :

1. Malgré sa sophistication, les incertitudes résidgelie ce modéle sont trop élevées pour
pouvoir appliquer directement les données thermahygues recalculées a des fins
thermobarométriques.

2. L'incertitude sur le raffinement de structure, imspible a quantifier, empéche son
application aux solutions solides & partir de dtmes mesurées par les méthodes
usuelles.
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3. Le modéle est hypersensible aux variations de ridist tétraédriques, ce qui empéche

son application directe aux solutions solidesgeaein@me a partir de structures calculées.

Nous avons travaillé a I'amélioration de ce modéiguelques points méritent d'étre soulignés.

3. Améliorations possibles du modele deHo*m *

La premiére expression du terngelO> M ** se trouve dans le mémoire de Vieillard (1982).
L'équation (3-9) devrait en théorie étre un peusptompliquée: il avait été approximé que la
constante de Madelung de l'oxyde équivalait aueffimient de Madelung de l'oxyde dans le
composé ». Les guillemets sont nécessaires cae akifinition n'est pas rigoureuse, nous
confondons ici constante de Madelung et coeffisiedie potentiel électrostatique. Cette
approximation revient a négliger une partie dedatibution de la structure au champ électrique.
Une nouvelle expression prenant en compte uneeauedllévaluation de I'énergie électrostatique par
le calcul pour chaque minéral de ces coefficiemsdtentiel (désormais réalisable en un temps
raisonnable dans l'espace réel, ou a effectuer dlaspace réciproque) devrait permettre une
amélioration du modéle.

Il est ensuite a noter que les polarisabilitésatiffes des cations et anions dans le composé et

dans les oxydes de référence ne sont pas connessiginiéres, dans les oxydes, ont été évaluées
par minimisation d'erreur en méme temps que lesuvaldedHO* M * (oxyd§ . Les polarisabilités

électroniques des ions dans les composés sontamges grace a lI'équation de Lorenz - Lorentz :

3V, n*-1
A omp =" -
4m n*+2

(3-10)

Avec Vmvolume molaire du composéreindice moyen de réfraction.

Cette équation a originalement été définie pounméstraux de haute symétrie, et le facteur de
Lorenz 4/3 (ici inversé) n'est strictement valide que p&s minéraux cubiques (Shannon et
Fischer, 2006).

Les rayons des ions dans le composé sont calctéée g I'expression empirique de Shanker et

al. (1973) qui les lie aux polarisabilités:

comp comp 3
_‘; :(_n:n J (3-11)

ion ion
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Ou aion €t rion SONt les polarisabilités et rayons ioniques déreifce des ions libres.

Les indices de réfraction des minéraux, y comm@isohg des solutions solides, peuvent étre
approximés par la relation de Gladstone - Dale 4),86lle aussi basée sur une sommation de
valeurs liées aux oxydes constitutifs du compos$é. \lariations le long des solutions solides seront
alors linéaires, ce qui est généralement admisr{3teg, 2005) et mesuré pour les grenats (Kimura
et al., 2002). Toutefois cela ne doit pas étre g@isé a la |égere car les indices de réfraction
peuvent varier de fagon non linéaire le long detatees solutions solides (Bloss, 1985),
certainement d'autant plus que les polyédres (et ths champs électroniques) sont déformés non
linéairement. Une forte corrélation est en effetesliée entre indice de réfraction et parameétres de
maille (par exemple, Mori et al., 1995 ; Rocquefd@t al., 2006).

Ces différentes équations pourraient étre remptapée les valeurs, assez bien mesurées ou
prédites, de polarisabilités des cations (tréslda)b de I'oxygéne (fonction de ses voisins) et des
rayons des ions dans les structures (Feth, 1998l3s(G1997 ; Downs, 2002 ; Kirfel et al., 2000,
2005 ; Shannon, 2006 ; entre autres).

z+

Nous avons apporté ces modifications au modéle¥®@> M ** sans obtenir d’amélioration

sensible : il serait nécessaire de recommencepéétie minimisation d'erreur pour obtenir un
nouveau jeu de valeurs dH-IOZ'MF (oxydg compatible avec les nouvelles données apportées. |

est de plus apparu que la question de la dépendiancedele au raffinement de structure ne serait
pas résolue pour autant.

Nous nous sommes donc orientés vers une approdfégedie pour 1) avoir des critéres
objectifs sur la qualité d'un raffinement de stcwetminérale, 2) pouvoir estimer des enthalpies de
formation uniques pour chaque pdle pur, et si pbssinter-cohérentes et 3) étre en mesure de
calculer I'énergie d’excés le long des solutionlides. Ce dernier point fait I'objet d’'un chapitie
part, le dernier de cette partie.

Nous présentons ici le fonctionnement du progran®tP. Utiliser ce programme résout le

probléme de la dépendance du modéletd®> M * au raffinement de structure.

4. Utilisation de GULP, the General Utility Lattice Program

Nous avons utilisé le programme GULP (acronymesémeral Utility Lattice Programpour

réaliser le calcul de I'énergie d’exces (présertés poin) et pour pouvoiin fine estimer des
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enthalpies de formation inter-cohérentes en cotgaprogramme avec le modéle 840> M ** .
Ce programme créé et mis a jour par Gale (199Gaé et Kohl (2003) est disponible en ligne a
I'adresse http://www.ivec.org/gulp/. Il permet entmutres de calculer I'énergie réticulaire des
minéraux. Une fonctionnalité tres intéressante l@spossibilité de minimiser cette énergie par
modification de la structure du minéral, ce quibidde probléeme de la dépendance au raffinement
de structure utilisé. On garde un contrdle sur desctures ainsi générées en en veérifiant la
plausibilité (les structures calculées ne doiveatt gifférer de beaucoup des structures mesurées) et
par le calcul des propriétés élastiques et de cessfilité des minéraux, ce que le programme
réalise automatiquement.

La philosophie de ce type de modélisation reposd'approximation d'Hartree-Fock qui veut
entre autres que les énergies relativistes misgsuelors d'interaction entre les électrons puissen
étre considérées négligeables. On peut alors ealté@hergie intern& d'un minéral de la maniére

suivante:

u=3U, *%ZZUH +ézzzu”k o (3-12)

Les termes de cette décomposition sont les suivants

Zui : Energie spécifique des atomes.

ZZUU : Energie des interactions entre couples atomiques.
i

> > > U, : Energie des interactions entre 3 atomes.
i ] K

Y

C'est donc un modele a I'échelle de l'atome et nd® ses constituants que nous
appliguons. Nous n’utiliserons pas une mécaniqaatgue.

Plusieurs possibilités s'offrent & I'utilisateuupaealculer I'énergie interng du minéral. Nous
avons utilisé la méthode la plus courante pournséraux silicatés, c'est a dire utiliser des

potentiels de Buckingham pour modéliser les int@was au sein des paires d'atomes:

6
i

| Iy
U i;auckmgham — Aexp{— ij - & (3-13)
P
Ce

Ou — représente I'énergie d’attraction/répulsion dipal@ipdle. C’est le premier terme de

i

I'équation tronquée de I'énergie de dispersiorg’en est le plus significatif. Ce terme est calculé

par une sommation d’Ewald.
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A etp sont les potentiels de Buckingham du dipGle, #siant selon chaque dipdol& a la
dimension d’'une énergie gtd’'une longueur.

La contribution énergétique de la polarisabilité m$se en compte par la création d'un modéle
de core/shell (traduisible par coeur et envelompe)on dissocie le coeur chargé positivement de
I'enveloppe chargée négativement des atomes. piggentent respectivement le noyau et les
électrons de valence de l'atome. Ceci s'appligéeialement aux anions que l'on considére seuls
réellement polarisables. Le coeur et I'envelopgerahtant mutuellement, il est nécessaire de
décrire les interactions entre cation (coeur unitgm) et enveloppe de I'anion voisin ainsi qu'entre
coeur de l'anion et son enveloppe. Ce sera fais das deux cas grace aux potentiels de
Buckingham.

On rajoute une constante d'élasticigpring constant keore-snen afin de décrire au mieux la

polarisabilité alpha:

2
a= " qshell (3_14)

core-shell
L’énergie de polarisation du dipéle coeur - envplpaut alors :

—%a.\/f2 (3-15)

U polarisation _

Ou V/est le champ électrique créé en ce dipdle.

Les forces a faible distance n'agissent que savdleppe tandis que le potentiel de Coulomb
agit a la fois sur le coeur et sur lI'enveloppee&lbnt tendance a augmenter la polarisabilité en
diminuant la constantie.reshey Créant une dépendance de la polarisabilité sit@mement. Pour
résoudre ce probleme, on fait le choix de gardewolsstante élastiquore-sheifixe et de modifier
par minimisation d'énergie la position de I'env@epar rapport au coeur de I'atome.

Les interactions entre atomes liés par la covalesoce généralement décrites par un potentiel
de Morse, c'est typiguement le cas de l'eau staletwu le proton et I'oxygéne qui le recoit sont

liés par un potentiel de Morse uniquement. L'éretdjj a alors la forme suivante :

U o = D,|(L-exp(-a(r - 1,))* -1 (3-16)
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Ou D¢ est I'énergie de dissociation du couple d’atomgta distance d’équilibre et a un terme
qui, couplé e, décrit I'énergie due aux vibrations d’étiremestt¢tching mode

Dans I'exemple du groupement hydroxyle, il est envidalgeque seul I'oxygéne portant le
proton et non ce dernier interfére avec les autres atdDedxygene aura alors une charge moins
négative que les autres oxygenes, de la valeur deatgeclaffectée au proton. Affecter des charges
entiéres n'est par ailleurs pas une nécessité, Vinograld €004) ont par exemple montré qu'il
pouvait étre préférable de diminuer les charges foemelés atomes a 85% de leurs valeurs.

Les interactions entre trois corps (le troisieme termeederission de I'énergie interne U) sont
principalement représentées comme des répulsions leatgires d'atomes liées. Nous utilisons
donc une expression harmonique de la forme suivantelz, qui pénalise I'écart de la liaison a la
géométrie qu'on attend d'elle (par exemple un tétraédrel'fmm Sf*, I'angle O - Si - O étant alors
de 109.47°):

1
Uy = > K, (‘9 -6, )2 (3-17)

Nous n'avons pas utilisé de terme décrivant des intemaatiotre quatre corps ou plus.

Lorsque plusieurs atomes occupent les mémes sites logsaphiques, il est nécessaire de
décrire précisément la structure et la position de chaesnatomes. C'est le cas des solutions
solides et de tous les minéraux présentant de 'orélsefdre sur un site. Ce probléme est vaste et
sera traité spécifiguement dans le chapitre suivant. @ntpetefois calculer assez rapidement une
structure représentative du composé désordonné emidsaint au logiciel I'occupation partiele
du site par I'atoma. Le logiciel appliquera alors les approximations suiandites de champ

moyen :

CM _
U, =o0,U; (3-18)
et

Uz =00,0U; (3-19)

Ou U™et UM sont les interactions entieet j pondérées par I'approximation de champ

moyen. |l faut noter que I'approximation de champ nmopeoduit des structures moyennes, a peu
prés représentatives des structures a I'état désordonegendant cette approximation a

d’'importantes conséquences sur I'évaluation de I'énergfieulaire. Les enthalpies de mélange
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calculées le long de solutions solides & I'aide de cetteorippation sont globalement surestimées
(Allan et al., 2001).

Une approximation tres importante est faite lorsque I'on utiles® potentiels semi-empiriques :
on considére qu'ils sortansférables d’'une structure cristalline a I'autr@insi on peut générer
des structures non observées directement dans la ,nahais il est sage de garder cette
approximation a l'esprit et donc de ne pas appliquer @dengiels d’'une structure a une autre
totalement différente (ou par exemple la coordination detores differe) sans moyen de

vérification.

Les différents parameétres, notamment les potentiels degiiam, ne sont pas connus a priori.
lIs doivent étre inter-cohérents lorsqu'il s'agit de léset pour calculer une structure et ils ne
doivent pas étre choisis a la lIégere. Si on ne possédepparametresd hocpour décrire une
phase minérale, par exemple avec des liaisons entre satoomedécrites, il est possible de les
estimer assez simplement. Il faut pour cela fournir au illgies structures minérales dans le
systeme chimique d'intérét et les propriétés élastiqueseseminéraux; il est alors possible
d'adapter les paramétres manquants afin de minimisefféaedice entre structures et propriétés
observées et calculées. Un algorithme de minimisatioredietype Newton - Raphson est proposé,
il demande tout de méme un peu d'obstination lors de l&jusht des parameétres car la nature
harmonique des équations utilisées conduit a I'apparitiomatebreux minimums locaux. La
gualité des paramétres d’interaction recalculés dépeatedla qualité des structures, de leur nombre
et du nombre de propriétés ajustées. Les caltulmitio peuvent également fournir des jeux de
potentiels transférables. Concernant les méthodegirdisation des structures minérales, c'est
I'énergie interne ou I'énergie libre (approximée) qui m#nimisée par le logiciel. Plusieurs
algorithmes sont disponibles, y compris des algorithmeétggies ou de recuit simulé (« simulated
annealing ») permettant d'essayer de s'affranchir pgéfgnce de minimums locaux.

Les librairies actuelles ne permettent pas de calculer dineatedes enthalpies de formation de
composés covalents avec GULP. L’énergie mise en jsudta création de liaisons covalentes est
compliquée a reproduire fidelement avec ce type deetapdnéme si les autres propriétés et
structures des minéraux sont correctement calculéescdpare, il est possible de générer des
structures dont le systéme chimique est décrit par undg potentiels supposés transférables.
Combiner l'utilisation de GULP avec la méthode delO* M * (Vieillard, 1994a) permet
d’estimer I'enthalpie de formation de phases qui n'extgpas dans le milieu naturel. Cela peut étre
tenté pour des minéraux avec des sites ou I'occupatibpartielle, avec de I'ordre - désordre, en
appliguant I'approximation de champ moyen pour géngues optimiser la structure.
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5. Exemples d’application de la méthode duwHo*m* combinée a des

structures optimisées par GULP

Nous avons estimé I'enthalpie de formation de la cronstedtipentine ferrique, avec cette

approche. La cronstedtite représente un pdle pur ferriqde composition

Fe2* Fel* °'Si* Fe?**®"*0,(OH), qui n'a jamais été observé & notre connaissance, doais on

connait plusieurs structures le long de la solution solidéadie & la greenalitBe? Sit*O, (OH),

(Hybler, 2006). La structure représentative des crdiitsgs (on entend par la les serpentines
ferreuses et ferriqgues de la solution solide) est illugréBigure 6. Ces serpentines entrent dans la
catégorie des phyllosilicates similaires aux micas dans lsifitasion de Strunz. Elles comportent
une couche tétraédrique sur laquelle s’échangéhieSFé" et un feuillet octaédrique occupé par
Fe’* et F€*. Ces serpentines sont trioctaédriques et ne contienasrdepcation interfoliaire. Les
groupements hydroxyles y sont présents sur deuxdiffésents. Dans les deux cas ils sont attachés
aux oxygenes constitutifs du feuillet octaédrique. Le prersépare les feuillets octaédriques et
tétraédriques en une couche continue (c’est la posititen « out »), le second est attaché aux

oxygeénes contigus aux oxygenes qui forment la poirdgéteaédres (position « in »).
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Si4+/Fe3+

Fe2t/Fe3+

02-

Figure 6 : Structure représentative de cronstedtite La structure a
été dessinée a partir la structure de la lizardit¢Mellini, 1987) avec
le logiciel disponible en ligne jPOWD.

Nous avons utilisé le jeu de potentiels décrit par Vinbgraal. (2004, 2007). Ces potentiels
constituent un systéme chimique assez étendu et ilplisfapnt bien aux phyllosilicates. Nous
avons complété ce jeu par I'ajout du fer ferreux etidae et du groupement hydroxyle. Les

potentiels nécessaires pour décrire ces structurest@mistimés avec GULP a partir des structures

et propriétés élastiques (lorsque ces derniéres étianties) de I'almandinFe?’

octa/ dodéca’

Geiger et

al., 1992), de I'hedenbergitd-€>" Zang et al., 1997), de la lizardite (groupement hydroxyle

‘octa/ dodéca’
Guggenheim et al., 1998), de la greenalite (groupergaroxyle etFeZ. ... Shirozu et al.,
1965), de la pyrophyllite (groupement hydroxyle, LeeGatggenheim, 1981), de I'hématite
(Fe>_,Blake et al., 1966), de I'andradite=€>., Armbruster et al., 1993), de la magnétite

cta?

(supposée désordonndeg’’ , Fel . Haavik et al., 2000), de la fayalit&¢ " Kudoh et al.,

octa!? cta/ dodéca’

1986), de I'hercynite FeZ., .. Hill, 1984) et de la ferrosilite K2, joqscr SUENO €t al., 1976).

Les parenthéses indiguent le ou les potentiels reclerhé provenance de la structure. Les

propriétés élastiques de ces minéraux sont issues de Khfd). Le jeu de potentiel obtenu est
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décrit dans le Tableau 1. Un exemple de comparaatme structures mesurées et calculées a l'aide
de ces potentiels est fourni dans le Tableau 2utl fiater que pour le fer ferrique tétraédrique les
contraintes sont particulierement faibles. Il est toutgboissible de générer une structure correcte
de serpentine avec ce jeu de potentiels.

Le Tableau 3 fournit les structures calculées pour laditgrla greenalite et la cronstedtite, a
comparer avec les structures mesurées de lizaptite)(et le long de la solution solide cronstedtite
- greenalite. Les structures des pbdles magnésiens atXesemblent bien reproduites par le modele.
La structure du pdle cronstedtite parait un peu défopaéeapport aux autres poles. Cependant,
les propriétés élastiques calculées de la cronstedtit@smites de celles des autres pdles.

Les structures ainsi générées nous permettent d’appligunéthode de Vieillard (1994a) pour
estimer I'enthalpie de formation de ces serpentines. Nweossacalculé avec cette méthode les
enthalpies de formation de la cronstedtite, de la gléerd de quatre serpentines de compositions
intermédiaires dont les structures ont été mesurées ipkar K2006). Les résultats sont présentés
dans le Tableau 4 et graphiquement en Figure 7.

Il est difficile d’estimer l'incertitude sur les structs générées avec GULP, d’autant plus que
'on ne tient pas compte de l'ordre plus que probable ein des feuillets tétraédriques et
octaédriques (une ke** avoidance» semble inévitable, au moins & basse température), ni des
phénoménes magnétiques qui peuvent avoir lieu. Les itockes représentées sur la figure ont été
arbitrairement fixées a 30 kJ/mol, une valeur cohéramée I'estimation de l'incertitude liée a une

structure bien raffinée selon Vieillard (1994a).
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Teneur en silice
Figure 7: Enthalpies standard de formation calculés le long de la solution solide
greenalite - cronstedtite. La teneur en silice estxprimée par unité de formule structurale
(cronstedtite : Si = 1, greenalite : Si = 2).
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Type de potentiel| Atomes Valeur des parameétres

A(eV) p (A C(ev.A) Fmax (A)
Buckingham Sic-0lc 995.922380 0.3045) 0.0 12
Buckingham Sic-02s 995.922380 0.3045y 0.0 12
Buckingham Alc-01c 1115.68660 0.29190% 12
Buckingham Alc-02s 1115.68660 0.29190% 12
Buckingham Mgc—-01lc 1190.5254 0.28403D 12
Buckingham Mgc—-02s 1190.5254 0.28408D 12
Buckingham Fe'c-0lc 1376.177111) 0.280717 O 12
Buckingham Feéc-02s 1376.177111 0.280717 12
Buckingham Fet?;ra c—0lc 1284.594509 | 0.294196 O 12
Buckingham Fe& c-02s 1284.594509 | 0.294196 O 12
Buckingham Feﬁga c—0Olc 1158.062766 | 0.309023 O 12
Buckingham Fe* c—02s 1158.062766 | 0.309023 0 12
Buckingham Os-0s 593.055530 0.3218289.61488 8

De (eV) a(Ah ro (A) Fmax (A)
Morse Olc-Hc 6.433199 2.1986 0.9485 14

K (eV.A?
Spring (c — ) Oc-0s 56.663970

k(eV.rad®) | 6, (°) Fmax (A) Mmax () | Fmax (A)

(1-2) (2-3) (1-3)

Three-body Os—-AITc-0Os 1.0372 109.47 19 19|36
Three-body Os-Sic-0Os 2.5171 109.47 1.9 19| 6 3
Three-body Os—-AlOc-0s 1.4693 90.0 1.9 1.9 6 3.
Three-body Os-Mgc-0Os 1.0514 90.0 2.1 2.1 4.2
Three-body OsFe"c-0s 2.256254 90.0 2.15 2.15 4.0
Three-body Os-Fe¥ c-0s| 14693 90.0 1.9 1.9 3.6
Three-body Os-—Fel c—0Os | 0318522 109.47 1.9 1.9 3.6

Tableau 1 : Valeurs des potentiels semi-empiriquedtilisés, selon Vinograd et al. (2004, 2007) et teavail. Les

charges des ions sont multipliées par 0.85 lors dialcul. c et s désignent respectivement core et #hgoeur et

enveloppe). O1 désigne I'oxygeéne du groupement hyakyle, O2 I'oxygéne dans les autres cas.
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Parametre Valeur mesuré&/aleur calculéd Différence en %
Volume (A% 1755.359134 1772.331587| 0.97

a@) 12.063000 12.101754 0.32

b (A) 12.063000 12.101754 0.32

c (A) 12.063000 12.101754 0.32

a (%) 90.0 90.0 0

B(°) 90.0 90.0

v (©) 90.0 90.0

Voigt Bulk Modulus (GPa) 157 159 1.26

Voigt Shear Modulus (GPa)90 85 5.56

Tableau 2: Comparaison des structures et proprié® élastigues mesurées et calculées de I'andradite

CagFe®,(Si0,)s. Le cation de F&' est hexacoordonné.

Parametre Lizardite Lizardite Greenalite Cronstedtite | Cronstedtite
(Guggenheim et calculée calculée calculée (pble mesurée,
al. 1998) pur) Xereenate = 0.48

(Hybler, 2006)

Volume A% 179.036393 179.764415| 182.208358 178.448272| 184.959

a@) 5.326000 5.426641 5.453396 5.8561 5.490

b (A) 5.326000 5.426641 5.453396 5.8561 5.490

c (A) 7.288000 7.048730 7.074627 6.532909| 7.086

a (°) 90.0 90.0 90.0 90.0 90.0

B(° 90.0 90.0 90.0 90.0 90.0

v (©) 120.0 120.0 120.0 120.0 120.0

Voigt Bulk | 82* 75 74 73 -

Modulus (GPa)

Voigt Shear| 45* 38 37 41 -

Modulus (GPa)

Tableau 3 : Structures et propriétés de la lizardié, de la greenalite et de la cronstedtite calculées appliquant

'approximation de champ moyen. La structure mesuré de la lizardite est proposée pour comparaison. ke

astérisques indiquent les valeurs calculées par Aemde et al. (2006). La structure de cronstedtite rserée par

Hybler (2006) est fournie pour comparaison.
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Minéral Composition AH®f (kJ/mol)
Cronstedtite | (FE",Fe™)(Fe*Si*")0s(OH), -3098.7028
« pole pur »

Cronstedtites | (FE",.48€ 0 s)m(Fe 0,551 1 48)70s(OH)4 -3235.6781
naturelles (FE, 5 €0 1)m(FE 0. 4.5 59 10s(OH), -3264.3967
(Hibler, 2006)| (F&™, s 7€) s9m(Fe 05651 1.42)70s(OH)4 -3237.7525

(FE 23HF€" 0 69m(FE 0,651 1.37)705(OH), -3243.057

Greenalite (F%érg)M(Si‘“z)TOS(OH)Al -3328.2239

Tableau 4 : Enthalpies standard de formation calcuides avec le modéle de Vieillard (1994a) pour legentines
générées précédemment et pour les cronstedtites meses par Hibler (2006). Les indices M et T représgent
respectivement les sites octaédriques et tétraédrgs.

Nous ne pouvons pas utiliser les modeles de sommatmtydEs de Chermak et Rimstidt
(1989) ou de Van Hinsberg et al. (2005a) pour conmdasevaleurs calculées pour les cronstedtites
car ces modéles n'incluent pas d’enthalpies de formatigoty@dre F& - O - H - O.

Nous avons cependant pu procéder de la sorte payrdphyllite et la paragonite, en évaluant

leurs enthalpies de formation avec quatre méthodes aliti€s (les deux méthodes de sommation

z+

d’oxydes citées précédemment, la méthode¥®* M ** appliquées a des structures mesurées, et
la méthode dwWHO* M ** appliquée sur des structures optimisées avec GULP)iéisedtats sont
comparés aux enthalpies de formation mesurées dea des bases de données inter-cohérentes de

Berman (1996) et Holland et Powell (1998) dans le Taifea
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Origine et source AH®f (J/mol) | Minéral
Mesure, Robinson et al. (1982) -5642200

Base de données optimisée, Holland et Powell (109840850

Base de données optimisée, Berman (1996) -5640980.6 I
Calcul, Vieillard (1994b) -5663020 -g
Calcul, HO* M * (Vieillard, 1994a) + GULP* | -5617623.3 %
Calcul, Chermak et Rimstidt (1989) -5650400

Calcul, Van Hinsberg et al. (2005a) -5784666
Mesure, Robie et Hemingway (1984) -5933070

Base de données optimisée, Holland et Powell (1998946330

Base de données optimisée, Berman (1996) 5944160.88 o)
Calcul, Vieillard (1994b) -5918430 §
Calcul, HO* M * (Vieillard, 1994a) + GULP* | -5927641.1 %
Calcul, Chermak et Rimstidt (1989) -5939000

Calcul, Van Hinsberg et al. (2005a) -6011249

Tableau 5 : Différentes valeurs de I'enthalpie stagiard de formation de la pyrophyllite et de la paragnite. (*)
Nous avons utilisé avec GULP le jeu de potentiel€drit en Tableau 1, majoritairement issu de Vinogrd et al.
(2004, 2007), auquel nous avons ajouté les potelgibés au Na donnés par ces auteurs.

On voit dans le Tableau 5 que la méthodeHiD*> M **, méme combinée a I'utilisation du
logiciel GULP, ne fournit pas une estimation sensiblement mesllque I'algorithme de Chermak
et Rimstidt (1989).

Dans les articles précédents, nous avons utilisé la méte@hermak et Rimstidt (1989) pour
estimer les propriétés thermodynamiques des pbles Nokss avons ensuite ajusté les valeurs
obtenues pour que nos modeéles reproduisent le coenpemt observé des minéraux. Sans
'existence de ces contraintes, les résultats seraientcd@auplus sujets a caution. Pour la
contribution de I'eau libre a I'enthalpie des péles hydraiéss avons également utilisé une valeur

liée a I'oxyde HO (celle donnée par Ransom et Helgeson, 1993) queavons ajusté.

195



Chapitre | : Estimation des propriétés standard deséraux

6. Conclusions sur I'estimation de I'enthalpie standad de formation

par le calcul

Au vu des exemples d’estimation des propriétés thermardiques des phyllosilicates présentés
ci-dessus, plusieurs conclusions s’imposent.

Tout d'abord, il n'est pas possible de calculer dethapies de formation directement
incorporables aux bases de données inter-cohérentedle Que soit la méthode sélectionnée,
I'utilisateur désirant employer ces enthalpies de formatima aertainement a les modifier pour
gu’elles reproduisent de facon acceptable le compenénes minéraux, du moins il en aura toute
la latitude dans une gamme de l'ordre de la dizain&Jdmol. Il faut noter que la méthode de

Chermak et Rimstidt (1989) donne sans effort des résasez précis pour les phyllosilicates.
Ensuite, la méthode dwWHO* M * (oxyde ept beaucoup plus sophistiquée qu’une simple

sommation d’oxydes mais elle ne donne pas de résudtatsiblement meilleurs. Par contre, il

mérite d’étre souligné que cette méthode macroscopique gmeore étre améliorée. Cela sera

possible en recommengant I'extraction d'un jeu de valeiersAHOZ'Mi’f (oxydg a partir de

structuresoptimisées avec GULEt d’enthalpies de formatidasues d’'une base de données inter-
cohérentesen prenant soin d’appliquer les corrections au mopeposées précédemment. En
utilisant un jeu unique de potentiels semi-empiriques téaakfes et inter-cohérents pour optimiser
les structures minérales, on devrait assurer la compitibili résultat avec la base de données
thermodynamiques choisie. La technique @HO® M * (oxydd est bien compatible avec
'approximation de champ moyen, elle pourra donc éppliguée aux minéraux présentant de
I'ordre - désordre. Faute de temps, ce travail n’gopaétre mené a son terme durant cette these.
Finalement, il est clair qu’aucune des ces méthodesermaep I'estimation de I'enthalpie de
mélange le long d’'une solution solide. Les solutions sqlidesne fortement non idéales, ont en
effet des enthalpies d’excés dépassant raremeni/ibk(I'enthalpie d’exces de la solution solide
muscovite - pyrophyllite n'atteint pas 9 kJ/mol selon Patral, 2002). Une résolution énergétique
de l'ordre du kJ/mol est donc souhaitable pour lesésepiter correctement. Nous avons utilisé la
méthode dite « de¥s» qui permet une telle résolution. Cette méthode est lsasdévaluation de
I'énergie réticulaire d’'un grand nombre de configuratidifferentes d’'un méme minéral décrit par
une supermaille. Elle est présentée en détail dans le chaitent et appliquée a deux solutions

solides d’intérét pour la pétrologie de basse température
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Chapitre II: Order, disorder and atomistic modelling of

solid solutions

It has been highlighted that atomistic methodsal€ulating lattice energies do not allow the
estimation of the absolute enthalpies of covalemhmounds, such as silicates, using the Born-
Haber-Fajans thermochemical cycle. However, thidecimplies that variations of lattice energy at
standard conditions are equal to variations of ddeh state enthalpy of formation. Atomistic
methods can then be applied to calculate the vamg®bf energy between similar structures along
solid solutions joints. For instance, Vinograd let(2001, 2004, 2007) have done such calculations
in cordierites, pyroxenes and garnets.

In order to evaluate such energetic variations@bsolid solution joint or between ordered and
disordered structures, it is necessary to deseripécitly the position of each atom. The meandiel
approximation can then be avoided.

When atoms substitute on the same site, multi-swalering problems appear. When optimising
structures or calculating energies with GULP, thi cell used to describe the structure is repeated
in each direction of space, leading to Long Rangge©(LRO). LRO superimposes itself to Short
Range Order (SRO) in the unit cell. It must be eased that energies and structures calculated
with empirical potential atomistic methods are hygkensitive to SRO and LRO. Therefore, to
obtain a proper estimate of lattice energies abrdisred compounds, it is of crucial importance to
generate correct cells. It must also be noted ithartdered structures have a lower enthalpy than
disordered structures, the entropy of ordered wstras will also be lower. Hence, the Gibbs free
energy of ordered compounds is commonly higher thahof disordered compounds, with ordered
structures seldom stable, and only at low tempegatlAt high temperatures, the greater entropy of
disordered compounds leads them to be stable phElsesemperature-dependence of ordering in
muscovite has been calculated by Palin et al. (RG0has been found that the well-known “Al
avoidance” will be conserved in muscovite at terapges as high as 1200K.

Using large supercells allows the generation adrdisred compounds and the study of ordering.
A supercell is a replication of the atomic positasf the unit cell in each three directions of gpac
Substituting atoms are then randomly positionedh@ supercell. In this way, SRO is easily
avoided, and LRO can be neglected if the supereeidarge enough. However, using very large
supercells to compute lattice enthalpies is higitye-consuming, especially with GULP. Each
atomic position must be optimised to minimize thdi¢e energy of the compound. It is obvious

that executing this process takes considerablydofay large cells containing numerous atoms. For
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this reason, using GULP alone is not ideal. Anotmethod, known as thés method, allows a
reliable estimation of the lattice energy of veaygle supercells. This chapter relates the appicati
of theJsmethod to low-temperature phyllosilicates.

The method used and presented here is explaingetdil in Warren et al. (2001) and Bosenick
et al. (2001). It is a method often applied bugtrently with slight algorithmic differences, for
example by Vinograd et al. (2001, 2004, 2006, 200%g fundamental principle of thls method
relies on the simplification of the calculation lattice energy, so that large supercells can be
processed. Disordered supercells can then be dedesad their lattice enthalpy computed in a
very short amount of time. There are essentially major steps in this method. The first is the
calibration of the energetic cost of substitutingp t(or more) atoms at a known distance. The
energetic variations resulting from the substitutd these atoms in a very large supercell can then

be computed in a second step.

1. The Js method: step 1, calculation of thels exchange vector

First of all, one must compute a supercell of thearal of interest. The supercell should be the
largest that can be calculated in a reasonablgHherfgtime, given that several hundred to a few
thousand structures will be optimized with GULPprogram is then created in order to automate
the calculations with GULP. This program must béeab produce the input file for GULP, to
execute the software, and then to read the restiésach optimisation. Along a solid solution, a
single calculus is sufficient to evaluate the t&tenergy of an end-member with no ordering atoms
(for example in the cases of pure Mg and Fe-cai@spland of pyrophyllite). Between the end-
members and for minerals showing ordering (suchAlaavoidance in muscovite), 50 to 100
structures per composition are sufficient to regnéshe global energetic variations between short
range disordered and short range ordered struc{d@ge, 2001). Ordered as well as disordered
structures must be optimized to avoid sampling biad to set as many energetic constraints as
possible. The atomic positions of computed strestumust then be saved.

Looking at the simple case of two atoms of equargh A and B substituting in a simple

network with only one site, lattice energy (or escenthalpy) can be written as:
E = Naa.Eaa + Neg.Egg + Nag.Eag (E1)

WhereNaa, Ngg andNag are respectively the number of bonds between tmdas A atoms, B

atoms, and two different atoms A andBaa, Esg andEag represent the energy required to create A-
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A, B-B and A-B bonds. The “bond” term is impropetdsged here, because first-, second- and third-
neighbours of A or B type are considered, and na bonds between differently-charged atoms.
The “bond” term is used for convenient represeatatf the energies of interaction. Typically,
studied distances span from 3 to 10 Angstroms (fimd et al., 2006). It must be emphasized that
in E1, calculation of the energy is restricted teeydo-bonds between exchanging atoms,
independent of the other atoms in the structureh(sas oxygen atoms), which dramatically
simplifies the calculation.

Knowing the number and the type of bonds in thacsire of any compound is required but
sufficient to evaluate its energetic state, as laadhe energies associated to bonds are accurately
calibrated. When calculating the number of A-A, BaBd A-B bonds in this simple case, several
simplifications are possible. For each atom A, ghebability that its neighbour at a given distance
is an A atom iaa. The number of A-A bonds is then:

N = % ZNX.P,, (E2)

z, NandX are the coordination number, the total numberasfdbat a given distance and the
fraction of A atoms(1-X) equals the fraction of B atoms, and the factdvzadvoids counting each
bond twice. The number of A-B bonds can be exprkasea function of the number of A-A bonds:

Nag= ZXN (L1 -R)=ZXN-2NMa (E3)

And the number of B-B bonds is equal to the totahber of bonds minus the A-A and A-B
bonds:

Ngs=%ZN—NMa—Neg =%z N (1 =2 ) + Da (E4)

With this formalism, the total energy of the compdunay be expressed as a functipa only:

E = Naa.Eaa + Neg.Egg + Nag.Eag (E1)
=NpaEaa+ (22N (1 —2 %) + Ia).Ngg + (z X N — 2 Ma).Nas (E5)
= Naa(Ean+ Egg— 2Eag) + %2 Z N (2 X &g + (1 - 2 X)Egp) (E6)
= Naad + EO (E7)
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Two new terms KO and J) have been introduced=0 varies only as a function of the
composition, as it is related to the number of Adnds only byX. Working on pyrope-grossular
garnets, Vinograd and Sluiter (2006) have argued Ef absorbs the effect of strain related to
deformation of the end-members in the process aingj in systems with size mismatch. It is

convenient to descride0 with the help of a Margules expansion:

EO = X1.X2(A.X1 + A.X2) (E8)

Where X1 and X2 are the mole fractions of components 1 anéy2andA; are two Margules
parameters with the dimension of partial elastergies of the components 1 and 2.

J is the energy associated with exchanging the ipasitof A and B. It corresponds to the
ordering reaction A-A + B-B = 2 A-B (which is exgiily demonstrated in E6)l is known as the
exchange interactions vector. ValuesJadre of crucial importance in the following Montar®
simulation. A value of is associated to each characteristic distancea@pgneighbouring atoms.
The sign of thel value indicates if it is energetically favouralgpositive J) or not for the site to
contain the same cations.

The values of], A; andA; are calculated in order to reproduce the latticergies computed
with GULP. As a perfect fit can not be obtainedhwiit considering all distances within the
supercell, including very large distances, an emarimization procedure is usually required. The
number of A-A bonds must be calculated for eachcstire optimized with GULP along the solid
solution. The bonds must then be sorted by distamck if necessary, brought together to ensure
that atoms have good coordination numbers (thireessary when distortion of slightly distorted
structures is negligible). A critical distance begilovhich interactions are assumed to be negligible
is then selected, which may require several tedtsrking on the diopside — jadeite solid solution,
Vinograd et al. (2007) considered exchanging catibad no influence beyond 9 angstromsl.
distances are conserved.

We now have th& matrix containing the number of A-A bonds for eattucture as a function
of each first-, second-, third-neighbour distarete, M hasNs rows andNd columns.J is a row-

vector withNd elements, such as:

Ef = M.J + EO (E9)

A procedure of minimization of the difference betmethe energies calculated with GULP and
the energies calculated with E9 is generally neogsg he optimalA; andA; must be included in

this procedure becaude= M (Egu~E0) depends on their values.

200



Chapitre Il : Ordre, désordre et simulation atonnigste des solutions solides

2. The Js method: step 2, Monte Carlo simulation

It is now possible to calculate the lattice enegf@yexcess enthalpy) of any compound with E7
for which the number of A-A bonds is known. It l®eh easy to test a lot of structures in a small
amount of time, including very large supercellseTdgorithm used in this study and described
below allows evaluation of the lattice energy afigeof millions of structures with thousands of
substituting atoms per day with a single-procetagatiop. Far larger cells can be handled with more
processors.

A supercell larger than the one used with GULFhentgenerated. Each atom involved in the
substitution is numbered. It is unnecessary to ktftepositions of other atoms. Each bond must be
identified before the Monte Carlo simulation by tmeémber of the atoms that it separates. All the
bonds are described byd matrices with one row and two columns per bonde@aust be taken so
that each bond is only counted once. The MonteoGamhulation is now ready to begin.

The strict minimum of the supercell structure isa&ed, consisting of a single vec®with as
many elements as the total number of substitutiogs. Each element of this vector equals 1 when
an A atom is on this position, equalling 0 otheemB atom). The total composition of the cell is
given by the sum of the S vector, which equalsilmaber of A atoms.

The number of A-A bonds at the specific distamiges then calculated by the sum of the

element-by-element product of the structure vegtordexed by the bond matrices:
Naad: = 3 (SiSj) (E10)

The total energy of the structure is obtained byitiplying the scalars obtained for each
distance by the exchange veclawith E7.

In order to simulate the ordering of atoms, it ec@ssary to repeat this operation a multiple
times, by randomly swapping the atoms. The proeediescribed hereafter is known as the
Metropolis algorithm (1953). For this procedureisitsensible to make sure that atoms of different
types are swapped to avoid wasting computation. firhe position of each atom in the cell must be
tracked throughout the whole simulation. If the yeaomputed structure has a lower energy level
than the previous one, it is conserved and the sugdtitution starts from this point. In the oppesi

case, the new configuration is accepted with tHevidng probability:

P = exp(#. 4E) (E11)
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AE is the (positive, in J/mol) energy variation betweke two structures, ani= (1/Kg*T). Kg
is the Boltzmann constant (in J/K/mlg # 1.6803.13° J/K), andT is the temperature in Kelvin.
The Boltzmann constant is equal to the ideal gastemtR divided by the Avogadro number. This
operation allows the system to accept energeticalhfavourable states with a correct
thermodynamic weighting. The more energeticallyawotirable, the more improbable it will be
that the structure is conserved. In the calculatonumber between 0 and 1 is randomly chosen, if
it is less tharP the structure is conserved. Highly unfavourablefigorations are rarely conserved.
From this, an important conclusion can be drawe: ¢bmputed lattice enthalpy variations are
dependent on temperature. This is of great sigmfie because excess enthalpy is usually
considered to be independent of temperature whémlaing end-members activities in solid
solutions.

A relaxation period is allowed in order to attaipseudo equilibrium state. After that period, the
lattice energies are averaged to obtain a reasemaimate of the energy of the compound at this
temperature and ordering. Vinograd et al. (200&ehalowed a period of relaxation of 40 million
substitutions on a supercell containing 6144 exgbahle sites before averaging another 40
millions of substitutions. On smaller cells lesbstitutions are needed, and vice versa.

We have first applied th#s method to substituting Mg — Fein carpholites.

3. Mg-Fe®" substitution in carpholites: a case study

Carpholites are inosilicates crystallized in thec&cspace group. They present numerous
possible substitutions. We have studied in thegmework only simple substitutions of cations of
similar charges (Mg and F@ in carpholites of the composition (MgF¥Al,Si,0s(OH)as. K-, Li-
bearing or other carpholites are not included is thodel.

Carpholites are minerals of fundamental interesit ometamorphic studies and when building
geodynamic reconstructions because their occurrendeates high-pressure low-temperature
metamorphism (i.e., subduction context). Numerousssure-temperature-time paths involving
carpholite are found abundantly in the literatweay( Black et al., 1991; Aley El Din K. El Shazly,
1995; Azanon and Goffé, 1997; Theye et al., 199Fard et al., 2000). These works are chiefly
based on the thermodynamic properties extractedVioal et al. (1992). However, these
thermodynamic data are incomplete: only the enthafformation of the magnesian end-member
has been calculated, and the Md-Faubstitution alone has been investigated. Thisti&ubion has

been considered to be ideal, but there is littidence whether it's fully ideal or slightly non-iae
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(Vidal O., pers. comm.). The energetic cost of khg-Fe’* exchange has important implications
principally because estimated pressure is sensttvéhe amount of iron incorporated in the
carpholite. We propose to verify the hypothesisvafal et al. (1992) by calculating the excess
enthalpy with thelsmethod.

In carpholite, bivalent cations are hexacoordinalg and F&" are linked both to oxygen and
to hydroxyl groups. The structure of the Mg and*Fend-members have been optimized with
GULP and with our own set of empirical potentiategented above and compatible with the set of
Vinograd et al. (2006), from the structure of a htgs carpholite described by Viswanathan (1981).
The structures calculated with GULP are differeninf the original structures by a few percent
(Table 1), but remain in global accordance with ¢mgginal structure and with others available

crystal refinements (e.g., Lindemann 1979).

Structure ak) | bA) |c@)

Lindemann, 1979 13.718| 20.216| 5.132
(Mo oMo odF€0.07)

(Al LodF € 0.01)
Si,Os(OH),

Viswanathan, 1981 | 13.714| 20.079| 5.105

(Mo.70d€0.209
AlLSi,O4(OH),

Fe-carpholite 13.797| 20.20 | 5.11§
(this study)

Mg-carpholite 13.720| 21.259| 5.470
(this study)

Table 1 : Compared cell dimensions of carpholitespeasured and computed.

We have generated a 2x1x1 supercell of carphaliteh that no LRO could take place beneath
15 Angstroms. This supercell has the compositiog,(ﬂ@*)leAl 32S132096(OH)s4. Along the solid
solution, 281 structures have been computed insthpercell, with the following compositions:
XMg =1 (1), XMg = 1/16 (1), XMg = 3/16 (20), XMg 4/16 (120), XMg = 5/16 (20), XMg = 6/16
(120), XMg = 7/16 (20), XMg = 8/16 (220), XMg = H120), XMg = 10/16 (120), XMg = 11/16
(20), XMg = 12/16 (120), XMg = 13/16 (20), XMg = /14 (120), XMg = 15/16 (1), XMg = 0 (1).
The number in brackets indicates how many strustwvere sampled at each composition. We
calculated the excess energy along the solid solytint for each computed supercell, which is the

difference between the computed energy and tharlioembination of the end-members’ energies.
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The structure of carpholite has been investigatedrder to identify the specific distances of
neighbours. We considered 10 neighbouring distarcd® Angstroms. For each configuration
tested with GULP, the number of Mg-Mg bonds at espécific distance was counted with the use
of our own code. Th&/ matrix containing the number of bonds in 281 r@msl 10 columns has
been used to calculate thsvector associated with valuesAf andA2 The resulting values dis
are listed with the distances in Table 2. The dscampatible withAl = 1.1324 kJ/moandA2 =
1.1524 kJ/molThese values (per mol of supercell) are very tmmpared to what can be found in
literature or along the muscovite - pyrophylliténjo(this work) because Mg - Fesubstitution is
not highly energetic. The quality of the fit is pested in Figure 1. The dispersion is quite large,
due to the very low energies involved in the substin. From these low (but positive) excess

energies, one can expect that Mg-Faubstitution in carpholites is close to ideality.

Distance (A) Fitted value (J)
3.94 -15.4
5.31 -20.6
5.43 -8.3
5.48 3.7
5.97 15.6
6.71 -2.8
7.38 9.7
7.60 3.1
8.68 5.3

8.90-9.1 6.2

Table 2 : Assigned) parameters in Mg-Fe carpholites.
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Figure 1: Graphical representations of the qualityof the fitted
exchange interactions shown as a plot of lattice ergies
calculated with GULP vs. energies of parameterizethodel. Each
point represents a configuration used in the analys. The dashed
line has unit gradient and passes through the origi It

represents a perfect fit.

The Monte Carlo simulation has been performed withx 4 x 4 supercell multiple of the unit
cell of muscovite. This supercell has the followingcomposition: (Mg,
Fe?")256Al 512815120153 OH)1024 Al calculations have been carried out at 300K dnbar. The
simulation has been carried out at nine differesrhgositions; no Monte Carlo simulation was
needed for end-members. This value was found tolabge enough to achieve convenient
equilibrium for a supercell of this size.

Results of the Monte-Carlo simulations are disptye Figure 2. It can be seen that the
computed excess enthalpy along the solid solut@mnt jis positive. In the standard structural
formula (Mg,Fé*)AIZSiZOe;(OH)4, the excess enthalpy can be approximated by tHewiog
Margules parameters:

WHuyg-re = 59 J/mol and WH.yg = 51 J/mol

These Margules parameters are very low, confirrtiiegassumption of Vidal et al, (1992) about

the ideality of the Mg-F& substitution in carpholites. The solid solutiomdae considered fully

ideal because this excess enthalpy is absolutglygitae.
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Figure 2: Calculated enthalpies of mixing along te Mgcarpholite -
Fecarpholite joint after Monte-Carlo simulation (black dots) and
corresponding excess enthalpy approximated by Mardes parameters
given in the text (dashed line). The energies ar@ressed for the standard
structural formula (Mg,Fe *")Al,Si,O(OH).

We used in this Monte-Carlo simulation a superotlielatively small size, for the reason that
the Mg - F&" exchange is energetically low. Using a larger stglemay provide better results
when focusing on ordering processes. However, densi small system is sufficient to reach the
aim of this study.

Applying the Js method for the Mg-Fé substitution in carpholites has been done by
considering only two cations exchanging in a simpéwork. Calculating the excess enthalpy
along the muscovite-pyrophyllite solid solution kwthis method revealed to be more complicated.

4. Estimation of excess enthalpy due to the pyrophytic substitution

It has been previously highlighted that the behaviof phengites, illites and smectites can be
described within a single solid solution model. Tinophyllitic substitution occupies a very
important place in this solid solution model: Juab@l. (1990) have argued that the solvus between
muscovite and pyrophyllite suggests that most dmaierals (frequently with intermediate
compositions) are metastable in surface conditibmghe thermodynamic model of Parra et al.
(2002) as well as in our previous work, interactidretween interlayer cations and vacancies are
depicted by a largely positive Margules parametereathalpy of mixing, so distinct interlayer

cation- rich phases (e.g., muscovite, paragonigggarite) and pyrophyllite-rich phases are allowed
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to coexist without mixing. Intermediate illite- asdectite-like compositions are then energetically
penalized. We suggested before that incorporatiotecnlar water in interlayer positions could
enhance clay stability. However, estimating excesshalpy of mixing of the pyrophyllitic
substitution independently from experimental caists, especially for low kinetics, remains of
fundamental interest. The magnitude of the excesanpeters is indeed very poorly constrained.
Moreover, with the excess parameters in enthalpyropy and volume being dependent of one
another, it is likely that these parameters arballg overestimated (Parra T., pers. comm.). In the
following study, we report the results from the gquortation of the excess enthalpy along the
muscovite-pyrophyllite joint. Because the K-O i@tetion parameters are not contained in our set of
potential parameters, and because fitting new Kat@raction parameters compatible with the
previously used dataset of Vinograd (2007) is @ ltask (requiring ab initio calculation), we used
the potential parameters given by Palin et al. 2@0d used by Warren et al. (2001) and Bosenick
et al. (2001). These authors have studied ordenimguscovite with this dataset, and found that it
can be applied to compute the structure of pyrdplylThe potentials used in this work are
presented in Table 3. Their quality is discussedmany publications (Dove et al. 1993,
Thayaparam et al. 1994, 1996, Dove et al. 2000n Rakl. 2001, among others).

The pyrophyllitic substitution (K+ AI** = Sf** + n) is rather complicated to model. The model
of Parra et al. (2000) being an ionic model, thergetic cost of the pyrophyllitic substitution is
described by Margules parameters involving severgstallographic sites. Parra et al. (2000)
described Al-avoidance of muscovite by using twstidct tetrahedral sites T1 and T2 of double
multiplicity; AlI** is allowed to occupy only the T2 site. In this rabdA\l** / S** mixing on T2 is
thought to be ideal. Conversely; Ko mixing in interlayer positions is strongly non-aén their
model, with a Margules parameter as high as 40 ®J/@onsequently, in this ionic model, all the
excess enthalpy of mixing is reported on the iaigt site. With thels method, the calculated
excess enthalpy of mixing integrates interactiomslb exchanging sites, this being the philosophy
of a molecular model. If mathematically possibtasidifficult to distinguish interactions acting o
different sites because of their dependency onamuther (allJs values are calculated at once).
However, compatibility with previous work of Pamfal. (2000), among others, implies a positive
excess enthalpy to be found. Furthermore, if teadd mixing is ideal, the excess enthalpy
Margules parameter Wd.p;; should be close to 40 kJ/mol in order to validheemodel of Parra et
al. (2000).
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Potential typg Atoms Parameter values

A (eV) o (A CeV.AR) | rmax®)
Buckingham | Sic-0Olc 999.9 0301 O 8
Buckingham | Sic-02s 1283.9077 0.3205 10.66 8
Buckingham | Alc-0Olc 1142.6772 0.2991Q
Buckingham | Alc-02s 1460.3 0.299192
Buckingham | Kc—-0Os 65269.7 0.213 0 8
Buckingham | Os—-0Os 22764 0.149 27.88 8
Buckingham | Hc-02s 325 0.25 0 8

D (eV) aAh |r (A Fmax (A)
Morse Olc-Hc 7.0525 2.1986 0.9485 1.4

K (eVv.A?
Spring(c—s)] Oc-0s 74.92

k(eV.rad) | 06 (°) | fmax (A) Fmax (A) | Tmax (A)

(1-2) (2-3) | (1-3)

Three-body | Os-AlTc-0Op 2.0974 109.47 1.8 1.8] 3.2
Three-body Os-Sic-0s 2.0974 10947 1.8 1.8 .2 3
Three-body | O s—AIOc-0|2.0974 90.0 2.2 2.2 3.2

Table 3 : Values used in the model interatomic potgials, after Palin et al. (2001).

Optimizing the structure of pyrophyllite is straifgrward with GULP. In order to represent full
solid solution from pyrophyllite to muscovite, wead a muscovite structure as a starting point. In
this structure, AT and K have been totally substituted by*'Sand vacancies (i.e., without
interlayer cations).A pyrophyllite in C/2c spacegp was obtained, and is presented in Table 4.
True pyrophyllites are triclinic and pinacoidale.i.with much lower symmetry than monoclinic
muscovite. However studying phase transitions awldl solutions in conjunction with thds
method is not possible, and is far beyond the sobphkis study. Nonetheless, this problem could
be solved by repeating the same study from the Sifgopoint of view: generating a solid solution
from a triclinic pinacoidal pyrophyllite structutewards a triclinic pinacoidal muscovite structure.
Results could then be compared and phases withlawest Gibbs free energy conserved.
Nevertheless, the model of Parra et al. (2002)oeas calibrated in phengites and illites, where K-
deficiency is generally limited and therefore whre monoclinic structure of muscovite is likely
to be conserved.

Modelling the structure of pure muscovite requitfes use of thes method due to ordering in
tetrahedral position (Al-avoidance). This well-knowwle states that tetrahedral®Atations stand

at the highest distance from one another, so tiagg due to the deformation of tetrahedrons and
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charge heterogeneity is minimized. Working on mugeop Bosenick et al. (2001) have found that
Si*/AI®* ordering was maintained at temperatures as higt?@6K; clearly, such a phenomenon

must be carefully accounted for.

Parameter Muscovite| Calculated| Calculated
Catti (1994)| muscovite | pyrophyllite

Volume A% | 938.33 934.77 922.46

a@) 5.2108 5.20 5.17

b (A) 9.0399 9.15 9.13

c (A) 20.021 19.79 19.62

a (°) 90.0 90.0 90.0

B(°) 95.76 96.84 96.14

v (©) 90.0 90.0 90.0

Table 4 : Optimized structures of muscovite and pyophyllite in C 1 2/C 1 space group. The muscovitdracture

of Catti (1994) is presented for purposes of compaon.

120 ordered and disordered structures of a 2 x12sxipercell of pure muscovite have been
generated with GULP. This supercell contains 6aketdral positions on which“Siand AP* have
been exchanged, and 16 interlayer positions futijupied by K. Along the solid solution, 281
structures have been computed in a 2 x 1 x 1 safewath the following compositions: XK =
14/16 (20), XK = 10/16 (80), XK = 8/16 (80), XK F16 (80), XK = 2/16 (20), XK = 0 (1) . The
number in brackets indicates how many structurese wampled at each composition. This solid
solution therefore involves two tetrahedral sitdsere St* and AP* exchange, and one interlayer
site where K compensates for the charge deficiency of thehetal sheet. The two tetrahedral
sites have been considered like one, as in the wioBosenick et al. (2001). There are hence three

ordering reactions, from which two are intra-s#agations:
Si-Si + Al-Al = Si-Al + Al-Si (E12)
K-K+ o-0=K-o+0-K (E13)
The third ordering reaction describes the intez-giteractions:

Si-K + o-Al = Sio + K-Al (E14)
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The former simple formalism of carpholites is nader valid, because calculating energy can
not be reduced to counting Si/Si bonds. Howevenguassumptions similar to those of E1, the

energy of the compound can be written as:

E = Nsisi. Esisi+ Naiai . Eaal + Nsiai. Esiai + Nkk . Exk + Noo . Eoo + Nk .- Exo
+ Nsik - Esik + Nsis . Esip + Naik - Eak + Naio - Eais (E15)

For the reader’s convenience, we have chosen te iaenbonds explicitly by the cations with
which they are associated. For the intra-sitesacteons, the same relations as given earlier ean b

applied (see E1 to E7), what leads to:

E = Naai - Jr + Nkk . i + EO + Nsik . Esik + Nsis . Esiy + Nak . Eak + Na - Ean (E16)

WhereJy is the exchange interactions vector of the tetteddesite Jx; the exchange interactions
vector of the interlayer site, afD integrates the composition-dependent interactdioth sites.

Inter-site interaction energy is then equal to:

Einter = Nsik . Esik + Nsip . Esip + Nak . Eak + Naig . Eaig (E17)

To calculateEiner, SOme constraints apply and allow a simplificataérthe calculation. Firstly,

the total number of bonds is constant:

Ninter = Nsik + Nsig + Nak + Nais (E18)

Second, along the solid solution, the pyrophyllgigbstitution constrains the compositions of

the sites:

Xsi= 1-Xal (E19)
Xq = 1-X, (E20)
X = Xel4 (E21)

Where Xg; is the fraction of Si cations in the tetrahediadet. Xs; varies thus from 0.75 in
muscovite Xk = 1, Xa = 0.25) to the unity in pyrophylliteXg = 0, Xa = 0).
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The number of inter-site bonds is:

Nsik + Nsig = Xsi.Ninter (E22)
Naik + Naiz = Xai.Ninter (E23)
Nikai + Nksi = Xk-Ninter (E24)
NoOar + Nosi = Xa.Ninter (E25)

We can then simplify the expressionHfr.
From E22, E23 and E24, we generate:

Nsi5 = Xsi . Ninter — Nsik (E26)
Naio = Xai . Nnter - Nak (E27)
Nsik = Xk . Nnter — Nak (E28)

We substitute in E22 and E23, to obtain the foltayvi

Einter = Naik - Eaik + Eaio( XAl . Nater — Naik) + Nsik . Esik + Esio(Xsi . Ninter — Nsi) ~ (E29)

Einter = Naik - (Eak — Eain) + Nsik (Esik — Esio) + Eaio - XAl'. Nater + Esis - Xsi- Nnter  (E30)

Some terms independent of the number of bonds.aN& continue the process by substituting
E28 into E30:

Einter = NAIK . (EAIK - EA|D) + ( XK. Nnter - NAIK) : (ESiK_ ESiD)
+ EAlD . XAl . Nnter + ES'D . XSi- Nnter (ESl)

Einter = NAIK . ( EAIK - EAID + ESim - ESiK) + XK. I\lnter . ESiK_ XK. Nnter . ESiD
+ EAlD . XAl . Nnter + ES'D . XSi- Nnter (E32)
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The term (Eax — Ean + Esib — Esik ) is directly linked to the inter-site orderingastion E14. It
is possible to express it with an exchange interastvectoii . Having done so, and simplifying,
we have the final expression:

Einter = NAIK . \lnter + Ninter . XK. ( &iK + Y. EAID -Ya. %im ) (E33)

We have thus demonstrated that counting the nuofo&lFK bonds is sufficient to calculate the
inter-site energy along the muscovite-pyrophykitdid solution. The termNiner . XK . ( Bk + Y4 .
Ean - ¥ . By ) depends only on the composition, and on consthatswill be included in the error
minimization. The ¥4 factors originate from compiosial constraints. The total energy of the
compound can then be estimated by taking the sutheofhree exchange interactions vectors and

adding two composition-dependent constants:

E = Naar . Jt + Nk . IXIT + Nak . Jnter + EO + E1 (E34)

With
E1l = Nner. XK. (Bik + %4 . Ean - %2 . B ) (E35)

With this formalism, it should be noted that thensaf the vectody, must be null, in order to
avoid calculating excess energies in end-membersauscovite, all interlayer bonds are of K-K
type. In pyrophyllite all tetrahedral bonds areSpfSi type (alternatively, all Si-Si bonds could/ba
been summed, this is detailed later). Dependinghermethod of computing energies, the sum of
Jinter may not equal zero. Only one valuekdi will be calculated using the E8 equation, in orer
reduce the number of parameters to be optimizedp&@ muscovite and pyrophyllite, the value of
EO is thus zero. In muscovite, the presence of ondedictates the calculation of one optimal
constant value for the terByix + ¥4 . Ean - ¥4 . Bsip of E35 must be included.

The choices of which cations use to count the bamdsot random; it is important to preserve
the efficiency of the Monte Carlo algorithm. Thitgs preferable to count bonds between Al-Al, K-
K and Al-K. To fully describe the structure, werdittite the value of one to Al and K, and zero to
Si ando. This is represented in two matrices, one for esiteh The product of the bonded atoms in

the different matrices is equal k.
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Exchange Interaction Distance (A) Fitted value (kJ)
Intra-tetrahedron sheet Jaiain 2.99 - 3.10 102.8873
Jaiar 5.20-5.26 27.9847
Jaiaiz 5.95-6.15 12.1223
Jaian 7.90 - 8.09 10.5192
Inter-tetrahedron sheets Jaiais 4.4760 - 4.4990 4.4980
Jaiale 5.3680 -3.1387
Jaiarz 5.3980 -3.2223
Jaials 5.4720 3.8272
Jaialg 5.5510 - 5.554 32.4923
Jniaio 5.733 22.4936
NN 6.208 23.4987
Jaiainz 6.502 - 6.523 7.6909
Jaiaiiz 6.749 - 6.824 -6.7921
Jaiaina 6.860 2.8764
Janaiis 6.883 - 6.899 15.0311
Jaiaite 6.889 -2.9734
Tetrahedron - Interlayer sheets Jak: 3.702 - 3.854 -13.4618
Interlayer sheet Jkk1 5.200 - 5.262 3.5226
Jkk2 9.043-9.149 -3.5226
Constant values (kJ) Al=681.7908
A2 =547.5807
E1=50292.0789

Table 5 : Assigned] parameters. The parameters for which a range of diances are provided were deemed to be
sufficiently similar to group them together, e.g. ér Jya1, the distance ranged from 2.99 to 3.10 A, but thigpe of
interaction (in this case, nearest neighbour) is #h same. Constant energetic values are given by nmelef
supercell. They are divided by 16 to scale to thesual structural formula based on Qo(OH)..

The structure of muscovite has been investigatearder to identify the specific distances of
neighbours. We used the structure of Catti etl®l94) as a reference for muscovite. Following the
procedure of Palin (2001), this structure was ot with GULP by considering total disorder
(i.e., by using the mean field approximation andvpting partial occupancies in GULP). The
optimized structure is presented in Table 4. Faurding types have been considered. The first kind
of interaction involved tetrahedrons within the samsheet. Four characteristic distances were

conserved, ranging from about 3 to 8 Angstroms. Fkeond kind of interaction involved
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tetrahedrons in different sheets. Twelve charagtterdistances were conserved, ranging from about
4.47 to 6.9 Angstroms. The third kind involved adiedron-interlayer interactions, where only one
distance of about 3.8 Angstroms were conservedlligjrthe last type of interaction accounted for
only interlayer cations, where two distances ofuad®?2 and 9.1 Angstroms were conserved. For
each configuration tested with GULP, the numbeABAIl, K-K and K-Al bonds at each specific
distance was counted with the use of our own cdde.M matrix containing the number of bonds
in 402 rows (281 along the solid solution +120 fare muscovite) and 19 columns has been used
to calculate thels vector associated withl, A2andE1 values. The resulting values &g, A1, A2
andE1 are listed in Table 5.

Figure 3 presents the quality of the fitted enexgideally, the agreement should be perfect and
the points should be scattered along the dashedTime presented fits are comparable to the ones

presented by Palin et al. (2001) and can be coregide be convincing.

099 R ! - - - - - : 0.944F .
~ | ° s |°
= X
X - v -
& 1 P © 99461 : »7
= - x e
X o7 = &
= // [ o,//
© -1.01- . - . . . . i © 9948} - . 000 0
3] - o) ° o0 %
® 4 =3 opt®
g - 5 ° Lol
5 L7 @ $ o
B 402k . . - 5 -9.950} - - oot
) o7 o ° e
o e > ®c%o °
> s =) ’;%:
e — ° o
& 103 SR @ 9952 . o
g - - g 0/°/°°
B a0k T 2 ge54 8¢
£ PEs L s
g p .
. .
.
-1.05 i i i i i i 9956~ i i i L L '
-1.05 -1.04 -1.03 -1.02 -1.01 -1 0.99 9956 -9954  -9952 9950  -9948 9946  -9.944

GULP energy per supercell (x1 OGKJ) GULP energy per supercell (x105kJ)

Figure 3: Graphical representations of the qualityof the fitted exchange interactions shown as a plaff lattice
energies calculated with GULP vs. energies of paragterized model. Each point represents a configurain used
in the analysis. A: All configurations tested alonghe muscovite-pyrophyllite joint. B: Close-up repesentation of

the fitted energies of pure muscovite configuratios (contained in the black square in A). The dashelhe has

unit gradient and passes through the origin. It repesents a perfect fit.

The Monte Carlo simulation has been performed withx 6 x 3 supercell multiple of the unit
cell of muscovite. This supercell contains 432 riatger positions and 1728 exchangeable
tetrahedrons. All calculations have been carriedadB00K and 1 bar. The simulation has been
carried out with our own code at six different casgions, from pyrophyllite-rich configurations
(no Monte Carlo simulation was needed for pure plydiite) towards pure muscovite. The initial
structures were randomly created. A different numblke substitutions were allowed for each
composition because reaching minimal energy has fmend to be composition dependent. After

several tests, the value of 17 millions of substihs was found to be large enough to achieve
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convenient equilibrium for the supercell of pure stavite, as illustrated in Figure 4. Towards
pyrophyllite, this number is considerately redud¢ed3 million in structures with less than 20%
muscovite (Figure 4). Figure 4 indicates that dtmes are relaxed with respect to energy: no
significantly lower energies could be found, so energies cdkdlazan be considered to be

representative of equilibrium.
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Figure 4: Graphical semi-logarithmic representationof the evolution of the lattice enthalpies of comged
structures in pure muscovite (A) and atXPyrophyllite= 80% (B) as a function of the number of iterations
of the program. In each iteration, a new configuraibn is randomly generated from the preceding lowest
energy structure and its energy is then calculated?ed curves indicate the energy state of the lowest
energy structures and blue/green curves indicate ¢ghenergy state of each new configuration tested. &h
system takes longer to equilibrate when the numbesf ordering cations increases.

Resulting structures of pure muscovite and of &rimediate mineral &Muscovitex 20% are
presented in Figure 5, Figure 6 and Figure 7. tloa seen in Figure 5 and Figure 6 that ordering
was not complete at the end of the simulation irepuuscovite, as defects remain. The Monte
Carlo simulation does allow acceptance of someuafieble structures with respect to energy, but
most importantly defect create what Palin et aDO® called "domain walls", between which
ordering is achieved. Figure 7 presents the streodfi an intermediate mineral AtMiuscovitex
20%, which is a typical interlayer occupation irhgérated smectites. In this structure, two major
features are present: 1) land AF* ions are clustered so that charge deficiency isimized, 2)
interlayer sheets and corresponding tetrahedradtshieave very different compositions in the

supercell. The first feature gives credit to thicwaiated structures and was expected. In constrast;
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the difference in interlayer composition was noepected to be so large. It is interesting to note

that this structure mimics interlayered illite/snites.
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Figure 5: Structure of the supercell of muscovite tathe end of the Monte Carlo simulation, where ators are
represented by spheres. Positions of the atoms agecurately represented but sizes of the ions aretaily
arbitrary scaled. Small black spheres code for oxygn atoms and hydroxyls groups, red spheres code for

octahedral AP forming octahedral sheet, blue spheres code for fssium in interlayer position. In

tetrahedral sheets, large yellow spheres depict &lions and smaller green spheres code for’&i

The resulting enthalpy of mixing along the musocenpyrophyllite solid solution joint is
positive. Excess enthalpy (depicted in Figure 8peaps to be strongly asymmetric, the
corresponding Margules parameters are:

WH ms.pri = 400 J/mol WH pr1-ms = 21500 J/mol
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Figure 6: Planar representation of the second (fronthe top) tetrahedral
sheet of Figure 5. Large yellow spheres code for #land smaller green
spheres code for Si. Grey fields highlight places where ordering is ot

perfect.

It must be kept in mind that with this method, the excess enthalpy of mixing is certain t
increase with increasing temperature. This resybtairtly compatible with the solid solution model
of Parra et al. (2002a), who expected an asymmsfies in this solid solution from compilation
of natural and experimental data. Figure 9 pres#rgsGibbs free energy of mixing along the
muscovite-pyrophyllite joint calculated at 300K afmdbar with the given Margules parameters,
assumingVS = WV = 0 At 1 bar,WV has no effect (see 1-63). As has been noted prglyiowith
the Js method/VH is a function of T so, either th&Sterm is included iWH or aWCpterm must
be introduced in the calculation WG We preferred to make the first assumption, whiaght
appear at first to be a violation of fundamentarthodynamics laws. It has been outlined earlier (in
the first section) thaiVSis, above all, a temperature-dependant correg@ameter and does not
clearly indicate that at absolute temperature, éghropy of mixing would be non-ideal (e.g.,
Navrotsky 1994). As a result, the ensuing Gibbg feeergy of mixing is much lower than that
assumed by Parra et al. (2002a).

217



Chapitre Il : Ordre, désordre et simulation atonnste des solutions solides

A B

0 10 20 30

Figure 7: A) Structure of the supercell at XMuscouie = 20%. The same colour code as in Figure 5 appliem¢cept

for interlayer K * ions which are represented by light blue spheresvacancies are depicted by black dots (these arg

very small for plotting convenience). Interlayer ations and AP* appear clustered, and interlayer sheets have very
contrasting compositions. B) Number of K ions per interlayer sheet.

This asymmetric solvus means that it is energdyiqgaieferable to perform the pyrophyllitic
substitution from the muscovite end-member withréasing T than from pyrophyllite towards
muscovite. It must be emphasized that typicake#liand smectites compositions plot respectively
nearXMuscovite= 80% andXMuscovite= 20%. The compositions of dehydrated smectitestan
energetically unfavourable. This confirms thatheit hydration, or another unexpected process,

must take place to explain the stability of thelsg minerals, as investigated earlier in this study
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In order to test the dependence of the interlageof illites/smectites observed in Figure 7 at

XMuscovite~ 20% on composition, we have performed a new Mddtlo simulation at

XMuscovitexr 60%. We have used a two times larger supercell §6x 6 replications of the unit
cell) to increase the number of interlayer sheett) the intention of avoiding the constraint of

uniformly distributed sheets in the cell. 90 mifligterations have been performed to ensure that
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Figure 10: Graphical semi-logarithmic
representation of the evolution of the lattice enthlpy
of the 6 x 6 x 6 supercell computed aXMuscovite =
60%. 9.10 iterations have been performed.

relaxation of the cell was exceeded, as presented
in Figure 10. Figure 11 shows that the interlayer
content was homogeneous between the different
sheets at the end of the simulation. This is in
contrast with what was found at low potassium
content. It seems that at the bulk composition of
XMuscovitexr 60%, the lowest energy structure no
longer shows pseudo-interlayering (like in Figure
7). This means that mechanical mixing of
pyrophyllite-rich and muscovite-rich layers is
energetically less favourable than distributing

alike sheets. Two interlayer sheets are presented
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in Figure 12, which have been selected from thetmifierent sheets. It appears that the sheets are

occupied by K ions between 66% and 53%. SRO is partially regeets can be seen in Figure 12.

SRO of K ions is clearly the dominant feature, and is eelab Al-avoidance in the surrounding

tetrahedral sheets. The high number 6fidhs makes it impossible to totally respect SRQhia

whole supercell. No LRO is observed. There is mstelring of K ions (or of vacancies).
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Figure 11: A) Structure of the supercell atXMuscovite = 60%. The colour
code is the same as in Figure 7. B) Number of ‘Kons per interlayer sheet.

There are 72 positions in each interlayer sheet with can be occupied by K
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Figure 12: A) and

B) planar

representation of the 7th and 6th

interlayer sheets of Figure 11 (from the

bottom), respectively. The colour code

is the same as in Figure 7. The 7th sheg

has 48 K ions distributed about 72

positions & 66 % of interlayer sites are

occupied by K. The 6th sheet has 3§

K™ ions (& 53%).
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5. Conclusions on the atomistic modelling along soligolutions joints

We applied thels method to two solid solutions of interest in logwiperature metamorphic
petrology. In the first case, it has been shown Yleay low energetic variations are implied when
Mg and F&" substitute in carpholites. Because of these lotatians, energies calculated with our
Js parameters poorly fitted the energies calculatéd @ULP. However, it is confirmed that the
Mg-Fe?* substitution in carpholites can be consideredilileal, as previously assumed (Vidal et al.,
1992).

We then calculated the enthalpy of mixing along thescovite - pyrophyllite solid solution
joint. This calculation required taking ordering wfuscovite into account. Resulting computed
structures are compatible with the previous workPafin et al. (2001). The enthalpy of mixing
assessed from the calculation is compatible wite tbservation of immiscibility between
muscovite and pyrophyllite, but its magnitude iwdo than expected from the work of Parra et al.
(2002). This might be explained by a change insthecture (similar to a phase transition) along the
joint, which we did not consider. Consequently, msults indicate a minimum energy of mixing.

This simulation has been performed without takingirhation of interlayer positions into
account, because we worked on micas and not cl@gsnparing Figure 7 and Figure 11, one can
see that that the distributions of interlayer ckargre very different as a function of the bulk
composition of the mineral. When there are very #€Wwions in the interlayer sheet, the forces
bonding the surrounding tetrahedral sheets are evedtkcan be then proposed that the very K-
deficient sheets will be mechanically weaker tharidk sheets, with the consequence that these K-
deficient sheets are preferential sites for hydratiOn the other hand, pure pyrophyllite does not
incorporate water molecules in interlayer positias,well as smectites free of interlayer cations do
not exist (Lanson B., pers. comm.). The main readahis feature is that incorporating molecular
water requires cations, in order to create hydnatiepheres stabilizing water. There is then a
competition effect between the difficulty of expamglK-rich sheets and the difficulty of hydrating
K-free sheets. Further work is planned with the esapproach so that enthalpy of mixing between
hydrated and dehydrated pyrophyllite - like andavike end-members could be estimated. This

requires taking molecular water into account.
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«[..] et il se dit tout a coup que tous les gens qu'il cotoyait dans cette ville n'étaient en
réalité que des lignes absorbées dans une feuille de papier buvard, des étres aux attitudes
interchangeables, des créatures sans substance solide; mais ce qui était pire, ce qui était bien
pire (se dit-il ensuite), c'est qu'il n'était [ui-méme que lombre de tous ces personnages-ombres,
car il épuisait toutes les ressources de son intelligence dans le seul dessein de s'adapter a eux
et de les imiter, et il avait beau les imiter avec un rire intérieur, sans les prendre au sérieux, il
avait beau s'efforcer par la de les ridiculiser en secret (et de justifier ainsi son effort
d'adaptation) cela ne changeait rien, car une imitation, méme malveillante, est encore une
imitation, méme une ombre qui ricane est encore une ombre, une chose seconde, dérivée,
misérable. »

Milan Kundera, "Edouard et Dieu".



Synthése et conclusion générale

Synthese et conclusion générale

J'ai utilisé plusieurs approches au cours de msetlikans le but d’appliquer les méthodes
du métamorphisme aux phyllosilicates de basse teanpé.

Nous avons montré gu'il est possible de représdatdéshydratation et les changements
de composition des argiles avec un formalisme tbdgmamique simple, impliqguant des
pbles purs hydratés et leurs équivalents déshyjrddéés la continuité des travaux de Ransom
et Helgeson (1993, 1994a, 1994b, 1995). Deux med#lermodynamiques a vocations
différentes ont été établis. Le premier met en tadamportance thermodynamique de
I'incorporation d’eau interfoliaire dans les argil& basse température, qui fournit une
explication a la stabilité de ces phases par ragptaurs équivalents déshydratés. Ce modele
permet de recalculer des diagrammes de phasesranpren compte la déshydratation des
argiles. Le grand nombre de pdles purs nécessaiom application dans le domaine naturel
restreint toutefois son application aux systemésicjues simples. Le second modéle est axe
sur les implications thermobarométriques de I'ntatran des phyllosilicates. Plus souple, il
s’appligue au systtme KNaCaFMASH et améliore sicativement I'estimation des
conditions pression - température de cristallisatides phyllosilicates dioactédriques
alumineux (illites, smectites, interstratifiéstids / smectites et phengites).

La validité de ces modeles repose sur I'estimaties propriétés thermodynamiques des
phases de basse température, pour lesquelles dekate expérimentaux sont difficiles a
obtenir. Classiquement, ces propriétés sont casulpar sommation des propriétés
thermodynamiques des oxydes ou polyedres confditlgs minéraux (par exemple Chermak
et Rimstidt, 1989, 1990 ; Van Hinsberg et al., 20@805b). Or, ces méthodes ne fournissent
pas une approximation suffisamment précise pour agpliquer directement a la
thermobarométrie, et notamment sur le calcul dathapie de formation des minéraux
présentant des solutions solides. Nous avons obedclappliquer la méthode dite « du
JHO*M * » (Vieillard, 1994a), plus prometteuse mais quinoeis a pas permis d’obtenir
des estimations plus précises. Il faut soulignex gucette méthode reste a améliorer, elle
fournit le formalisme nécessaire a I'estimationl’dathalpie de formation de n’'importe quel
COMpOoSseE.

La modélisation a I'échelle de I'atome apporte dastraintes majeures a I'évaluation des
parametres d’exces le long des solutions solidés. ddnstitue une avancée directe a la

thermodynamique des solutions solides, du poinvue de ses applications comme de la
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compréhension des phénomenes qui contrblent le aaempent des phases minérales. Les
résultats que nous avons obtenus sont compatitéesles observations du domaine naturel.
lls confirment notamment que les argiles soiertiletaa la faveur d’un processus externe aux
micas. A la lumiere des diagrammes de phase obfgdr€demment, nous proposons que
I'hydratation des argiles contribue a leur stadilit

Le lien entre les propriétés des minéraux aux wdiffties échelles (affleurement,
échantillon, échelle moléculaire de la thermodympmia I'équilibre, échelle atomique voire
sub-atomique) reste a consolider. Cela constituaaiebreuses perspectives de travail car
beaucoup de questions demeurent en suspens,ietiii®ment dans les phyllosilicates. Ces
guestions vont au-dela de l'estimation des vamatiénergétiques entre pbéles hydratés et
déshydratés, d’'importants travaux sont a entrepeeqdant a I'amplitude énergétique et a la

modalité des substitutions cationiques dans lexitbs, les serpentines, le talc, etc.
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Résumeé :

Les phyllosilicates sont des minéraux d’importadess I'étude des roches métamorphiques et
dans les sites de confinement des déchets liés aatixités anthropiques. Or, les modéles
thermodynamiques actuels des argiles ne permep@ntde reproduire les variations de volume
observées lors de leur déshydratation, ni leur gdxaent de composition lors du métamorphisme. Les
modéles thermodynamiques des micas sont en revdmeheontraints a haute température mais ne
permettent pas des estimations thermobarométrignéetses a moins de 350° C environ.

Nous proposons deux modeles thermodynamiques psugnhectites, illites, interstratifiés illites /
smectites et micas. Ces modéles permettent regpetnt de calculer la composition des phases
stables a basse température, incluant les argdéied,estimation thermobarométrique de leurs
conditions de cristallisation. Ills prennent touandesn compte I'hydratation des phyllosilicates,
variable en fonction de la composition, la pressiaiempérature et I'activité d’eau. L’évaluatides
propriétés thermodynamiques des équivalents hygioeé poles purs des micas et des parameétres de
solution solide nécessaires a été réalisée pouodejpe au mieux les contraintes expérimentales de
déshydratation, nature des phases stables, catdenansi que les estimations des conditions de
cristallisation d’'une compilation d’analyses, dmgamme s’étend de la diagenése a la haute pmessio
- haute température. Ces modéles sont appliquéaleul de diagramme de phase dans des systémes
chimiques simples et a I'estimation des conditidascristallisation de phyllosilicates de nombreux
échantillons naturels, y compris & partir de cagppies élémentaires.

Nous avons testé plusieurs méthodes d’estimatisnpdepriétés thermodynamiques des phases
pour lesquelles les contraintes expérimentalesaet du milieu naturel sont insuffisantes. Aucune
d’entre elles ne permet une estimation de I'enibafandard de formation directement utilisablea d
fins thermobarométriques. Nous proposons cepenaenapproche pour améliorer cette situation. De
plus, nous avons utilisé une méthode de simulatiomistique pour évaluer I'enthalpie de mélange le
long de deux solutions solides d'intérét pour largiégie de basse température. Les résultats sont
compatibles avec les observations du milieu natetde calcul du solvus entre les pdles muscatite
pyrophyllite confirme I'importance de I'hydratatiguour la stabilité des argiles.

Abstract :

Phyllosilicates are important minerals in metamargdetrology as well as in waste storage sites
where clays are extensively used. Despite this therre is no thermodynamic model allowing to
describe and to predict properly the behaviourlay eninerals (for example variation of volume with
dehydration) and their phase relations with otheremals in metamorphic conditions. Inversely, the
thermodynamic models of phengites are well constichiat high pressure and temperature but do not
allow accurate thermobarometric estimations at exatpres less than about 350°C.

In this study, we propose two new thermodynamic elmtbr smectites, illites, mixed-layers illites
/ smectites and phengites. With these models piossible to predict the composition of stable laty
low temperature and to estimate the pressure ampeimture of crystallisation of dioctahedral
aluminous phyllosilicates. These models take imtoseration the hydration state of clay minerals a
a function of pressure, temperature and water ictiihe thermodynamic properties of solid
solutions and hydrated mica-like end-members haeenbestimated in order to reproduce
experimental results of i) clay dehydration, iiYure of stable phases, iii) calorimetric measurdsyen
as well as known (or estimated with independenthous) pressure-temperature conditions of
crystallization of phyllosilicates analyses, frorfagknesis conditions to ultra - high - pressure /
temperature conditions. Phase diagrams have beeputed with these models in simple systems.
Conditions of crystallization of phyllosilicates yea been estimated on many samples, including
electron microprobe compaositional maps.

We investigated several approaches to estimatendasmamic properties of minerals. All these
methods revealed to be insufficiently accuratediimeate standard enthalpy of formation; calculated
enthalpies of formation can not be directly used tfeermobarometric estimations. However, we
suggest several improvements to these methods.sétkatomistic simulation to calculate the mixing
enthalpy along two solid solutions binaries of iat# in low-temperature petrology. Results are in
agreement with observations in natural systems comdirm the importance of hydration in clay
minerals stability.



