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Role des hétérogénéités mantelliques dans la genése des MORB :
Etude expérimentale de la fusion partielle des pyroxénites
et des interaction magma/roche a haute pression

Depuis une vingtaine d’années, la connaissance de la variabilité chimique et pétrographique
des laves formées en contexte d’accrétion océanique (MORB) s’est considérablement approfondie. Il
est ainsi apparu que le manteau supérieur sub-océanique est beaucoup plus hétérogene que ne le laissait
penser la relative homogénéité chimique des MORB. Ainsi, le manteau contient une fraction significa-
tive de pyroxénites qui pourraient jouer un role important dans la production des basaltes. De méme,
I’importance des interactions entre les magmas en cours d’ascension et leur encaissant péridotitique
a longtemps été sous-estimée. Le transport des magmas basaltiques dans des chenaux dunitiques de
haute perméabilité formés par la focalisation des magmas en profondeur est le mécanisme généralement
proposé sous les rides médio-océaniques, mais I’ampleur des transformations chimiques subies par les
magmas au cours ce processus est encore peu connue.

J’ai réalisé des expériences en piston-cylindre entre 0.5 et 2.5 GPa pour caractériser les relations
de fusion et les compositions de liquide de trois pyroxénites et pour quantifier les effets des interactions
magma/péridotite. La technique d’extraction des liquides par microdike a été utilisée pour obtenir des
analyses de verre fiables méme a de tres faibles degrés de fusion. L’objectif était d’apporter des répon-
ses a trois problémes importants de la pétrogenése des MORB : Quel est le role des pyroxénites sur la
composition en ¢léments majeurs des MORB ? Quel est le sort des liquides pyroxénitiques durant leur
passage a travers le manteau péridotitique ? Quelles sont les transformations induites par la focalisation
des magmas et les interactions magma/roche sur la composition chimique des liquides et sur la chimie
et la minéralogie de 1’encaissant péridotitique ?

Les données acquises au cours de cette thése constituent une base de données importante sur
les relations de fusion des pyroxénites et sur les compositions des liquides issus des pyroxénites, en
particulier les compositions aux faibles degrés de fusion. Les expériences de fusion partielle menées sur
trois pyroxénites représentatives de la variabilité compositionnelle mondiale montrent que, a 1 et 1.5
GPa, la plupart des liquides issus des pyroxénites présentent des compositions en éléments majeurs treés
similaires a celles des liquides péridotitiques. Ces liquides sont susceptibles de remonter a la surface
en interagissant peu ou pas avec le manteau environnant. A plus haute pression, les interactions entre
les liquides issus des pyroxénites et le manteau péridotitique subsolidus aboutissent au contraire a une
consommation substantielle des liquides et a une forte cristallisation de clinopyroxénes susceptibles
d’isoler les pyroxénites de leur encaissant et de créer de nouvelles hétérogénéités lithologiques dans le
manteau supérieur. Par conséquent, la fusion partielle des pyroxénites peut avoir des effets significatifs
sur la composition minéralogique et chimique du manteau et sur les dynamiques d’extraction et de trans-
port des magmas. Au contraire, dans la plupart des cas, la contribution de liquides issus des pyroxénites
n’entraine pas de changement majeur dans les compositions des magmas basaltiques primitifs. Plus
rarement, les pyroxénites produisent des liquides anormalement pauvres en silice et riches en fer dont
on retrouve peut-Etre la signature dans une classe de MORB primitifs avec FeO > 8.5 % et Si0, < 48.7
% pds. Enfin, les expériences simulant le processus de focalisation des magmas sous les rides médio-
océaniques confirment que la focalisation peut expliquer a la fois la formation de chenaux dunitiques et
la composition des MORB primitif, en particulier leur sous-saturation en orthopyroxenes.

Mots-clés : pétrologie expérimentale, fusion partielle, MORB primitif, pyroxénites, interactions magma/
roche, focalisation, dunite, hétérogeénéités mantelliques, Beni Bousera (Maroc)






Role of mantle heterogeneities in MORB genesis:
Experimental study of the partial melting of pyroxenites
and magma/rock interaction at high pressure

Over the last twenty years, the knowlege of MORB petrological and chemical variability has
been considerably extended. The sub-oceanic mantle, engaged in the partial melting at the MORB ori-
gin, has been revealed as relatively heterogeneous, and containing a significant fraction of pyroxenites
that may play an important role in basalt generation. In the same way, the effect of the magma/peridotite
interactions has been often underestimated. Usually, the transport of magma into high permeable dunitic
channels formed by focused flow is the mechanism proposed beneath mid-ocean ridges, but the chemi-
cal transformations of magmas during the process is badly constrained.

In this study, experiments have been conducted in piston-cylinder apparatus between 0.5 and
2.5 GPa in order to characterise melting relationships and the melt compositions of three pyroxenites,
and also to quantify the effects of magma/peridotite interactions. The microdike technique was used to
separate the liquid from the solid phases and to obtain reliable glass analyses, even at low degrees of
melting. The aim was to answer three questions concerning the MORB petrogenesis: What is the role of
pyroxenites in the major element composition of MORB? What is the fate of pyroxenite-derived melts
into the peridotitic mantle? What transformations are inferred by magma focusing and magma/rock
interactions on the melt composition and on the chemical and mineralogical composition of the host
peridotite?

This study provides a large database for the melting relationships of pyroxenites and for the
pyroxenite-derived melt compositions, especially at low degrees of melting. Partial melting experiments
performed on three pyroxenites, representative of worldwide compositional variability, show that at 1
and 1.5 GPa, in many instances and for most major elements, pyroxenite-derived melts are similar to
peridotite-derived melts. These melts may undergo minor interactions with the overlying peridotitic
mantle. On the contrary, at higher pressure the interactions between pyroxenite-derived melts and the
subsolidus peridotitic mantle lead to a substantial consumption of the percolating melt and to a crystalli-
sation of clinopyroxenes. This is likely to impede further infiltration and to increase the ultramafic rock
diversity in the upper mantle. Hence, the partial melting of pyroxenites may have significant effects on
mantle source compositions and on the physicochemical processes of basalt genesis, while the contribu-
tion of pyroxenite-derived melts may not lead to major changes of the compositions of primitive basaltic
magmas. Less frequently, pyroxenites yield melts with very SiO -poor and FeO-rich compositions that
may explain the major element signature of a class of primitive MORB with FeO > 8.5 % et SiO, < 48.7
% pds. Experiments on the effects of focused magma transport beneath mid-ocean ridges confirm that
magma focusing can explain both the formation of dunite channels beneath mid-ocean ridges and the
composition of primitive MORBs, and especially their under-saturation of orthopyroxene.

Key-words : experimental petrology, partial melting, primitive MORB, pyroxenites, magma/rock inte-
ractions, focalisation, dunite, mantle heterogeneities, Beni Bousera (Morocco)
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Introduction

INTRODUCTION

Contexte de [’étude :

En 1855, le lieutenant de I’'US Navy Matthew Maury publia une carte bathymétrique
révélant la premiére preuve de montagnes sous-marines dans I’océan Atlantique Central. Plus
tard, la présence de ces montagnes, la ride Médio-atlantique, a été confirmée lors de la mise
en place du premier cable télégraphique trans-Atlantique. La ride Est Pacifique, quant a elle, a
¢té découverte durant 1’expédition du HMS Challenger en 1875. Nous savons maintenant que
les dorsales océaniques du globe forment une chaine volcanique sous-marine d’environ 75 000
km au travers des différents océans, au niveau de laquelle la conjonction de processus tecto-
niques (divergence de deux plaques lithosphériques) et magmatiques (mise en place des mag-
mas basaltiques issus de la fusion du manteau sub-océanique) entraine 1’expansion des fonds
océaniques. Chaque année, le long des dorsales, environ 21 km® de magma se mettent en place
par effusion et intrusion (Wilson, 1989), ce qui représente 85 % de la production magmatique
terrestre. Les laves générées couvrent ainsi deux tiers de la surface terrestre. La compréhension
des processus magmatiques ceuvrant au niveau des dorsales est donc essentielle afin d’appré-
hender les échanges chimiques entre le manteau, la crolte et I’océan.

Les laves échantillonnées en contexte d’accrétion océanique sont le produit d’une com-
binaison de divers processus, s’échelonnant depuis le manteau jusqu’a la surface. La premicre
¢tape correspond a la genese des magmas dits «primaires» issus de la fusion partielle du man-
teau supérieur par décompression adiabatique. Aprées leur extraction du manteau source résiduel,

ces magmas subissent un ensemble de transformations chimiques liées a des processus variés
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intervenant au niveau du manteau et de la crolte océanique : (1) les interactions magma/
roche lors de la migration des liquides depuis leur source jusque la surface (Quick 1981; Dick
1989), (2) la cristallisation a haute pression des magmas primaires durant leur ascension dans
le manteau supérieur (Elthon, 1987), (3) les processus de cristallisation a basse pression et de
mélange qui ont lieu a I’intérieur de la crolte océanique (O’Hara et Mathews 1981), (4) les
processus d’assimilation et de contamination des magmas depuis leur source vers la croiite (e.g.
Lissenberg et Dick, 2008), et (5) des processus de dégazage superficiels. Apres son accrétion la
nouvelle crotite est affectée par des processus d’interactions avec des fluides hydrothermaux et

d’altération de basse température.

Problematiques scientifiques :

Les processus de genese et de différentiation des magmas au niveau des rides médio-
océaniques ont €té le sujet de nombreuses ¢tudes pendant ces dernieres décennies et sont main-
tenant assez bien caractérisés. Ainsi la fusion partielle d’un manteau homogene péridotitique et
les processus de cristallisation fractionnée ont atteint un stade de compréhension relativement
bien développé, notamment grace aux travaux de E. Stolper, E. Klein, C. Langmuir, T. Grove
et a de nombreuses études expérimentales (e.g., Yoder et Tilley, 1962 ; Green and Ringwood,
1967 ; O’Hara, 1968b ; Kushiro, 1969 ; Presnall et al., 1978 ; Walker et al., 1979 ; Stolper, 1980
; Takahashi et Kushiro, 1983 ; Baker et al, 1995 ; Presnall et al., 2002 ; Falloon et al., 2008) et
théoriques (e.g., Klein et Langmuir, 1987 ; McKenzie et Bickle, 1988 ; Niu et Batiza, 1991 ;
Grove et al., 1992 ; Kinzler et Grove, 1992a, 1992b ; Langmuir et al., 1992 ; Plank et Langmuir,
1992 ; Asimow et al., 2001., Stolper et Asimow, 2007).

Avec la multiplication des études sur le magmatisme des rides médio-océaniques, de
nouvelles problématiques ont émergg, telles que le role des pyroxénites dans la genése des
MORB (basaltes de ride médio-océaniques) ou I’effet des interactions magma/roche sur la
composition des MORB. Si la péridotite, lithologie prédominante dans le manteau est considé-
rée comme un des principaux acteurs de la genése des MORB, le manteau contient une fraction
significative de lithologies mafiques, qui sont pauvres en olivines par rapport aux péridoti-
tes, et qui pourraient jouer un role important dans la genése des basaltes (e.g., Hirschmann et
Stolper, 1996 ; Le Roux et al., 2002b). Quelle est I’influence de ces lithologies sur la chimie
et la dynamique de la genese des magmas ? Quel est le sort des liquides issus des différentes
lithologies lors de leur migration a travers le manteau supérieur ? D’autres questions se posent
concernant les interactions entre les magmas en cours d’ascension et leur encaissant péridoti-

tique. L importance de ces interactions a longtemps €té sous-estimée mais on sait maintenant
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que la focalisation des magmas primaires dans des chenaux de haute perméabilité peut aboutir
a la dissolution compléte des pyroxenes de la péridotite encaissante et a la formation de dunites
(Kelemen et al., 1990). La problématique des interactions magma/roche prend un relief particu-
lier dans le cas d’un manteau hétérogene puisque les réactions mises en jeu vont varier a la fois
en fonction de 1’origine des liquides et de la nature de la roche encaissante. Quel est I’impact
des interactions magma/roche sur la composition chimique et minéralogique de 1’encaissant ?
Quelles sont les transformations chimiques induites dans les liquides et dans quelle mesure la

composition des MORB primitifs est-elle affectée par ces interactions?

Mon travail de these se focalise sur le role des pyroxénites et des interactions magma/roche
dans la genese des MORB. Deux types d’expériences ont été réalisées : (1) des expériences de
fusion partielle sur des compositions naturelles de pyroxénites sur un large intervalle de pres-
sions (1-2.5 GPa) et de températures afin de comprendre le role potentiel de ces lithologies
dans la genese des MORB ; (2) des expériences simulant les interactions magma/roche durant
["ascension des magmas a travers le manteau supérieur péridotitique, et visant a quantifier l’ef-
fet sur la composition chimique des magmas et sur la composition chimique et minéralogique

de leur encaissant.

Plan de travail :

Ce mémoire est composé de 5 parties brievement présentées ci-dessous :

La premicre partie est un chapitre introductif qui synthétise les connaissances actuel-
les sur la pétrogenese des MORB. Elle est organisée en quatre sections : (i) les processus de
cristallisation fractionnée ; (ii) les processus de fusion ; (iii) la source des MORB ; et (iv) les
processus de migration et de transport.

La deuxieéme partie est un chapitre méthodologique qui décrit les techniques de 1’ex-
périmentation en piston-cylindre et les techniques analytiques. Il renferme également une des-
cription des outils thermodynamiques de la «famille MELTS» développés pour le traitement
théorique des processus de formation et de modification des magmas primaires.

Apres un résumé des connaissances sur les pyroxénites en termes de pétrographie, com-
positions et sur les origines de ces roches, la troisieme partie présente les résultats expérimen-
taux de la fusion partielle de trois pyroxénites naturelles entre 1 et 2.5 GPa. Les compositions
ont été choisies comme représentatives de la diversité compositionnelle des pyroxénites et les
résultats expriment I’influence de la composition et de la pression sur les relations et propriétés

de fusion de ces roches (température de solidus, productivité en liquide). Ces résultats sont par
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la suite utilisés dans les Partie IV et V.

La quatriéme partie est destinée a contraindre la composition en ¢léments majeurs des
liquides issus des pyroxénites a 1 et 1.5 GPa afin de discuter de I’influence potentielle de ces
roches sur la composition en éléments majeurs des MORB. Elle est présentée sous forme d’un
article qui vient d’étre publi¢ dans le journal Earth and Planetary Science Letters.

Enfin, la cinquiéme partie concerne le role potentiel des interactions magma/roche dans
la genese des MORB. Elle s’articule autour de deux grands axes.

(1) Le devenir des liquides issus des pyroxénites et les implications pour I’hétérogénéité
du manteau et I’extraction des magmas. Cette question est principalement traitée par la modéli-
sation via pMELTS des réactions d’imprégnation des liquides pyroxénitiques dans un manteau
péridotitique.

(2) Le role de la focalisation des magmas ascendant dans la formation des chenaux duni-
tiques de haute perméabilité et la composition des MORB primitifs. Ce second chapitre est une
étude expérimentale présentée sous la forme d’un article qui vient d’étre publié dans le journal

Contributions to Mineralogy and Petrology.
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L Les basaltes de rides médio-océaniques

PARTIE I
LES BASALTES DE RIDES MEDIO-OCEANIQUES (MORB) :
DEFINITION ET MODELES PETROGENETIQUES

La production de magmas sous les rides médio-océaniques est le processus fondamen-
tal a I’origine du plancher océanique qui couvre actuellement 60% de la surface terrestre. La
grande majorité des laves mises en place le long des rides médio-océaniques sont des basaltes
(MORB). Cette uniformité de type de lave cache cependant une grande diversité de composi-
tions résultant de la variabilité de conditions physiques et chimiques sous lesquelles les magmas
sont produits et se différentient. Une large gamme de parametres et de processus est a 1’origine
de la diversité géochimique des MORB. Les principaux sont la composition de la source, les
conditions de fusion, les conditions de ségrégation et d’ascension des magmas et le processus
de cristallisation et de différenciation a faible profondeur. Ces processus produisent des signa-
tures chimiques identifiables en termes de compositions isotopiques, en éléments majeurs et/ou
en éléments traces, qui sont discutées dans les sections suivantes.

L’approche la plus simple pour étudier les variations chimiques dans les MORB est de
commencer par identifier les effets du dernier processus magmatique qui a eu lieu, a savoir la
cristallisation. Les systématiques chimiques qui ne peuvent étre expliquées par la cristallisation
sont alors examinées en terme de processus de fusion. Les aspects de la variabilité chimique
qui ne peuvent étre attribués ni a la cristallisation, ni a la fusion sont alors explorés en terme de
variation de composition de source. Enfin, les processus de transport et d’interactions magma/
roche sont généralement les derniers a étre étudiés car ce sont les processus les plus difficiles
a modéliser et les moins contraints. Il est cependant important de conserver a 1’esprit deux

points. Premiérement, les différents processus énuméres ci-dessus ne sont pas indépendants les
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[.1 Pétrographie, compositions en éléments majeurs et cristallisation

uns des autres : la composition de la source affecte les systématiques de fusion, et les variations
des conditions de fusion peuvent affecter le style de migration et de cristallisation des mag-
mas. Deuxiémement, des processus additionnels peuvent modifier la composition des MORB
et compliquer son interprétation, tels que les processus de mélange, d’assimilation ou de conta-
mination dans les chambres magmatiques. Néanmoins, I’examen individuel de chacun des prin-

cipaux processus donne une base solide pour la compréhension quantitative de la pétrogenese

des MORB.

I.1 Pétrographie, compositions en éléments majeurs et cristallisation

I.1.1 Preuve d’un fractionnement de basse pression

La plupart des basaltes émis en surface ne sont pas des magmas primaires (c’est-a-dire
les produits issus directement de la fusion du manteau) : leurs compositions chimiques ont été
modifiées par des processus secondaires, tels que la cristallisation fractionnée et 1’assimilation
des roches a travers lesquelles les liquides remontent vers la surface (O’Hara, 1968a ; Stolper,
1980). Les caractéristiques pétrographiques des MORB reflétent leur composition chimique
et I’histoire de leur cristallisation. Sur la base des données texturales, la séquence de cristal-
lisation typique fait succéder dans le temps I’olivine, le plagioclase et le clinopyroxeéne (cpx)
auxquels sont souvent associés un spinelle chromifére et magnésien et des oxydes ferro-titanés.
Cette séquence, cohérente avec les expériences de saturation multiple (Walker et al., 1979) et
les diagrammes de phases a basse pression, suggére que les MORB cristallisent a relativement
basse pression (< 10 kbar ; e.g., Grove et al., 1992). La Figure 1.1 présente la composition des
MORB en fonction de leur teneur en MgO. Les trends observés sont globalement en accord
avec la séquence de cristallisation décrite ci-dessus. L’augmentation du rapport FeO/MgO est
principalement di au fractionnement de I’olivine alors que la diminution de CaO et AL O, est

essentiellement due au fractionnement de plagioclase calcique et de clinopyroxéne (cpx).

I.1.2 Correction de fractionnement

Le fractionnement d’un assemblage a olivine + plagioclase + cpx tend a diminuer la
teneur en MgO des basaltes. Par conséquent, il est généralement considéré que les basaltes les
moins fractionnés sont les basaltes avec les teneurs en MgO les plus ¢élevées. Ceci a amené
plusieurs auteurs a développer des méthodes visant a s’affranchir des effets du fractionnement
sur la composition des basaltes (e.g., Klein et Langmuir, 1987 ; Castillo et al., 2000 ; Niu et

O’Hara, 2007). La méthode la plus utilisée consiste a projeter chacun des magmas supposés
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Figure 1.1 Compositions en éléments majeurs
de 9035 verres de MORB [compilés par Melson
et O’'Hearn (2003) a partir de la base de don-
nées de la Smithsonian Institution (http://www.
petdb.org/petdbWeb/index.jsp)] en fonction de
leur teneur en MgO. FeO* est le fer total dans la
composition (FeO + Fe,O,). Mg# est le rapport
molaire de Mg/(Mg + Fe) avec tout le fer consi-
déré sous la forme Fe?*.

cogénétiques le long de sa ligne de cristallisation présumée (supposée cotectique) jus-

qu’a une valeur constante de MgO. En théorie, si la pente de la ligne est connue pour

tous les éléments, une composition «corrigée du fractionnement» peut étre calculée. On

considere alors que les valeurs corrigées reflétent la composition des magmas parents,

avant le fractionnement a basse pression (Figure 1.2a). La méthode initiale prenait en
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1.2 Modeles de fusion

compte les MORB avec des teneurs en MgO inférieures a 5 % pds. (Klein et Langmuir, 1987).
Depuis, de nouveaux modeles ont été proposés pour intégrer le changement de pente quand le
cpx commence a cristalliser (Langmuir et al., 1992 ; Figure 1.2b). Plus récemment des mode-
les prenant également en compte les différences de pentes en fonction de la composition des
magmas parents ont été¢ développés (e.g., Castillo et al., 2000). Enfin le récent mod¢le de Niu
et O’Hara (2007) considére aussi les hétérogénéités locales de source, la géométrie de la zone

de fusion et la topographie.

A Cayman Figure 1.2
o Kane (a) Teneurs en MgO versus Na,O des MORB

m Clipperton | de cing segments de rides médio-océaniques
O AMAR [Mid-Cayman Rise (triangles pleins), prés
o Kolbeinsey | 4e |a Kane Fracture Zone & 23.22-23.67°N
(carrés vides), dans la région AMAR a 36.42-
36.79°N sur la ride médio-Atlantique (ronds
vides), pres de la Clipperton Fracture Zone
sur la ride Est Pacifique (carrés pleins) et
sur la ride Kolbeinsey au nord de I'lslande
(ronds pleins) ; Melson et O’'Hearn, 1977 ;
Lehnert et al., 2000 ; Schilling et al., 1983].
Les lignes montrent les pentes utilisées par
Klein et Langmuir (1987) pour calculer Na,
(Na,0 a 8 % pds de MgO) : Na,, = Na,O +
0.373 x MgO — 2.98. (b) Les mémes données
avec les lignes de fractionnement calculées
pour chacun des 5 segments en utilisant le
programme de Weaver et Langmuir (1990)
a 50 MPa. Les barres verticales indiquent le
point a partir duquel le cpx rejoint I'olivine (ol)
et le plagioclase (plg) comme phases frac-
tionnées. Modifiée d’aprés Langmuir et al.
(1992).

6 65 7 75 8 85 9
MgO (% pds)

1.2 Modz¢le de fusion sous les rides médio-océaniques

I.2.1 Les modeles de fusion partielle

Les MORB sont produits en profondeur sous la ride par une décompression presque
adiabatique (isentrope) du manteau (Carmichael et al., 1974 ; Oxburgh, 1980). La parcelle
de manteau affectée remonte de facon isentrope le long du géotherme local et coupe le soli-

dus du manteau, point a partir duquel la fusion commence. Les modeles communs de fusion
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I. Les basaltes de rides médio-océaniques

partielle différent selon les processus d’extraction des magmas générés dans la colonne de fu-
sion. Le mod¢le le plus simple est la fusion partielle a 1’équilibre, au cours de laquelle le liquide
se rééquilibre en permanence avec le solide résiduel jusqu’a ce qu’une seule poche de magma
soit extraite au sommet de la colonne de fusion (batch melting ; Gast, 1968 ; Shaw, 1970). Le
modele opposé est appelé modele de fusion fractionnée (fractional melting). Chaque incrément
de liquide se sépare de la source aussitot qu’il s’est formé (seuil de percolation nul) et seul le
dernier incrément de liquide est en équilibre avec le solide résiduel. La fusion fractionnée peut
étre incrémentale (sans homogénéisation des incréments de liquide extraits ; Shaw, 1970) ou
avec agrégation de liquide (mélange des liquides extraits au sommet de la colonne de fusion ;
Allegre et Minster, 1978). Enfin un modéle intermédiaire, la fusion continue, propose que le
liquide soit extrait de sa source en continu mais de maniére incompléte, avec une fraction de
liquide toujours présente dans le résidu (Langmuir et al., 1977 ; Shaw, 2000). Dans ce modele
le seuil de percolation est supérieur a zéro et dépend du champ de contraintes et des viscosités
du liquide et de la source.

Le modele de fusion presque fractionnée (i.e. une fusion continue avec un seuil de
percolation proche de zéro) semble étre le mieux adapté pour expliquer la genése des MORB
(Langmuir et al., 1977 ; Wood, 1979 ; Johnson et al., 1990 ; Spiegelman et Kenyon, 1992 ; Hart,
1993 ; Iwamori, 1993). En effet, les études théoriques et expérimentales des systémes partiel-
lement fondus dominés par I’olivine indiquent que la phase liquide est interconnectée pour des
fractions de liquides inférieures a 1 % (Waff et Bulau, 1979 ; von Bargen et Waft, 1986 ; Kohls-
tedt, 1991), suggérant que le liquide silicaté peut étre extrait par écoulement en milieu poreux a

partir d’un trés faible degré de fusion. Ces résultats expérimentaux sont en bon accord avec le

100
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Modele de fusion
incrémentale d'une
péridotite a spinelle

Modele de fusion
a I'équilibre d'une
péridotite a spinelle

Cpx/chondrite

©
-

5-25% de fusion 5-10% de fusion
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Figure 1.3 (a) Teneurs en terres rares (REE) normalisées aux chondrites des cpx provenant des péridotites de
Vulcan Fracture Zone (carrés) comparées aux teneurs dans les cpx résiduels produits par la fusion a I'équilibre
d’une péridotite a spinelle (domaine grisé) : 'appauvrissement en terres rares légeres (LREE) dans les échantillons
est trop extréme pour étre modélisé par fusion a I'équilibre méme avec des taux de fusion atteignant 25%. (b) Les
mémes données comparées aux cpx résiduels produits par un modéle de fusion incrémentale : les cpx résiduels
formés par la fusion et la ségrégation répétée d’incréments de 0.1% de liquide, pour une fusion totale de 5-10%,
montrent un bon accord avec les cpx naturels. Modifié d’apres Johnson et al. (1990).
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1.2 Modeles de fusion

fractionnement important en éléments traces dans les cpx des péridotites abyssales (Johnson
et al., 1990) : un tel fractionnement nécessite un processus de fusion continue ou fractionnée
(Figure 1.3). Les basaltes ¢émis au niveau des rides dérivent donc de 1’agrégation de faibles
fractions de liquides produits a différentes profondeurs dans la colonne de fusion. Le degré
de fusion total dépend de la hauteur de la colonne de fusion et de la productivité en liquide du

manteau.

1.2.2 Variation compositionnelle des MORB, profondeur axiale et épaisseur crustale.

Le résultat majeur de I’examen des compositions des magmas corrigées du fractionne-
ment est que les éléments majeurs ne varient pas indépendamment les uns des autres : on obser-
ve des corrélations entre les ¢léments normalisés (Figure 1.4a ; e.g., Klein et Langmuir, 1987 ;
Langmuir et al., 1992), ainsi que des corrélations entre les ¢léments majeurs et les caracteres
physiques de la ride (profondeur de I’axe, épaisseur crustale, vitesse d’expansion ; Figure 1.4b-
d). Par exemple, Klein et Langmuir (1987) ont montré que les moyennes régionales de compo-
sitions des MORB sont corrélées avec I’épaisseur de la crolite océanique et la profondeur axiale
de la ride sur une échelle globale (Figure 1.4b,c). Niu et Hékinian (1997) ont également montré

une corrélation entre la chimie des MORB et la vitesse d’expansion des rides médio-océaniques
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Figure 1.4 (a) et (b) Corrélations globales entre les moyennes régionales de la profondeur axiale des rides médio-
océaniques et les concentrations normalisées Na, et Fe, , des MORB et entre Na, et Fe, , (d’aprés Langmuir et
al., 1992). Dans ce diagramme, chaque donnée de MORB est une moyenne d’échantillons provenant d’'un segment
individuel de ride. Les carrés pleins représentent des MORB provenant de segments de ride «<normaux» ; les losan-
ges sont des échantillons de bassins arriere-arcs ; les carrés vides correspondent aux segments de ride influencés
par des points chauds (Galapagos, Acores, Jan Mayen, Tristan, Islande et Bouvet) ; les croix correspondent aux
segments adjacents a ces points chauds. (c) Moyennes régionales des épaisseurs crustales déterminées par don-
nées sismiques versus Na, , (d’aprés Klein, 2003a). Les sources pour les épaisseurs crustales sont données dans
Klein et Langmuir (1987) et Klein (2003a). Les analyses chimiques proviennent de la Ridge Petrological Database
(Lehnert et al., 2000). (d) Al,, et Ca, /Al , dans les MORB en fonction du taux d’expansion global (d’apres Niu et
Hékinian, 1997). Les barres verticales et horizontales correspondent a la déviation standard. Les corrélations sont
décrites par des fonctions puissances (courbes en tiretés).
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I. Les basaltes de rides médio-océaniques

(Figure 1.4d). Par conséquent, la variabilité¢ de certains parameétres physiques et chimiques fon-

damentaux des rides auraient une origine commune.
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Figure 1.5 Moyennes régionales du (a) Sc, (b) Ce,
et (c) Ba,, versus Na, ;. Chaque point représente la
moyenne des échantillons provenant d’une région in-
dividuelle [Kolbeinsey Ridge (Kb) ; 17°N dans la mer
Rouge (Red) ; proche de la faille transformante Ta-
mayo sur la ride Est Pacifique (Tam) ; la microplaque
Juan Fernandez (JF) ; proche de la Kane Fracture
Zone sur la ride Médio-atlantique (Kn) ; 13-14°N sur
la ride Est Pacifique (13-14) ; 8-9°N sur la ride Est
Pacifique (8-9) ; sud de la ride Explorer (EXP) ; zones
A, B, C de la discordance Antarctique-Australienne
(ZA, ZB, ZC) ; proche de Rodriguez, la jonction triple
dans I'Océan Indien (RTJ) ; autour de 30°S sur la ride
Indienne Sud-ouest (SWIR)] ; les barres d’erreur cor-
respondent a la déviation standard (10) des valeurs.
Modifiée d’apres Klein (2003b).

Des corrélations ont aussi €té observées
entre des éléments traces modérément in-
compatibles et compatibles et le sodium
normalis€ Na, (i.e, la teneur en Na O cal-
culée a 8 % pds de MgO par correction du
fractionnement) qui est un marqueur du de-
gré de fusion moyen du manteau (plus Na |
est élevé, plus le degré de fusion est faible).
Par exemple, le scandium (Figure I.5a ; élé-
ment compatible dans le cpx) montre une
corr¢lation négative avec Na,  traduisant la
consommation progressive du cpx dans la
source avec I’augmentation du degré de fu-
sion. Inversement, les valeurs corrigées du
fractionnement du cérium (Figure 1.5b ; élé-

ment modérément incompatible) corrélent

positivement avec Na, . Notons la quasi absence de corrélation entre Na, et Ba,  (Figure I.5c;

¢lément treés incompatible) qui doit donc étre expliquée par un autre processus que la variation

du degré de fusion.
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1.2 Modeles de fusion

1.2.3 Régime de fusion sous les rides médio-océaniques.

La Figure 1.6 résume les principales corrélations entre parameétres physiques et para-
meétres chimiques des rides médio-océaniques. L’interprétation de ces corrélations est fondée
sur le comportement des éléments majeurs de référence au cours de la fusion du manteau péri-
dotitique (on aura 1’occasion de revenir sur ces comportements dans les chapitres expérimen-
taux). Comme on 1’a noté plus haut, le sodium est un élément trés incompatible (en I’absence
de plagioclase) dont la concentration dans le liquide diminue rapidement avec I’augmentation
du degré de fusion. Le fer et le silicium sont considérés comme des marqueurs de la pression
moyenne de fusion, avec une augmentation de la concentration en FeO des liquides et une di-
minution de la teneur en SiO, avec ’augmentation de la pression. Le rapport Ca, /Al , (Figure
I.4d) est un autre marqueur du degré de fusion. En effet, I’aluminium se comporte globalement
comme le sodium, avec une diminution régulicre de la teneur en Al O, du liquide a degré de
fusion croissant, alors que le calcium montre un comportement opposé (la teneur en CaO du
liquide augmente avec le degré de fusion, jusqu’a la température de disparition du cpx) : ainsi

le rapport CaO/AL O, du liquide augmente rapidement avec le degré de fusion.

. Sig, Connaissant le comportement des mar-
5 queurs chimiques de la fusion, on peut expliquer
(2]
ﬁ — ’essentiel des corrélations de la Figure 1.4 par des
T _s o _ . .
s < °.  variations du degré de fusion moyen et de la pro-
> P . . .
g8 g fondeur de fusion moyenne (Klein et Langmuir,
0
> 1987). Dans le contexte d’un régime de fusion
a V . . _
: S polybare a I’aplomb des rides, ces corrélations
Pression moyenne de fusion
Feg, traduiraient donc des variations de la hauteur de

Figure 1.6 lllustration schématique des principales  [g colonne de fusion : la profondeur a laquelle la
corrélations entre paramétres physiques et para-

métres chimiques des rides d'apres les observa-  fusion commence et/ou stoppe pourrait varier a
tri?;nns ?16957'()3.in et Langmur (1957) et Niu et ek I’échelle du bassin océanique (10000 a 1000 km)
et également a I’échelle du segment de ride (~100

km ; e.g., Klein et Langmuir, 1987 ; Shen et Forsyth, 1995 ; Niu et Hekinian, 1997). Dans le
modele de Langmuir (Figure 1.7a ; Klein et Langmuir, 1987 ; Langmuir et al., 1992 ; Kinzler
et Grove, 1992a, 1992b), la pression de fin de fusion est supposée constante et la principale va-
riable est la pression de début de fusion, elle-méme controlée par la température du manteau :
(1) dans le cas d’un manteau chaud, le géotherme convectif intersecte le solidus a gran-

de profondeur, d’ou une profondeur initiale de fusion élevée, ainsi qu’une pression moyenne

de fusion ¢levée et un fort degré de fusion ; les liquides produits sont ainsi riches en FeO
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I. Les basaltes de rides médio-océaniques

et pauvres en Na O, la crolite océanique €paisse et la profondeur axiale de la ride faible.
(2) dans le cas d’un manteau froid, la profondeur initiale de fusion, la pression moyenne
de fusion et le degre de fusion moyen sont faibles, d’ou des liquides riches en Na O et pauvres

en FeO, une crolite océanique peu €paisse et une ride profonde.

A T’opposé du modele de Klein et Langmuir (1987), Shen et Forsyth (1995) ont proposé

un mod¢le dans lequel la profondeur de début de fusion est constante et la principale variable

(a) variation de la profondeur INITALE de fusion
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Figure 1.7 Deux modéles de magmatogénese a I'aplomb des rides médio-océaniques (P, pression de début de
fusion ; P, pression de fin de fusion ; c.o, crolte océanique ; voir texte pour des explications détaillées). (a) Dans
le modéle de Klein et Langmuir (1987, 1989), la principale variable est la pression de début de fusion, qui est
contrblée par la température du manteau ascendant (trajet X : manteau chaud ; trajet Y : manteau froid). (b) Dans
le modele de Shen et Forsyth (1995), la principale variable est la pression de fin de fusion qui est controlée par la

vitesse d’ouverture de la ride (X : ride rapide ; Y : ride lente) : le régime de refroidissement conductif s’étend a plus
grande profondeur dans le cas d’une ride lente, d’ou une pression de fin de fusion plus élevée.
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1.3 Source des MORB

est la profondeur de fin de fusion qui dépendrait de la dynamique d’ouverture de la ride (Figure
1.7b). Dans ce mod¢le, le manteau sous les rides rapides remonte plus vite et est donc capable
de fondre jusqu’a des profondeurs moins grandes que le manteau sous les rides lentes. Par
conséquent, les rides rapides se caractérisent par une colonne de fusion plus haute, un degré de
fusion total plus €levé, une crotite plus épaisse et une profondeur axiale plus faible que les rides

lentes.

1.3 La source des MORB

Larégion source des MORB est considérée comme €tant le manteau supérieur. Parce que
la composition des MORB est trés homogene par rapport a celles des basaltes d’iles océaniques
(Figure 1.8), la source des MORB a souvent été considérée comme également homogene. De
fait, comme on vient de le voir, la variabilité en ¢léments majeurs des MORB est généralement

bien expliquée en termes de variations des parametres physiques de fusion et de fractionnement
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Figure 1.8 Projection dans le diagramme pseudo ternaire Forstérite (Fo) —Pyroxéne Ca-Tschermaks (CaALSIO,)
— Quartz (Qz) a partir du Diopside [Di] de la composition molaire de 2974 OIB [carrés] et de 9035 analyses de ver-
res de MORB [ronds]. Les MORB avec un Mg# = 67 (tout le fer est calculé comme FeO) sont en noir, ceux avec un
Mg# < 67 sont en gris. Sources des données : (1) Les OIB proviennent de la base de données GEOROC (http://
georoc.mpch-mainz.gwdg.de) et correspondent a des fles océaniques sélectionnées pour leur signatures isotopi-
ques extrémes ; (2) les MORB ont été compilés par Melson et O’Hearn (2003) a partir de la base de données de
the Smithsonian Institution (http://www.petdb.org/petdbWeb/index.jsp). La projection a été réalisée par la méthode
préconisée par O’'Hara (1972).
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I. Les basaltes de rides médio-océaniques

a basse pression sans qu’il soit nécessaire d’invoquer une hétérogénéité compositionnelle de la
source. Pourtant, de nombreuses études (géophysiques, géochimiques et de terrain) suggerent
une hétérogénéité de composition du manteau supérieur. Cette section récapitule les données

disponibles sur I’hétérogénéité de la source des MORB.

1.3.1 Hétérogénéité du manteau : données géophysiques et arguments de terrain

L’¢tude des ondes sismiques et des images tomographiques fournit la preuve d’une
hétérogénéité significative du manteau (e.g., van der Hilst, 1995 ; Grand et al., 1997 ; Su et
Dziewonski, 1997 ; van der Hilst et al., 1997 ; Ritsema et al., 1999 ; Robertson et Woodhouse,
1999 ; Karason et van der Hilst, 2000 ; Gu et al., 2001 ; Zhao, 2001). La tomographie sismique
montre des anomalies de vitesse positives (donc des zones plus froides) au niveau des zones de
subduction et des anomalies de vitesses négatives au niveau des iles océaniques et des provin-
ces basaltiques continentales. La combinaison des observations sismiques et géodynamiques
(gravité, topographie, mouvement des plaques tectoniques) permet d’interpréter les images to-
mographiques en terme de structure thermochimique du manteau et démontre une variabilité

compositionnelle et thermique.

Figure 1.9
Structure des plaques sub-
ductées illustrées par des
sections tomographiques
verticales a travers : (A)
I'archellénique (ouégéen);
(B) I'arc des Kouriles Sud ;
(C) l'arc Izu-Bonin ; (D) le
. plateau de Sunda ; (E) Arc
cMB \ R de Tonga Nord ; (F) 'Amé-
Plateau de Sunda - ; - rique centrale. La pro-

' D’ E E’ F N F fondeur est indiquée en
kilométres et CMB corres-
pond a la limite manteau-
noyau. Les localisations
des sections sont préci-
sées sur la carte. Modifiée
d’apres Rubie et van der
Hilst (2001).

Arc Hellénique Arc des Kouriles Sud Arc lzu-Bonin

(-09%) T T (+0.9%)

lent rapide
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1.3 Source des MORB

Ces observations révelent le plongement des plaques tectoniques dans le manteau et paral-
lelement la remontée de matériel au niveau des points chauds. Le recyclage de lithospheéres
océaniques au niveau des zones de subduction et leur entrainement dans les grands courants de
convection mantellique sont les principales causes de 1’hétérogénéité du manteau. Par exemple,
I’é¢tude tomographique des zones de subduction montre qu’une grande quantité de matériel
océanique (manteau lithosphérique, crolite océanique et sédiments) est recyclée dans le man-
teau et met en évidence une déformation importante de la lithosphére océanique subductée a
I’intérieur du manteau (Figure 1.9). En contrepartie, de larges structures sous les iles océaniques
et les provinces basaltiques continentales suggérent des remontées de matériel profond (Figure
1.10 ; e.g., Simmons, 2007).
(A) Hawai (B) Pacifique Sud , _ Figure .10

Cinqg sections tomographiques verticales du man-
teau déduites du modéle tomographique global
de Zhao (2004) : (A) Hawai ; (B) Pacifique Sud ;
(C) Islande ; (D) fles Kerguelen ; (E) Afrique. La
profondeur est indiquée en kilomeétres. L'échelle
de couleur illustrant les anomalies de vitesses va-
rie de - 0.5 % a + 0.5 % pour les sections A, C
etDetde-1% a+ 1% pour les sections B et

E. Les sections sont localisées sur la carte. Les
triangles solides indiquent les localisations en sur-

(E) Afrique face des points chauds. Modifié d’aprés Nolet et
Lake Victoria al. (2007).
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Alors que la géophysique fournit un atlas des hétérogénéités mantelliques a grande
échelle, les études de terrain mettent en évidence des hétérogénéités a petite échelle (du centi-
metre a plusieurs dizaines de metres). L’étude des ophiolites, des massifs orogéniques et des
xénolites mantelliques souligne la présence d’hétérogénéités d’ordre lithologique, composi-
tionnel et chronologique (e.g., Bizimis et al., 2005 ; Blichert-Toft et al.,1999 ; Montanini et al.,
2006 ; Nimz et al., 1993 ; Pearson et al., 2003 ; Santos et al., 2002). Par exemple, les massifs
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I. Les basaltes de rides médio-océaniques

ultramafiques localisés dans la Cordillére Bétique (e.g., Ronda, Beni Bousera) témoignent de
la présence de niveaux, de lentilles et de dykes de pyroxénite de tailles (du décimeétre au me-
tre) et de compositions (de basaltiques a presque péridotitiques) variées (e.g., Bodinier, 1988 ;
Kornprobst, 1969).

1.3.2 Hétérogénéité du manteau : données géochimiques

[.3.2.1. Systématiques isotopiques

Comme les observations géophysiques et de terrain, les mesures des rapports isotopi-
ques dans les MORB indiquent que le manteau supérieur est hétérogeéne a différentes échelles
(du millier de kilométres au décimetre). En premier lieu, les compositions de MORB des diffé-
rents bassins océaniques (Atlantique, Pacifique et Indien) montrent des différences systémati-
ques qui témoignent d’hétérogénéités isotopiques a 1’échelle de grands domaines (Figure I.11 ;
Hofmann, 2003). Il s’agit notamment de I’anomalie Dupal reconnue par Dupré et Allegre
(1983) puis par Hart (1984) dans 1’océan Indien, et ensuite étendue a I’ Atlantique Sud. Elle se
caractérise par des rapports isotopiques ***Pb/**Pb plus élevés que dans les MORB de I’océan
Pacifique (Figure 1.11). Ces anomalies isotopiques a 1’échelle de grands bassins océaniques

témoignent d’ une homogénéisation incomplete du manteau supérieur depuis environ 1 Ga.
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Figure 1.11 Compositions isotopiques en #Sr/8Sr, g(Nd), 2°8Pb/2**Pb et 2°°Pb/?**Pb des MORB issus des trois bas-
sins océaniques majeurs [Atlantique (losanges) ; Pacifique (carrés) ; Indien (ronds)]. €(Nd) est une mesure de la
déviation du rapport **Nd/'**Nd par rapport a la valeur chondritique qui est supposée identique a la valeur actuelle
dans la terre silicatée globale : ¢(Nd) = 10* * (™3Nd/"*Nd___ . - "3Nd/"*Nd / 3Nd/"4Nd . La valeur chon-

o) .
mesuré chondrite chondrite
dritique utilisée est “*Nd/"**Nd , ... = 0.512638. Les données proviennent d’'une compilation de Hofmann (2003) a

partir de la base de données PetDB. Modifié d’aprés Hofmann (2003).

En second lieu, la gamme de variations des rapports isotopiques est, a I’intérieur méme
d’un basin océanique, relativement importante. Par exemple, des gradients géochimiques et
isotopiques a I’échelle du millier de kilomeétres sont observés le long des rides a proximité des

points chauds, en particulier le long de la ride Médio-Atlantique Nord. IIs ont été attribués a une
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1.3 Source des MORB

interaction entre le manteau supérieur a I’aplomb de la ride et le matériel enrichi d’un panache
(e.g., Hart et al., 1973 ; Schilling, 1973).

Enfin, des variations isotopiques dans les systémes Rb-Sr, Sm-Nd et Re-Os (e.g., Escrig
et al., 2005) ont été fréquemment détectées de 1’échelle kilométrique a décimétrique et ont été
expliquées par la présence de lambeaux étirés de matériel recyclé dans le manteau source des

MORB pour former le fameux «marble cake» d’Allégre et Turcotte (1986 ; voir ci-dessous).

1.3.2.2 N-MORB, E-MORB vs. hétérogéné¢ité de source.
Les MORB ont longtemps été classés en deux grandes catégories géochimiques (Schil-
ling et al., 1985 ; Sun et al., 1979) : Les «N-MORB» (les MORB normaux) et les <kE-MORB»

(les MORB enrichis). Dans cette nomenclature, les N-MORB correspondent a une variété de
basaltes appauvris en éléments trés incompatibles trés commune et les E-MORB a une variété
moins fréquente de basaltes enrichis en éléments trés incompatibles. Beaucoup de MORB dits
« enrichis » sont clairement associés aux interactions avec un point chaud (e.g., Schilling et
al., 1985). Néanmoins, I’enrichissement en ¢léments incompatibles des MORB n’est pas systé-
matiquement lié¢ a la proximité d’un point chaud (e.g., Niu et al, 1999 ; Donnelly et al., 2004 ;
Nauret et al., 2006). De plus, les bases de données modernes sur les MORB montrent claire-
ment qu’il y a une continuité entre les deux variétés de MORB (Figure 1.12 ; Hofmann 2003).
Ce continuum compositionnel s’accorde avec le concept d’une hétérogénéité a petite échelle du

manteau source des MORB.

100

c/c,,

0 1 | | | | | | | | | | | | |
Rb Ba Th Nb La Ce Nd Sm Eu Gd Dy Er Yb Sc
Figure 1.12 Teneurs en éléments traces de 315 MORB entre 40 et 55° S le long de la ride

Médio-atlantique (Le Roux et al., 2002a). Chaque échantillon est représenté par une ligne.
Les données sont normalisées au manteau primitif (PM) de McDonough et Sun (1995).
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1.3.3 Modéles de manteau hétérogéne

Réconcilier les différentes observations géochimiques, géophysiques et pétrologiques
est un défi qui doit permettre de reconstituer un modele de manteau terrestre. Deux mod¢les ont
¢été proposés afin d’expliquer les variations régionales des rapports isotopiques et des rapports
d’¢léments traces incompatibles dans les MORB. Dans le mod¢le du manteau stratifié ou lité
(Figure I.13a ; e.g., Turcotte et Oxburgh, 1967 ; McKenzie et al., 1973), le manteau supérieur
est appauvri en ¢léments incompatibles, homogene et adiabatique, alors que le manteau infé-
rieur est enrichi en éléments incompatibles. La lithosphére subductée au niveau des zones de
subduction se mélange par convection au manteau supérieur appauvri ou est recyclée au sein
du manteau inférieur. Ce matériel peut, aprés une certaine durée de stockage (environ 1-2 Ga),
étre ré-injecté dans le manteau supérieur par des panaches mantelliques s’enracinant a la limite

manteau-noyau.

ile ile

arc ride ride

océanique océanique

continent continent

(@) Manteau Inférieur (b)  Manteau Inférieur

Figure 1.13 Représentation schématique de deux modéles de la structure chimique du manteau supé-
rieur : (@) modéle du manteau stratifié ou lité ; (b) modele de type «plum-pudding» ou «marble-cake».
Modifié d’aprés Meibom et Anderson (2003).

Cependant, le modele de manteau stratifié ne permet pas de rendre compte des enrichissements
locaux observés a 1’axe de dorsales éloignées de tout point chaud et leur association a 1’affleu-
rement a des laves appauvries (e.g., Sleep, 1984 ; Niu et al., 1996, 1999). Ce constat a conduit
a I’¢laboration de modeles ou des petits volumes de composants enrichis seraient omniprésents
sous les dorsales (Figure 1.13b) : le manteau supérieur, trés hétérogene, serait ainsi constitué
d’un assemblage de domaines appauvris (manteau résiduel) et de domaines enrichis de tailles,
formes, compositions et origines trés variables (manteau lithosphérique, crolite océanique et
sédiments recyclés). Dans la variante dite du «plum-pudding» (Batiza, 1984), le composant
enrichi se présente sous forme de lentilles dispersées dans la matrice appauvrie alors que la
variante dite du «marble-cake» (Allegre et Turcotte, 1986) se caractérise par I’alternance de
niveaux enrichis et appauvris résultant de la déformation des hétérogénéités par la convection

mantellique.
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1.3.4 Présence des pyroxénites dans les région-sources des MORB ?

Le concept de la fusion de sources pauvres en olivine jouant un rdle significatif dans la
pétrogenése des basaltes (e.g., Sleep, 1984 ; Zindler et al., 1983 ; Allegre et Turcotte, 1986 ;
Hirschmann et Stolper, 1996 ; Hauri, 1996 ; Lassister et al, 2000) s’appuie sur un ensemble
d’observations géophysiques, géochimiques et pétrologiques récapitulées ci-dessous :

(1) A grande échelle, d’immenses volumes de roches mafiques produites par la différen-
ciation continue de la Terre retournent dans le manteau par subduction (comme en témoignent
les études de tomographie sismique ; e.g., van der Hilst et al., 1991 ; Grand et al., 1997 ; Figure
1.9) ou par d’autres processus (e.g., délamination de la lithosphére sous-continentale, métaso-
matisme du coin du manteau ; Hirschmann et Stolper, 1996). Les calculs de bilan de masse
suggerent qu’une partie de ce matériel recyclé se retrouve dans le manteau supérieur source des
MORB (e.g., Helffrich et Wood, 2001).

(2) La fusion d’une source péridotitique homogene ne peut pas expliquer les variations
isotopiques ou ¢lémentaires observées dans certaines suites de basaltes cogénétiques (Figures
11 et [.12), d’ou la nécessité de sources mantelliques géochimiquement hétérogenes (e.g.,
Hanson, 1977 ; Wood, 1979 ; Zindler et Hart, 1986 ; Prinzhofer et al., 1989 ; Schiano et al.,
1997).

(3) Les pyroxénites sont omniprésentes dans les massifs orogéniques et les ophiolites
(Bodinier et Godard, 2003) et sont également échantillonnées sous forme de xénolites man-
telliques (Pearson et al., 2003). D’apres leurs proportions dans les massifs orogéniques, les
pyroxénites constitueraient 2 a 5% du manteau supérieur terrestre et localement plus de 9% (no-
tamment a Beni Bousera ; Pearson et Nixon, 1996). Cette ubiquité des roches pyroxénitiques
dans le manteau supérieur a fortement inspiré¢ le modele de marble cake de Allégre et Turcotte
(1986).

(4) Les travaux expérimentaux réalisés sur les pyroxénites (e.g., Kornprobst, 1970 ;
Obata et Dickey, 1976 ; Green et Ringwood, 1967 ; Thompson, 1974, 1975 ; Yasuda et al.,
1994 ; Takahashi et al., 1998 ; Yaxley et Green, 1998 ; Petermann et Hirschmann, 2003) at-
testent que les pyroxénites ont des productivités plus fortes et des températures de solidus plus
basses que les péridotites ; ainsi, des proportions trés faibles de pyroxénites dans le manteau
peuvent contribuer disproportionnellement a la production de liquides. Par exemple, Hirsch-
mann et Stolper (1996) estiment que dans le cas d’une source composée de 5% de pyroxénite et
de 95% de péridotite, 15-20% des liquides pourraient provenir des pyroxénites.

La présence de pyroxénites a donc souvent été évoquée pour résoudre des problémes

majeurs de la pétrogenese des basaltes, par exemple, le probléme de la «signature en grenat»
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des MORB (Hirschmann et Stolper, 1996). Les compositions isotopiques de 1’hafnium (Salters
et Hart, 1989 ; Salters et al., 1994), la distribution des terres rares (Bender et al., 1984 ; Fornari
et al., 1988 ; Beattie, 1993a ; Frey et al., 1993 ; Shen et Forsyth, 1995), et les déséquilibres
(#°Th)/(**U) (Beattie, 1993b ; La Tourette et al., 1993) dans les MORB suggeérent fortement
la présence de grenat résiduel dans leurs sources. Dans I’hypothése d’une source purement
péridotitique, la stabilité du grenat nécessite une fusion a trés grande profondeur (> 2.5-3.0
GPa) et, en corollaire, une température du manteau et un degré de fusion final élevés. Or ceci
n’est pas cohérent avec les modeles de fusion adiabatiques sous les rides médio-océaniques
(e.g., Klein et Langmuir, 1987 ; McKenzie et Bickle, 1988 ; Kinzler et Grove, 1992a, 1992b,
1993 ; Langmuir et al., 1992 ; Scott, 1992 ; Turcotte et Morgan, 1992) qui prédisent des épais-
seurs de crolte supérieures a la valeur normale (7.1 = 0.8 km ; White et al., 1992) si la fusion
commence dans le domaine des péridotites a grenat. Pour expliquer ce paradoxe, Hirschmann
et Stolper (1996 ; Figure 1.14) ont proposé que la signature du grenat dans les basaltes pro-
vient de la fusion de niveaux pyroxénitiques : comme le grenat est stable a plus basse pression
dans les pyroxénites (jusque ~ 1.5 GPa) que dans les péridotites, des liquides portant la si-

gnature du grenat pourraient ainsi étre produits a des pressions trés inférieures a 2.5-3.0 GPa.
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Manteau péridotite

pyroxénite
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dans la pyroxénite T4
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Figure 1.14 Schéma d’une région de fusion dans un manteau composé de péridotites et pyroxénites
sous une ride médio-océanique montrant les relations entre les profondeurs des solidus des péridotites
(2) et des pyroxénites (Z’) et la limite de stabilité du grenat dans les pyroxénites. Le diagramme situé
a droite de la zone triangulaire de fusion représente pour chaque lithologie (péridotite et pyroxénite) la
variation du degré de fusion (F) avec la pression. Modifié d’apres Hirschmann et Stolper (1996).

Le role des pyroxénites a aussi été mis en avant pour expliquer la variabilité composi-
tionnelle des MORB depuis les termes appauvris jusqu’aux termes enrichis : celle-ci résulterait
du mélange des liquides provenant a la fois de la fusion de veines de pyroxénites enrichies

avec des liquides provenant de la matrice péridotitique appauvrie (e.g., Prinzhofer et al., 1989 ;
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Niu et Batiza, 1997 ; Salters et Dick, 2002). L’intervention des pyroxénites a également été
évoquée pour expliquer les caractéristiques en ¢léments majeurs de certains MORB (Le Roux
et al., 2002b ; Sobolev et al., 2007). Parallelement, Kamenetsky et al. (1998) et Sigurdsson et
al. (2000) ont invoqué la présence de lithologies riches en cpx dans la source des MORB pour
expliquer les liquides ultra-calciques présents sous forme d’inclusions magmatiques dans cer-
tains MORB de la ride médio-Atlantique et du nord de I’Islande.

A T’heure actuelle, méme si un role significatif des pyroxénites dans la production des
basaltes a été proposé dans de nombreuses études, leur importance pétrogénétique est encore
controversée (e.g., Downes, 2007). La difficulté pour évaluer quantitativement le rdle des py-
roxénites découle de la large variation compositionnelle de ces lithologies (voir Partie I1I) et de

la connaissance trés incompléte de leur comportement de fusion.

1.4 Les modéles de migration des liquides a P’aplomb des rides
médio-océaniques

1.4.1 Ecoulement passif versus écoulement dynamique

La crotite océanique se forme sur une zone volcanique de 1-2 km de large (e.g., Macdo-
nald et al., 1984). Deux catégories de modeles ont été proposées pour expliquer la création de
cette zone étroite (Figure 1.15), chacune avec des implications différentes pour la production et
I’extraction des magmas : le régime dit «passif» dans lequel la remontée du manteau est condui-
te uniquement par le mouvement des plaques vers les zones de subduction (e.g., Spiegelman et

McKenzie, 1987) et le régime dit «actif» (ou dynamique), dans lequel la remontée du manteau

(a) REGIME PASSIF (b) REGIME ACTIF
Fusion Fusion Fusion Fusion
fractionnée a l'équilibre fractionnée a lI'équilibre
p [crotite océanique | A A ‘croﬂte océanique ‘ A
Fmax-—- Fmax T Pf Fmax T PI’ '
Fer Fert P,
0Tt 0TTPR, T P,
Y Y Y

Figure 1.15 Représentation schématique des deux cas extrémes de régime d’écoulement sous les rides médio-
océaniques a deux dimensions : (a) régime passif ; (b) régime actif. Pour les deux régimes, deux cas de fusion
opposeés sont considérés (fusion fractionnée a gauche et fusion a I'équilibre a droite). Les points a partir duquel le
liguide est extrait du résidu sont indiqués par des cercles ouverts. P est la profondeur initiale de fusion, P_ est la
pression moyenne de fusion, P, est la profondeur finale de fusion, F est le taux de fusion moyen sur I'ensemble
de la colonne de fusion et F__ est le taux de fusion maximal dans la colonne de fusion. L'épaisseur crustale est
approximativement proportionnelle au produit de F et de (P, — P ). Modifié d’apres Asimow (1997).
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est controlée a la fois par la traction exercée par les plaques et par les forces de flottabilité in-
duites par les variations latérales de teneur en liquide (e.g., Scott et Stevenson ; 1989). Dans
le régime passif, le manteau fond a un faible taux sur une large région approximativement
triangulaire (la largeur du triangle et la courbure des bords supérieurs peuvent varier ; e.g.,
Langmuir et al., 1992). La vitesse de remontée du manteau est proche de la moitié du taux d’ex-
pansion (Reid et Jackson, 1981 ; Phipps Morgan et Forsyth, 1988). Dans ce type de modéele,
le liquide peut migrer horizontalement malgré sa flottabilité (e.g., Spiegelman et McKenzie,
1987 ; Phipps Morgan, 1987 ; Sparks et Parmentier, 1991). Dans le régime actif, le taux de
fusion est plus important, la zone de fusion est relativement étroite (quelques kilometres) et
I’extraction des liquides est surtout verticale. Dans ce type de régime, la vitesse de 1I’écoulement
mantellique est plus rapide que la moiti¢ du taux d’expansion (e.g., Ligi et al., 2008).

A grande échelle, les données géophysiques (e.g, MELT Seismic Team, 1998) et
géochimiques (e.g., Lundstrom et al., 1995 ; Spiegelman et Reynolds, 1999) semblent indi-
quer que sous les rides médio-océaniques, le régime est généralement passif. Par exemple, les
observations sismiques mettent en évidence une large zone de fusion (>100 km a la base) sous
I’axe de la ride Est Pacifique (MELT Seismic team, 1998) avec une concentration de liquide de
I’ordre de 1-2 % (Figure 1.16).

Parallelement, des vitesses proches de la moiti¢ de la vitesse d’expansion aux rides ont
été déduites des déséquilibres radioactifs des séries de I'uranium dans les MORB (Lundstrom
et al., 1995). De la méme manicre, Niu et Hékinian (1997) ont suggéré que le degré de fusion
moyen sous les rides est corrélé a la vitesse d’expansion (Figures 1.4 et 1.7). Ces observations

sont en faveur d’un régime d’écoulement passif sous les rides médio-océaniques.
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A petite échelle cependant, un composant «actify» peut aussi €tre présent et pourrait
devenir progressivement plus important avec la diminution de la vitesse d’expansion a I’axe
de la la ride (e.g., Bonatti et al., 2003). Comme le régime d’écoulement actif est prédominant
en contexte de point chaud, il contrdlerait aussi la production de magma a proximité des points
chauds (e.g., Asimow et al., 2004 ; Purtika et al., 2007).

1.4.2 Migration et focalisation des liquides basaltiques

Dans le cas le plus fréquent d’un régime d’écoulement passif (Figure I.15a), il reste a
expliquer comment les liquides basaltiques migrent a partir d’une large région de fusion et se
focalisent dans une zone volcanique étroite. Suite aux travaux de Kelemen et collaborateurs, il
est maintenant largement admis que 1’écoulement magmatique sous les rides médio-océaniques
est fortement focalisé¢ dans des chenaux de haute perméabilité (Figure 1.17) qui affleurent dans
les grands gisements d’ophiolites sous la forme de masses dunitiques de formes et de dimen-
sions tres variables (Kelemen et al., 1995a ; Braun et Kelemen, 2002). Les déséquilibres U/Th
dans les MORB suggerent néanmoins que 1’écoulement en milieu poreux de type pénétratif
peut jouer un réle important a la base de la colonne de fusion (Spiegelman et Elliot, 1993 ;

Lundstrom et al., 1995).

m — Figure 1.17
Grelllz Ll e lllustration d’'un réseau coalescent de
= e -3 . : === chenaux dunitiques sous une ride médio-
T g

= L océanique (modele basé sur les observa-

tions de I'ophiolite d’'Oman). Les dunites
sont en gris foncé et le liquide est présent
partout dans la région en pointillés. Modi-
fié d’apres Braun et Kelemen (2002).

Zone de fusion

Le modele d’écoulement dans des chenaux dunitiques permet de rendre compte
d’une caractéristique pétrologique importante des MORB : la grande majorit¢ des MORB
est sous-saturée en orthopyroxéne (opx) a basse pression (P < 0.8 GPa ; Stolper, 1980).
Or dans les modeles de fusion continue a 1’aplomb des rides médio-océaniques, par-
ce que le degré de fusion atteint n’est jamais suffisamment élevé pour provoquer la dispa-

rition de 1’opx dans I’assemblage résiduel, les liquides sont supposés étre saturés en opx
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(+ olivine) sur I’ensemble de la colonne de fusion. Au contraire, le modele de focalisation des
magmas dans des conduits dunitiques impose des compositions en €quilibre avec I’olivine seu-
lement, en accord avec la sous-saturation en opx des MORB a basse pression.

La formation des chenaux dunitiques a fait I’objet d’un certain nombre d’études géo-
logiques (Suhr et al., 2003), théoriques (Asimow et Stolper, 1999), et expérimentales (Morgan
et Liang, 2003, 2005). Plusieurs hypothéses ont été proposées quant a leur origine : (1) dunites
résiduelles, provenant d’une fusion partielle de trés haut degré (Jackson et Ohnenstetter, 1981),
(2) dunites cumulatives, correspondant au remplissage de fractures par des olivines précipitant
a partir d’un liquide ascendant (Takahashi, 1992), (3) dunites formées par réaction entre un li-
quide sous-saturé en silice et I’encaissant péridotitique (Shaw, 1999 ; Morgan et Liang, 2003),
et (4) dunites provenant de la formation de chenaux de haute perméabilité par dissolution des
pyroxenes pendant la focalisation du liquide lors de son ascension (Kelemen et al., 1990).

Kelemen et al. (1995a) ont suggéré que la plupart des dunites sont créées a basse pres-
sion (<1.5 GPa) par ce dernier mécanisme. Spiegelman et al. (2001) expliquent la formation du
réseau dunitique (Figure 1.17) par une instabilité s’amplifiant durant la réaction d’infiltration et
aboutissant a la focalisation du liquide dans les chenaux : la circulation de volumes importants
de liquide dans ces chenaux aurait pour conséquences la dissolution compléte des pyroxenes et
une augmentation de la perméabilité du chenal. Le transport des magmas basaltiques sous les
rides médio-océaniques se ferait donc principalement dans des conduits de haute perméabilité
plutot que par écoulement en milieu poreux (avec une faible fraction volumique de liquide) ou
par des fractures.

Les processus d’interactions a 1’origine de la formation des chenaux dunitiques abou-
tissent a des transformations chimiques et minéralogiques importantes de 1’encaissant péridoti-
tique et modifient également de maniere significative la composition des magmas primaires et
leur signature géochimique (McKenzie, 1984 ; Navon et Stolper, 1987 ; McKenzie et O’Nions,
1991 ; Spiegelman et Elliot, 1993 ; Kelemen et al., 1995a ; Kelemen et al., 1995b ; Kelemen et
al., 1997 ; Spiegelman et al., 2001 ; Spiegelman et Kelemen, 2003). L’ampleur des transforma-
tions chimiques subies par les magmas au cours du processus de dunitisation et I’impact sur
leurs compositions en surface sont encore mal déterminés. Il faut noter cependant qu’une fois
le réseau de chenaux dunitiques bien installé, la focalisation de I’écoulement permet d’isoler
chimiquement les magmas de 1’encaissant péridotitique et de réduire I’importance des interac-
tions magma/roche. Elle doit ainsi favoriser la conservation d’informations relatives au proces-
sus de fusion en profondeur (conditions de fusion, compositions des liquides, caractéristiques

isotopique de la source etc.).
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PARTIE II
METHODES EXPERIMENTALES, ANALYTIQUES
ET THEORIQUES

Ce chapitre technique commence par la description de la préparation des différents
¢chantillons (naturels et synthétiques). Suit une présentation des appareils d’expérimentation,
accompagnée des informations nécessaires sur les étalonnages (pression, température, fugacité
d’oxygene) et sur les protocoles expérimentaux. Il se poursuit par un inventaire des techniques
d’analyses et des traitements des données. Enfin, il présente le programme adiabat 1ph (Smith
et Asimow, 2005) que j’ai utilisé€ pour la modélisation des processus pétrogénétiques a 1’origine
des MORB.

I1.1 Techniques expérimentales

I1.1.1 Préparation des échantillons

Deux types de matériaux de départ ont été utilisés dans cette ¢tude : des gels et des
échantillons naturels de pyroxénite et de péridotite. Les gels ont été préparés par J-L. Devidal
au Laboratoire Magmas et Volcans ; ce sont des produits trés homogenes et fortement réactifs
(Luth et Ingamells, 1965). Dans le but d’augmenter la réactivité des échantillons naturels, il est
nécessaire de les broyer trés finement afin de diminuer au maximum la taille des cristaux et
d’atteindre plus facilement I’équilibre chimique durant les expériences. Les poudres d’échan-
tillons naturels ont donc été une premicre fois homogénéisées par broyage a 1’éthanol dans
un mortier en agate. Chaque poudre a ensuite ét¢ chargée dans un microbroyeur avec 12 mL

d’éthanol et pulvérisée pendant 30 min au total : la taille typique des grains a la fin du traitement
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est 2-4 um et les plus gros sont seulement de 10 um de long et 5 um de large.

Les poudres (naturelles et synthétiques) ont été chauffées pendant 6 h a 900°C dans un
flux CO,/H, avec des débits ajustés afin d’obtenir une fugacité d’oxygene entre les tampons
magnétite-wiistite et fer-wiistite : ce traitement permet de réduire la totalité¢ du fer en Fe?" et de
déshydrater I’échantillon. Une fois réduites et déshydratées, les poudres sont systématiquement

stockées sous vide afin de minimiser 1’absorption en eau.

I1.1.2 Expérimentation en piston-cylindre

Les expériences ont été réalisées a des pressions de 1 a 2.5 GPa dans des presses de
type piston-cylindre 3/4" (P < 1.5 GPa) ou 1/2" (P > 2 GPa). 3/4" et 1/2" correspondent aux
diametres du piston en pouce, soit 12.7 mm et 19.1 mm respectivement. Un piston-cylindre est
un appareil dit a pression solide, par opposition aux appareils a pression de gaz tels que les auto-
claves : c’est-a-dire que la pression est exercée sur la capsule qui contient I’échantillon par un
assemblage de pieces solides. Ci-dessous, je présente d’abord les capsules, puis les assemblages

et enfin les techniques de génération et de contrdle de la pression et de la température.

11.1.2.1 Dispositif expérimental : capsules et assemblages expérimentaux

Choix du conteneur — pertes en fer et fugacité d’oxygéne. Pour les expériences a haute-
pression et haute-température, le conteneur utilisé doit assurer une parfaite conservation de la
composition de la charge (c’est-a-dire, étre totalement inerte et imperméable aux gaz) et étre
stable a haute température. Malheureusement aucun matériau connu ne répond parfaitement a
ces critéres. Toutes mes expériences ont été réalisées au-dessus du point de fusion de 1’or, ma-
tériau (presque) idéal pour les expériences a «basse» température. Les capsules en platine, et
dans une moindre mesure en or-palladium, sont connues pour former des alliages avec le fer a
haute température, ce qui conduit a une diminution de la teneur en fer de 1’échantillon (Merrill
et Wyllie 1973, Johannes et Bode 1978, Jaques et Green 1980, Kawamoto et Hirose 1994). Une
alternative est d’utiliser des doubles conteneurs Pt/graphite : le graphite interne empéche le
contact du fer de I’échantillon avec le platine, tandis que le platine externe limite la circulation
des fluides. C’est la configuration «classique» pour les expériences de fusion du manteau. Les
inconvénients de cette technique sont li¢s a la faible fugacité d’oxygeéne imposée et a la réactivité
du graphite avec les fluides. Néanmoins, mes expériences étant anhydres et la fugacité imposée
¢tant proche de celle du manteau, cette configuration est idéale dans ce cas. En effet, dans les
conditions mantelliques et dans mes expériences anhydres, la fugacité d’oxygene se situe entre

FQM-1 (Fayalite-Quartz-Magnétite) et FQM-2 (Christie et al., 1986 ; Laporte et al., 2004).
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(a) /2" (b) ¥a"

Y _— MgO (séparateur)

L Platine C )
P Graphite —<
Echantillon

N Point chaud

Gaine de MgO &/ \)
Corindon (séparateur) - 2
Pointe du thermocouple
5mm

Figure Il.1 Géométries des capsules platine-graphite utilisées : (a) pour le piston-cylindre 1/2" et (b) pour le piston-
cylindre 3/4". Notez la différence de position de la pointe du thermocouple entre les deux configurations : au dessus
de la capsule en piston-cylindre 1/2" ; sous la capsule en piston-cylindre 3/4".

Pour les expériences en piston-cylindre 3/4", la capsule chargée est séchée pendant 24
heures a 300°C avant soudure, puis rapidement soudée a 1’arc pendant qu’elle est encore chaude
afin d’éviter toute contamination en eau (par adsorption des molécules d’eau contenues dans
I’air). Dans le cas des expériences en piston-cylindre 1/2", la soudure se fait mécaniquement,
lors de la phase de pressurisation de 1’expérience (voir ci-dessous) : de ce fait, on ne peut pas
exclure une faible contamination en eau de 1’échantillon, entre le chargement de la capsule et le

lancement de 1’expérience.

Assemblages expérimentaux (Figure 11.2).

- Assemblage pour piston-cylindre 1/2" : La charge expérimentale est située au centre
d’un assemblage cylindrique composé de I’extérieur vers I’intérieur d’une cellule de sel drapée
d’une feuille de plomb, d’un cylindre en pyrex et d’un four en graphite. A I’intérieur du four en
graphite, on distingue, de haut en bas (Figure II.2a), une gaine de MgO dans laquelle se loge la
canne du thermocouple, une rondelle de MgO de 0.5 mm d’épaisseur, la capsule et un bouchon
de MgO. Pour assurer la reproductibilité des conditions de température dans I’échantillon, la
gaine de MgO a une longueur fixe de telle sorte que la pointe du thermocouple et la capsule
sont systématiquement placées a la méme hauteur dans le four en graphite (voir paragraphe sur
le contrdle de la température). La rondelle de MgO permet d’éviter le contact entre la pointe
du thermocouple et la capsule en platine. De la méme manicere, la capsule est placée dans un

manchon de MgO qui permet d’éviter un contact direct avec le four.
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(a) assemblage %"

(b) assemblage %"
P

10 mm

thermocouple W5%Re-W26%Re
dans sa gaine de mullite

bouchon de base (inox)
pyrophyllite

anneau de laiton

gaine de MgO

cellule de sel
feuille de Pb

pointe du thermocouple
séparateur (MgO)

chambre échantillon
tube en pyrex
four en graphite

bouchon de MgO

rondelle en graphite

10 mm
—

rondelle en graphite

bouchon de MgO
tube de pyrex interne

four en graphite

chambre échantillon
(capsule + poudre de pyrex)

séparateur (corrindon)
pointe du thermocouple
tube en pyrex externe
gaine de MgO

cellule de sel

feuille de Pb

anneau de laiton

bouchon de base (inox)

pyrophyllite

thermocouple W5%Re-W26%Re
dans sa gaine de mullite

Figure 1l.2 Schéma des assemblages pour piston-cylindre
(a) 172" (12.7 mm) et (b) 3/4" (19.1 mm). La capsule est
placée au centre de la chambre a échantillon.
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- Assemblage pour piston-cylin-
dre 3/4" : A ladifférence de I’assemblage
précédent, un cylindre de pyrex « interne
» est placé a I’intérieur four en graphite
et le sépare de la capsule et des pieces de
MgO. La gaine de MgO a toujours une
longueur fixe pour assurer un positionne-
ment reproductible de la capsule par rap-
port au gradient thermique. La capsule
est séparée de la pointe du thermocouple
par une lamelle de corindon de 0.5 mm
d’épaisseur. Enfin, elle est calée dans le
cylindre interne de pyrex par un bourrage
de poudre de pyrex (Figure I1.2b). Il faut
noter la différence d’orientation des deux
types d’assemblage : dans I’assemblage
3/4", la pointe du thermocouple est située
sous la capsule, alors qu’elle située au
dessus de la capsule dans les assembla-
ges 1/2".

Afin de minimiser les risques de
contamination en eau de 1’échantillon
pendant les expériences, toutes les pieces
des assemblages sont systématiquement
déshydratées. Les pieces en MgO sont
chauffées pendant 6 heures a 1000°C,
puis toutes les pi¢ces sauf les cellules de
sel sont chauffées pendant 24h a 400°C.
Les cellules de sel sont chauffées pendant
1 heure a 600°C. Les pieces ainsi déshy-
dratées sont stockées dans une étuve a
150°C. Enfin, avant chaque expérience,
I’assemblage est placé a 300°C pendant

au moins 12 heures.
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11.1.2.2 Principe de fonctionnement

Une fois monté, I’assemblage est placé dans une chambre cylindrique en carbure de
tungstene (« le cylindre ») : pour générer la pression, on le comprime entre un support de base
et un piston, tous deux en carbure de tungstene (Figures I1.3-4). L’utilisation de matériaux
qui deviennent ductiles ou visqueux a haute température (sel, verre) permet de transformer la
pression axiale exercée par le piston sur I’assemblage en une pression quasi-hydrostatique. La
pression nominale dans la chambre, P, , est €gale au produit de la pression d’huile dans le ve-
rin (qui actionne le piston), P, ., par le rapport de la surface du vérin sur la surface du piston,

S

vérin' " piston *

P =p . Swem (L)

éch — * huile S
piston

La température est produite par effet joule, en faisant passer un courant de fort ampé-
rage (300-400 A, 4-5 V) dans le four en graphite. La température est mesurée a 1’aide d’un ther-
mocouple tungstene-rhénium 5%-26% (W95Re5-W74Re26). En raison des forts gradients de
température caractéristiques des pistons-cylindres, la pointe du thermocouple doit étre placée
au plus pres de I’échantillon. Pour éviter I’oxydation des fils de W-Re, de 1’argon est envoy¢é
continuellement a la base du thermocouple durant les expériences BP-HT via une buse située
au niveau du support de base.

J’ai utilisé deux types de piston-cylindre pour ce travail : un piston-cylindre avec contre-
pression (Boyd et England, 1960) et piston 1/2" pour les expériences a 2 et 2.5 GPa (Figure
I1.3) et un piston-cylindre sans contre-pression (Holloway et Wood, 1988) et piston 3/4" pour
les expériences entre 0.5 et 1.5 GPa (Figure 11.4). Dans le piston-cylindre avec contre-pression,
I’enceinte haute pression (c’est-a-dire, le cylindre de carbure de tungsténe et sa frette d’aciers
traités) est comprimée par un vérin externe, ce qui lui permet de supporter des pressions inter-
nes supérieures. Dans le piston-cylindre sans contre-pression, 1’enceinte haute pression n’est

pas soumise a une contrainte extérieure.
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pression d'huile
mesurée

pression nominale
calculée

plaque de
refroidissement

enceinte
haute pression

branchement
thermocouple

circuit de
refoidissement

(b) | _L'icouvercle
joint . ﬁ passage thermocouple

isolant en mylar
cylindre de carbure de tungstene

] i frette d'aciers traités
feuille de cuivre

chambre de I'assemblage
piston 2" en carbure de tungstene
circuit de refroidissement———=
- bridge
enclume
R i N o B

— I | I

joint I

vérin interne

<«== Arrivée d'huile

trtttr ettt

vérin externe

Figure 1.3 Photographie lIégendée (a) et schéma (b) du piston-cylindre 1/2" avec contre-pression du Laboratoire
Magmas et Volcans (modifié d’aprées Zamora, 2000). Le systeme comporte deux vérins : (1) un vérin interne qui
pousse sur le piston (matérialisé par la grosse fleche) ; et (2) un vérin externe, sous la colonne du piston-cylindre
(non visible ; matérialisé par les petites fleches en bas du schéma), qui exerce une contre-pression sur le cylindre
en carbure de tungsténe et sa frette d’aciers traités.
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(@)

Eurotherm : lecture

de température pression nominale

calculée

plaques de
enceinte refroidissement

haute pression

branchement
thermocouple

circuit de
refoidissement

pression d'huile
mesurée

arrivée d'huile

(b)

espaceur

piston %" en carbure de tungsténe
. | I—1
vis cylindre en carbure de tungsténe
frette d'aciers traités
. . chambre de I'assemblage
feuilles de cuivre (e —
support de base passage thermocouple

(carbure de tungsténe entouré par acier)

espaceur

vérin interne
joint

== Arrivée d'huile

Figure 1l.4 Photographie légendée (a) et schéma (b) d’'un piston-cylindre 3/4" sans contre-pression du Laboratoire
Magmas et Volcans. L’assemblage est placé dans le cylindre de carbure de tungsténe. La pression est générée en
écrasant 'assemblage entre le piston et le support de base.
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I1.1.2.3 Pressurisation et chauffage

Les trajectoires de pressurisation et de chauffage pour une expérience en piston-cylin-
dre sans contre-pression a 1 GPa et 1300°C sont schématisées sur la Figure I1.5a. Une pression
a froid de 0.3-0.4 GPa est d’abord appliquée sur I’assemblage expérimental, puis la montée en
température est programmeée a 50°C/min, avec un palier de 8 min a 650°C. La pression est alors
augmentée régulicrement jusqu’a 1 GPa pendant le palier a 650°C. Enfin le chauffage reprend
jusqu’a la valeur cible de 1300°C, toujours a une vitesse de 50°C/min. Les trajectoires sont
plus compliquées dans le cas du piston-cylindre avec contre-pression (car il faut aussi ajuster la

contre-pression) : les cas d’expériences a 2 et 2.5 GPa sont illustrées sur les Figures I1.5b-c.

(a) (b) (C)P (GPa), CP (psi) T(°C)
25 GPa

P (GPa), CP (psi) T(°C)

P (GPa) T(°C) 2 GPa
1.8 GPa

8500 psi |

- -1 1300°C 1300°C -=1-1300°C

6750 psi 1000°C

6500 psi |

1GPa 1 GPa 1GPa4

650°C -4 650°C 650°C

4000 psi 4000 psi |

| 0.5 GPa -
0.4 GPa A

0.3 GPa

0GPa iy — . ~20°C 0 GPa,0 psi N ~20°C 0GPa, 0 psi ¥ ' R — ~20°C
3 16 24 37 15 18 30 43 1 6 19 31 38 52 58
temps (min) temps (min) temps (min)

Figure I1.5 Procédure de pressurisation et de chauffage des expériences en piston-cylindre : la température est en
tirets rouges ; la pression sur I'échantillon, P, est figurée par le trait noir ; la contre-pression CP, en tirets bleus, est
donnée en psi (psi = Pound per Square Inch ; 1 psi = 6894.8 Pa). (a) Cas d’une expérience en piston-cylindre 3/4"
sans contre-pression a 1 GPa — 1300°C ; (b) Cas d’une expérience a 2 GPa — 1300°C en piston-cylindre 1/2" avec
contre-pression ; (c) Cas d'une expérience a 2.5 GPa — 1300°C en piston-cylindre 1/2" avec contre-pression. Dans
les expériences en piston-cylindre 1/2", la contre-pression finale (recalculée en GPa) est égale au 1/3 de la pression
sur I'échantillon. Pour garder un rapport P/CP proche de 3 pendant la phase de pressurisation, on augmente CP par
palier (1 palier pour les expériences a P = 2 GPa ; 2 paliers pour les expériences a P = 2.5 GPa).

Durant I’expérience, la température est controlée automatiquement par un régulateur
Eurotherm et la pression est réajustée manuellement 2 a 4 fois par jour. L’arrét de I’expérience
consiste en une baisse brutale de la température (trempe) obtenue par coupure de 1’alimentation
¢lectrique. Les vitesses de trempes sont élevées (50°C/s pour les assemblages en 3/4" et 200°C/
s pour les assemblages 1/2"). Lorsque 1’assemblage est refroidi, la pression et, le cas échéant, la
contre-pression, sont lentement ramenées a 1 atmosphere.

Les expériences ont été réalisées dans la gamme de pression de 0.5 a 2.5 GPa, et la
gamme de température de 1165°C a 1475°C. Les durées expérimentales s’étalent de 76 heures
a 164 heures (pour un échantillon donné, les durées plus courtes correspondent généralement
aux expériences réalisées aux températures les plus élevées). Ces durées sont plus longues que

dans la plupart des études antérieures (Cf. § 11.1.3.2).
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11.1.2.4 Contréle de la pression et de la température

Mesure de la pression. La pression est mesurée au niveau du circuit hydraulique a ’aide d’un
capteur de pression a jauges métalliques. Le rapport entre pression solide appliquée a I’assem-
blage et pression d’huile est égal au rapport des surfaces du vérin (qui actionne le piston) et
du piston (voir équation II.1). Les frictions entre le piston et les parois du cylindre de carbure
peuvent étre a I’origine de pertes de pression, nécessitant un étalonnage des assemblages expé-
rimentaux. Cependant, 1’utilisation d’une cellule de NaCl drappée d’une feuille de Pb comme
transmetteur de pression permet de réduire passablement les frictions ; ces assemblages ne
nécessitent donc pas de corrections de pression (Johannes et al. 1971, McDade et al., 2002).
De plus, afin de faciliter le coulissage du piston, le cceur de carbure de tungsténe est enduit de
pate lubrifiante (MOLYKOTE® G-Rapid Plus) avant chaque expérience. Dans les assemblages
3/4", si I’on prend en compte les variations quotidiennes de la pression, on estime a 0.05 GPa
I’incertitude sur la pression. L’incertitude est plus élevée dans les assemblages 1/2", de 1’ordre
de 0.1 2 0.2 GPa (sur la base d’essais préliminaires sur la transition quartz-coesite), mais n’a pas

encore été calibrée précisément.

Mesure de la température et gradients thermiques dans les assemblages. Les mesures de tem-
pératures sont effectuées a = 1°C a I’aide d’un thermocouple de type C (W74Re26/W95Re5)
isolé par une gaine en mullite. L’incertitude sur la température « vraie » au niveau de 1’échan-
tillon est principalement liée a I’existence de gradients thermiques importants dans les assem-
blages de type piston-cylindre (entre 1 et 10°C/mm dans la partie utile du four). Cette incerti-
tude a deux composantes : (i) une erreur systématique liée a I’écartement entre le thermocouple
et I’échantillon, qui n’ont donc a priori aucune raison d’étre a la méme température ; (ii) une
incertitude liée au gradient de température dans la charge expérimentale qui, du fait de sa
hauteur millimétrique, n’a pas une température homogeéne.

Les travaux de Watson et al. (2002), effectués sur assemblages 3/4", ont
montré que les gradients latéraux au sein du four restent faibles avec une tempé-
rature supé€rieure au contact du four qu’au centre (écart de température inférieur
a 30°C a mi-hauteur de 1’assemblage ; Figure 11.6). Concernant les assemblages
1/2", ils sont plus étroits et sont donc moins sensibles aux gradients de tempéra-

ture latéraux.

Figure 11.6 Variation de la température a l'intérieur du four en graphite dans un assemblage 3/4" ;
cas d'une expérience réalisée a une température nominale de 1400°C (d’apres Watson et al.,
2002).

graphite
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Au contraire, les gradients de température longitudinaux sont beaucoup plus impor-
tants : les profils longitudinaux possédent une forme parabolique, le maximum de la parabole
définissant le point chaud. Dans les travaux de Watson et al. (2002), la température chute de ~
200°C sur 1 cm de part et d’autre du point chaud. Par conséquent, pour s’assurer de la repro-
ductibilité en température, 1’échantillon doit étre placé exactement a la méme hauteur dans le
four en graphite dans toutes les expériences et dans la ‘zone utile’ de 5-10 mm dans laquelle les
variations de températures sont inférieures a 20°C.

Dans cette étude, j’ai utilisé les calibrations de Médard (2004) et Laporte (2004). L uti-
lisation d’un four plus épais dans les assemblages 1/2" (Figure I1.5b) permet de diminuer consi-
dérablement le gradient de température. Les profils thermiques de la Figure I1.7 peuvent étre
utilisés pour estimer les variations de température a I’intérieur des capsules expérimentales.
Par exemple, pour les configurations choisies pour les expériences de fusion, on voit que :
(1) le gradient a I’intérieur de I’échantillon est d’environ 9°C en 3/4" et de I’ordre de 3 °C en
1/2"; et (i1) la température lue par le thermocouple est légerement inférieure a la température
de I’échantillon dans I’assemblage 3/4" (0 — 10 °C) et égale au degré pres a la température de

I’échantillon pour les assemblages 1/2".

Figure 1.7 Comparaison des profils de tempé-
rature dans les assemblages 3/4" et 1/2". Les
mesures ont été faites a 1.0 GPa et 1000°C pour
'assemblage 1/2" (tirets gris ; Médard, 2004) et
a 1.0 GPa et 900 °C pour I'assemblage 3/4" (trait
continu noir ; Laporte, 2004). Le cercle numéroté 1
marque la position de la pointe du thermocouple ;
les cercles numérotés 2 et 3 matérialisent la posi-
tion de I'échantillon par rapport au thermocouple
(2 pour la partie proximale de I'échantillon ; 3 pour
la partie distale). La variation de température est
exprimée sous la forme de I'écart AT par rapport
a la température a la pointe du thermocouple. La
distance est donnée par rapport a la position de la
pointe du thermocouple.

10 —19.1 mm

---12.7 mm

-10—

10

Distance (mm)

I1.1.3 Obtention et préservation des équilibres thermodynamiques

11.1.3.1 Atteinte de I’équilibre dans les expériences

Un systéme en équilibre thermodynamique est caractérisé par deux propriétés fonda-
mentales : il est constitué¢ de phases homogenes et le potentiel chimique d’un élément donné est
identique dans toutes les phases. Dans les systémes partiellement fondus, 1’obtention de 1’équi-
libre est essentiellement controlée par deux phénomenes : la diffusion des éléments chimiques

au sein du liquide et I’homogénéisation des phases solides par diffusion et surtout dissolution-
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recristallisation. Pour un élément chimique donné, I’égalité des potentiels thermodynamiques
se traduit par une relation entre les activités, donc les concentrations de cet ¢lément dans les

différentes phases. Cette relation est exprimée sous forme d’un coefficient de partage D :
pME=xt/xE 2

ou i est I’¢lément chimique et 4 et B les deux phases en équilibre.

Une valeur trés utilisée en pétrologie est le rapport des coefficients de partage du Fe** et du Mg

entre I’olivine et le liquide, appelé coefficient d’échange :

(FeO/MgO)

olivine (H . 3)
(F 60/ Mg O)quuide

ol/lig _ polivine/liquide olivine/ liquide __
KdFe/Mg — “Fe /DMg -

Ce coefficient varie peu avec la température (Roeder et Emslie 1970, Ulmer 1989), mais dé-
pend essentiellement de la pression et de la composition du liquide. Ulmer (1989) et Longhi et
al. (1978) proposent une variation positive avec la pression. Pour Kushiro et Walter (1998) et
Kushiro et Mysen (2002), c’est la composition du liquide qui est le facteur dominant.
Récemment, Toplis (2005) a développé un modéle prédictif pour le calcul de Kd 7.

qui peut étre utilisé pour tester 1’équilibre dans les études expérimentales de fusion du manteau

(Annexe A).

0.35

Dans notre ¢étude, la majorité des expérien-
ces contient de 1’olivine comme phase rési-
duelle. Je peux donc tester leur degré d’équi-
libre a I’aide du modele de Toplis (2005).

K_th

Ceci est illustré dans la Figure I1.8 ou les

valeurs des Kd;’e’/’jjg mesurées dans nos

expériences sont comparées aux valeurs pré-

dites par le modele. Presque toutes les expé-

riences (exceptée FF3-2) montrent une diffé-
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) , . Selon Toplis (2005), ce résultat permet de
Figure 11.8 Comparaison entre les valeurs des coefficients

d’échange Fe-Mg entre l'olivine et le liquide mesurées conclure, a un niveau de confiance de 95%,
(K mes) dans nos expériences contenant de I'olivine et les

valeurs calculées (K_th) avec le modéle thermodynamique qu’il y a équilibre pour le partage du fer et du
de Toplis (2005). Les expériences de fusion partielle des

pyroxénites sont représentées par des carrés, les expé- magnésium entre 1’olivine et le liquide dans
riences concernant les interactions magma/roche sont re- .

présentées par des cercles. La zone gris foncé correspond 110S €XPEriences.

a un écart de £ 0.01 et la zone gris clair correspond a un

écart de £ 0.02 par rapport a la ligne 1:1.

55



II.1. Techniques expérimentales

Il n’existe pas de modele prédictif pour le coefficient d’échange Fe-Mg entre le clino-
pyroxene et le liquide. Néanmoins, sa valeur peut étre utilisée pour tester I’équilibre par com-
paraison avec d’autres études expérimentales (Kliigel and Klein, 2005). La gamme de valeurs
des Kdy,. dans mes expériences est de 0.24-0.44 avec une valeur moyenne de 0.32 + 0.04
(1o). Cette valeur est identique (a I’incertitude pres) a la moyenne des coefficients de 1245
expériences (0.28 £ 0.08) compilées par Putirka (2008b). Parce que les vitesses de diffusion du
fer et du magnésium sont généralement supérieures a la vitesse de diffusion des autres éléments
(Na, Al, Ca), les tests d’équilibre basés uniquement sur le fer et le magnésium ne sont pas suf-
fisants (e.g., Rhodes et al., 1979 ; Putirka, 1999). J’ai utilis¢ le géothermometre de Putirka et
al. (1996, 2003) pour tester I’équilibre sur un plus grand nombre d’¢éléments et cette fois entre
clinopyroxéne et liquide. Connaissant la pression, la composition du liquide et celle du cpx, la
température d’équilibre peut étre déterminée par :

104 XX, (X, + x,) P o
K 7.53-0.141n Yo ~14.9(x % xle )-0.081n X1, i
~3.62(x, + x4 )-1.1(iqg - Mg#)-0.18In(x %, )-0.027 P(kbar)

ou les indices Jd, DiHd et EnFs indiquent respectivement, les composants Jadéite, Diopside-
Hédenbergite et Enstatite-Ferrosilite dans le cpx. La méthode utilisée pour calculer les diffé-

rents composants du liquide et du cpx est donnée en Annexe A.

1500 Si les calibrations de température
1450 sont bien réalisées et si 1’équilibre thermo-
1400 dynamique est atteint, les deux valeurs de
O a0 température (calculée et mesurée) doivent
8 1300 étre égales (aux incertitudes pres). La Fi-
g
— gure 1.9 montre une bonne corrélation (R?
1250 .
=0.93) entre température expérimentale et
1200
température calculée dans les expériences
1150 L )
et toutes les expériences montrent une dif-
1100 T . . .
1100 1150 1200 1250 1300 1350 1400 1450 1500 férence entre les températures calculée et
o
puirka () mesurée inférieure a ’erreur sur le ther-

Figure 1.9 Comparalson entre’les tempergtures expe‘rlmen- mometre (i 45°C ; Putirka, 2008b). Les
tales et les températures calculées par le géothermomeétre de

Putirka et al. (1996, 2003) dans nos expériences contenant
du clinopyroxéne. Les expériences de fusion partielle des py-
roxénites sont représentées par des carrés, les expériences [[.9 permettent de statuer que 1’équilibre
concernant les interactions magma/roche sont représentées

par des cercles. La zone grise correspond a un écart de = est atteint ou fortement approché dans tou-
45°C entre la température mesurée et la température calcu-

lée. tes les expériences de cette étude.

résultats illustrés dans les Figures I1.8 et
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11.1.3.2 Les différents déséquilibres

A Déchelle des cristaux. Un important aspect du protocole expérimental est la durée de I’ex-
périence. Les vitesses de diffusion dans les minéraux sont tres inférieures aux vitesses de dif-
fusion dans les liquides (e.g., Chakraborty, 1995 ; Zhang et Stolper, 1991 ; Freer et al., 1982 ;
Kohlstedt et Mackwell, 1998). Ainsi, les minéraux présents dans les matériaux de départ et stables
dans les conditions expérimentales vont avoir des difficultés a se rééquilibrer. La durée expéri-
mentale doit étre suffisante pour mettre a I’équilibre les minéraux et le liquide. Ce temps est dé-
pendantde latempérature, de la fraction de liquide dans I’expérience (donc des conditions P-T), de
la taille des cristaux dans le matériel de départ, de la composition chimique du matériel de départ,
de la présence d’eau, etc.. Dans la Figure I1.10, les durées expérimentales dans cette étude sont
comparées aux durées dans la base de données LEPR (Library of Experimental Phase Relations ;

Hirschmann et al., 2008).
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Figure 11.10 Durée expérimentale (en heures) en fonction de l'inverse de la température (en K) : les expériences
de la base de données LPER (Hirschmann et al., 2008) sont représentées par les cercles, celles de cette étude par
des losanges rouges (expériences avec olivine) ou gris (expériences sans olivine). Les lignes 10 ym et 4 ym se
référent au temps caractéristique (défini par x3/2D, ou x est la largeur caractéristique du cristal et D le coefficient de
diffusion pour l'interdiffusion Fe-Mg) pour la diffusion de Fe?*/Mg dans des cristaux d’olivine de 10 um et de 4 pm
dans des conditions anhydres (Chakraborty, 1997).

Pour une température donnée, mes expériences se situent nettement dans le pole des longues
durées. Sur la figure, les temps de diffusion requis pour I’équilibre Fe-Mg de cristaux d’olivine

de 4 um et 10 um sous des conditions anhydres sont reportés (Chakraborty, 1997). On observe
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que toutes nos expériences ont été réalisées pour des durées supérieures au temps nécessaire
pour I’équilibre de minéraux de 4 pm (taille moyenne des cristaux dans les matériaux de dé-
part) et la majorité de nos expériences, pour des durées supérieures au temps nécessaire pour
I’équilibre de minéraux de 10 pm (taille maximale de nos cristaux dans les matériaux de dé-
part). Néanmoins, les temps de diffusion sont beaucoup plus importants dans les pyroxenes
et les grenats. Par exemple, la durée de rééquilibrage d’un cristal de cpx de 4 um de diamétre
par diffusion est de I’ordre d’un mois. Par conséquent, malgré la trés fine granulométrie de nos
poudres de départ (tailles des grains < 10 um) et les longues durées de nos expériences, on ob-
serve la présence de petits coeurs hérités dans certains pyroxénes et grenats en fin d’expérience
(Figure IL.11).

¥ e € .

Figure 11.11 (a) Images MEB en électrons rétrodiffusés de I'expérience 103-B1 (1.0 GPa, 1250 °C, t = 88 h). Cer-
tains clinopyroxenes (cpx) contiennent des coeurs hérités. (b) Images MEB en électrons rétrodiffusés de I'expérien-
ce 16-A3 (2.0 GPa, 1330 °C, t = 118 h). Les grenats (gt) contiennent des cceurs hérités. Barres d’échelle : 20 um.

Cependant, comme leur fraction est relativement faible, ces cceurs ont un effet mineur sur les
équilibres de phases et les bilans de masse. Dans un cristal de 30 um par exemple, un cceur
hérité de 5 um correspond a une fraction volumique <4 % du cristal. Ces cceurs n’étant pas a

I’équilibre dans les conditions expérimentales, ils n’ont pas été analysés.

A Déchelle de la charge expérimentale. Toutes les expériences en piston-cylindre renfermant
plus de 20 % environ de liquide présentent un zonage, avec rassemblement des cristaux (Figure
I1.12). Ce phénomeéne n’est pas di a la gravité car la densité des cristaux dans ces conditions
est supérieure a celle du liquide. Il s’agit du phénomeéne de migration thermique, i.e. la diffé-
renciation interne d’un systéme initialement homogéne sous I’effet d’un gradient de tempé-
rature, décrit par Lesher et Walker (1988). D’aprés ces auteurs, il apparait méme pour de tres

faibles gradients de température ; ici il est trés bien développé pour des gradients de I’ordre de
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Figure 11.12

Exemples de ségrégation des cristaux liée a un gra-
dient thermique. (a) Dans une expérience piston-cy-
lindre 3/4" (40-B1n ; F ~ 81 % pds). Les cristaux
d’olivine sont rassemblés au toit et a la base de la
charge pour une différence de température entre le
point chaud (au centre de I'échantillon) et les extré-
mités de 5°. (b) Dans une expérience 1/2" (40-E3b ;
F ~ 69 % pds). Les cristaux sont rassemblés au
sommet de la charge et le liquide a la base (le liseré
gris a l'interface correspond a une frange de clino-
pyroxenes de trempe) ; la différence de température
entre le haut et le bas est de 2 degrés environ (Figu-
re 11.7). Ces expériences permettent de déterminer
la structure thermique de la charge et de localiser
approximativement les isothermes ; les signes + et
— indiquent les zones chaudes et froides, respecti-
vement. Barres d’échelle : 500 um.

de 1-2°C.mm". Ce phénomeéne n’est généralement pas génant, du moins lorsqu’il n’affecte pas
I’équilibre thermodynamique. I peut méme é€tre intéressant car en redistribuant les phases, il
favorise la réaction du cceur des cristaux et la concentration du liquide en larges plages facile-

ment analysables.

Croissance hors équilibre. Afin de préserver les équilibres de haute température, il faudrait en
théorie une trempe instantanée. Les vitesses de trempe en piston-cylindre sont d’environ 50°C/s
et 200°C/s pour les assemblages 3/4" et 1/2", respectivement. De telles vitesses ne sont pas
suffisantes pour des charges contenant du liquide basique, car certains minéraux, et tout parti-
culierement le cpx, peuvent avoir des vitesses de croissance tres importantes pendant le refroi-
dissement. Toutes les expériences contenant du cpx et du liquide présentent des surcroissances
de trempe et des cristaux dendritiques (Figure I1.13). Les cristaux obtenus par ces croissances
ultrarapides sont en déséquilibre avec le liquide a partir duquel ils se développent (coefficients
de partage tendant vers 1 pour les éléments majeurs ; Gamble et Taylor, 1980). Il faut noter que
les autres cristaux (orthopyroxeéne, olivine, etc.) subissent aussi des surcroissances de trempe,

méme si le phénomene est moins développé.
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Figure 11.13 Cristaux formés par croissance rapide lors de la trempe. Les cristaux de trempe qui se forment a partir
des clinopyroxénes (cpx) forment des dendrites. On observe également une bordure plus claire autour des olivines
(ol) qui correspond a la croissance pendant la trempe. (a) Image MEB en électrons rétrodiffusés d’'une expérience
en piston 3/4» (40-B1n). (b) Image MEB en électrons rétrodiffusés d’une expérience en piston-cylindre 1/2» (16-
A3Dbis). La photographie est prise au sommet de la charge ; le noir correspond au graphite du conteneur. Barres
d’échelle : 20 um.

La croissance rapide liée a la formation des cristaux dendritiques est un mécanisme
controlé par la diffusion (Faure et Schiano, 2005). La vitesse de croissance étant supérieure a la
vitesse de diffusion des éléments, il se forme autour des cristaux une bordure de diffusion dans
laquelle la composition du liquide est différente de la composition a 1’équilibre. Dans le cas
des expériences de fusion partielle du manteau en piston-cylindre, les teneurs des principaux
oxydes atteignent des valeurs stationnaires pour des distances supérieures a 10 um du cristal
pour les assemblages de 1/2" et supérieures a 20-25 um pour des assemblages de 3/4" (Médard,
2004). Ces distances sont du méme ordre ou plus grandes que les rayons des poches de verre
que 1’on observe dans nos charges fortement cristallisées (> 50% de cristaux) : la composition
des plages de verre interstitielles est donc fortement modifiée par rapport a la composition
d’équilibre du liquide, d’ou la nécessité de développer des techniques d’extraction permettant

de séparer le liquide des cristaux pendant I’expérience.

I1.1.4 Techniques d’extraction du liquide

11.1.4.1 Revue des différentes techniques d’extraction

La détermination expérimentale de la composition du liquide aux faibles pourcentages
de fusion est fortement compromise par les modifications compositionnelles substantielles qui
ont lieu pendant la trempe a la fin des expériences en piston-cylindre (e.g., Cawthorn et al.,

1973 ; Takahashi et Kushiro 1983). C’est pour pallier a ces problémes que depuis les années
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80, différentes techniques ont été successivement mises au point : (1) technique du sandwich
(Stolper, 1980 ; Fujii et Scarfe, 1985 ; Falloon et al., 1988, 1999, 2001 ; Robinson et al., 1998 ;
Dasgupta et Hirschmann, 2007 ; Hirschmann et Dasgupta, 2007) ; (2) techniques des agrégats
de diamants (Johnson et Kushiro, 1992 ; Hirose et Kushiro, 1993 ; Baker et Stolper, 1994 ;
Baker et al., 1995 ; Kushiro, 1996) et des spheres de carbone vitreux (Wasylenki, 1999 ; Pic-
kering-Witter et Johnston, 2000 ; Schwab et Johnston, 2001 ; Wasylenki et al., 2003 ; Médard
et al., 2006) ; (3) technique de la capsule déformée (Hirose et Kawamoto, 1995) ; (4) technique
des microdikes (Laporte et al., 2004).

Technique du sandwich. Une premiére solution a ce probléme consiste a intercaler une fine
couche de basalte entre deux couches de péridotite (Walker et al., 1979). Ce n’est pas a pro-
prement parler une technique d’extraction puisque le « liquide » et le solide sont séparés avant
I’expérience mais elle permet d’obtenir, en fin d’expérience, une plage de verre en équilibre
avec la péridotite et suffisamment grande pour que sa partie centrale soit dépourvue de modifi-
cations dues a la trempe. Cette technique a d’abord été¢ développée pour des travaux sur les re-
lations de phases a 1 atm. Stolper (1980) 1’a ensuite appliqué aux conditions de fusion partielle
du manteau supérieur (1-2 GPa). Plusieurs études expérimentales ont été effectuées par la suite
(Fujii et Scarfe, 1985 ; Falloon et al., 1988, 1999, 2001 ; Robinson et al., 1998). Cette méthode
a cependant suscité de nombreuses critiques de la part d’autres expérimentateurs (e.g. Hirose et
Kushiro, 1993 ; Baker et Stolper, 1994), qui ont mis en évidence deux problémes majeurs :

1) L’utilisation de couches ayant des compositions différentes (péridotite et basalte)
peut dans certains cas empécher la mise a 1’équilibre global de la charge en introduisant des
systemes chimiques locaux. Ceci peut avoir lieu si les différentes couches ont des épaisseurs
supérieures aux distances de diffusion caractéristiques pour la température et la durée de I’ex-
périence ou si la réaction entre le liquide et la péridotite produit une bande de minéraux réac-
tionnels qui ralentit ou empéche les échanges entre les deux domaines. Toutefois, I’observation
systématique de connexions entre les plages de verre et le liquide interstitiel indique que I’at-
teinte de I’équilibre par diffusion chimique est possible.

2) L’addition d’une quantité significative de liquide a la péridotite change la composi-
tion globale de la charge, produisant potentiellement des compositions de verre et de minéraux
qui sont différentes de celles attendues durant la fusion partielle de la péridotite seule. Dans ces
conditions, il est difficile, voire impossible, d’établir un lien entre compositions des phases et
degré de fusion de la péridotite.

Falloon et al. (1999, 2001) ont amélioré la technique en intercalant une composition
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basaltique proche de celle du liquide attendu. Cette approche nécessite de connaitre, avant I’ex-
périence, la composition du liquide qui sera en équilibre avec la péridotite dans les conditions
de pression et de température choisies. Falloon et al. (2001) préconisent donc d’effectuer une
expérience préalable de fusion partielle, a partir d’un mélange d’oxydes synthétiques représen-
tant la composition de la péridotite. Cette expérience permet d’établir la composition des miné-
raux a I’équilibre et d’obtenir par bilan de masse une estimation de la composition du liquide.
On synthétise ensuite un basalte qui a cette composition et on I'utilise dans une expérience
sandwich. Pour que la technique du sandwich soit optimale, il est donc nécessaire de doubler,
au moins, chaque expérience et de préparer un grand nombre de basaltes synthétiques.

Une autre solution, plus fastidieuse, mais a terme plus précise, est de réaliser des expé-
riences sandwich de fagon itérative, la composition finale du liquide dans I’expérience de rang
n étant utilisée comme niveau de liquide initial dans I’expérience de rang n + 1. Cette méthode,
qui nécessite un certain nombre d’itérations, a été utilisée pour 1’étude de la fusion d’une pé-
ridotite a spinelle anhydre (Robinson et al., 1998) et pour 1’étude d’une lherzolite carbonatée
(Wallace et Green, 1988 ; Thibault, 1992). Récemment, Hirschmann et Dasgupta (2007) ont
développé une méthode (MISE) qui permet de diminuer le nombre d’itérations. Dans cette mé-
thode, la composition du matériel ajouté est établie a partir des coefficients de partage entre la
roche et le liquide de I’étape expérimentale précédente. Cette méthode permet de déterminer la

composition des liquides pour des degrés de fusion F' < 1%.

Technique des agrégats de diamant et des spheéres de carbone vitreux. La technique des agré-
gats de diamant a été développée parallelement par 1’équipe de Kushiro (Johnson et Kushiro,
1992 ; Hirose et Kushiro, 1993 ; Kushiro, 1996) et par Baker et Stolper (Baker et Stolper, 1994 ;
Baker et al., 1995). Une fine couche poreuse, formée de grains de diamant, est placée en contact
avec la poudre de péridotite. Au début de I’expérience, le liquide formé par fusion partielle de la
péridotite migre rapidement vers les espaces situés entre les grains de diamant. L’extraction est
déclenchée par le gradient de pression existant entre la poudre de péridotite, a la pression nomi-
nale de I’expérience, et les interstices entre les grains de diamant qui sont environ a pression at-
mosphérique. Bien qu’il soit séparé de la péridotite, le liquide piégé dans la couche de diamant
communique par diffusion chimique avec le liquide interstitiel, ce qui permet, aprés un certain
temps, I’atteinte de 1’équilibre. Les plages de verres obtenues par cette méthode atteignent 10 2 50
um et sont donc analysables. En utilisant cette technique, Baker et Stolper (1994) et Baker et al.
(1995) ont fait la premiere étude détaillée de I’évolution de la composition du liquide en fonction

du pourcentage de fusion (2-27%) pour une composition de manteau fertile a 1.0 GPa. Malgré
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les connexions existant entre le liquide extrait et le liquide interstitiel dans la péridotite, Falloon
et al (1999, 2001) a émis des doutes quant a 1’atteinte de 1’équilibre entre le liquide piégé dans
la couche de diamants et le reste de la charge. En effet, I’extraction se produit en début d’expé-
rience (< 1 heure), a un moment ou le liquide n’est pas encore en équilibre avec la péridotite,
car :

- il n’a pas eu le temps de réagir avec le coeur des minéraux résiduels par diffusion et/ou
dissolution-précipitation ;

- la pression dans le liquide est inférieure a la pression « solide » (tant que 1’espace po-
reux dans la couche de diamant n’est pas saturé).

Le liquide va donc s’équilibrer avec la péridotite au cours de I’expérience, au fur et a
mesure que les espaces entre les grains de diamant se remplissent de liquide et atteignent la
pression exercée sur la charge. Pour améliorer 1’atteinte de 1’équilibre, les auteurs ont proposé
de faire durer les expériences plus de 24 heures et de réduire I’espace disponible entre les grains
de diamants, pour que le liquide remplisse les pores le plus rapidement possible.

Cette technique d’extraction a ensuite ét¢ améliorée en remplacant I’agrégat de diamant
par des spheéres de carbone vitreux qui facilitent le polissage de 1I’échantillon (Wasylenki, 1999 ;
Pickering-Witter et Johnston, 2000 ; Schwab et Johnston, 2001 ; Wasylenki et al., 2003 ; M¢é-
dard et al., 2006). Ces sphéres en carbone sont toutefois assez dures pour conserver les espaces
intersphéres ouverts au début de I’expérience et fournissent ainsi la méme force «d’aspiration»
que les agrégats de diamant. De plus, I’agrégat de carbone vitreux a tendance a s’effondrer du-
rant ’expérience, permettant au liquide piégé entre les spheres d’atteindre plus rapidement la
pression de la charge. La technique des sphéres de carbone vitreux posséde cependant le méme
point faible que celle des agrégats de diamant et n’est pas optimale pour atteindre efficacement
I’équilibre. Pickering-Witter et Johnston (2000) et Wasylenki et al. (2003) ont ainsi proposé de
réaliser des expériences en deux étapes :

1) Une premiére expérience de fusion partielle est tout d’abord effectuée sans picge a
liquide. Le liquide n’est pas extrait et reste en contact avec la péridotite, ce qui facilite I’atteinte
de I’équilibre ;

2) La charge silicatée de la premiere expérience est placée dans une nouvelle capsule, en
contact avec des sphéres de carbone vitreux. Cette deuxieme expérience est réalisée dans les mé-
mes conditions de pression et de température que la premicre, mais cette fois-cile liquide est extrait
et pourra étre analysé ultérieurement. Par cette procédure en deux étapes, Wasylenki et al. (2003)
ont démontré que des fractions de liquide aussi faibles que 2-4 %, extraites dans les agrégats de

carbone vitreux, maintiennent un contact chimique avec la charge et approchent ainsi I’équilibre.
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Technique de la capsule déformée. Contrairement aux deux autres techniques présentées ci-
dessus, la technique de la capsule déformée (Hirose et Kawamoto, 1995) permet de réaliser
des expériences en conditions hydratées. Elle consiste en 1’utilisation d’un conteneur en alliage
Au-Pd, tordu en différents endroits. Grace aux forces capillaires et a un 1éger gradient de tempé-
rature, le liquide tend a s’accumuler dans les replis de la capsule et est ainsi isol¢ des minéraux
lors de la trempe. A I’aide de cette configuration, Hirose et Kawamoto (1995) obtiennent des

plages de verre quasi exemptes de cristaux de trempe, dont 1’épaisseur varie de 30 a 100 um.

Technique des microdikes. L.’ inconvénient principal des techniques précédentes est qu’elles
sont difficiles a utiliser a trés faibles degrés de fusion : dans le cas de 1’agrégat de diamant ou
de carbone vitreux, le liquide produit doit remplir toute 1’espace formé par les pores entre les
grains de 1’agrégat, ce qui nécessite au moins 2% de fusion ; dans la technique des capsules
déformées, le pourcentage de fusion doit étre au minimum de 1’ordre de 7 % afin d’avoir des
plages de liquides suffisamment grandes pour ne pas étre affectées par la trempe. La technique
MISE permet en théorie de déterminer la composition des liquides a F < 1% (Hirschmann et
Dasgupta, 2007) mais reste une méthode trés laborieuse. Laporte et al. (2004) ont développé
une technique connue sous le terme de la « technique des microdikes » particuliérement adaptée
a I’étude des tres faibles degrés de fusion. Cette technique consiste a extraire le liquide dans des
microfissures qui se forment dans le conteneur en graphite lors de la pressurisation de 1’assem-
blage. Ces microfissures se remplissent de liquide dés les premiers stades de la fusion partielle,
en tout début d’expérience. Les filons de verre piégés dans les microfissures ont des tailles qui
varient de quelques dizaines a plusieurs centaines de um de long et de quelques um a plusieurs
dizaines de pm de large. Comme le volume de liquide ségrégé est trés faible (typiquement
0.01-0.001 mm?, comparé a un volume de péridotite d’environ 15-30 mm?), cette technique est
parfaitement adaptée a I’extraction de liquides issus de faibles degrés de fusion partielle (le plus
faible degré atteint est de 0.2% pds). Cependant, I’utilisation de conteneurs en graphite limite

cette technique aux conditions anhydres.
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11.1.4.2 La technique des microdikes : adaptation aux assemblages 1/2"

Afin d’analyser la composition du liquide a I’équilibre avec les phases minérales, j’ai
utilisé la technique des microdikes. Pour les expériences a P < 1.5 GPa en piston-cylindre
3/4", j’ai repris la méme configuration que Laporte et al. (2004). La technique des microdikes
n’avait, jusque la, jamais été appliquée a P > 1.5 GPa. Pour mes expériences a 2 et 2.5 GPa,
j’ai donc di modifier la géométrie de la capsule pour 1’adapter a des assemblages 1/2". Dans
toutes les expériences, j’ai observé un petit nombre de dykes partant de la péridotite et coupant
la partie interne du conteneur en graphite sur une longueur de plus de 400 um. Dans les sections
longitudinales des échantillons, les dykes sont localisés de chaque c6té des bords de la chambre

ou dans la partie centrale du toit du graphite (Figure I1.14).

Figure 11.14 Images MEB en électrons rétrodiffusés de sections longitudinales des échantillons (a) 103-H2 et (b)
FM1. Les fléches (1) pointent vers les filons centraux contenant du verre, et les fleches (2) vers des «filons de coin»
totalement cristallisés. Le conteneur en graphite en noir entoure la charge expérimentale. Barres d’échelle : 500
pm.

Les dykes sur les bords de la chambre ne sont pas étudiés car ils sont systématiquement cristal-
lisés et ne contiennent jamais de liquide ségrégé. Au contraire, les dykes dans la partie centrale
du toit sont remplis de verre. IIs comprennent généralement deux parties : une partie inférieure,
longue de 100 a 200 um, remplie de cristaux avec un peu de liquide interstitiel, et une partie
supérieure constituée d’une longue veine de verre, sans cristaux ; un fin niveau de clinopyroxe-
nes dendritiques se forme parfois durant la trempe a I’interface entre ces deux parties. Pour les
taux de fusion et les durées de nos expériences, les liquides sont a 1’équilibre avec I’assemblage

minéralogique voisin (Laporte et al, 2004).
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- o TSI B

Figure 11.15 Images MEB en électrons rétrodiffusés de micro-
dikes bien développés dans des expériences en 3/4". (a) 16-
A2:1.5GPa—-1250°C, F=9.4 % pds. ; (b) 103-H2b : 1.5 GPa
—1270°C, F=2.6 % pds. ; (c) 40-E2 : 1.5 GPa - 1250°C, F =

13.5 % pds. Barres d’échelle : 100 um.
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Utilisation de la technique dans les as-
semblages 3/4". Les microdikes basal-
tiques sont typiquement de 10 a 20 pm
d’épaisseur, mais peuvent atteindre plus
de 100 um ou, au contraire, €tre infé-
rieurs a 5 um. La gamme de longueur des
dikes est de 300 a 400 um. Ces longueurs
sont petites comparées a 1’épaisseur du
toit en graphite (900 um ; Figure I1.4a) :
le liquide basaltique n’atteint donc ja-
mais le platine. Il semble qu’il existe
une corrélation négative entre la taille
du filon et le degré de fusion partielle.
Néanmoins, cette corrélation n’est pas
systématique. Pour deux mémes expé-
riences (réalisées avec le méme matériel
de départ et dans les mémes conditions
P-T), I'une d’entre elle présente un fi-
lon parfaitement bien développé (Figure
II.15a) et I’autre présente des filons de
trés petites tailles qui rendent presque
impossible I’analyse du liquide. Quand
I’analyse du liquide était impossible,
I’expérience a été refaite. Sur I’ensemble
des 54 expériences en piston-cylindre
3/4" répertoriées ici, 7 ont ainsi été¢ dou-
blées. J’ai essayé, au cours de ce travail,
d’optimiser la vitesse de pressurisation
pour favoriser le développement de plus
grands dykes : les résultats suggerent
que plus la montée en pression est lente,

plus les microfilons sont développés.
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Adaptation de la technique des microdikes au piston 1/2" (Figure 11.16). Cette technique,
initialement congue pour des assemblages 3/4" a été adaptée pour cette étude a des assembla-
ges 1/2". Les premiéres expériences ont été réalisées avec un toit en graphite de seulement 500
um afin de conserver une grande taille d’échantillon. Néanmoins, les fractures ont traversé
le graphite et le liquide a atteint le platine (Figure I1.16a). Une seconde configuration avec
deux rondelles de 300 um superposées a été testée. Néanmoins, le liquide s’est infiltré entre

les deux rondelles et par migration latérale, a touché le platine. La taille du toit en graphite a
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Figure 11.16 (a-c) Images MEB en électrons rétrodiffusés présentant I'adaptation de la technique des microdikes
aux expériences en assemblage 1/2». (a) Section longitudinale de I'expérience 16-A3 (2 GPa, 1330°C) dans la
premiere configuration testée : un chapeau de graphite de 500 um. On observe une déformation importante de la
capsule, la base du conteneur et le chapeau de graphite sont fracturés et I'échantillon touche largement le platine
de la capsule externe. En plus de la large perte en fer due au contact de la poudre d’échantillon avec le platine,
la charge expérimentale n’est pas du tout a I'équilibre thermodynamique comme en témoigne la présence d’énor-
mes grenats poecilitiques (soulignés par les traits blancs). Ces cristaux renferment de nombreuses inclusions de
clinopyroxene et de verre montrant qu’ils se sont formés par cristallisation rapide et tardive. Barre d’échelle : 500
um. (b) Section longitudinale de I'expérience 16-A3 dans la derniére configuration : un chapeau de graphite de 1.1
mm. Le conteneur en graphite est beaucoup moins déformé et les filons n’atteignent plus le platine de la capsule
externe. Barre d’échelle : 500 um. (c) Microdike dans I'expérience 40-H3 (2 GPa — 1275°C, F = 2.3 % pds.). Les
points numérotés de 1 a 10 indiquent la position des mesures a la microsonde électronique. Barre d’échelle : 100
um. (d) Analyse de la teneur en fer du liquide dans le microdike de I'expérience 40-H3 comparée a la teneur en fer
moyenne du liquide dans la charge (trait continu ; 9.96 % pds). La teneur moyenne a été déterminée a partir de 13
analyses dans deux filons (dont celui-ci) a la base de la charge. Les lignes en tirets représentent I'incertitude sur la
valeur. La teneur en fer reste constante (a I'intérieur de l'incertitude) dans le filon et est indépendante de la position
de I'analyse dans le filon.
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donc été progressivement augmentée jusqu’a 1.1 mm. Dans chaque filon, j’ai réalisé un profil
de composition pour détecter une éventuelle perte en fer. Cette seconde configuration (Figure
I1.4b) se révele bien adaptée : le liquide n’atteint plus le platine et la taille de la charge expéri-
mentale reste relativement grande (~ 15 mm?® ; Figure I1.16b). Ceci est confirmé par I’absence
de corrélation entre la teneur en fer du liquide et la position de I’analyse dans le filon (Figure
II.16¢,d) et par un bon bilan de masse sur le fer dans les expériences concernées. Une partie des
expériences qui ont subit une perte en fer est tout de méme répertoriée dans cette étude car elles

n’ont pas pu étre refaites avec la derni¢re configuration (cf. Partie IIT).

I1.2 Techniques analytiques

Apres ’expérience, les capsules sont incluses dans une résine époxy, sectionnées dans
la longueur, puis ré-incluses dans une rondelle d’époxy de 1" de diametre. Les rondelles sont
ensuite polies et métallisées pour étre observées au microscope ¢lectronique a balayage (MEB

: JEOL JSM-5910 LV) et analysées a la microsonde ¢€lectronique (Cameca SX100).

I1.2.1 Etude des charges en lumiére réfléchie et au MEB

Le microscope optique par réflexion est utilisé pour contrdler 1’état de surface des char-
ges lors du polissage et pour étudier la structure interne de 1’échantillon : zonage, présence de
verre, cumulats, cristallisation de trempe. Il permet également une premiere identification des
phases présentes et de leurs relations, ainsi qu’une premiére localisation des microdikes pré-
sents dans la charge.

L’¢tude au MEB nous permet de vérifier 1’état des filons, i.e., la proportion de verre
qu’ils contiennent et leurs tailles, ainsi que de les localiser précisément pour faciliter ’analyse
a la microsonde électronique. Les images MEB servent également a faire une reconnaissance
rapide et compléte de toutes les phases en présence grace au systéme d’analyse par dispersion
d’énergie (EDS) et a étudier les textures et les équilibres de phases au sein des échantillons.
Pour chaque échantillon, des photographies sont prises a différents endroits de la charge et
particuliérement dans les domaines sous les filons (~ 100 — 300 um en dessous), qui seront les
principales zones d’analyses des minéraux pour s’assurer d’un bon équilibre chimique entre

I’assemblage minéralogique et le liquide extrait.
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I1.2.2 Analyses des éléments majeurs a la microsonde électronique

La microsonde ¢lectronique est un dispositif d’analyse quantitative ponctuelle non des-
tructive dans lequel la surface polie d’un échantillon, bombardée par un faisceau d’électrons,
émet des rayons X dont I’intensité est mesurée grace a un compteur (détecteur) et sa longueur
d’onde connue par réfraction sur un cristal monochromateur d’orientation variable conformé-
ment a la loi de Bragg :

nAd =2dsiné (I1.5)

ou n est un nombre entier, A la longueur d’onde de la raie de 1’¢lément analysé, d la distance
inter-réticulaire du cristal et § 1’angle entre le faisceau incident et la surface du cristal mono-
chromateur.

Le mode¢le utilisé au laboratoire Magmas et Volcans est la microsonde Cameca SX100
(Figure I1.17), munie de quatre spectromeétres et huit cristaux. En mode ponctuel, elle permet de

déterminer la concentration des éléments présents dans un volume de I’ordre du micron cube.

canon a électrons J

colonne électronique

cristal diffracteur 7% .

. s 1
spectromeétres a 1 N
dispersionde |

longueur d'onde 1 .
A
compteur ——

porte échantillon

Figure I1.17 Photographie et schéma Iégendés d’une microsonde électronique Cameca SX100. Le faisceau d’élec-
trons est canalisé et stabilisé dans la colonne électronique par plusieurs lentilles. Les lentilles a la sortie de la co-
lonne permettent de déterminer la taille du faisceau sur I'échantillon. La zone excitée émet un spectre de Rayons X
qui est caractéristique de sa composition ; le spectre est analysé par les 4 spectromeétres.

Pour les phases cristallines, on utilise une tension accélératrice de 15 kV, un courant de
15 nA et un faisceau focalisé. Pour I’analyse des verres, le courant est de 8 nA et le faisceau est
défocalisé a 5 um quand la taille de la plage de verre est suffisamment grande, a 2 pm dans les
autres cas. Des analyses qui ont été réalisées sur le standard JDF-D2 (Laporte et al., 2004) ont
montré qu’aucune correction pour la perte en sodium n’est nécessaire, méme pour les analyses

a2 um. En général, les totaux analytiques des verres sont bons (entre 98 et 100 %). Néanmoins,
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la tres petite taille de certains filons peut parfois aboutir a de mauvais totaux analytiques (quand
le faisceau électronique « mord » sur le conteneur en graphite). Ainsi, certains verres présentent
un total analytique aussi bas que 90%. La durée de comptage est de 20 s pour le chrome, le
nickel et le titane, et de 10 s pour les autres ¢léments ; le bruit de fond est mesuré pendant une
période équivalente. Quatre spectromeétres fonctionnent simultanément ; les alcalins sont mesu-
rés en premier pour minimiser les pertes. Les minéraux suivants sont utilisés pour I’étalonnage :
albite (Na, Si), olivine (Mg), orthose (K), wollastonite (Ca), MnTiO, (Ti, Mn), Fe O, (Fe),
Al O, (Al), Cr,0, (Cr), NiO (Ni).

11.2.3 Traitement des données, normalisations et bilans de masses.

Les analyses a la microsonde électronique subissent trois €tapes principales de sélec-
tion. La premicre consiste a éliminer celles qui sont a I’évidence non significatives : bordures
de trempe ou ceeurs hérités analysés par erreur, analyse a cheval sur deux minéraux, compo-
sitions de verre affectées par la trempe, etc. Dans la deuxieme étape, on applique des critéres
de s¢lection spécifiques a chaque phase. Pour I’olivine, la teneur en Al O, ne doit pas exceder
0.08% dans les péridotites et 0.3% dans les pyroxénites (sauf mention contraire, les composi-
tions sont données en pourcentages en poids d’oxyde). La teneur en silice des spinelles ne doit
pas excéder 0.3%. Les pyroxénes et les grenats demandent quant a eux une sélection plus im-
portante. Les analyses ont été réalisées en prenant soin d’éviter les coeurs hérités (Figure I1.11)
et les bordures de trempe (pour les pyroxeénes) ; les compositions des cpx proches de 1’équilibre
sont considérées comme celles ayant les plus faibles teneurs en calcium, et inversement pour
les orthopyroxeénes (Schwab et Johnston, 2001). Enfin pour toutes les phases minérales, le total
analytique doit étre compris en 99 et 101%. Les formules structurales des minéraux sont alors
calculées pour vérifier le remplissage des sites et les analyses défectueuses sont éliminées. Les
compositions et les formules structurales représentatives de chaque phases minérale dans cha-
que expérience sont données dans les Annexes B et C. La sélection des analyses de verre est
principalement basée sur le total analytique : les analyses avec un mauvais total (< 97%) sont
¢liminées dans le cas des « gros filons », mais pas dans le cas des petits (lorsque le faisceau
d’¢lectrons mord sur le graphite). Enfin, la troisiéme étape du traitement consiste a normaliser a
100% les analyses, puis a ¢liminer celles non comprises dans I’intervalle entre + 2 écarts-types
(20) de la moyenne.

Apres sélection des analyses, il reste en moyenne 5-10 analyses pour chaque phase.
La plupart des articles sur la fusion du manteau ne tiennent compte que de la dispersion a

lo des analyses pour calculer I’incertitude. Je n’ai pas opté pour ce choix pour deux raisons.
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Premierement, on peut s’interroger sur la signification d’un écart-type calculé pour un tres fai-
ble nombre d’analyses (< 5 par exemple). Deuxiémement, utiliser une incertitude de 1c garantit
une probabilité de seulement 70% pour que la valeur vraie soit dans I’intervalle de confiance
de la mesure. En toute rigueur, I’incertitude sur les analyses doit étre la combinaison d’une
incertitude analytique, o (propre a la microsonde €lectronique, calculée a partir des statistiques
de comptage sur les standards et les échantillons ; Ancey et al., 1978) et d’une dispersion des
analyses, ¢ (par exemple due a une hétérogénéité compositionnelle de la phase). J’ai donc cal-
culé mon incertitude en prenant la valeur maximale du couple (a, 20).

Des bilans de masses de chaque expérience ont été effectués grace a un logiciel déve-
loppé par Ariel Provost (Albarede et Provost, 1977), a partir des compositions chimiques des
phases et de la roche totale. L’erreur donnée sur les fractions modales de chaque phase prend
en compte les incertitudes sur la composition des phases et de la roche totale.

Les compositions en ¢éléments majeurs des verres et des minéraux ainsi que les pro-
portions des phases présentées dans ce travail de thése ont systématiquement été recalculées a
100%. Les erreurs présentées dans les tableaux analytiques correspondent aux valeurs maxi-
males des couples (o, 26) mais pour plus de visibilité, les barres d’erreurs dans les figures
représentent la dispersion a 1o des analyses. Les calculs des erreurs sur les compositions sont

détaillés dans 1’ Annexe D.

I1.3 Adiabat 1ph : Modélisation thermodynamique de la pétrogéneése des
MORB

I1.3.1 Principe de fonctionnement

11.3.1.1 Introduction

Adiabat 1ph (Smith et Asimow, 2005) regroupe les programmes MELTS (Ghiorso et
Sack, 1995), pMELTS (Ghiorso et al., 2002) et pHMELTS (Asimow et al., 2004) qui sont des
algorithmes pour la modélisation des relations de phases solide — solide et solide — liquide dans
les systémes magmatiques. Ils reposent sur la minimisation globale de 1’énergie libre de Gibbs
(G) du systeme et sont capables de calculer la saturation en phases minérales majeures d’une
large gamme de compositions de liquides silicatés, les compositions et les proportions de ces
phases. Par rapport a I’expérimentation, ces programmes constituent une approche complémen-
taire permettant d’interpoler et/ou d’extrapoler des équilibres de phases dans des conditions ou

des gammes de compositions non explorées expérimentalement.
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MELTS est calibré sur une large gamme de compositions dans le systeme a 15 composants
Si0,-Ti0,-Al,0,-Fe,0,-Cr,0,-Fe0O-MnO-MgO-NiO-CoO-Ca0O-Na,0-K,0-P,0.-H,O et pour
des pressions comprises entre 1 atm. et 2 GPa (Ghiorso et Sack, 1995 ; Asimow et Ghiorso,
1998). Le programme pMELTS est calibré pour des compositions péridotitiques uniquement
dans le systeme a 12 composants SiO,-TiO,-AlLO,-Fe O,-Cr,0,-FeO-MgO-Ca0O-Na,0-K,O-
P,O,-H,O (Ghiorso et al., 2002) ; il est optimisé€ pour des conditions proches du solidus (0 — 30
% de fusion) et pour des gammes de températures et pressions de 1000-2500°C et 1-3 GPa.
Avec la version pHMELTS, Asimow et al. (2004) ont inclus dans pMELTS une description de
la répartition de I’eau entre les phases mantelliques nominalement anhydres (olivine, pyroxe-
nes) et les liquides basaltiques ; pHMELTS permet donc de modéliser des conditions sous-
saturées en H O. Dans ce qui suit, nous donnons une explication simplifice des fondements

théoriques de ces modéles.

11.3.1.2 Bases thermodynamiques

Les relations thermodynamiques principales sont présentées pour faciliter la compré-
hension du logiciel. Une plus large description existe dans Ghiorso (1997) et Ghiorso et Sack
(1995).

Dans les différents algorithmes, 1’énergie libre de Gibbs (G) de formation des liquides

silicatés est donnée par la fonction :

G=) Xu —TS“" +%ZZWI.JXI.XJ.
i i J

+RT[X o0 X, + (1= X, 0 Jin(l- X, , )]

(IL.6)

ou R est la constante des gaz parfaits, 7" la température en degrés K, X la fraction molaire du
composant i dans le liquide, X, la fraction molaire de I’eau et u le potentiel chimique a
I’état standard du composant i. Les facteurs W, sont un ensemble de parameétres ajustables
(choisis comme indépendants de P et 7) qui matérialisent la non-idéalité du liquide. L entropie

de configuration S est donnée par la relation :

S =—RY X, InX, -R|X, ,In X, ,+(-X,,)ml-x,,)] a7
pour un enserilble d’espéces chimiques prises comme analogues de composants thermodyna-
miques (composant de type minéral ; e.g., Mg SiO,, CaSiO,) ; W, correspond a un ensemble de
parametres ajustables (choisis comme étant indépendants de P et 7) qui constituent les contri-

butions non-idéales au mélange déduites des compositions des liquides silicatés et des solides

coexistants déterminés expérimentalement.
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11.3.2 Application a la fusion mantellique

L’application de MELTS a la fusion mantellique ainsi que des comparaisons entre
les calculs et les données expérimentales ont été décrites par Hirschmann et al. (1998b). Les
auteurs ont mis en évidence un certain nombre de différences systématiques (e.g., relation entre
température et degré de fusion surestimée de 100°C, sous-estimation de la teneur en silice des
liquides, surestimation de la teneur en MgO, surestimation de la fraction d’orthopyroxene).
Depuis, plusieurs améliorations du programme ont été réalisées et 1I’incorporation de données
expérimentales a plus haute pression dans pMELTS a permis notamment de corriger certaines
des erreurs de la version initiale. Les résultats présentés ici ont été calculés a partir de la version
la plus récente du logiciel. Les données expérimentales sur la fusion des péridotites DMM 1
(Wasylenki et al., 2003) et MM3 (Baker et Stolper, 1994 ; Baker et al., 1995 ; Hirschmann
et al., 1998a) a 1 GPa sont comparées au données calculées par pMELTS (pour une fugacité
d’oxygene fixée a FQM — 1). On observe un treés bon accord entre la théorie et I’expérimenta-
tion, aussi bien sur les compositions des liquides (Figure II.18a) que sur les modes de chaque
phase (Figure I1.18b). Si a un taux de fusion donné, la teneur en MgO des liquides reste 1égere-
ment surestimée, les teneurs en silice calculées et expérimentales sont identiques (a 1’intérieur
de I'incertitude expérimentale). Cependant, I’estimation sur la température reste peu fiable.
L’écart entre la température expérimentale et la température calculée peut atteindre 70°C mais
il n’est pas systématique. Il semble maximum pour des degrés de fusion faibles a modérés,
jusqu’a la disparition du cpx, puis diminue apres. Enfin, pMELTS prédit des températures de
solidus trop basses (1150°C pour MM3 et 1220°C pour DMM1). Ceci est principalement da a
la modélisation des ¢léments incompatibles dans le systéme. En effet, pMELTS tend a sous-
estimer la compatibilit¢ de Na O dans les pyroxenes et donc a augmenter la teneur en alcalins
des liquides de faibles degrés de fusion, d’ou une sous-estimation de la température de solidus
(Hirschmann, 2000).

Alors que MELTS est calibré pour une large gamme de composition mais uniquement
a basse pression, pMELTS est calibré a partir d’expériences a plus haute pression mais uni-
quement pour des compositions péridotitiques (e.g., Ghiorso et Sack, 2002). Par conséquent,
le logiciel n’est pas adapté a I’étude de la fusion partielle a haute pression de pyroxénites et les
calculs réalisés sur de telles compositions ne peuvent donc en aucun cas €tre quantitatifs. Le
logiciel peut cependant nous permettre d’extrapoler des données expérimentales. Le Tableau
I1.1 récapitule les résultats obtenus par le calcul de la fusion partielle a haute pression de deux
lithologies a pyroxéne dominant mais présentant des compositions tres différentes : MIX1G

correspondant a la moyenne des pyroxénites mantelliques (Hirschmann et al., 2003) et G2
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correspondant a la composition moyenne d’'un MORB altéré (Pertermann et Hirschmann,
2003a). Les résultats des calculs sont comparés aux résultats expérimentaux obtenus dans les
mémes conditions. On observe que les calculs sur la composition G2 sont trés mauvais : la
teneur en silice du liquide est trés largement surestimée, le mode du grenat est surestimé aux
dépens du cpx dans I’assemblage résiduel et la température de solidus ainsi que la productivité
de la roche sont largement sous-estimées. Les résultats sont meilleurs dans le cas de MIX1G :
si la température de solidus et la productivité restent largement sous-estimées dans les calculs
par rapport aux données expérimentales, les assemblages de phases calculés et expérimentaux
sont treés proches et la différence entre la composition du liquide calculée avec pMELTS et la
composition expérimentale est inférieure a 20% relatifs pour la majorité des oxydes (a part pour
K O et Ca0O).

Ces observations illustrent les possibilités et les limites du logiciel pour la modélisa-
tion de la fusion mantellique. Pour résumer, pMELTS peut étre utilis¢ comme un outil semi-
quantitatif pour la fusion des péridotites a haute pression. Il peut également &tre utilisé pour
une détermination qualitative de I’évolution de certaines compositions pyroxénitiques durant la
fusion partielle. Par contre, il ne convient pas pour la détermination des parametres physiques

de fusion, tels que les températures de solidus et de liquidus et la productivité des roches.

I1.3.3 Autres fonctionnalités

Des fonctions supplémentaires ont été ajoutées au programme adiabat 1ph (Smith et
Asimow, 2005). Les calculs peuvent étre réalisés le long d’un trajet adiabatique (isentropique),
isotherme, isobare ou le long d’un géotherme (trajet P-T personnalis€). Les processus de fusion
et cristallisation peuvent étre choisis a I’équilibre, fractionnés ou continus.

Une fonction de mélange de sources permet de simuler des processus comme 1’assimi-
lation ou les interactions entre liquide et roche environnante. Cette fonction est utilisée dans la
Partie V de ce manuscrit pour discuter des processus d’extraction de liquide et des interactions

entre les liquides issus des pyroxénites et les péridotites encaissantes.

Figure 11.18 Données expérimentales (symboles ponctuels) de la fusion partielle a 1 GPa des péridotites MM3 (Ba-
ker et al., 1995 ; Baker et Stolper, 1994 ; Hirschmann et al., 1998a) et DMM1 (Wasylenki et al., 2003) comparées
aux données calculées par pMELTS pour une fixée a FQM-1 (courbes) : (a) composition des liquides en fonction
du taux de fusion ; (b) proportion des phases minérales résiduelles en fonction du taux de fusion ; (c) taux de fusion
en fonction de la température.
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Tableau Il.1 Comparaison des données expérimentales avec les calculs réalisés avec
MELTS et pMELTS pour deux pyroxénites

Ech? Données pMELTS MELTS Expériences®
T, (°Cy 1000 - 1050 1000 - 1050 1350
T, (°Cy 1605 1658 > 1500
T(°C)aF=14% 1414 1428 1375
Assemblage?a F | 0.14 liq + 0.71 cpx + 0.08 | 0.14 lig + 0.72 cpx + 0.09 | 0.14 liq + 0.73 cpx +
=14 % gt+0.05sp gt +0.04 sp 0.07gt + 0.06sp
Liquide % pds. Err. rel. (%) % pds. Err. rel. (%) % pds.
o Sio, 46.1 3.8 43.9 1.1 444
§ z\: Tio, 1.9 17.4 2.2 4.3 2.3
i ALO, 16.5 0.6 20.3 23.8 16.4
!.:Lu FeO 11.6 9.4 10.2 20.3 12.8
é MgO 10.9 2.8 7.8 26.4 10.6
g CaO 7.2 22.6 8.7 6.5 9.3
3 Na,0 4.4 15.8 5.6 47.4 3.8
K,O 0.3 200 0.3 200 0.1
T, (°Cy <1000 <1000 1310
T, (°Cy 1578 1622 1500 - 1525
T(°CC)aF=9% 1189 1222 1365
Assemblage?a F | 0.09 liq + 0.63 cpx + 0.26 | 0.09 lig + 0.62 cpx + 0.26 | 0.09 liq + 0.77 cpx +
=9% gt+0.02qz gt+0.03 gz 0.13gt+0.01 gz
Liquide % pds. Err. rel. (%) % pds. Err. rel. (%) % pds.
Sio, 714 27.3 70.3 253 56.1
o B TiO, 8.2 39.0 7.8 322 5.9
E ALO, 13.8 10.4 13.3 13.6 15.4
- FeO 1.1 86.7 0.7 91.6 8.3
% MgO 0.4 83.3 0.3 87.5 24
o
g CaO 1.8 76.3 3.8 50 7.6
3 Na,0 29 275 3.7 75 40
K,O 0.3 50 0.3 50 0.2

Les calculs ont été réalisés avec le mode isobare pour une f_, de FQM-1 & la pression indiquée.
a MIX1G représente la composition moyenne des pyroxénites mantellique. G2 correspond a la composition

moyenne d’'un MORB altéré.

® les données expérimentales sur MIX1G et G2 proviennent de Hirschmann et al. (2003) et de Pertermann et

Hirschmann (2003b)

¢ Tset T, sont respectivement les températures de solidus et de liquidus des échantillons.
dliq = liquide ; cpx = clinopyroxéene ; gt = grenat ; sp = spinelle ; qz = quartz.

I1 est également possible de modéliser la migration de liquide dans des chenaux selon
la méthode d’Asimow et Stolper (1999). Avec cette fonctionnalité, on peut multiplier la masse
de liquide dans le systéme par un facteur fixé, soit en un seul événement soit de maniere pro-
gressive. Cette option n’a pas été utilisée dans cette étude pour des raisons expliquées plus

loin mais les résultats de 1’étude d’Asimow et Stolper (1999) sont discutés dans la Partie V du

manuscrit.
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111. Relations de fusion des pyroxénites

PARTIE III
RELATIONS DE FUSION DES PYROXENITES

Un obstacle significatif dans I’étude du systeme pyroxénitique est la large gamme com-
positionnelle qu’il recouvre. Dans ce chapitre je cherche a évaluer quel est I’effet de cette
variabilité compositionnelle sur I’hétérogénéité lithologique du manteau, d’une part, et sur le
comportement de fusion des pyroxénites, d’autre part. La nature et les proportions des phases
d’une roche sont controlées par sa composition en ¢léments majeurs ainsi que par la pression
et la température de mise a I’équilibre. Dans le cas des pyroxénites, on peut anticiper une large
diversité d’assemblages de phases du fait de leur grande variabilité compositionnelle. Paral-
Ielement, les assemblages de phases controlent en partie les relations de fusion des roches.
Connaitre I’influence de la composition des pyroxénites sur leur comportement de fusion est
nécessaire pour mieux modéliser I’évolution d’un manteau hétérogene.

Aprées une description pétrologique et géochimique des pyroxénites naturelles mondia-
les, je présente dans ce chapitre une étude expérimentale du réle de la variabilité en ¢léments
majeurs des pyroxénites sur leur comportement de fusion, a savoir sur la productivité, les tem-

pératures de solidus et de liquidus et les réactions de fusion de ces roches.
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III.1 Les pyroxénites

II1.1.1 Définition

Dans cette ¢tude, je m’intéresse aux lithologies dont le minéral principal est le pyroxe-
ne, qu’ils s’agissent de roches magmatiques dominées par les pyroxénes sous les conditions du
manteau supérieur (pyroxénolites ; Lacroix, 1893) ou de roches métamorphiques (pyroxénites
au sens strict). Par abus de langage et pour une meilleure communication avec la communauté
internationale, le terme pyroxénolite est souvent omis et le terme pyroxénite (‘pyroxenite’ en
anglais) est utilisé indistinctement pour des roches magmatiques et métamorphiques. Afin d’al-
léger la lecture, je suivrai cet usage dans la suite du chapitre.

Les pyroxénites sont généralement divisées en deux groupes : les pyroxénites dites «
mantelliques » et les pyroxénites dites « crustales » (Reverdatto et al., 2008). Les pyroxénites
mantelliques, également nommeées « niveaux mafiques », « métabasites », « xénolites de Type
IT » ou « granulites ultramafiques » dans la littérature, sont échantillonnées dans des massifs
ultrabasiques et des suites de xénolites mantelliques (e.g., Downes, 2007). Au contraire, les
pyroxénites crustales sont généralement issues des cumulats de chambre magmatique commu-
nément rencontrés en contexte de zone de subduction (e.g. Schiano et al., 2000) ou issues du
métamorphisme de haute pression — haute température (e.g., Coleman et Wang, 1995). Seules

les pyroxénites mantelliques sont prises en considération dans ce chapitre.

I11.1.2 Pétrographie et compositions

I11.1.2.1 Pétrographie des pyroxénites mantelliques

Les pyroxénites sont définies comme des roches contenant plus de 60 % de pyroxenes
(Streckeisen, 1976 ; Figure I11.1). Les proportions relatives des différents pyroxénes sont extré-
mement variables et les lithologies s’étendent de 1’orthopyroxénite a la clinopyroxénite, via la
webstérite. Plagioclase, spinelle, grenat et olivine sont les autres minéraux les plus communs.
Quand la proportion de plagioclase représente plus de 10 % de la roche, la classification des ro-
ches gabbroiques est utilisée (Streckeisen, 1976 ; Figure I11.1b). L’amphibole et la biotite peu-
vent également étre présentes en quantités mineures. Moins communément, on peut observer
du corindon, de la sapphirine, de 1’apatite, du zircon, du quartz, du rutile et/ou du graphite/dia-

mant (e.g., [rving, 1980 ; Kornprobst et al., 1990 ; Kuno et Aoki, 1970 ; Pearson et al., 1989).
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Figure Ill.1 Classification de Streckeisen (1976) (a) des roches ultramafiques et (b) des roches gabbroiques. Dans
les roches gabbroiques, un gabbro contient moins de 5 % d’opx, une norite contient moins de 5% de cpx et une
gabbronorite contient plus de 5% de chaque pyroxene.

Jugées a partir des abondances statistiques dans les massifs ultrabasiques et les suites
de xénolites mantelliques, les pyroxénites forment moins de 10 % du manteau supérieur échan-
tillonné (Downes, 2007). Localement cependant, les pyroxénites peuvent prévaloir sur la péri-
dotite hote comme dans une partie du complexe de Cabo Ortegal (nord-ouest de I’Espagne) ou
elles constituent 80-90% de I’affleurement mantellique (Gil Ibarguchi et al., 1990) ou comme
dans les kimberlites de Roberts Victor (Afrique du Sud) ou elle représentent 95-98% des xéno-

lites mantelliques inventoriés (MacGregor et Carter, 1970).

I11.1.2.2 Variabilité compositionnelle

Eléments majeurs. La diversité minéralogique des pyroxénites refléte des conditions de pres-
sion et température variables ainsi qu’une large gamme de compositions en ¢léments majeurs.
La Figure I11.2 donne la composition en €léments majeurs des pyroxénites mantelliques réfé-
rencées dans la littérature. Pour comparaison, les champs compositionnels des péridotites et
des MORB sont aussi indiqués. La diversité chimique des pyroxénites apparait immédiatement
avec une large variété de compositions méme a 1’échelle d’un seul massif ou d’une seule suite
de xénolites. Les pyroxénites se caracterisent par des teneurs en SiO, variant de 35 a 57 % pds,
en MgO de 4 a 35 % pds et par une large gamme de Mg# (de 36 a 93). Le nuage des pyroxénites
s’enracine dans le champ des basaltes et s’étend jusqu’au champ des péridotites qu’il chevau-

che 1égerement.

Terres rares (REE). La diversité chimique est aussi mise en évidence par des variations impor-
tantes des teneurs en REE et de la forme des spectres. Certaines relations peuvent étre observées
entre la structure et/ou la minéralogie de la roche et le spectre de REE.

- Les massifs ultrabasiques. Toutes les pyroxénites sous forme de dykes ou de veines
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Figure 1l.2 Teneurs des principaux oxydes en fonction (a-e) de MgO et (f) du Mg# dans les pyroxénites mantel-
liques. Les carrés de couleurs vives correspondent aux pyroxénites provenant des massifs ultrabasiques [Trinity
(Quick, 1981) ; Lherz (Bodinier et al., 1987) ; Tinaquillo (Seyler et Mattson, 1993) ; Alpes (Bodinier, 1988 ; Melcher
et al., 2002 ; Shervais et Mukasa, 1991) ; Rif bétique : Ronda et Beni Bousera (Bodinier et al., 2008 ; Dickey, 1970 ;
Garrido et al., 1999 ; Kornprobst, 1970 ; Kumar et al., 1996 ; Pearson et al., 1993; Suen et Frey, 1987) ; Cabo Orte-
gal (Gil Ibarguchi et al., 1990 ; Santos et al., 2002)]. Les cercles de couleurs pastels correspondent aux pyroxénites
provenant des suites de xénolites mantelliques [Hawai (Frey, 1980 ; Sen et Leeman, 1991) ; Rio Puerco (Porreca
et al., 2006) ; Sierra Nevada (Ducea, 2002 ; Ghent et al. 1980 ; Lee et al., 2006) ; Hannuoba (Liu et al., 2005 ;
Xu, 2002) ; Afrique du Sud (Hills et Haggerty, 1989 ; Schmickler et al., 2004 ; Taylor et Neal, 1989)]. Les champs
des péridotites (zone grise ; de la base de donnée GEOROC) et des MORB (zone hachurée) sont aussi tracés ;
le champ des MORB correspond a des analyses compilées par Melson et O’Hearn (2003) a partir de la base de
données de la Smithsonian Institution. Les compositions de pyroxénites sélectionnées pour I'expérimentation sont
indiquées par des gros carrés noirs (M5-103 : 24.6 % pds MgO ; M5-40 : 16.6 % pds MgO ; M7-16 : 12.5 % pds
MgO).
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recoupant la foliation des péridotites sont enrichies en terres rares légeres (LREE) par rapport
aux terres rares lourdes (HREE), avec des spectres convexes vers le haut (Bodinier et Godard,
2003). Au contraire, la plupart des niveaux concordants de pyroxénites (paralleles a la foliation
des péridotites) montrent des spectres appauvris en LREE comparés aux N-MORB (Downes,
2007). La gamme de rapports LREE/HREE est trés large mais beaucoup d’entre eux ressem-
blent aux rapports des MORB picritiques, tels que ceux analysés par Elthon (1989), avec cepen-
dant des teneurs considérablement plus basses.

- Xénolites mantelliques. Un enrichissement en LREE est souvent observé dans les xé-
nolites. La composition en éléments traces de ces derniers peut cependant étre significative-
ment affectée par les interactions avec le magma hote. Barth et al. (2001) ont démontré par bilan
de masse que les compositions totales en éléments traces mesurées dans des xénolites de Sierra
Leone (Afrique du Sud) sont affectées par D’infiltration de 1 a 5 % de liquide kimberlitique.
Par conséquent, les compositions en éléments traces des xénolites doivent étre reconstruites en
utilisant les compositions mesurées dans les minéraux et les estimations des proportions de pha-
ses. Les compositions des xénolites de pyroxénites sont alors trés variées. Elles sont diverse-
ment appauvries ou enrichies en LREE. L’enrichissement en HREE est aussi trés variable avec
des valeurs proches des chondrites (Schmickler et al., 2004) jusqu’a des valeurs extrémement
enrichies (jusqu’a 100 fois la teneur chondritique ; Barth et al., 2002). Les spectres d’éléments
traces des xénolites pyroxénitiques les plus caractéristiques sont appauvris en LREE par rapport
au MORB, montrent une anomalie positive en Eu et présentent un spectre plat en HREE (Jacob,

2004).

Compositions isotopiques. Les pyroxénites montrent une extréme diversité isotopique. Je pré-
sente ici les caractéristiques générales en isotopes de 1I’oxygene et en isotopes radiogéniques de
ces roches ; des données complémentaires sur les compositions isotopiques des pyroxénites du
massif ultrabasique de Beni Bousera (Maroc) sont présentées dans le paragraphe 111.2.2.3.

- Isotopes de I’oxygene. La faible magnitude du fractionnement isotopique de 1’oxygeéne
aux températures et pressions mantelliques ainsi que la constance des 6'30 dans les péridotites
font des isotopes de I’oxygene un outil puissant pour 1’identification du matériel crustal recy-
clé dans le manteau. Les larges gammes de valeurs de §'®O rencontrées dans les pyroxénites
de différents environnements (Figure I11.3) sont interprétées comme provenant de différentes
portions de la lithosphére océanique qui subit une altération hydrothermale a des températures
variées. Ainsi, les valeurs inférieures aux valeurs mantelliques typiques (5.5 £ 0.4 %o ; Mattey

et Macpherson, 1993) proviendraient de la lithosphére océanique qui a subi une altération de
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haute température, tandis que les valeurs supérieures proviendraient du plancher océanique
ayant subi une altération de basse température. Il faut noter cependant que, tandis que ces larges
gammes de compositions sont courantes dans les suites de xénolites, elles sont beaucoup plus
rares dans les massifs orogéniques dans lesquels les pyroxénites présentent généralement des
valeurs de 6'*0 typiquement mantelliques (Downes, 2007).

- Isotopes radiogéniques. Plusieurs études ont confirmé les observations précoces de
Polvé et Allegre (1980), a savoir que les pyroxénites ont un large spectre de compositions isoto-
piques et ne sont généralement pas liées génétiquement aux péridotites. De larges variations en
rapports isotopiques ¥Sr/*Sr et *Nd/'*Nd sont observées dans les cpx des pyroxénites man-
telliques (Downes, 2007). Par ailleurs, les compositions isotopiques de I’Os sont d’une manicre
générale significativement plus radiogéniques que celles reportées pour les péridotites hotes ou

associées (e.g., Pearson et al., 2003 ; Pearson et Nowell, 2004).
I11.1.3 Origine des pyroxénites
Dans cette section je récapitule les principaux mécanismes qui peuvent étre a 1’origine

des pyroxénites et de leur variabilité compositionnelle dans le manteau.

I11.1.3.1 Origine des pyroxénites dans le manteau

L’origine des pyroxénites mantelliques est trés controversée et a été le sujet de nom-
breuses ¢études ces dernieres décennies. Certaines études ont favorisé un processus de formation
«in situ» des pyroxénites dans le manteau. Les travaux de Dick et Sinton (1979) suggérent ainsi
que les pyroxénites sont le résultat de la différenciation métamorphique de péridotites impli-
quant des mécanismes de dissolution et de reprécipitation des pyroxenes. Wilshire et Shervais
(1975), Obata (1980), Frey (1980), Irving (1980) et Loubet et Allegre (1982) considerent que
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les pyroxenites sont formées par la précipitation de cristaux a partir de magmas silicatés dérivés
de I’asthénosphere et passant a travers la lithosphére. Au contraire, Polvé et Allegre (1980) ont
mis en avant un processus de formation basé sur I’introduction «mécanique» de roches riches
en pyroxénes dans le manteau. Ainsi, Polvé et Allégre (1980) et Allégre et Turcotte (1986) ont
proposé que les pyroxénites soient des restes de crolite océanique subductée, laminés par la
convection mantellique et incorporés a 1’asthénosphére. Plus tard, Kerr et al. (1995) ont ¢élargi
ce processus a la transformation de 1’intégralité de la lithosphére océanique subductée. Une hy-
pothese alternative a été présentée par Davies et al. (1993) et Pearson et al. (1993) qui suggerent
que les pyroxénites sont issues de la ségrégation cristalline a haute pression de magmas dérivés
de la crotite océanique subductée. La délamination de cumulats mafiques provenant de la crotite
continentale inférieure (e.g., Kay et Kay, 1988 ; Arndt et Golstein, 1989 ; Turcotte, 1989 ; Jull
et Kelemen, 2001) et de la lithosphére sous-continentale veinée (e.g., Bird, 1979 ; McKenzie et

O’Nions, 1983) a également été proposée pour origine.

II1.1.3.2 Origine de la variabilité compositionnelle des pyroxénites
De tous les processus présentés ci-dessus, la subduction de la lithosphére océanique et

le recyclage de cumulats de base de crolite semblent étre les plus probables pour expliquer la
présence de quantités substantielles de pyroxénites dans 1’asténosphere. Cependant, une fois
dans le manteau convectif, les roches sont susceptibles de subir un certain nombre de modifica-
tions minéralogiques et chimiques supplémentaires qui contribuent a augmenter leur variabilité
compositionnelle avant d’arriver dans la région source des basaltes. La convection du manteau
peut ainsi entrainer un mélange mécanique (e.g., Kellogg, 1992) ou une interdiffusion (e.g.,
Kellog et Turcotte, 1987) entre les pyroxénites et les péridotites. Paralleélement, ces roches
sont susceptibles de subir des phénomenes de fusion (e.g., Kogiso et Hirschmann, 2006) ou de
métasomatisme (e.g. Pilet et al., 2005) entrainant la création de nouveaux assemblages minéra-

logiques et de nouvelles compositions.

I11.2 Fusion des pyroxénites : Problématique et choix de compositions repré-
sentatives

II1.2.1 Problématique
Comprendre I’influence des pyroxénites sur la chimie et la dynamique de génération des
magmas nécessite une détermination expérimentale des relations de fusion des pyroxénites sur

des intervalles de pressions et de compositions appropriés.
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Apres les expériences pionnicres de Yoder et Tilley (1962), de nombreuses études ex-
périmentales ont été réalisées sur la fusion partielle des lithologies mafiques a haute pression
(Figure I11.4). Les grands principes régissant la fusion des compositions mafiques a ultramafi-
ques ont été établis dans les années soixante (e.g., Yoder et Tilley, 1962 ; Green et Ringwood,
1967 ; O’Hara, 1968b). Des expériences dans le systéme simplifi¢ CMAS (e.g., O’Hara et Yo-
der, 1967 ; Kushiro, 1969 ; Presnall et al., 1978 ; Milholland et Presnall, 1998 ; Liu et Presnall,
2000) ont aidé a définir les relations de phases au dessus du solidus des pyroxénites jusqu’a 3
GPa. Avec I’augmentation de pression, les principales caractéristiques du systéme pyroxéni-
tique dans le diagramme Forstérite (Fo) — Anorthite (An) — Quartz (Qz) — Diopside (Di) sont
les suivantes (Figure I11.5) : (1) le volume de phase de I’olivine se contracte ; (2) le volume de
phase du cpx s’étend aux dépens de 1’olivine, du spinelle et du plagioclase jusqu’a ~ 2 GPa ;
(3) le volume de phase primaire du plagioclase est progressivement remplacé par les volumes
de phase du spinelle, de la sapphirine et du corindon jusqu’a ~ 2 GPa, pression au-dessus de
laquelle le volume de phase du grenat apparait et s’étend ; (4) le volume de phase de 1’orthopy-
roxene se développe entre 1 et 2 GPa aux dépens de I’olivine, du quartz et du plagioclase, puis
il se contracte au dessus de ~2 GPa en réponse a I’expansion du volume de phase du grenat.
Méme si ces résultats ont ét¢ obtenus dans un systéme simplifi¢, les résultats expérimentaux
obtenus sur les échantillons naturels suivent largement ces principes.

CaTs o Figur? .4 . )

Projections en moles d’oxydes simples a par-
tir du diopside [Di] sur le diagramme pseudo-
ternaire Forstérite (Fo) — Pyroxéne Calcium
Tschermak (CaTs ; CaAl,SiO,) — Quartz (Qz)
des compositions de pyroxénites sélection-
nées pour mes expériences (carrés). Pour
comparaison, j'ai aussi reporté les composi-
tions utilisées dans les études antérieures de
fusion partielle de pyroxénites (cercles), ainsi
que le champ des péridotites en gris clair
(de la base de données GEOROC). La mé-
thode utilisée pour les projections est celle
de O’Hara (1972 ; Annexe E). Par compa-
raison au tétraedre des basaltes de Yoder et
Tilley (1962), (1) le plan Fo-An-Di est le plan
critique de sous-saturation en silice qui sé-
pare les compositions a néphéline normative
(a gauche) des compositions a hyperstene
normatif (a droite), et (2) le plan En-An-Di est
le plan de saturation en silice qui sépare les
compositions a olivine et hyperstene norma-
Fo En Qz tifs (4 gauche) des compositions & quartz et

hypersténe normatifs (a droite).
Selon la classification de Kogiso et al. (2004a), les pyroxénites a gauche du joint CaTs — En sont déficientes en

silice et les pyroxénites a droite du joint ont un excés de silice. Les références pour les études antérieures sont :
MIX1G, Hirschmann et al. (2003) et Kogiso et al. (2003) ; NAM-7, Yasuda et al. (1994) ; G2, Pertermann et Hirsch-
mann (2003a, 2003b) ; 77SL-582, Keshav et al. (2004) ; KG1 et KG2, Kogiso et al. (1998) ; B-ECL1 et B-ECL1-OL,
Kogiso et Hirschmann (2006) ; 35090, Yoder et Tilley (1962) ; eclogite, Ito et Kennedy (1974) ; JB1, Tutsura et
Takahashi (1998) ; AG4, Pilet et al. (2008) ; GA1, Yaxley et Green (1998) ; GA2, Spandler et al. (2008).
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Figure I11.5 Comparaison des relations de phase liquidus a 1, 2 et 3 GPa (a-c) pour le joint Anorthite (CaAl Si,O,)
— Forstérite (Mg,SiO,) — Diopside (CaMgSi,O;) et (d-f) pour le joint Anorthite — Forstérite — Quartz (SiO,). Sa =
sapphirine, An = anorthite. Modifié d’aprés Presnall et al. (1978) et Milholland et Presnall (1998)
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I11.2 Fusion des pyroxénites

Par la suite, des études ont été conduites dans le but de déterminer les relations de
phases subsolidus (Irving, 1974 ; Adam et al., 1992) et les positions des solidi et liquidi (e.g.,
Kornprobst, 1970 ; Yasuda et al., 1994 ; Pertermann et Hirschmann, 2003b). Des études expé-
rimentales documentent maintenant les équilibres de phases jusqu’a des pressions de 20 GPa
(e.g., Yasuda et al., 1994 ; Zhang et Herzberg, 1994 ; Tutsura et Takahashi, 1998 ; Hirose et
al., 1999). Enfin, un certain nombre de nouvelles études ont accru notre connaissance sur la
composition des liquides issus des pyroxénites a des pressions supérieures ou égales a 2 GPa
(e.g., Kogiso et Hirschmann, 2001 ; Hirschmann et al., 2003 ; Kogiso et al., 2003 ; Pertermann
et Hirschmann, 2003a ; Keshav et al, 2004 ; Kogiso et Hirschmann, 2006 ; Spandler et al.,
2007).

Ces récents travaux ont notamment permis de mieux comprendre les relations de fusion
de ces roches et de souligner I’influence clé de la barriere thermique définie par le plan enstatite
(En) — pyroxéne Ca-tschermacks (CaTs) — diopside (Di) dans le diagramme pseudo-quaternaire
Fo (forstérite) — CaTs — Qz (quartz) — Di. Cette barriere thermique est aujourd’hui souvent uti-
lisée pour classer les pyroxénites en deux groupes (Kogiso et al., 2004a ; Schiano et al., 2000) :
les pyroxénites « avec un exces de silice » qui se projettent a droite du joint CaTs — En dans le
diagramme pseudo-ternaire Fo — CaTs — Qz projeté a partir du Di et les pyroxénites «déficientes
en silice» qui se projettent a gauche de ce joint (Figure I11.4). Schiano et al. (2000) et Kogiso et
al. (2004a) ont montré que cette barriere thermique a une influence critique sur la composition
des liquides issus des lithologies a cpx et grenat. Les pyroxénites qui résident d’un c6té ou de
I’autre de cette barriere produisent en effet des compositions distinctes de liquides. Paralléle-
ment, ces €¢tudes ont permis en mettre en évidence le réle de pyroxénites dans la genése des OIB
en montrant que la fusion partielle des pyroxénites a haute pression est susceptible de former
des liquides proches de la composition des OIB les plus primitifs avec des compositions forte-
ment sous-saturées en silice, des faibles teneurs en silice, un fort rapport Ca/Al et des teneurs
en fer relativement élevées pour une teneur en MgO donnée (e.g., Kogiso et al., 2003).

En dépit du grand nombre d’études expérimentales, on connait mal I’influence de la
composition et de la pression sur les relations de fusion des pyroxénites (assemblages de phases
subsolidus, réactions de fusion, compositions des phases, températures de solidus, productivi-
tés, etc.). Par exemple, I’effet de la composition — en particulier, la teneur en alcalins et le Mg#
de la roche (Kogiso et al., 2004a ; Kogiso et Hirschmann, 2006) — sur les températures de
solidus (7)) et de liquidus (7)) des pyroxénites n’est connu que sur un intervalle de pression et
de température relativement restreint (cf. § 111.2.4.2). On sait également que les pyroxénites ont

des productivités moyennes généralement beaucoup plus fortes que celles des péridotites (e.g.,
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IIl. Relations de fusion des pyroxénites

Hirschmann et Stolper, 1996), mais les paramétres gouvernant cette productivité ne sont pas
bien déterminés. De plus, les relations de fusion des pyroxénites sont trés rarement documen-
tées dans les études expérimentales récentes, souvent focalisées sur la composition des liquides
(e.g., Kogiso et Hirschmann, 2006), ce qui nuit a une analyse systématique des relations entre la
composition des pyroxénites, la pression et le comportement de fusion. Enfin, malgré les nom-
breuses études récentes invoquant la participation de pyroxénites pour expliquer la composition
isotopique et/ou la composition en éléments traces des MORB (e.g., Niu et al., 1999 ; Eiler et
al., 2000 ; Lundstrom et al., 2000 ; Le Roux et al., 2002b ; Cooper et al., 2004 ; Donnelly et al.,
2004 ; Escrig et al., 2005 ; Gannoun et al., 2007), le rdle des pyroxénites sur la composition en
¢léments majeurs des MORB n’est absolument pas connu.

Afin de comprendre le I’effet de la composition sur le comportement de fusion des
pyroxénites, j’ai réalisé une étude expérimentale sur trois compositions représentatives de la
variabilité¢ chimique des pyroxénites mantelliques. J’ai concentré mon travail sur des valeurs
de pression relativement faibles pour pallier le manque de données expérimentales a basse
pression (de 1 GPa — 1175°C a 2.5 GPa — 1475°C) et parce qu’une bonne connaissance de la
fusion des pyroxénites a ces pressions est nécessaire pour évaluer leur réle dans la production

des MORB (cf. Partie 4).

I1.2.2 Sélection des matériaux de départ

111.2.2.1 Les différentes méthodes d’étude

La diversité potentielle des compositions des pyroxénites dans les régions sources des
basaltes est un obstacle significatif a la compréhension de leur role dans la magmatogénese.
Trois approches, appelées ‘directe’, ‘inverse’ et ‘analogique’ (Kosigo et al., 2004a), peuvent
donner des informations utiles pour caractériser la composition des pyroxénites dans les régions
sources, chacune avec ses avantages et ses inconvénients.

Dans la méthode directe, les compositions probables de pyroxénites sont évaluées en
faisant des hypotheses sur les mécanismes de formation des pyroxénites et sur les mécanismes
susceptibles de modifier leur composition au cours du temps (cf. § 1I1.1.3). Dans ’approche
inverse, on commence par calculer les compositions en ¢léments majeurs des liquides issus des
pyroxénites sur la base des signatures isotopiques et en éléments traces des laves, puis on en dé-
duit la composition des pyroxénites elles-mémes (a condition que suffisamment d’informations
soient disponibles sur les relations entre la roche source et la composition des liquides). Enfin,

dans I’approche analogique, la composition des pyroxénites dans les sources mantelliques est
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I11.2 Fusion des pyroxénites

estimée a partir des analogues naturels que sont les xénolites et les bancs et lentilles dans les
massifs et ophiolites exhumés tectoniquement.

L’approche directe nécessite de faire un certain nombre d’hypothéses incluant, entre
autres, le processus d’incorporation de roches pyroxénitiques dans le manteau convectif (sou-
vent choisi comme étant la subduction; e.g., Pertermann et Hirschmann, 2003b ; Yasuda et al.,
1994), la composition initiale de ces roches, leur temps de résidence dans le manteau convectif
et les modifications chimiques et minéralogiques subies par ces roches avant d’arriver dans la
région source des basaltes.

L’approche inverse a rarement été appliquée, notamment car les données sur les compo-
sitions des liquides issus des pyroxénites sont encore peu nombreuses. Hauri (1996) considére
que les enrichissements en silice associés aux anomalies isotopiques du composant Koolau
a Hawaii témoignent d’un liquide primitif dacitique qui serait issu d’un composant de type
¢clogite a quartz dans la source et qui aurait été mélangé aux magmas d’origine péridotitique.
Pourtant, la composition du liquide déduite par Hauri (1996) n’est similaire a aucun liquide
expérimental d’éclogite connu a I’heure actuelle. Ce désaccord peut étre expliqué si les liquides
d’origine éclogitique ont été modifiés par des interactions magma-roche lors de leur ascension
a travers le manteau hétérogene. Cet exemple illustre les limites de 1’approche inverse. Mais,
avec des études expérimentales appropriées, elle peut aussi permettre de comprendre les inte-
ractions liquide/roche pendant la fusion et le transport du liquide dans le manteau hétérogéne.

Bien que I’approche analogique fiit la méthode la plus utilisée dans les études expéri-
mentales des années 1960 et 1970 (Kornprobst, 1970 ; Irving, 1974 ; Ito et Kennedy, 1974 ;
Thompson, 1974, 1975 ; Obata et Dickey, 1976), elle a été délaissée un temps au profit de la
méthode directe et de I’utilisation de compositions simplifiées (e.g., dans le systeme SiO,-MgO-
Ca0-Al0,). L’approche analogique a ¢t€ réutilisée par Adam et al. (1992) et plus récemment
par Hirschmann et al. (2003) et Kosigo et al. (2003). Une difficulté majeure dans I’application
de la méthode analogique est le choix, parmi la vaste gamme compositionnelle des pyroxénites
mantelliques échantillonnées (Figure I11.2), de compositions représentatives de celles présentes
dans les régions sources des basaltes. La plupart des échantillons compilés dans la Figure I11.2
proviennent en effet de la lithosphére et non du manteau convectif, source prédominante des
magmas océaniques. Les échantillons lithosphériques peuvent ne pas étre représentatifs de ceux
présents dans le manteau convectif. Par exemple, Kelemen et al. (1997) suggérent que certains
types de pyroxénites, tels que les clinopyroxénites communes dans des sections ophiolitiques,
sont originaires de la lithosphére veinée. Par conséquent, elles pourraient ne pas correspondre

aux domaines mafiques éventuellement présents dans le manteau subissant la fusion partielle
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IIl. Relations de fusion des pyroxénites

par décompression. Cependant, de telles compositions peuvent étre introduites dans le manteau
profond lors de la subduction ou de la délamination de la lithosphére. De plus, les pyroxénites
d’origine profonde peuvent étre modifiées par des processus lithosphériques, comme le méta-
somatisme ou la fusion partielle a basse pression, et donc ne pas conserver les compositions
qu’elles avaient dans le manteau convectif.

Malgré ses limites, j’ai choisi d’utiliser la méthode analogique pour sélectionner les ma-
tériaux de départ de mes expériences de fusion partielle car elle est la plus adaptée pour rendre

compte de la variation compositionnelle des pyroxénites.

111.2.2.2 Analyse en composantes principales

La variabilité compositionnelle des pyroxénites (Figure I11.2) n’a généralement pas (ou
peu) été prise en considération dans les études antérieures sur la fusion de ces roches. A I’ex-
ception de Kornprobst (1970) et Adam et al. (1992), les auteurs ont en effet étudié une compo-
sition unique sur un intervalle de pression et de température plus ou moins large. Ce travail a
pour but, entre autres, de réaliser une étude plus représentative de la diversité compositionnelle
(et lithologique) des pyroxénites. La premiére étape a donc été de sélectionner des compositions
de départ a partir d’une analyse en composantes principales (ACP) des données de la littérature
sur les pyroxénites mantelliques a I’échelle globale. Cette technique a déja été utilisée dans des
¢tudes antérieures sur les hétérogénéités mantelliques (Zindler et al., 1983 ; Hart et al., 1992 ;
Allegre et al., 1995). Le principe de base d’une ACP consiste a réduire (standardiser) les va-
riables (dans cette ¢tude : SiO,, Al O,, TiO,, CaO, FeO, MnO, MgO, Na,O) en soustrayant la
valeur moyenne et en divisant par la déviation standard de chaque variable. La matrice de co-
variance des variables réduites correspond simplement a la matrice de corrélation des variables
brutes. Les vecteurs propres de la matrice de corrélation définissent les directions orthogonales
qui prennent le mieux en compte la dispersion des données. La valeur propre représente la frac-
tion de la variance totale de la population qui tombe dans la direction du vecteur associé.

Sur la Figure II1.6, les compositions des pyroxénites utilisées pour réaliser I’ACP sont
projetées en fonction des trois principaux axes. L.’axe 1 couvre 42 % de la dispersion des don-
nées depuis un pdle enrichi en MgO vers un p6le appauvri en MgO et enrichi en FeO, Al O,,
TiO, et Na,O. L’axe 2 correspond a 17 % de la variation compositionnelle et matérialise princi-
palement les variations en SiO, et CaO.

Les contraintes qui m’ont guidées dans la sélection des compositions de départ sont au
nombre de quatre : (1) les compositions de départ devaient couvrir une large partie du nuage

compositionnel des pyroxénites ; (2) elles devaient étre au nombre de 3 au maximum (au-dela,
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IIl. Relations de fusion des pyroxénites

Tableau IlIl.1 Compositions (en % pds) et normes CIPW des py-
roxénites sélectionnées dans cette étude et dans trois études ré-
centes sur la fusion partielle des pyroxénites.

M5-1032 M5-40@ M7-162 G2° MIX1G®> B-ECL-1°

SiO, 51.64 48.53 4358 50.05 45.56 46
TiO, 0.09 0.52 0.75 1.97 0.9 1.72
ALO, 717 1237 13.73  15.76 15.19 15.7
Cr,0, 0.60 0.12 0.07 0.11 0.04
FeO 4.97 9.02 14.51 9.35 7.77 10.6
MnO 0.10 0.20 0.30 0.17 0.15 0.21
MgO 24.57 16.64 1252 7.9 16.67 10.1
CaO 10.13 10.89 13.77  11.74 11.48 12.5
Na,0 0.71 1.65 0.75 3.04 1.44 247
K,O 0.02 0.06 0.03 0.03 0.04 0.04
Mg#e 89.8 76.7 60.6 60.1 79.3 62.9

Norme CIPW

Or 0.12 0.35 0.18 0.18 0.24 0.24
Fds | Al 6.04 13.98 212 25.72 11.1 13.25
An 16.42 26.20 34.03 2926 35.15 31.84
Di 26.97 2243 28.23 2372 17.82 24.98
Ne 0 0 2.29 0 0.69 4.07
ol 19.06 27.74 3174 13.30  33.38 22.06

Hy 31.22 8.31 0 4.09 0 0
Il 0.17 0.99 1.43 3.74 1.72 3.29

Les compositions sont normalisées a 100 % pds.

a Compositions de pyroxénites étudiées dans cette étude. Les composi-
tions ont été déterminées a I'lCP-AES au Laboratoire Magmas et Volcans
par Mhammed Benbakkar.

> Composition du matériel de départ utilisé dans les études de Pertermann
et Hirschmann (2003a, 2003b). Elle correspond a la composition moyenne
d’un MORB altéré.

¢ Composition du matériel de départ utilisé dans les études de Hirsch-
mann et al. (2003) et Kogiso et al. (2003). Elle correspond a la moyenne
des compositions des pyroxénites mantelliques.

4 Composition du matériel de départ utilisé dans I'étude de Kogiso et Hirs-
chmann (2006). C’est une pyroxénite biminéralogique (cpx + gt)

¢ Rapport molaire Mg?*/ (Fe?* + Mg?*)*100 ; on considére que tout le fer est
sous la forme FeO.

fFds : Feldspaths ; Or : Orthose ; Al : Albite ; An : Anorthite ; Di : Diopside ;
Ne : Néphéline ; Ol : Olivine ; Hy : Hypersthene ; Il : liménite.

le programme expérimental n’aurait
pas ¢été réalisable en 3 ans) ; (3) el-
les devaient provenir de la collec-
tion de pyroxénites de Beni Bou-
sera (Maroc) que le Pr. Jacques
Kornprobst a gracieusement mise a
ma disposition ; et (4) elles devaient
étre significativement différentes
des compositions étudiées antérieu-
rement. Sur la base de ces critéres,
j’ai sélectionné les pyroxénites M5-
40, M5-103 et M7-16 de Beni Bou-
sera (Tableau III.1). L’échantillon
MS5-40 est tres proche du centre du
nuage compositionnel (Figure I11.6).
Son Mg# est égal a 76.7. Les deux
autres ¢échantillons se projettent sur
les cotés opposés de 1’axe principal
de ’ACP.M5-103 aun Mg#=89.8 ;
compar¢ a M5-40, il est enrichi
en SiO, et MgO et appauvri en
ALO,, FeO, TiO, et Na,0. M7-16
a un Mg# = 60.6 ; comparé¢ a M5-
40, il est appauvri en SiO,, MgO
et Na O et enrichi en FeO, CaO et

TiO,. Les trois pyroxénites sont a

olivine normative mais montrent des degrés de sous-saturation en silice différents (Figure I11.4).

M7-16 est a néphéline normative (2.3 %). M5-40 et M5-103 sont & hypersthéne normatif : M5-

40 est proche du plan critique de sous-saturation en silice (Fo-An-Di dans la Figure 111.4) et

contient seulement 8.3 % d’hypersthene ; M5-103 est plus proche du plan de saturation en silice

(En-An-Di) et contient 31.3 % d’hypersthéne normatif. Enfin, comme le montrent les Figures

I11.4 et I11.6, les compositions sélectionnées sont relativement distinctes des compositions utili-

sées dans les études précédentes.
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I11.2 Fusion des pyroxénites

111.2.2.3 Le Massif ultrabasique de Beni Bousera, Maroc

Contexte géodynamique. Les échantillons naturels utilisés dans cette ¢tude proviennent du

massif ultrabasique de Beni Bousera au Maroc (Figure I11.7). Il affleure dans les Sebtides sous

forme d’un anticlinal allongé (15 + 5 km) d’orientation NO-SE. Les roches ultrabasiques qui

constituent ce massif culminent a 1176 m et sont pour 1’essentiel des péridotites a spinelle ren-

fermant des bancs d’épaisseur variable (1 cm a 1 m) de pyroxénites a grenat et de pyroxénites

PRE-BETIQUE
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— 36N su Qu

Mer d'Alboran

BENI

I?EJSERA

PRERIF _S0km_
— 33N
Il massifs ultrabasiques
B rif interne et nappes bétiques supérieures
[ flysch
rif externe et sub-bétique
5W 3w

Figure lIl.7 Carte géologique régionale de la zone Ouest
Méditerranéenne montrant la localisation du massif ul-
tramafique de Beni Bousera. Modifié d’aprés Pearson et
Nowell (2004).

spinelle-olivine, les pyroxénites a tendance or-
thopyroxénitique (pauvres en phase alumineuse)
et les clinopyroxénites a grenat-corindon (et un
facies de transition représenté¢ par des clinopy-
roxénites a grenat-spinelle). Une caractéristique
notable des pyroxénites de Beni Bousera concerne
le zonage minéralogique de certains niveaux (Kor-
nprobst, 1969, 1974 ; Pearson et al., 1993 ; Kumar
et al., 1996). En effet, les bancs de pyroxénites se
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a spinelle (Kornprobst, 1969, 1974). Les py-
roxénites montrent de grandes variations pé-
trographiques et géochimiques. L’ensemble
est parcouru par un réseau de dykes de leuco-

granite liés a la mise en place tectonique du

massif (Zeck et al., 1989).

Les différentes lithologies. 11 existe 4 grands
types de pyroxénites a Beni Bousera : les
pyroxénites a grenat (webstérite a grenat ;

clinopyroxénite a grenat), les pyroxénites a

ASSEMBLAGES

MINERALOGIQUES FACIES

opx  cpx + sp * ol orthopyroxénite

opx + cpx + ol £ sp webstérite a olivine

opx + cpx + sp webstérite

opx + cpXx * sp webstérite

opx + cpx + gt  sp webstérite a grenat

cpx + gt + graph + opx  Clinopyroxénite

a grenat - graphite
cpx £ gt clinopyroxénite
cpx + gt ol clinopyroxénite a grenat
cpx + gt clinopyroxénite a grenat

Figure 11l.8 Représentation schématique des di-
vers types de bancs, simples et complexes, de
pyroxénites observés dans le massif de Beni Bou-
sera (opx : orthopyroxéne ; cpx : clinopyroxene ;
sp : spinelle ; gt : grenat ; graph : graphite ; ol :
olivine ; crn : corindon). Les zones blanches cor-
respondent aux péridotites encaissantes. Modifié
d’apres Chrifi-Alaoui (1997) et Kornprobst (1971).



IIl. Relations de fusion des pyroxénites

présentent dans le massif sous deux principaux aspects (Figure I11.8) : des bancs simples com-
posés d’orthopyroxénites ou de clinopyroxénites a grenat et des bancs composites avec des as-
semblages minéralogiques dont la disposition est symétrique par rapport au cceur du banc. Dans
ces derniers, on peut passer progressivement de la bordure vers le coeur d’une orthopyroxénite,
a une webstérite, a une webstérite a grenat et enfin a une clinopyroxénite a grenat.

Les compositions choisies M7-16, M5-103 et M5-40, correspondent respectivement
a une clinopyroxénite a grenat et olivine, une webstérite a olivine et une webstérite a grenat.
M7-16 correspond donc a un cceur de banc complexe et M5-103 et M5-40 correspondent a des

facies intermédiaires des bancs complexes.

Participation a la genése des MORB ? Le massif de Beni Bousera est célebre, d’une part, pour
sa forte concentration en lithologies pyroxénitiques (3-5 % avec des enrichissements locaux
jusqu’a 10 % ; Pearson and Nixon, 1996), et d’autre part, pour la présence dans certains niveaux
de diamants graphitisés (Pearson et al., 1989) qui prouvent que ces roches ont été sujettes a
des pressions supérieures a ~ 4.5 GPa. Par conséquent, les pyroxénites de Beni Bousera ont
fait I’objet de nombreuses études et des hypothéses variées existent quant a leur origine. Ce
paragraphe résume les principales données sur les compositions isotopiques des pyroxénites de
Beni Bousera et les différentes hypothéses sur 1’origine de ces roches. Le but est de savoir si
elles sont de bonnes représentantes des pyroxénites potentiellement présentes dans le manteau
convectif.

Comme je I’ai souligné précédemment, les pyroxénites de Beni Bousera montrent une
large gamme de 6'%0 (de 5 a plus de 9 %o ; Figure I11.3) qui correspond a des valeurs voisines
de celles trouvées dans la crolte océanique altérée (et non a des valeurs mantelliques typiques ;
Pearson et al., 1991). Les diamants graphitisés de Beni Bousera ont une composition en 6"*C
(-16 a -28 %o) considérablement plus négative que le carbone mantellique typique (-4 a -8 %o).
Cette composition pourrait indiquer que les diamants précurseurs ont été formés a partir de car-
bone provenant de la surface lors de la subduction d’une croiite océanique altérée hydrotherma-
lement (Pearson et al., 1991). De la méme manicre, certaines pyroxénites montrent des rapports
Nd/"*Nd et ¥Sr/*Sr plus élevés que ceux des péridotites mantelliques (Pearson et al., 1993)
et qui sont interprétés comme le résultat de processus hydrothermaux dans la crotite océanique.
Enfin, les pyroxénites de Beni Bousera montrent également une large gamme de compositions
isotopiques en Os et Hf et sont plus radiogéniques que les péridotites hdtes (Blichert-Toft et al.,
1999 ; Pearson et Nowell, 2004).
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Selon Kornprobst (1969, 1970), les pyroxénites de Beni Bousera résultent d’un proces-
sus de fusion partielle d’une péridotite a grenat puis de la cristallisation fractionnée du liquide
obtenu, les péridotites encaissantes représentant le résidu réfractaire ; ce modele a été invalidé
par les mesures isotopiques faites dans les années quatre-vingt-dix qui excluent que les pyroxé-
nites soient une filiation directe des péridotites. Kellog et Turcotte (1986) suggerent que le mas-
sif ultrabasique de Beni Bousera est un exemple de marble cake, et interprétent les pyroxénites
comme les produits de la lithosphére océanique subductée incorporés a 1’intérieur du manteau
supérieur convectif. Pearson et al. (1991, 1993) proposent quant a eux un mode¢le qui réunit les
deux hypothéeses précédentes via un fractionnement a haute pression de liquides dérivés de ma-
tériels subductés et I’accumulation des cristaux dans des conduits magmatiques. Au contraire,
Blichert-Toft et al. (1999) considérent que ces pyroxénites représentent des résidus de la crotite
océanique apres fusion. Enfin, Pearson et Nowell (2004) utilisent les compositions isotopiques
en Hf et Nd pour proposer que certaines pyroxénites sont originaires d’une source composée de
MORB subductés, alors que d’autres sont formées a partir d’une source qui a incorpor¢ de 2 a
5 % de sédiments terrigenes. Méme si les pyroxénites de Beni Bousera semblent avoir de mul-
tiples origines, ces résultats permettent d’exprimer I’hypothése que ce type de pyroxénites peut
étre présent dans le manteau convectif. Selon Pearson et Nowell (2004), qu’elles aient évolué
ou non dans le manteau lithosphérique, les pyroxénites de Beni Bousera fournissent peut-étre
I’analogue disponible le plus proche du composant pyroxénitique proposé dans le manteau
source du magmatisme océanique. Ce type de pyroxénites pourrait donc contribuer a la genése
des basaltes, soit directement par la production de liquides (qui seront ensuite agrégés aux li-
quides issus des péridotites), soit indirectement en modifiant les compositions des péridotites

environnantes.

111.2.2.4 Résumé

Les compositions choisies sont représentatives du massif ultrabasique de Beni Bousera
ainsi que de la variabilité compositionnelle des pyroxénites mantelliques a 1’échelle globale (Fi-
gures I11.2, I11.6). Elles correspondent également aux différentes lithologies présentes dans le
massif avec une webstérite a olivine (M5-103), une clinopyroxénite a grenat et olivine (M7-16)
et une webstérite a grenat (M5-40). Elles sont suffisamment distinctes des études précédentes
(Figure I11.4). Enfin, elles semblent étre de bons analogues des pyroxénites potentiellement

présentes dans les régions sources des basaltes océaniques.
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IIl. Relations de fusion des pyroxénites

II1.3 Etude expérimentale de la fusion des pyroxénites

Les expériences ont été réalisées en piston-cylindre avec et sans contre-pression (res-
pectivement pour les expériences a 2 et 2.5 GPa et pour les expériences a 1 et 1.5 GPa) selon
les procédures expérimentales décrites dans la Partie II. Les charges expérimentales ont été
analysées au MEB et a la microsonde électronique. Le Tableau II1.2 récapitule les conditions
expérimentales ainsi que les proportions des phases.

Pour les pyroxénites M5-40 et M7-16, j’ai réalisé quatre séries d’expériences (a 1, 1.5,
2 et 2.5 GPa). Pour la pyroxénite M5-103, je n’ai réalisé que deux séries d’expériences (a 1 et
1.5 GPa). Des pertes en fer ont été enregistrées dans les premieres expériences a 2 et 2.5 GPa,
lors de la phase de mise au point de la technique des microdikes en assemblage 1/2" (cf. §
I1.1.4.2 et Figure II.16a). J’ai choisi d’inclure ces expériences dans le Tableau II1.2 (lignes gri-
sées) en calculant les proportions de phases par bilan de masse sans le fer avec le programme
écrit par Ariel Provost (Albaréde et Provost, 1977). Les pertes en fer ont été estimées dans
chacune de ces expériences en comparant la teneur initiale en fer dans la pyroxénite et la teneur
calculée a partir des fractions pondérales des phases ferriféres et de leurs teneurs en FeO. Quand
la perte en fer est inférieure a 10 %, I’expérience est prise en compte dans la suite du travail (40-
F4:7.5% ; 16-C4b : 8 %). Quand la perte en fer est supérieure a 10% (40-B3 : 16.3% ; 40-A4 :
24.3 % ; 16-E4 : 20.4 %) et/ou quand I’expérience a été dupliquée (40-E3a, 16-G3a, 16A4a et
16-C4a), I’expérience initiale n’est pas prise en compte dans la suite. Les abréviations utilisées
dans la suite de cette section sont les suivantes : cpx pour le clinopyroxeéne, ol pour I’olivine,

opx pour I’orthopyroxene, gt pour le grenat, plg pour le plagioclase et sp pour le spinelle.
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I11.3 Etude expérimentale

Tableau lll.2. Résumé des informations sur les expériences de fusion partielle de pyroxénites de 1 a 2.5

GPa : pression (P), température (T), durée (t), assemblages de phases et modes?®.

Serie Expérience T t Phases assemblages and modes (% pds.)° S
GPa) (°C) (h) Cpx Opx Ol Plg Sp Gt Liquide
103-E1 1200 123 489(36) 36.6(53) 10.0(32) 3.9(15) 0.7 (4) 0 0 0.280
103-C1 1230 140 53.2(33) 34.8(50) 7.2(27) 0 0.1(9) 0 4.6 (17) 0473
1 103-B1 1250 88 524 (36) 28.0(49) 7.6(24) 0 0 12.0(18) 0.446
103-A1 1290 86 39.5(36) 16.8(44) 12.6(18) 0 0 31.1(15) 0.303
103-D1 1350 89  17.7 (46) 0 13.7 (28) 0 0 0 68.6 (29) 0.488
9 103-H2a 1270 144 63.1(40) 29.2(55) 7.2(24) 0 0.5 (4) 0 0 0.392
;5 103-H2b 1270 92 66.7(50) 25.2(60) 5.5(24) 0 0 0 2.6 (14) 0.400
103-B2a 1290 114 62.2(37) 27.8(45) 6.4(19) 0 0 0 3.6(13) 0.353
15 103-B2b 1290 91 57.7(40) 34.6(56) 5.4 (28) 0 0 0 2.4 (18)  0.527
103-C2 1330 164 60.5(36) 27.0(49) 5.7 (23) 0 0 0 6.8(18) 0.473
103-E2 1375 124 722(78) 6.8(90) 9.1(34) 0 0 0 11.9(27) 0477
103-D2 1400 92 60.2(67) 5.0(70) 6.2 (25) 0 0 0 28.6 (28) 0.251
103-F2 1450 119  29.6 (20) 0 7.1(10) 0 0 0 63.1(12) 0.326
40-F1 1175 96 46.4 (37) 0.0(22) 22.7(24) 30.9(11) 0 0 0 0.315
40-C1 1200 113 44.2(21) 3.6(35) 20.6(23) 27.8(17) 0 3.8(13) 0.313
40-D1 1225 101 44.1(15) 21(21) 19.6(13) 23.0(9) 0 0 11.2(12) 0.207
1 40-E1 1240 96 416(32) 29(43) 123(33) 4.1(32) 0.3(7) 0 38.8(28) 0.325
40-B1n 1275 96 5.0(11) 0 14.1 (4) 0 0 0 80.9(9) 0.191
40-A1 1290 76 2.0(2) 0 14.1 (12) 0 0 0 83.9(15) 0.404
40-B1 1300 111 0 0 9.9 (5) 0 0 0 90.1(9) 0.469
40-H2 1200 139 71.3(86) 14.1(54) 0 3.8(29) 4.1(15) 3.1(51) 3.0(4) 0.245
40-F2 1230 105 70.2(66) 15.7 (41) 0 3.1(24) 5.8(19) 1.8(68) 3.4(10) 0.379
40-E2 1250 97  72.7(34) 11.2(22) 0 0 2.7 (6) 0 13.5(12) 0.444
40-A2 1310 86 72.2(26) 0.0 (30) 0 0 1.4 (6) 0 26.4 (24) 0.600
1.5 40-C2 1310 89 67.8(24) 0 0 0 2.0(5) 0 30.2(25) 0.518
40-B2 1330 77 59.5(32) 0 0 0 1.2(9) 0 39.3(31) 0.720
40-G2 1360 105 12.9(11) 0 8.0 (4) 0 0 0 79.1(8) 0.212
40-D2a 1375 81 0 0 3.1(7) 0 0 0 96.9 (11) 0.535
. 40-D2b 1375 121 0 0 0 0 0 0 100
:;" 40-J3 1250 121 73.5(25) 0 0 0 0 25.6 (24) 1.2 (3) 0.645
40-H3 1275 148 727 (20) 0 0 0 0 25.0 (13) 2.3(5) 0.639
40-F3 1300 123  74.4(27) 0 0 0 0 22.0 (23) 3.6 (9) 0.536
40-B3 1325 100 79.9 (45) 0 0 0 0 11.9 (45) 83(21) 0.632
40-G3 1350 126 69.3 (35) 0 0 0 0 11.8(29) 18.9(37) 0.827
2 40-C3 1375 123  65.6 (32) 0 0 0 0 9.8(26) 246(24) 0.727
40-C3bis 1375 126 65.6 (28) 0 0 0 0 7.1(25) 27.3(22) 0.557
40-E3 1450 46  31.9(34) 0 0 0 0 0 68.1(35) 0.774
40-E3bis 1450 99  31.7(34) 0 0 0 0 0 6(%‘?;' 0.838
40-K3 1460 97 0 0 0 0 0 0 100
40-E4 1375 106 68.7 (20) 0 0 0 0 28.7 (19) 2.6 (3) 0.389
40-C4 1400 115 71.8(23) 0 0 0 0 23.7 (22) 4.5 (6) 0.581
- 40-D4 1425 112 57.3(36) 0 0 0 0 22.7 (43) 20.1(43) 0.628
40-A4 1450 116 52.2(39) 0 0 0 0 5.3(27) 425(44) 0.724
40-F4 1460 97  24.6 (46) 0 0 0 0 0 75.5(49) 0.681
40-B4 1475 102 0 0 0 0 0 0 100
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II1. Relations de fusion des pyroxénites

Tableau lll.2. Suite

P T t Phases assemblages and modes (% pds.)>®
Série Expérience Srze
(GPa) (°C) (h) Cpx Opx Ol Plg Sp Gt Liquide

16-D1 1165 119  68.5 (49) 0 12.9(24) 11.8(32) 6.6(12) 0 0 0.616
16-F1 1185 102 73.3(6) 0 4.6 (3) 0 7.7(2) 0 144 (6) 0.187
; 16-E1 1125 90 47.0 (9) 0 6.9 (4) 0 4.8 (3) 0 41.4 (10) 0.225
16-B1 1250 115 37.2(9) 0 6.2 (3) 0 4.0 (2) 0 52.7 (10)  0.197
16-C1 1265 98 0 0 5.0 (5) 0 0 0 95.0(9) 0.456

16-A1 1290 83 0 0 0 0 0 0 100
16-D2 1230 125 84.2 (8) 0 2.6 (2) 0 8.6 (3) 1.8 (12) 29(2) 0.138
16-A2 1250 126  80.5(10) 0 2.6 (5) 0 7.3(4) 0 9.4 (9) 0.253
1.5 16-B2 1290 149 59.6 (7) 0 2.1(3) 0 6.2 (2) 0 32.2(8) 0.165
16-E2 1300 100 49.8 (3) 0 2.6 (1) 0 4.9 (1) 0 42.8(30) 0.229
16-C2 1310 103 33.9(11) 0 3.1(3) 0 3.5(2) 0 59.5(11) 0.093
16-E3 1250 121 55.2(22) 0 6.5 (10) 0 0 38.3 (17) 0 0.549
5? 16-B3 1300 120 60.4 (25) 0 3.4(7) 0 22(10) 276(33) 6.4(13) 0.312
E 16-A3 1330 118  65.9(18) 0 1.6 (7) 0 4.1(10) 12.1(43) 16.2(26) 0.403
5 16-F3 1350 114  60.3 (12) 0 0 0 4.7 (5) 25(24) 325(12) 0.219
16-C3 1375 125 40.7 (5) 0 0 0 3.6(1) 0 50.7 (5) 0.122
16-G3a 1425 96 12.3 (2) 0 0 0 0 0 87.8(18) 0.239

16-G3b 1425 96 0 0 0 0 0 0 100

16-D3 1450 103 0 0 0 0 0 0 100
16-D4 1325 120 55.2(18) 0 7.5(8) 0 0 37.2(18) 0 0.337
16-B4 1350 107  53.0 (15) 0 2.5(5) 0 0 36.5 (9) 8.0 (14) 0.28
16-A4 1400 95 54.1 (10) 0 0 0 0 359(7) 10.0(10) 0.215
2,5 16-A4bis 1400 98 46.2 (20) 0 0 0 0 32.0(17) 21.8(21) 0.452
16-C4a 1425 101  31.5(10) 0 0 0 0 18.2(7) 50.2(16) 0.140
16-C4b 1425 101  40.3 (13) 0 0 0 0 224 (7) 37.4(18) 0.170
16-E4 1450 144 6.2 (59) 0 0 0 0 0 93.8 (62) 0.598

a Les lignes grisées correspondent aux expériences qui ont subi une perte en fer. Le calcul de bilan de masse a été réalisé sans prendre en
compte le fer.

® Les proportions de phases (en % pds) ont été calculées en utilisant un programme de bilan de masse écrit par le Pr Ariel Provost (cf.
Albaréde et Provost, 1977). Le nombre entre parentheses correspond a I'erreur calculé sur la proportion modale et est donné en terme de la
derniére unité citée : e.g., 73.5 (25) représente 73.5+ 2.5

¢ Xr2 est la somme des résidus quadratiques obtenus en utilisant les modes calculés par le programme de bilan de masse.
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II1.3.1 Textures et structures

Les textures des pyroxénites partiellement fondues sont présentées dans les Figures
II1.9, II1.10 et ITI.11. La taille des grains dans les produits finaux est significativement plus
grande que dans le matériel initial (2-4 pm ; cf. § I1.1.1). Avec I’augmentation du taux de fu-
sion, on observe également une forte croissance de la taille des grains ; certains grains d’olivine
et de clinopyroxéne atteignent plus de 50 um de diamétre.

La distribution du liquide dépend beaucoup du degré de fusion et de la pression. Dans
les expériences a trés faible degré de fusion, le liquide interstitiel est invisible ou a peine visible
entre les grains, mais il est présent et analysable dans les microfilons : c’est le cas par exemple
dans I’expérience 16-A2 (Figure II1.12). Les expériences avec des degrés de fusion moyens a
¢levés, en particulier a haute pression, sont affectées par un processus de migration thermique
qui aboutit a la séparation du liquide et des cristaux. Ainsi les échantillons dans lesquels on ob-
serve une faible fraction de cristaux baignant dans du liquide sont rares (e.g., Figure I11.10c).
La plupart des échantillons a forts degrés de fusion sont composés de zones riches en cristaux et
presque dépourvues de liquide interstitiel, coexistant avec des grandes plages de liquide (Figure
II1.13). Dans le cas des expériences affectées par la migration thermique, les images MEB des
Figures I11.9 a III.11 ont été prises dans les zones enrichies en cristaux et montrent donc des
fractions liquides apparentes inférieures aux fractions globales. L’importance de la croissance
de cristaux de trempe dans les liquides est variable et semble plus grande a haute pression : le
liquide interstitiel dans les expériences a 2.5 GPa est a peine identifiable (e.g., Figure II1.11k-1).
Les liquides extraits dans les microfilons ne sont pas affectés par ce probléme, méme a haute

pression (Figures 11.15-16).
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pyr‘oXénif,é

Figure 1ll.12 (a) Image MEB en électrons rétrodiffusés d’'un microdike bien développé dans I'expérience 16-A2
avec une large plage de verre facilement analysable. Le rectangle blanc situé environ 300 pm sous le microdike
correspond a la zone ou les phases cristallines ont été analysées. (b) Agrandissement du rectangle blanc montrant

la texture de la pyroxénite partiellement fondu et la faible fraction de liquide interstitiel (F ~ 9%). Barres d’échelle :
100 um dans (a), 20 um dans (b).

graphite

Figure I11.13 Images MEB en électrons rétrodiffusés illustrant le phénomene de migration thermique. (a) Section
longitudinale de I'’échantillon 16-C3 (2 GPa — 1375°C — F ~ 50.7%). Le liquide est concentré sur un c6té de I'échan-
tillon. Le rectangle blanc correspond a la zone ou I'image (b) a été prise. (b) Vue de détail du «cumulat» : malgré un
taux global de fusion élevé dans I'expérience 16-C3 (50.7%), le liquide n’est présent ici que sous forme de petites
plages de liquide interstitielles. Barres d’échelle : 500 um dans (a), 20 um dans (b).
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Dans la plupart des expériences, les phases cristallines sont distribuées de maniére uni-
forme a I’intérieur de la charge (ou a I’intérieur des zones enrichies en cristaux lorsqu’il y a
eu migration thermique). Dans de rares cas, on observe une forme de ségrégation au sein des
différentes phases cristallines. C’est le cas, par exemple, de I’échantillon 40-E1 dans lequel
les cristaux de plagioclase (~ 12 % pds) sont localisés dans la zone froide de I’échantillon, au
sommet de la charge (Figure III.14). Mon interprétation de cette structure interne particuliére
est que la fourchette de température dans la charge chevauche la température de disparition du

plagioclase dans le résidu.

Figure lll.14 (a) Image MEB en électrons rétrodiffusés de la section longitudinale de I'échantillon 40-E1 (1 GPa
— 1240°C - F ~ 39%). La fourchette de température dans la charge chevauche la température de disparition du
plagioclase dans le résidu : les cristaux de plagioclase (~ 12 % pds) sont localisés au sommet de la charge. La ligne
en tirets blancs localise I'isograde «plagioclase-out». (b) Vue de détail de la zone a plagioclase. (c) Vue de détail
de la zone sans plagioclase. Barres d’échelle : 500 pm dans (a), 50 ym dans (b) et (c).
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I11.3.2 Diagrammes de phases

Les diagrammes de phases et les compositions modales pour les trois compositions de
départ sont donnés dans les Figures I11.15-16 (M5-103), I11.17-18 (M5-40) et I11.19-20 (M7-
16).

11.3.2.1 M5-103

1 GPa
M5-103 7'
- x 80
1450 @ ) v e
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Figure 11115 Diagramme de phases pour la composition M5- I dans la co.mposmon d? ~départ M5f
103 : données expérimentales ; ronds pleins : expériences 103. CO”'?”"S - ver, CPX -, jaune, opx
superliquidus. Les lignes grises en pointillés correspondent rouge, sp ; bleu clair, plg ; bleu foncé, ol ;
a l'interprétation des limites de stabilité des phases noir, liquide.

A 1 GPa, I’assemblage subsolidus est composé de cpx (~49%), opx (~37%), ol (~ 10%),
plg (~4%) et sp (< 1%). Le plg est absent au-dessus du solidus et le sp disparait entre 1230°C
et 1250°C. L’opx est observé jusqu’a 1400°C et 1’0l et le cpx sont présents sur tout I’intervalle
de température étudié¢. A partir de 1.5 GPa, le plg et le sp ne sont plus stables et I’assemblage
proche du solidus est cpx (~ 63%), opx (~ 29%) et ol (~ 7%). L opx est présent jusqu’a 1400°C
et I’olivine et le cpx jusqu’ au moins 1450°C. Avec le degré de fusion, la proportion d’olivine

augmente et les proportions des cpx et opx diminuent.
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111.3.2.2 M5-40
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A 1 GPa, I’assemblage subsolidus est cpx (~ 46%), plg (~ 31%), ol (~ 23%) et opx (<
1%). Le plg et I’opx sont présents dans 1’assemblage résiduel jusqu’a 1240°C et le cpx disparait
au-dessus de 1290°C. Du sp est observé a 1240°C mais il n’est pas observé a plus basse tempé-
rature. Il est peut-€tre présent mais sa faible proportion modale (< 0.5 %) rend sa localisation
difficile. Cependant, la présence de traces de sp a un effet négligeable sur les bilans de masse,
comme I’indiquent les faibles résidus quadratiques obtenus dans ces expériences (0.21-0.32 ;
Tableau II1.2). A 1.5 GPa, le grenat devient stable et I’assemblage proche du solidus est cpx (~
71%), opx (~ 14%), sp (~ 4%), plg (~ 4%) et gt (~ 3%). Le gt et le plg sont rapidement consom-
més. L’opx, le sp et le cpx sont présents jusqu’a 1290°C, 1330°C et 1360°C, respectivement.
L’ol apparait a 1360°C et le liquide est a I’équilibre avec 1’0ol seule a 1375°C. A partir de 2 GPa,
I’opx, ol et le sp ne sont plus stables et I’assemblage proche du solidus est cpx (~ 74%) et gt
(~25%). La proportion de gt au solidus augmente légérement entre 2 et 2.5 GPa et I’assemblage
proche du solidus a 2.5 GPa est cpx (~ 69%) et gt (~29%). Le gt est présent jusqu’a 1375°C a
2 GPaet 1425°C a 2.5 GPa. Le cpx est la phase liquidus a ces pressions.
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IIl. Relations de fusion des pyroxénites

11.3.2.3 M7-16
A 1 GPa, I’assemblage subsolidus est cpx (~ 69%), ol (~ 13%), plg (~ 12%) et sp (~ 7%).

Le plg est absent au-dessus du solidus. Le cpx et le sp sont présents jusqu’a 1250°C ; I’ol est la
phase liquidus. A 1.5 GPa, I’assemblage proche du solidus est cpx (~ 84%), sp (~ 9%), ol (~
3%) et gt (~ 2%). Le gt disparait rapidement (7' < 1250°C) et les autres phases restent présentes
sur I’intervalle de température étudié (jusqu’a 1310°C). A 2 GPa, la proportion de gt augmente
fortement et 1’assemblage subsolidus est cpx (~ 55%), gt (~ 38%) et ol (~ 7%). Au-dessus du
solidus, le sp apparait et reste présent jusqu’a 1375°C. L’ol et le gt disparaissent au-dessus de
1330°C et 1350°C, respectivement. A 2.5 GPa, I’assemblage subsolidus est quasiment identi-
que a celui de 2 GPa : cpx (~ 55%), gt (~ 37%) et ol (~ 8%). L ol et le gt disparaissent au-dessus
de 1350°C et 1425°C respectivement.

1600 Figure 11119
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[11.3.2.4 Résumé

A basse pression et basse température, 1’assemblage caractéristique des pyroxénites est
cpx + ol + plg et/ou sp. La présence d’opx dépend de la composition de la roche. Pour les
compositions proches du plan de saturation en silice (Figure I111.4), comme M5-103, I’opx est
la seconde phase constituante du systéme. Pour des compositions proches du plan critique de

sous-saturation en silice des basaltes, comme M5-40, I’opx est présent en faible quantité pour F
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< 40%. Enfin, pour les compositions a néphéline normative telles que M7-16, 1’opx est absent.
A plus haute pression (> 2 GPa), I’opx n’est plus stable et le plg et le sp sont progressivement
remplacés par le gt. L’assemblage principal devient cpx + gt.

Bien que le liquidus ne soit pas atteint dans toutes les séries expérimentales, les données
suggerent que 1’0l est la phase liquidus pour les 3 compositions a 1 et 1.5 GPa (Tableau III.2).
En effet, a 1.5 GPa, le liquide coexiste seul avec 1’0ol dans M5-40 a partir de 1375°C. De la
méme maniere, a 1 GPa, le liquide coexiste seul avec 1’0ol dans M7-16 a partir de 1265°C. De
plus, avec I’augmentation du taux de fusion, les assemblages résiduels de M5-103 a 1 et 1.5
GPa et de M7-16 a 1.5 GPa voient leur rapport ol/cpx augmenter. A plus hautes pressions (2 et
2.5 GPa), le cpx devient la phase liquidus de M5-40 et M7-16 (Tableau II1.2).

I11.3.3 Températures de solidus et de liquidus

La Figure I11.21a montre 1’évolution de la fraction massique de liquide au cours de la
fusion des pyroxénites M5-103, M5-40 et M7-16. Les températures de solidus (7)) de nos series
d’expériences ont été déterminées par extrapolation linéaire des données expérimentales jus-
qu’a F =0 % pds. Comme 1’augmentation de la fraction liquide avec la température n’est pas
linéaire sur I’ensemble de I’intervalle de fusion, I’extrapolation a été faite sur un intervalle de
température restreint au dessus du solidus dans lequel la nature des phases en présence et donc
la réaction de fusion (voir ci-dessous) ne changent pas. Le Tableau III.3 et la Figure I11.22 don-
nent les températures de solidus des trois compositions en fonction de la pression. Globalement,
les T, augmentent d’environ 1160-1220°C a 1 GPa a 1315-1325°C a 2.5 GPa. Dans le détail,
on observe que les évolutions différent en fonction de la composition. Alors que la 7, de M7-16
augmente de fagon quasi-linéaire avec la pression, la 7, de M5-40 augmente d’abord lentement
entre 1 et 2 GPa, puis plus brutalement entre 2 et 2.5 GPa. Ainsi, la 7, de M5-40 est supérieure
a celle de M7-16 a 1 GPa et 2.5 GPa, et inférieure a 1.5 et 2 GPa. La composition M5-103 n’a
eté€ étudiée qu’a 1 et 1.5 GPa mais les résultats suggérent que ses T sont supérieures a celles des
deux autres pyroxénites quelle que soit la pression.

Les températures de liquidus (7)) ne sont pas atteintes dans toutes les series. Notam-
ment, elles n’ont pas été déterminées pour M5-103 a 1 et 1.5 GPa, pour M5-40 a 1 GPa et pour
M7-16 a 1.5 et 2.5 GPa (Figure Ill.21a). J’ai donc estim¢ les T, par extrapolation lin€aire de la
pente F'vs. T sur la Figure II1.21a. Les T, estimées sont proches de 1400°C et de 1530°C pour
MS5-103 a 1 GPa et 1.5 GPa, respectivement, de 1350°C pour M7-16 a 1.5 GPa, et de 1330°C
pour M5-40 a 1 GPa. La T, mesurée expérimentalement est comprise entre 1265°C et 1290°C

pour M7-16 a 1 GPa et est égale a 1375°C pour M5-40 a 1.5 GPa. A 2 GPa, les températures
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Figure lll.21 Fraction de liquide en fonction de la température dans les expériences a 1, 1.5, 2 et 2.5 GPa pour les
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1600
de liquidus de M5-40 et M7-
1990 1 16 sont proches de 1460°C et
1500 | 1425°C, respectivement. A 2.5
GPa, la T, de M7-16 est estimée
5 3 1450°C et la 7, de M5-40 est
o\-: 1400 | proche de 1475°C. Malgré des
: différences de T, significatives
© 1350 |
1 en fonction de la composition, les
1300 | ¢volutions des 7, en fonction de
la pression sont assez semblables
e dans les trois compositions (Figu-
1200 | re I11.22). Ceci est cohérent avec
les relations de phases au liquidus
o0 similaires entre les trois composi-
1 1000.5 1 15 2 25 3 tions.
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Figure 111.22 Températures de solidus (T — symboles pleins) et tem-
pératures de liquidus (T, — symboles ouverts) des pyroxénites M5-103
(losanges), M5-40 (triangles) et M7-16 (carrés) déterminées expé-
rimentalement. L'erreur sur les T, déterminées par extrapolation li-
néaire a été fixée a £ 25°C. Quand il n’y a pas de barre d’erreur, cette
derniere est plus petite que le symbole.

I11.3.4 Réactions de fusion et productivités isobares

I11.3.4.1 Proportions des phases et réactions de fusion

La Figure II1.23 montre I’évolution des proportions des phases cristallines en fonction
de la fraction massique de liquide au cours de la fusion des pyroxénites M5-103, M5-40 et
M7-16. Les phases solides dont la proportion diminue au cours de la fusion sont celles qui sont
consommeées dans la réaction de fusion, et celles dont la proportion augmente sont celles qui
sont produites. Dans ce type de représentation, les pentes des droites de régression, calculées
sur I’intervalle de stabilité d’un assemblage solide donné, correspondent aux coefficients de la
réaction de fusion (Baker et Stolper, 1994 ; Pickering-Witter et Johnston, 2000). Considérons
par exemple la composition M7-16 a 1 GPa, et plus spécialement I’intervalle sur lequel le liquide
est a I’équilibre avec I’assemblage cpx + ol + sp (soit de moins de 14 % de fusion a environ 80-

90%, par extrapolation des points expérimentaux). D’apres les pentes dans la Figure I11.23, on
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voit que la réaction de fusion consomme beaucoup de cpx, un peu de sp, et qu’elle produit
un peu d’ol : 0.95(2) cpx + 0.10(1) sp =1 lig + 0.05(3) ol. La disparition d’une phase solide
s’accompagne souvent d’une variation des pentes d’évolution des autres phases solides, ce
qui signale un changement de la réaction de fusion. Dans la composition M5-40 a 1.5 GPa,
par exemple, on constate que le cpx est un produit de la réaction de fusion (pente légerement
positive) aux faibles degrés de fusion quand I’opx est stable et qu’il devient le principal réactif
(pente fortement négative) apres la disparition de I’opx entre 26 et 30 % de fusion. Le Tableau
I11.3 résume les réactions de fusion calculées pour chaque composition et a chaque pression. Le
calcul des réactions de fusion n’a pas toujours été possible a proximité du solidus a cause de la

disparition successive de plusieurs phases sur un petit intervalle de degrés de fusion.
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Réactions de fusion a 1 et 1.5 GPa. M5-40 montre une variation importante de la réaction de
fusion avec F. L’opx, le plg et le gt, quand ils sont présents, sont les principaux contributeurs
a la formation du liquide a proximité du solidus. L’ ol est consommée avec le plg en début de
fusion. Elle devient ensuite un produit de la réaction aprés la suppression du plg. Aprés la sup-
pression de I’opx, la réaction principale est du type cpx + sp = liq + ol.

M7-16 présente un méme assemblage sur une grande partie de son intervalle de fusion
(lig + ol + cpx + sp) et subit également une réaction de fusion du type cpx + sp = liq + ol.

Dans M5-103, I’opx reste stable beaucoup plus longtemps et la réaction est du type cpx
+ opx =+ sp = liq + ol. Cette réaction fait intervenir les mémes minéraux que la réaction de fusion
d’une péridotite a ces pressions (e.g., Baker et Stolper, 1994 ; Falloon et al., 2008) mais la pro-
portion d’opx consommeée est significativement supérieure dans la fusion de la pyroxénite. Ceci
aboutit a une augmentation du rapport cpx/opx dans le résidu pyroxénitique et a la production
de wherlite aux forts taux de fusion ; au contraire, le rapport cpx/opx diminue avec F dans les

résidus péridotitiques et aboutit a la production d’harzburgite.

Réactions de fusion a 2 et 2.5 GPa. Dans M5-40, les deux seuls minéraux présents sont le cpx
et le gt et la réaction est du type cpx + gt = liq jusqu’a la disparition du gt. Avec I’augmentation
de pression, la contribution du grenat dans la réaction de fusion diminue a cause de I’augmen-
tation de son volume de phase. L’extrapolation des données montre qu’il disparait a F ~ 38 %
a2 GPaeta F~65%a2.5GPa.

Dans M7-16, I’0l est présente dans 1’assemblage subsolidus et est consommée rapide-
ment avec le grenat pour former du liquide et du cpx. Aprés la suppression de I’olivine, la réac-
tion devient du type cpx + gt = liq. L’extrapolation des données montre que le grenat disparait
aF~45%a2GPaeta F~78 % a2.5GPa.

Sur la majorité de I’intervalle de fusion, les réactions sont donc similaires. Néanmoins,
quand le gt est présent, sa contribution est généralement plus importante que celle du cpx dans
les réactions de fusion de M5-40. Au contraire, pour M7-16, une fois I’olivine consommée, le

cpx est le minéral prédominant dans les réactions de fusion.

Figure Il1.23 Pourcentages pondéraux des phases résiduelles en fonction de la fraction de liquide F dans les expé-
riences de fusion des pyroxénites M5-103, M5-40 et M7-16. Les lignes sont les droites de régression utilisées pour
calculer les coefficients des réactions de fusion dans le Tableau 111.3. Les couleurs sont les mémes que dans les
Figures 111.16,18 et 20. Les carrés correspondent au cpx, les triangles a I'opx, les cercles a I'olivine, les losanges
au plagioclase, les hexagones au spinelle et les étoiles au grenat. Les incertitudes sur les pourcentages de phase
sont données dans le Tableau I11.2.
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Synthése. Pour les trois compositions, a une pression donnée, la contribution du cpx dans la
réaction de fusion augmente avec le taux de fusion. Néanmoins, alors qu’a relativement basse
pression (1 et 1.5 GPa) on observe des comportements contrastés (principalement en fonction
de la quantité d’opx et du plg dans I’assemblage minéralogique subsolidus), a haute pression,
une homogénéisation des réactions de fusion a lieu. De manicre schématique, la Figure 111.23
et du Tableau II1.3 montrent que :

(1)a 1 et 1.5 GPa, la principale réaction mise en jeu — apres la disparition de I’opx, du
plg et/ou du gt — est du type : cpx + sp = liq + ol. La consommation importante de cpx et la
production d’ol conduisent a une diminution rapide du rapport cpx/ol dans le résidu, puis a la
disparition du cpx : I’ol est la phase au liquidus.

(2) La principale réaction mise en jeu a 2 et 2.5 GPa est du type : cpx + gt = liq. Les
proportions relatives de cpx et de gt consommées dans cette réaction varient en fonction de la
pression et la composition ; comme le mode initial du gt est toujours nettement inférieur a celui

du cpx, le gt disparait avant le cpx qui est la phase au liquidus.

I111.3.4.2 Productivités isobares

Dans ce qui suit, je considérerai que la productivité est constante quand les phases en
présence ne changent pas, c-a-d., que pour un assemblage minéralogique donné, 1’évolution de
F en fonction de T est linéaire. Par conséquent, la productivité isobare correspond a la pente
des droites du degré de fusion F en fonction de la température dans la Figure I11.21a. Chaque
rupture de pente correspond a un changement d’assemblage minéralogique et donc de réaction

de fusion (Figure I11.23 ; Tableau II1.3) et productivité.

M5-40. A 1.5, 2 et 2.5 GPa, la productivité augmente fortement quand on change de réaction de
fusion. Elle est maximale pour la réaction cpx + sp =liq + ol a 1.5 GPa (1.10 %/°C) et pour la
réaction cpx =1liq a 2 et 2.5 GPa (3.14 et 1.60 %/°C, respectivement). A 1 GPa, la productivité
initiale est beaucoup plus forte qu’aux pressions plus élevées (0.82 %/°C a 1 GPa contre 0.33-
0.35 %/°C entre 1.5 et 2.5 GPa) a cause d’une proportion non négligeable de plg dans I’assem-
blage subsolidus. En effet, Falloon et al. (2008) ont montré que la productivité d’une péridotite
a plg est deux fois plus importante que celle d’une péridotite a sp. La productivité est toujours
maximale lors de la réaction cpx + sp = liq + ol (0.95 %/°C) mais elle diminue nettement a haute

température lorsque la réaction devient ol = liq (0.43%/°C).
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M?7-16. Comme pour M5-40, a 2 et 2.5 GPa, la productivité initiale est faible (0.33 et 0.28%/°C),
puis elle augmente aprés la disparition de 1’ol. A 2 GPa, la productivité atteint sa valeur maxi-
male apres la disparition du gt : 0.99 %/°C dans le domaine de la réaction cpx + sp = liq. A 1.5
GPa, les données ne permettent pas de calculer la productivité juste au dessus du solidus ; sur
la partie principale de I’intervalle de fusion, la productivité est élevée (0.77%/°C) et correspond
a la réaction cpx + sp = liq + ol. Enfin, a 1 GPa, la productivité est élevée dans le domaine de

la réaction cpx + sp = liq + ol, puis elle chute a haute température lors de la réaction ol = liq
(0.2%/°C).

M5-103. A 1.5 GPa, la productivité initiale est extrémement faible (0.02-0.10%/°C) puis elle
augmente jusque 0.48%/°C lors de la réaction cpx + opx = liq + ol. Cette productivité est ~ 1.4
fois plus forte que la productivité de la péridotite & sp MM3 a la méme pression (Falloon et al.,
2008). A 1 GPa on observe une légere augmentation de la productivité avec la disparition du sp
qui passe de 0.37%/°C a 0.57%/°C. La productivité est donc respectivement ~ 1.9 fois et ~ 2.9
fois plus forte que celle de MM3 a 1 GPa (0.19%/°C ; Baker et Stolper, 1994).

Syntheése. Les productivités initiales sont trés variables en fonction de 1’assemblage subsoli-
dus. La présence de plg augmente fortement la productivité de la roche. Quand il est absent, la
productivité a faible F est minime par rapport a I’ensemble de 1’intervalle de fusion (de 0.02 a
0.33%°C). La productivité est maximale dans les réactions du type cpx +sp=1Ilig+olalet1.5
GPa et du type cpx £ sp=1liqga 2 et 2.5 GPa. La productivité augmente donc avec la contribution
du cpx a la réaction de fusion. Parce que le cpx est la phase liquidus a haute pression (2 et 2.5
GPa), la productivité est maximale aux forts /. A 1 GPa, au contraire, le cpx disparait avant
1’0l et sa disparition s’accompagne d’une diminution importante de la productivité de M7-16
et M5-40. L’olivine étant la phase liquidus dans les trois compositions a 1 et 1.5 GPa, on peut
s’attendre a ce que les trois compositions subissent une chute de leur productivité en liquide aux

forts degrés de fusion, quand la réaction de fusion devient ol = liq.
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I11.3.5 Compositions des minéraux

Les compositions et formules structurales de toutes les phases solides sont données en

Annexes B et C.

I11.3.5.1 Les clinopyroxenes

Le cpx étant le minéral prédominant et omniprésent dans les trois compositions et a
toutes les pressions, je détaille ici son évolution compositionnelle en fonction de la pression, de

la composition de la roche et du degré de fusion (Figure I11.24).
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(1) La teneur en CaO des cpx dans les assemblages subsolidus varie significativement
d’une pyroxénite a I’autre mais n’est pas corrélée a la teneur totale de la roche : a 1 GPa, par
exemple, la teneur en CaO des cpx subsolidus est de 19.9 % dans M5-103, 15.7 % dans M5-40
et de 17.3 % dans M7-16 et les teneurs totales sont de 10.1, 10.9 et 13.8 % pour M5-103, M5-
40 et M7-16, respectivement. L’évolution de la teneur en CaO au cours de la fusion différe en

fonction de la roche. En effet, alors que la teneur en CaO diminue fortement dans les cpx de
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M5-103, elle reste constante ou augmente légeérement dans les cpx des assemblages de M5-
40 et M7-16. Cette différence de comportement est due a la présence d’une quantité signi-
ficative d’opx dans 1’assemblage de M5-103. En effet, dans les assemblages a deux pyroxe-
nes, le composant wollastonite du cpx diminue avec I’augmentation de la température en

relation avec la diminution de I’immiscibilité opx-cpx (Pickering-Witter et Johnston, 2000).

200 Ceci est illustré dans la Figure I11.25 ou les analy-
, 1.5 GPa . , »
180 A ses des cpx a 1.5 GPa dans les trois compositions
160
O 140f A sont tracées dans un diagramme température vs.
1201 A

Ca/(Cat+Mg+Fe). Les compositions du cpx et de

‘1001 \
= g0 ]
g

I’opx a I’équilibre dans la composition M5-103

¢voluent le long des deux branches du solvus,

0 ‘ ‘ ‘ St d’ou la diminution du composant wollastonite
0,00 0,10 0,20 0,30 0,40 0,50
Ca/(Ca+Mg+Fe),,,, dans le cpx avec I’augmentation de température
«~— OpX CPpX——

Figure I11.25 Variation de la composition des cpx et
des opx en fonction de la température dans les ex-
périences a 1.5 GPa : les données expérimentales
sont projetées dans le diagramme T — T (tempé-
rature expérimentale — température de solidus) vs.
rapport molaire Ca/ (Ca + Mg + Fe) des pyroxénes.

et son augmentation dans I’opx ; le cpx de plus
haute température est de la pigeonite (Longui et
Bertka, 1996). Dans la composition M5-40, I’évo-

lution de la composition du cpx avec I’augmen-

Les pyroxénes des expériences sur M5-103 sont
représentés par des losanges, ceux de M5-40 par
des triangles et ceux de M7-16 par des carrés. Les
lignes pleines connectent les cpx (a droite) et les
opx (a gauche) qui coexistent dans les expériences
sur M5-103. La zone grisée matérialise I'ampleur
de I'immiscibilité des pyroxénes dans les expérien-
ces sur M5-103 qui diminue avec I'augmentation de
température (Longui et Bertka, 1996).

tation de la température est marquée d’abord par
une diminution du composant wollastonite jus-
qu’a la disparition de I’opx vers 1310 °C, puis par
une quasi constance de ce composant a plus haute
température. Enfin, dans ’assemblage sans opx
de M7-16, le composant wollastonite des cpx augmente de maniere continue avec la tempéra-
ture.

(2) A pression constante, la teneur en Al,O, des cpx dans les assemblages subsolidus re-
flete la concentration de laroche totale (Tableau I11.1). A 1 GPa, elle augmente de 7.0 % dans M5-
103, a 7.3 % dans M5-40 et a 8.9 % dans M7-16 pour des teneurs totales de 7.2, 12.4 et 13.7 %,
respectivement. Dans M5-40, I’abondance du plagioclase a 1 GPa tamponne la teneur en alu-
mine des cpx des expériences subsolidus et a faibles degrés de fusion a une valeur nettement
plus faible qu’aux pressions plus ¢levées. Au cours de la fusion, I’alumine dans les cpx montre
des tendances évolutives fortement variables d’une composition a 1’autre : elle diminue régu-
lierement avec F' dans M5-103 ; elle est a peu pres constante dans M7-16 ; elle commence par
augmenter légérement dans M5-40, spécialement a 1 GPa, puis elle diminue aux forts degrés

de fusion.
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(3) La teneur en Na O des cpx dépend a la fois de la composition de la roche totale, de
la pression et du degré de fusion. L’effet « roche totale » est surtout visible a 1.5 GPa : pour F
~ 3 %, Na,O est égal a 0.74 % dans M5-103, 1.45 % dans M5-40 et 0.76 % dans M7-16, pour
des teneurs totales de 0.71, 1.65 et 0.75 %, respectivement. La teneur en Na,O des cpx aug-
mente avec la pression, en particulier dans M5-40. Cette observation illustre I’augmentation de
la compatibilit€ du Na dans les cpx avec la pression. Les teneurs relativement faibles en Na,O
des cpx de M5-40 a 1 GPa sont dues a I’abondance du plagioclase, qui tamponne les teneurs en
alcalins des autres phases dans les expériences a faible degré de fusion. En I’absence de plagio-

clase, les teneurs en Na,O des cpx diminuent réguli¢rement avec ’augmentation de F.

M5-103 M5-40 M7-16

100

80 |- ® b 3
70 ot A Z&‘A*,
r ‘ﬁlét A === mmmommm oo |

liquide

ol
[e:]
o

I
I
I
I
I
I
I
I
I
I
]

S
2

|

|

|

|
I
"

|

|

|

|

|

|

opx

0 20 40 60 80

F(%pds)

70

-— L :———D—D —————————————

P (GPa) 1 5 2 25| o 60

M5-103 & ¢ 50 %ﬂ;[]

M5-40 A A A A ‘ ‘ ‘ ‘ ‘
B O O

40 . . .
M7-16 ] 0 20 40 60 80 100 20 40 60 80 100

- - -~ Rochetotale F(O/O pdS) F(O/O pdS)

N

Figure 111.26 Evolution du Mg# en fonction du degré de fusion F pour les liquides et les
phases solides (cpx, ol, sp, opx et gt), comparées au Mg# de la roche. Les symboles sont
indiqués dans 'encart en bas a gauche.
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(4) Le Mg# des cpx augmente significativement avec F, il est indépendant de la pression
et est fortement corrélé au Mg# de la roche totale (89.8, 76.7 et 60.6 dans M5-103, M5-40 et
M7-16, respectivement) : il varie ainsi de 89 a 95 dans M5-103, de 77 a 88 dans M5-40, et de
64 +2 a 76 dans M7-16 (Figure I11.26).

I11.3.5.2 Les grenats

La teneur en CaO des grenats est affectée par la composition de la source (de 5.08-6.06
% pds dans M5-40 a 6.14-8.08% dans M7-16). Le Mg# des grenats est lui aussi étroitement
corrélé a celui de la roche totale ; de plus, il augmente fortement avec F' (Figure I11.26). Les
teneurs des autres oxydes restent globalement constantes (a I’intérieur de I’incertitude) avec la
variation de pression et de température. Par conséquent, les grenats sont 1égérement plus riches
en composants grossulaire et almandin dans M7-16 que dans M5-40 (Figure 111.27) et le com-

posant pyrope augmente modérément avec F dans les deux compositions.

ﬁ,
®
Gros 50

Figure 111.27
Compositions des grenats
expérimentaux projetés

dans le diagramme Pyrope
(Py) — Almandin (Al) — Gros-
sulaire (Gro). Les symboles

Alm Py [] sont indiqués dans I'encart
@j? O 2 a gauche.
P(GPa) 15 2 25
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M7-16
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I11.3.5.3 Les olivines

Le Mg# est encore une fois étroitement corrélé a celui de la roche totale. On observe que
les olivines dans les assemblages subsolidus ont des Mg# proches de celui de la roche totale. De
plus, le Mg# augmente fortement avec F (Figure I11.26) mais est relativement indépendant de
la pression. Ainsi, la composition des olivines varie de Fo,, a Fo,, dans M5-103, de Fo,, a Fo,,
dans M5-40 et de Fo, a Fo_, dans M7-16.

I11.3.5.4 Les orthopyroxénes

Quand il est présent, I’opx voit son composant enstatite diminuer 1égérement et son

composant wollastonite augmenter avec 1’augmentation de la température (Figure I11.25). Cette
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évolution est complémentaire de celle décrite pour le cpx et est due a la diminution de I’'immis-
cibilité opx-cpx. Comme pour les autres phases, le Mg# augmente avec F et est corrélé au Mg#

de la roche (Figure I11.26).

I11.3.5.5 Les plagioclases

La composition des plagioclases varie relativement peu avec la composition de la sour-
ce : les plagioclases dans les assemblages subsolidus a 1 GPa sont tous des labradorites (Figure
I11.28). Au contraire, les compositions dépendent fortement des conditions de pression et tem-
pérature. Ainsi entre 1 et 1.5 GPa, les plagioclases de M5-40 s’enrichissent significativement en

composant albite et passent du champ des labradorites (An_, ) a celui des andésines (An

58-68 46-48)'

Avec I’augmentation du taux de fusion, les plagioclases s’enrichissent en composant anorthite.
Les plagioclases montrent également une variation du composant orthose (méme si celui-ci est
treés faible) qui est directement corrélée avec F : le composant orthose diminue avec 1’augmen-

tation du taux de fusion en réponse a la diminution de la teneur en K, O des liquides.

An
_ Figure .28 - P(GPa) 1 15
Compositions des plagioclases projetées
dans le diagramme Orthose (Or) — Anor- M5-103 2
thite (An) — Albite (Ab). Les symboles sont
indiqués dans I'encart a droite. M5-40 A A
Bytownite M7-16 o

Labradorite

Andesine

Anorthoclase Sanidine

Ab Or

I11.3.5.6 Les spinelles

Concernant la composition des spinelles dans mes expériences, deux aspects sont re-
marquables. Premi¢rement, les compositions des spinelles sont trés alumineuses dans les trois
pyroxénites, avec des rapports molaires Cr# = Cr/(Cr+Al) tres faibles : 5.1-10.5 pour M5-103,
0.6-1.6 pour M5-40 et 0.5-1.5 pour M7-16. Les valeurs particulierement basses dans les deux
derniéres pyroxénites reflétent les faibles teneurs en Cr,O, des roches totales : 0.12 % dans

M5-40 et 0.07 % dans M7-16 contre 0.60 % dans M5-103. Deuxiémement, on observe des
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variations importantes du Mg# des spinelles d’une pyroxénite a I’autre (directement corrélées
au Mg# des roches totales ; Figure II1.26) et, pour une pyroxénite donnée, une nette augmen-
tation du Mg# avec le degré de fusion. Cette évolution est opposée a celle observée dans les
expériences de fusion des péridotites (e.g., Baker et Stolper, 1994). Dans les péridotites, la di-
minution du Mg# avec le degré de fusion est due a I’effet du rapport Cr/Al dans le sp sur le par-
tage du Fe et du Mg entre sp et les autres phases, notamment 1’olivine (Engi, 1983) : quand le
rapport Cr/Al augmente, la teneur en MgO du spinelle diminue. Dans les pyroxénites étudiées,
les rapports Cr/Al dans le sp sont particulierement bas et trés peu variables : par conséquent, le
partage du Fe et du Mg peut étre considéré comme constant et le Mg# des spinelles augmente

avec F comme dans les autres phases.

I11.3.6 Compositions des liquides

Les compositions des liquides sont données dans I’Annexe B et la concentration des
principaux oxydes dans les liquides est tracée en fonction de F' dans la Figure I11.29. Ci-
dessous, je présente les principales variations dans les compositions des liquides en fonction de

la composition de la source, d’une part et de la pression d’autre part.

111.3.6.1 «Effet de source»

Certains oxydes tels que MgO, CaO, TiO, et K,O montrent des comportements trés
similaires dans les trois compositions. MgO augmente régulierement avec F : il passe de 4-5%
dans les faibles ' de M5-40 et M7-16 a 17.5% dans les forts 7' de M5-103. CaO augmente ré-
guliérement jusqu’a la disparition du cpx, quand elle a lieu. TiO, et K,O se comportent comme
des ¢léments incompatibles avec des concentrations €levées dans les faibles F, qui diminuent
rapidement avec I’augmentation du taux de fusion. Ainsi, a un taux de fusion donné, la teneur
en ces deux oxydes dépend de la teneur initiale de la roche, mais 1’évolution est la méme dans
les trois compositions. Au contraire, les autres oxydes (FeO, SiO,, AL, O,, et Na,O) semblent
étre plus affectés par la composition de la source et peuvent montrer des comportements trés
variables d’une pyroxénite a une autre. Ci-dessous, les principales caractéristiques de 1’évolu-
tion de ces oxydes pour chacune des compositions sont données.

(1) FeO montre des comportements contrastés en fonction de la composition de la ro-
che. Dans les liquides de M7-16, les teneurs en fer sont élevées a proximité du solidus (14-26%)
et diminuent progressivement lors de la fusion. Au contraire, dans les compositions M5-40
et M5-103 qui sont moins riches en fer, les teneurs en fer restent relativement basses et assez

constantes lors de la fusion.
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Figure 111.29 Compositions des liquides expérimentaux en fonction du degré de fusion F. Les symboles utilisés pour

les trois pyroxénites sont les suivants : losanges, M5-103 ; triangles, M5-40 ; carrés, M7-16. Quand elle ne se voit
pas, la barre d’erreur (10) est plus petite que le symbole.

(2) A 1 et 1.5 GPa, SiO, varie peu pour une pression donnée mais fortement d’une py-
roxénite a une autre. Notamment, la composition pauvre en silice M7-16 produit des liquides
extrémement appauvris en SiO, (42.4 a 44.7%) par rapport aux liquides produits par les deux
autres compositions (de 47.4 a 52.7% dans les liquides de M5-40 et de 48.9 a 52.6% dans les
liquides issus de M5-103). A 2 et 2.5 GPa, en plus de teneurs en silice tres différentes (36.7-
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Figure 111.29 Suite

43.6% pour M7-16 et 47.0-53.3% pour M5-40), le comportement de SiO, avec F dans les liqui-
des différe entre M5-40 et M7-16 : les liquides de M5-40 sont relativement enrichis aux faibles /
alors que les liquides issus de M7-16 sont appauvris aux faibles F et la teneur en silice augmente
progressivement avec le taux de fusion. Ces comportements et teneurs en silice contrastés sont
dus aux différences de réactions de fusion (Tableau I11.3). A 1 et 1.5 GPa, les principaux contri-

buteurs a la réaction de fusion dans les compositions riches en silice (M5-40 et M5-103) sont opx
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+ cpx tandis que la réaction de M7-16 consomme cpx + sp. A 2 et 2.5 GPa, la réaction dans
MS5-40 consomme principalement cpx + gt alors que la fusion de M7-16 consomme au départ
gt et ol.

(3) AL,O, montre un comportement également trés contrasté en fonction de la composi-
tion. Il se comporte comme un élément incompatible dans M5-103 a 1 et 1.5 GPa et dans M5-40
al.5et2et2.5GPa, diminuant de 18-20% a ~10 % dans M5-103 et a 13-15% dans M5-40 lors-
que F'augmente. Dans M5-40 a 1 GPa, AL,O, augmente lors de la fusion du plg, puis diminue
apres sa disparition (Figure I11.23b). La teneur en Al,O, dans les liquides de M7-16 évolue peu
aletl5GPa(15.8a14.2% a1 GPaetde 14.6 a 13.7% a 1.5 GPa) et augmente significati-
vement a 2 et 2.5 GPa (de 10.7 a 13.6% a 2 GPa et de 9.3 a 13% a 2.5 GPa). Cette différence
de comportement est sans doute due aux fortes proportions de sp et de gt dans les assemblages
résiduels de M7-16 (Tableau I11.2), qui rendent Al O, compatible avec I’assemblage résiduel.

(4) Entre 1.5 et 2.5 GPa, la concentration en Na,O dans le liquide est directement corré-
lée a la teneur dans la roche. Na O se comporte comme un €lément incompatible avec de fortes
concentrations aux faibles /' qui diminuent rapidement lorsque le taux de fusion augmente. A 1
GPa cependant, les teneurs en Na,O des liquides de faibles F issus de M5-40 sont tamponnées
par le plg et sont proches des teneurs dans les liquides issus des deux autres compositions.

Enfin, dans la Figure I11.30, les compositions des liquides on été projetées a partir du
Plagioclase [Plg] sur le plan Olivine (Ol) — Diopside (Di) — Quartz (Qz) — Nephéline (Ne) et a
partir de [Ol] sur le plan Ne — Qz — Di. Pour les trois pyroxénites, le liquide évolue tout d’abord
vers le composant Hy, puis vers le composant Di en raison de I’augmentation de la contribution
du cpx dans la réaction de fusion avec F. Les liquides produits par la composition a néphéline
normative M7-16 sont tous a néphéline normative. Au contraire, les liquides produits par les
compositions a hypersthéne normatif (M5-40 et M5-103) évoluent de compositions a néphéline
normative a des compositions a hypersthéne normatif avec I’augmentation du taux de fusion.
La transition a lieu pour des faibles degrés de fusion dans les liquides issus de M5-103 (F <
7%, alors qu’elle se produit a des degrés de fusion supérieurs a 38% a 1 GPa et proches de 77%
a 2.5 GPa pour la composition M5-40. Malgré une composition initiale a hypersthéne normatif,
les liquides produits par un faible degré de fusion de M5-40 sont plus sous-saturés en silice (7
a 18% de néphéline normative) que ceux produits par un faible degré de fusion de M7-16 (2 a

12% de néphéline normative ; Annexe B).

Figure II1.30 Compositions des liquides dans les pyroxénites partiellement fondues (a) M5-103, (b) M5-40 et (c)
M7-16 projetées a partir du Plagioclase [PIg] et de I'Olivine [Ol] sur les plans Ol — Néphéline (Ne) — Diopside (Di)
— Quartz (Qz) et Ne — Qz — Di, respectivement. Les fleches indiquent la direction d’augmentation du taux de fusion.
Les compositions initiales sont représentées par des étoiles. Les symboles sont les mémes que dans la Figure
I11.26 et sont reproduits dans I'encart en bas de la figure. Les projections ont été réalisées selon le schéma de Wal-
ker et al. (1979 ; Annexe E) en recalculant le Qz négatif sous la forme de Ne.
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(a) M5-103
Ne Di Ne Plg Qz,En

[+Plg] [+OI]
Ol En Qz Di
Qz,En
[+Ol]
(c) M7-16
Ne Di Ne Plg Qz,En
[+Ol]

P (GPa) 1 1.5 2 2.5
M5-103 —&— o * Composition initiale
mgjg : : é —» Augmentation de F
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I11.3.6.2 Influence de la pression

La composition des liquides issus de M5-103, M5-40 et de M7-16 montre des évolu-
tions différentes avec la pression. Sur les Figures I11.31, I11.32 et I11.33, les teneurs des prin-
cipaux oxydes dans les liquides des pyroxénites (M5-103, M5-40 et M7-16, respectivement)
sont reportées en fonction de F. Sur chaque figure, j’ai ajusté les données expérimentales par
des courbes théoriques ; les meilleurs ajustements ont été obtenus avec des polynomes d’ordre
2 pour les ¢léments majeurs, des lois de puissance pour les ¢léments mineurs incompatibles
(Na,0O, K O et TiO,) et des droites pour le Mg#. Ces courbes ne permettent pas de traduire les
variations chimiques complexes observées dans certains cas. Elles sont en fait utilisées comme
guides visuels pour définir des tendances générales avec la pression. Cette méthode a été utili-
sée par Walter (1998) sur des expériences de fusion partielle a haute pression d’une péridotite a
grenat. Ci-dessous je détaille pour chaque composition les principaux effets de 1’augmentation

de pression sur la composition des liquides.

M5-103. Entre 1 et 1.5 GPa, les assemblages résiduels ne changent pas (Tableau II1.2 ; Fi-

gure II1.16). Par conséquent 1’évolution de la composition des liquides aux deux pressions est
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Figure 111.31 Compositions des liquides issus de M5-103 en fonction du degré de fusion F. Les données a 1 GPa
sont en noir et les données a 1.5 GPa sont en gris. Les données expérimentales ont été ajustées par des polynd-
mes du second ordre pour SiO,, FeO, MgO, Ca0 et ALO,, des lois de puissance pour TiO,, Na,0 et K,O, et des
droites pour le Mg#. La ligne verticale en pointillés est a F = 20%.
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IIl. Relations de fusion des pyroxénites

similaire : FeO, AL, O,, TiO,, Na,O et K O diminuent et MgO, SiO, et le Mg# augmentent lors-
que F augmente. CaO montre un spectre concave vers le haut.

Pour un taux de fusion donné, on observe une diminution des teneurs en SiO,, AL O, et
une augmentation des teneurs en FeO et MgO et du Mg# avec la pression (Figure I11.31) : a F'=
20 % pds, la teneur en silice diminue de 2%, AL O, de 1.7%, FeO augmente de 1.3 %, MgO de
3% et le Mg# de 1.5 unité. La teneur maximum en CaO correspondant a la disparition du cpx
est plus €levée a 1 GPa (14 % pds) qu’a 1.5 GPa (12.9 % pds). La teneur en TiO, des liquides
de faible /" augmente avec la pression tandis que la teneur en Na,O diminue. La teneur en K. O
reste relativement constante a un F donné. Enfin, quand la pression augmente, les liquides se
déplacent vers des compositions plus enrichies en Di et Ne par rapport aux composants Plg et

Qz (Figure I11.30a).

M5-40. A la différence de M5-103, 1’assemblage minéralogique subsolidus évolue fortement

avec la pression (Tableau II1.2 ; Figure III.18). Il passe d’un gabbro a olivine a 1 GPa, a une
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Figure 111.32 Compositions des liquides issus de M5-40 a 1, 1.5 et 2.5 GPa en fonction du degré de fusion F. Les
données a 1 GPa sont en noir, les données a 1.5 GPa sont en gris et les données a 2.5 GPa sont en blanc. Les
données expérimentales ont été ajustées par des polynébmes du second ordre pour SiO,, FeO, MgO, CaO et ALO,,
des lois de puissance pour TiO,, Na,0O et K,O, et des droites pour le Mg#. Pour plus de clarté, les données a 2
GPa (qui correspondent a un assemblage similaire a celui a 2.5 GPa, i.e. cpx + gt) ne sont pas reportées. La ligne
verticale en pointillé est a F = 20%.
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webstérite a 1.5 GPa, et a une clinopyroxénite a grenat a 2 et 2.5 GPa. Par conséquent, 1’évo-
lution de la composition du liquide avec le taux de fusion n’est pas la méme aux différentes
pressions. A 1 et 1.5 GPa, les liquides de faibles F' s’enrichissent fortement en composant Plg
avec I’augmentation du taux de fusion a cause de la consommation du plg puis évoluent vers
le composant Di du fait de ’augmentation de la contribution du cpx dans la réaction de fusion
(Figure I11.30b). A 2 et 2.5 GPa, I’évolution est plus linéaire avec une augmentation progressive
en composant Di traduisant une évolution relativement monotone de la composition du liquide
sur I’intervalle de fusion.

Sur la Figure I11.32, on observe d’importantes différences de comportement dans I’évo-
lution de certains oxydes avec la pression. Pour plus de clarté, les données a 2 GPa (qui corres-
pondent a un assemblage similaire a celui obtenu a 2.5 GPa, i.e. cpx + gt) ne sont pas reportées.
A 1 GPa, la fusion du plg (et de I’opx) entraine (i) une augmentation de la teneur en AL O, et
en SiO,, (ii) une teneur relativement constante en MgO et (iii) une teneur en Na,O relativement
basse dans les faibles degrés de fusion a cause du caractére compatible du Na dans le plg. Apres
la disparition du plagioclase, SiO, et Al,O, diminuent et MgO augmente avec F. Entre 1.5 et
2.5 GPa, les évolutions des principaux oxydes avec F' sont similaires : SiO,, AL O,, TiO,, Na,O
et K O diminuent et MgO, CaO et le Mg# augmentent avec I’augmentation de /. Néanmoins,
pour un taux de fusion donné, les teneurs en SiO, et Al,O, diminuent et les teneurs en MgO et
CaO et le Mg# augmentent avec la pression : a F'= 20 %, SiO, diminue de 1.8%, Al,O, de 3.2%,
MgO augmente de 2.6%, CaO de 1.7% et le Mg# de 4 unités. La teneur en K O des liquides de
faible F reste constante avec la pression. La teneur en Na,O des liquides de faibles F" est plus
¢levée a 1.5 GPa qu’a 1 et 2.5 GPa et inversement la teneur en TiO, est plus faible a 1.5 GPa
qu’aux deux autres pressions. Enfin la teneur en FeO du liquide diminue réguliérement avec
F a1l et2.5 GPa et montre un spectre concave vers le haut a 1.5 GPa, avec un maximum qui

coincide avec la disparation de 1’opx dans 1’assemblage.

M7-16. Entre 1 et 2.5 GPa, I’assemblage subsolidus change relativement peu en passant d’une
clinopyroxénite a ol et sp a une clinopyroxénite a ol et gt (Tableau I11.2 ; Figure I11.20), ce qui
permet de bien mettre en évidence 1’effet de la pression sur la composition en €léments majeurs
des liquides. Sur la Figure I11.30c, I’influence de la pression apparait clairement avec une aug-
mentation de la sous-saturation en silice des liquides proches du solidus : les liquides de faible
F passent de 2 a 12% de néphéline et de 50 a 13 % de plagioclase dans leur norme entre 1 et
2.5 GPa (Annexe B).

Parallélement, les évolutions de SiO, et ALLO, avec F sont treés contrastées suivant la
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IIl. Relations de fusion des pyroxénites

pression considérée (Figure I11.33). A 1 GPa les teneurs en SiO, et AL O, diminuent légérement

avec F, tandis qu’a 2.5 GPa, elles augmentent fortement.
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Figure 111.33 Compositions des liquides issus de M7-16 a 1, 1.5 et 2.5 GPa en fonction du degré de fusion F. Les
données a 1 GPa sont en noir, les données a 1.5 GPa sont en gris et les données a 2.5 GPa sont en blanc. Les
données expérimentales ont été ajustées par des polynébmes du second ordre pour SiO,, FeO, MgO, CaO et ALO,,
des lois de puissance pour TiO,, Na,0O et K,O, et des droites pour le Mg#. Pour plus de clarté, les données a 2
GPa (qui correspondent a un assemblage similaire a celui a 2.5 GPa, i.e. cpx + gt) ne sont pas reportées. La ligne
verticale en pointillé est a F = 20%.

Par conséquent, les teneurs des liquides a un taux de fusion donné chutent quand la pression
augmente : a F'=20 %, les teneurs en silice et aluminium diminuent respectivement de 3.9 % et
5% entre 1 et 2.5 GPa. Les autres oxydes montrent des évolutions similaires avec une augmen-
tation des teneurs en MgO et CaO et du Mg#, et une diminution des teneurs en FeO, TiO,, Na,O
et K O avec I’augmentation de F. Enfin, a un taux de fusion donné, les teneurs en FeO, MgO
et CaO et le Mg # augmentent avec la pression : a /' = 20%, FeO augmente de 3.2%, MgO de
4.4%, CaO de 2.8% et le Mg# de 10 unités. La teneur en TiO, des liquides de faible F'augmente
avec la pression. L’¢évolution de la teneur en Na,O n’est pas réguliere avec la pression : pour un
taux de fusion donné, les teneurs en Na,O des liquides a 1 et a 2.5 GPa sont supérieures a celle

du liquide a 1.5 GPa. Enfin, la teneur en K, O est relativement constante.
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I11.4 Exploitation des résultats expérimentaux

Les résultats expérimentaux de ce chapitre sont en partie exploités dans les Parties IV et
V du manuscrit pour discuter du role des hétérogénéités dans la genése des MORB.

Dans la Partie 1V, les compositions des liquides obtenues lors des expériences a 1 et
1.5 GPa ont été utilisées pour rédiger un article sur le rdle des pyroxénites dans la production
des MORB. La finalité¢ de cette étude était de dégager des critéres permettant d’identifier la
signature des pyroxénites dans les compositions en ¢léments majeurs des MORB. Les résultats
montrent que pour la majorité des éléments majeurs, les liquides de pyroxénites et de pérido-
tites sont similaires. Néanmoins, les compositions particulieres d’une certaines population de
MORBsS primitifs, caractérisés par des teneurs €levées en FeO et basses en SiO, (9-10 % et 48
% pds, respectivement ; Figure 111.34) pourraient s’expliquer par la participation de pyroxénite

du type M7-16 dans leurs sources.
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Figure l11.34 (a) Teneurs en FeO des MORB en fonction de leurs teneurs en MgO. (b) FeO en fonction de SiO, pour
les MORB avec plus de 9 % pds de MgO. Les symboles rouges correspondent aux MORB avec Mg# = 67, et les
Jjaunes dans (b) aux MORB avec FeO > 8.5 % et SiO, < 48.7 % pds. Source des compositions de MORB : base de
données PetDB de Melson et O’Hearn (2003).

Dans la Partie V, j’ai sélectionné un petit nombre de compositions parmi les liquides
expérimentaux décrits ci-dessus (j’ai choisi des compositions correspondant a différentes py-
roxénites de départ et différentes conditions de pression et température). J’ai ensuite simulé
la réaction entre ces liquides et le manteau péridotitique environnant dans les conditions de
formation du liquide. Le but de cette étude était de déterminer le sort des liquides issus des
pyroxénites durant leur passage a travers le manteau péridotitique. Les résultats suggerent que

les liquides pyroxénitiques subissent une forte cristallisation dans les conditions du manteau
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subsolidus qui entraine une diminution de la perméabilité des roches et la création de nouvelles
hétérogénéités lithologiques. Par ailleurs, il semble nécessaire que le manteau environnant soit
partiellement fondu pour permettre 1’infiltration des liquides pyroxénitiques.

Dans la discussion ci-dessous, je discute le role de la variabilité compositionnelle des
pyroxénites sur leur comportement de fusion. Le but est de déterminer les principaux facteurs
contrdlant la température de solidus et la productivité des pyroxénites, deux parametres qui sont

essentiels pour mieux modéliser la fusion d’un manteau hétérogene.

I11.4.1 Composition des liquides et coefficients de partage

La concentration des ¢léments dans le liquide est contrdlée a la fois par la composition
de la source, par les assemblages minéralogiques et par la répartition des ¢léments entre miné-
raux et liquide. Comprendre 1’évolution de la composition des liquides avec la pression néces-
site donc de connaitre la répartition des éléments entre les minéraux et le liquide.

Na, K et Ti sont des ¢léments qui possédent un comportement incompatible durant la
fusion des roches ultramafiques et dont la concentration dans le liquide refléte généralement
la composition de la source a un taux de fusion donné (Figure I11.29). Par conséquent, ils sont
utilisés a la fois comme marqueurs du taux de fusion dans les laves mafiques (e.g., Langmuir et
al., 1992) et comme traceurs de source (e.g., Niu et al., 1999, 2002). Néanmoins, la répartition
de ces ¢léments différe en fonction des phases en présence. Etudier I’évolution des coefficients
de partage de ces ¢léments permet de mieux comprendre leur évolution en fonction de la pres-
sion et de la composition. Sur la Figure I11.35, les coefficients de partage du Na, du K et du Ti
entre cpx et liquide sont reportés en fonction de la pression. Les résultats mettent en évidence le
comportement contrasté de ces trois ¢léments avec la pression : D't augmente tandis que

D" diminue lorsque P augmente. L’évolution de D™ est moins marquée et semble peu
corrélée a la pression. Ces observations permettent d’expliquer I’évolution des concentrations

de ces ¢léments en fonction de la pression pour les trois compositions étudiées.

[1.4.1.1 M5-103

Le comportement des éléments dans M5-103 est relativement simple et est reli¢ a la
répartition des €léments entre le cpx et le liquide en fonction de la pression. La teneur en Na,O
dans le liquide diminue, la teneur en TiO, augmente et la teneur en K O reste relativement

constante avec I’augmentation de pression (Figure I11.31).
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Figure I11.35 Coefficients de partage du titane (a) du sodium (b) du potassium (c) entre le cpx et le liq dans les trois
compositions en fonction de la pression. Les cpx de M5-103 sont représentés par des losanges, les cpx de M5-40
par des triangles et les cpx de M7-16 par des carrés.

111.4.1.2 M5-40

Parallélement & la diminution de D" | entre 2.5 et 1.5 GPa, la proportion de cpx

dans 1’assemblage subsolidus de M5-40 reste constante (c-a-d comprise dans I’erreur). En
conséquence, le coefficient de partage global de Na évolue progressivement de 0.25 a 0.19
entre 2.5 et 1.5 GPa, c’est-a-dire que son degré d’incompatibilité augmente : conformément a
cette augmentation, la teneur en Na O des liquides augmente a un / donné¢. Inversement, entre
2.5¢t1.5GPa, D{"'™ augmente et la teneur en TiO, dans les liquides diminue. Enfin, K,O se
comporte comme un €lément presque parfaitement incompatible et la teneur en K O reste envi-
ron constante a un /" donné (Figure I11.32). A 1 GPa, la présence d’une proportion significative
de plg dans le résidu modifie fortement la répartition des éléments. En effet, Na est compatible

plg/li

dans le plg (Dy, ™ = 1.02-1.28) et K est beaucoup moins incompatible que dans les autres
phases solides ( Dy e — 0.23-0.48) : cette diminution du degré d’incompatibilité du Na et du
K se manifeste par une diminution significative de la teneur en alcalins dans les liquides entre
1.5 et 1 GPa. Au contraire, TiO, est trés incompatible dans le plg (DE¥"™ = 0.02-0.05) et la

teneur en TiO, augmente significativement entre 1.5 et 1 GPa.

111.4.1.3 M7-16

A la différence de M5-40, la proportion de cpx évolue fortement avec la pression (Ta-
bleau II1.2 ; Figure I11.20). Elle reste constante entre 2.5 et 2 GPa, augmente fortement a 1.5
GPa en réponse a la diminution de stabilité du grenat, puis diminue a nouveau entre 1.5 et 1
GPa. Le coefficient de partage global de Na suit 1’évolution de la proportion de cpx (0.21 a
2.5GPa, 0.19a2 GPa, 0.23 a4 1.5 GPaet 0.11 a 1 GPa). Au contraire, I’incompatibilit¢ du K,O
avec le résidu solide apparait globalement constante entre 1.5 et 2.5 GPa : la teneur en K,O du

liquide est constante a un taux de fusion donné (Figure I11.33). Le coefficient de partage du Ti
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entre cpx et liquide augmente quand la pression diminue (Figure II1.35a) et la teneur en TiO,

dans le liquide diminue entre 2.5 et 1.5 GPa.

L’utilisation de ces éléments comme marqueurs du taux de fusion ou comme traceurs de
source est donc a prendre avec précaution car (1) la teneur a un taux de fusion donné dépend de
la teneur initiale dans la source et (2) la variation de I’assemblage minéralogique peut fortement
influencer la concentration de ces éléments dans le liquide indépendamment de la variation de

composition.

I11.4.2 Effet de la composition des pyroxénites sur la température de solidus

Selon Kogiso et Hirschmann, la température de solidus (7)) des pyroxénites dépend
principalement de la teneur totale en alcalins et du Mg# de la roche totale, et peu ou pas de la
nature des phases présentes au solidus (en plus du gt et du cpx ; Kogiso et Hirschmann, 2001,
2006 ; Kogiso et al., 2004a). L’influence relative des deux parametres chimiques (Mg# et Na,O
+ K,0) sur T n’est pas clairement établie. D’aprés Kogiso et Hirschmann (2006), le role du
Mg# est mineur et le parametre principal est la teneur totale en alcalins de la roche : plus elle
est €levée, plus 7' est faible. Au contraire, selon Gudfinnsson et Presnall (2000), le Mg# a un
role significatif : I’augmentation de la teneur en fer de la roche diminue sa 7. Les conclusions
de Kogiso et Hirschmann s’appuient uniquement (1) sur des expériences a hautes pressions
ou cpx et gt sont les principales phases subsolidus, et (2) sur des compositions riches en alca-
lins (Na,0 + K O > 1 % pds) et avec une gamme extrémement restreinte de Mg# (61.6 — 62.9
dans Kogiso et Hirschmann, 2006) par rapport a la gamme de variation dans les pyroxénites
naturelles (de 36 a 93 ; Figure II1.2). Sur la Figure II1.36, les T des pyroxénites déterminées
expérimentalement sont projetées en fonction de leurs teneurs en alcalins. On observe que la
corr¢lation négative entre teneur en alcalins et T est confirmée seulement a haute pression (P
> 3 GPa) et pour les roches avec un total Na,O + K O €lev¢ (a partir de ~ 1.5 % pds). A plus
basse pression et/ou pour des Na, O + K O plus faibles, d’autres paramétres interférent avec les
alcalins dans le controle de T,. Ci-dessous, j’utilise mes données expérimentales pour évaluer
la validité des résultats de Kogiso et Hirschmann sur un plus large intervalle de pressions et de

compositions.
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Figure l11.36 Températures de solidus de pyroxénites et péridotites en fonction de la teneur en alcalins (Na,O + K,O
en % pds) de la roche. Les pressions des études expérimentales sont visualisées par les symboles : hexagones,
1 GPa; carrés, 1.5 GPa ; étoiles, 2 GPa ; cercles, 2.5 GPa ; ellipses, 3 GPa ; plus, 5 GPa ; croix, 7 GPa. Pour les
péridotites (DMM1 et MM3, a gauche du diagramme), on a utilisé des symboles en gris, et pour les pyroxénites
des symboles en noir. Le Mg# de chaque roche est donné en haut du diagramme. Sources des données : cette
étude (M5-103, M5-40 et M7-16) ; Keshav et al., 2004 (77-SL-582) ; Hirschmann et al., 2003 et Kogiso et al., 2003
(MIX1G) ; Kogiso et Hirschmann, 2006 (BECL-1) ; Yasuda et al., 1994 (NAM7) ; Pertermann et Hirschmann, 2003b
(G2) ; Spandler et al., 2008 (GA2) ; Tsuruta et Takahashi, 1998 (JB1) ; Pilet et al., 2008 (AG4) ; Wasylenki et al.,
2003 (DMM1) ; Baker et Stolper, 1994 (MM3).

[11.4.2.1. Nature de ’assemblage minéralogique subsolidus

Dans les travaux de Kogiso et Hirschmann (2006), le réle potentiel de 1’assemblage
minéralogique sur la 7 n’est pas pris en compte. Il est cependant arbitraire de considérer que
la présence d’ol (MIX1G), rutile (G2), coésite (NAM7) et/ou feldspath (JB1), en plus du cpx et
du gt, n’a pas d’effet sur le solidus. En effet, les propres expériences de Kogiso et Hirschmann
(2006) suggerent que 1’ajout d’une quantité mineure d’ol dans 1’assemblage peut diminuer 1¢-
gerement la 7. De plus, dans leur base de données, les compositions qui ont des températures
de solidus tres basses (et des teneurs en alcalins trés élevées ; Figure 111.36) sont celles qui
contiennent de la coésite, du plg et/ou du rutile (NAM?7, JB1, GA2) en plus du cpx et du gt dans
leur assemblage subsolidus.

L’évolution des T avec la pression confirme I’influence de ’assemblage minéralogi-
que. Tsuruta et Takahashi (1998) ont observé une variation importante de la 7 du basalte alca-
lin JB1 avec la pression, avec notamment une forte augmentation quand le feldspath potassique
disparait de I’assemblage subsolidus. De la méme manicre, I’évolution de la 7, de M5-40 n’est

pas réguliere avec la pression (Figure I11.22). Elle est quasi-constante entre 1 et 1.5 GPa puis
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augmente significativement entre 1.5 et 2.5 GPa. Parall¢lement, I’assemblage subsolidus de la
pyroxénite passe d’un gabbro a olivine a 1 GPa, a une webstérite a 1.5 GPa, puis a une clino-
pyroxénite a grenat a partir de 2 GPa. Ces observations montrent qu’a composition constante,

’assemblage minéralogique exerce une influence non négligeable sur la 7.

11.4.2.2. Effet du Mg#

La température de solidus de 1’olivine et du cpx diminue avec I’augmentation de la
teneur en fer dans le minéral (e.g., Bowen et Schairer, 1935 ; Schairer et Yoder, 1962). Par
exemple a 1 atm., la température de solidus de 1’olivine diminue de ~ 15°C par unité de Mg#
entre Fo,, et Fo,, (Figure I11.37a) et celle du cpx diminue de ~ 4°C par unité de Mg# entre Di,
et Di (Figure I11.37b).
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Figure 11.37 Domaines de stabilité des phases dans un diagramme température vs. composition a 1 atm pour
les systémes binaires (a) Forstérite (Fo - Mg,SiO,) — Fayalite (Fa - Fe,SiO,), d'aprés Bowen et Schairer (1935) et
g()))”cli);(.)pside (Di - CaMgSi,0,) — Hedenbergite (Hd - CaFeSi,O,), d’apres Schairer et Yoder (1962). ss = solution
L’effet du fer dans le systéme simple CMAS pour les péridotites a été étudi¢ par Gudfinnsson et
Presnall (2000). A 2 GPa, leur travaux montrent que I’ajout de fer au systéme entraine une dimi-
nution de la température de solidus des péridotites de ~ 3°C par unité de Mg#. Dans le systeme
péridotitique, cette estimation implique une variation de la température de solidus relativement
faible car la gamme de Mg# des péridotites mantelliques est elle-méme relativement restreinte
(Mg# ~ 80-95 ; Bodinier et Godard, 2003). Au contraire, dans le systéme pyroxénitique, le
Mg# varie de 36 a 93 (Figure II1.2f). Cet effet de 3°C par unité de Mg# équivaudrait donc a
une différence de température de solidus de 170°C entre les pyroxénites les plus riches et les
plus pauvres en fer. Cependant 1’effet du Mg# dans les systémes naturels n’est pas clairement
¢tabli. En effet, la forte corrélation entre le Mg# et la teneur en alcalins dans les compositions
de pyroxénites (Figure I11.2f) ne permet pas de séparer facilement 1’effet de ces deux variables
sur T, (Kogiso et al., 2004a).
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Les compositions M5-103 et M7-16 ont des Mg# trés contrastés (89.8 et 60.6, respec-
tivement) mais présentent des teneurs en alcalins similaires (0.73 % pds et 0.78 % pds, respec-
tivement). Les écarts entre les T, de M5-103 et de M7-16 sont de ~ 60°C a 1 GPa et ~ 50°C a
1.5 GPa (Tableau I11.3), donc la 7 diminue de 1.8-2.2°C par unité de Mg#. Cette fourchette est
légerement inférieure a la valeur de Gudfinnsson et Presnall (2000) a 2 GPa. On verra plus loin
que cette sous-estimation est probablement due au fait que ce n’est pas la teneur en alcalins de

la roche qui contrdle 7, mais la teneur en alcalins des premiers liquides (Hirschmann, 2000).

111.4.2.3. Teneur en alcalins de la roche vs. teneur en alcalins du liquide

Walter et Presnall (1994) ont réalisé une étude similaire a celle de Gudfinnsson et Pres-
nall (2000) dans le systtme CMASN (CaO — MgO - Al O, - SiO, — Na O). Ils montrent que
I’augmentation de la teneur globale en Na,O d’une lherzolite de 0.1 a 0.3 % pds entraine une
diminution de la température de solidus de 40°C a 1.5 GPa et de 30°C a 3 GPa. Cette différence
entre les deux pressions s’explique par 1’augmentation a la fois du coefficient de partage du Na
entre cpx et liquide et de la proportion de cpx dans 1’assemblage subsolidus avec la pression.
Leur étude montre que la teneur en alcalins des péridotites a une trés forte influence sur leur
T,

Dans les pyroxénites, qui sont des roches avec des teneurs relativement fortes en alcalins
(Figure II1.2f), on s’attend a ce que I’influence des alcalins sur la T soit €galement importante
(Kogiso et al., 2004a). A 1.5 GPa, la composition M5-40, dont le Mg# est intermédiaire (76.7)
entre ceux de M5-103 et M7-16 et le total Na,O + K, O beaucoup plus ¢leve (1.71 % pds), a une
T, (~1190°C) plus basse que M7-16 (~ 1220°C) et M5-103 (~ 1270°C) : ce résultat soutient
I’hypothese de Kogiso et Hirschmann (2006) selon laquelle la teneur en alcalins de la roche a
une influence prépondérante sur 7. Néanmoins, M5-40 a une T (1190°C) comprise entre celles
de M7-16 (1160°C) et de M5-103 (1220°C) a 1 GPa, ce qui semble indiquer cette fois que la
teneur en alcalins n’a pas ou peu d’effet sur la 7| a cette pression (Figure I11.22). De la méme
manicre, la 7 de la péridotite MM3 a 1 GPa (~ 1225 °C ; Baker et al., 1995) est similaire a celle
de M5-103 (~ 1230 °C) bien que M5-103 ait une teneur en alcalins ~ 12 fois supérieure a celle
de MM3 (Figure I11.36). La teneur en alcalins de la roche ne suffit donc pas pour prédire les
températures relatives des solidi pyroxénitiques et péridotitiques.

Hirschmann (2000) a montré que la teneur en alcalins dans le «premier» liquide (F —
0), et non dans la roche, est le principal facteur influencant la température de solidus d’une
péridotite a sp : a une pression donnée, plus la teneur en alcalins du premier liquide est élevée,

plus T est faible. Cette hypothese peut étre exprimée a partir I’équation de fusion non modale
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CO

C,=—2 1.1
Y F1-P)+D, (1)

ou C, est la concentration d’un €lément dans le liquide, C, est la concentration initiale de I’¢€l¢-
ment dans la roche, D, est le coefficient de partage global et P est le coefficient de distribution
pondéré par les coefficients stoechiométriques des phases dans la réaction de fusion. La compo-
sition du premier liquide formé correspond a la limite de C, quand £ tend vers zéro :

lim C; = lim % &%
F—0 F>0F(1-P)+D, D,

(111.2)

A la différence de Kogiso et al. (2004a) et de Kogiso et Hirschmann (2006), ce raisonnement
prend en compte I’assemblage minéralogique subsolidus. En effet, D, dépend d’une part de la
variation compositionnelle des minéraux (e.g., I’augmentation de Dy2"'™ avec la pression) et
d’autre part des proportions relatives des phases dans I’assemblage subsolidus.

J’ai estimé la teneur en alcalins du premier liquide issu des pyroxénites M5-103, M5-40
et M7-16 a partir des coefficients de partage minéraux-liquide du Na et du K déterminés a un fai-
ble degré de fusion donné (Figure I11.35) et des proportions minéralogiques dans les assembla-
ges subsolidus ou proches du solidus (Tableau I11.2). Sur la Figure II1.38, les teneurs en alcalins
des premiers liquides issus des trois pyroxénites sont reportées en fonction de la pression. Dans
les assemblages sans plagioclase, le partage du K est relativement indépendant de la pression,
les variations de teneur en alcalins sont donc dues a la variation du comportement de Na,O avec
la pression. La teneur en alcalins du premier liquide de M5-103 diminue de 11.1 a 6.6 % entre
1 et 1.5 GPa, en réponse a 1’augmentation de la proportion de cpx dans 1’assemblage (Tableau
111.2) et & Paugmentation de Ds2"'" avec la pression (Figure II1.35). La teneur en alcalins du
premier liquide de M5-40 augmente de 4.9 a 10.5 % entre 1 et 1.5 GPa, puis diminue jusque 7.2
% a 2.5 GPa. Entre 1 et 1.5 GPa, ’augmentation de la teneur en alcalins est due a la diminution
significative de la proportion de plagioclase dans 1’assemblage subsolidus (Tableau II1.2). En-
tre 1.5 et 2.5 GPa, la diminution de la teneur en alcalins est due a I’augmentation de Df\ff/ﬁq
Enfin, la teneur en alcalins du premier liquide de M7-16 diminue sensiblement entre 1 et 1.5
GPa, puis reste relativement constante avec la pression entre 1.5 et 2 GPa, et rediminue légére-
ment entre 2 et 2.5 GPa. L’évolution entre 1 et 1.5 GPa s’explique par les augmentations combi-
nées du D2 et de la proportion de cpx dans I’assemblage subsolidus (de 68 & 84%) qui ont
pour effet un accroissement significatif du coefficient de partage global du Na. Au contraire,
la proportion de cpx diminue (de 84 a 55%) entre 1.5 et 2 GPa : en conséquence, le coefficient

de partage global du Na reste relativement constant (~ 0.19). Entre 2 et 2.5 GPa, la proportion

de cpx reste relativement constante dans I’assemblage subsolidus et le coefficient de partage
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global du Na augmente a nouveau légerement (~ 0.21).

12 Figure 111.38
— Teneur en alcalins du « premier » liquide (F — 0) issu des
£ 10¢ pyroxénites M5-103 (losanges), M5-40 (triangles) et M7-16
g' 8 (carrés) en fonction de la pression (P). Les teneurs en al-
< calins a F — 0 ont été estimées a partir de I'équation de fu-
O.6 sion de Shaw (1970) en utilisant les coefficients de partage
f 4l du sodium et du potassium estimés aux faibles degrés de
o) fusion et les assemblages minéralogiques subsolidus (ou
(Z‘;N 2 proches du solidus en I'absence d’expérience subsolidus).

0 " " " "

0,5 1 1,5 2 2,5 3
P (GPa)

Sur la Figure I11.39a, les teneurs en alcalins des premiers liquides sont reportées en
fonction de la 7 déterminée expérimentalement. La relation définie par Hirschmann (2000)
entre la T et la teneur en alcalins des liquides est bien observée entre M7-16 et M5-40. Entre
1.5 et 2.5 GPa, la teneur en alcalins dans le liquide issu de M5-40 est supérieure a la teneur en
alcalins du liquide issu de M7-16 et la T, de M5-40 est plus basse. A 1 GPa, la présence d’une
proportion significative de plg dans 1’assemblage subsolidus de M5-40 tamponne la teneur en
alcalins du liquide a une valeur inférieure a la somme des alcalins dans le premier liquide issu
de M7-16 (4.9 et 7.2 % pds, respectivement) et la T, de M5-40 est plus €levée (~ 1190°C et ~
1160 °C, respectivement).
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Figure 111.39 (a)Températures de solidus T, déterminées expérimentalement en fonction de la teneur en alcalins
des «premiers» liquides issus des pyroxénites M5-103 (losanges), M5-40 (triangles) et M7-16 (carrés). (b) T, cor-
rigée de I'effet du Mg# en fonction de la teneur en alcalins du «premier» liquide. Les T sont ramenée aux tempé-
rature de solidus d’'une roche avec un Mg# égal a celui de M5-40 (76.7) en considérant une diminution de 3°C par
unité de Mg# (Gudfinnsson et Presnall, 2000). Les symboles en noir sont les liquides produits a 1 GPa, ceux en gris
foncé a 1.5 GPa, ceux en gris clair a 2 GPa et ceux en blanc a 2.5 GPa.

En revanche, la composition M5-103 présente une T systematiquement plus €levée que M7-
16 et M5-40, indépendamment de la teneur en alcalins des premiers liquides. En particulier a

1 GPa, la teneur en alcalins du premier liquide issu de M5-103 est nettement plus élevée que
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les teneurs dans les liquides issus de M5-40 et M7-16 (Figure II1.38). Le comportement d¢-
viant de M5-103 s’explique en grande partie par son Mg# anormalement ¢élevé par rapport aux
deux autres pyroxénites. Cette observation montre qu’une forte teneur en alcalins du liquide (et
d’autant plus de la pyroxénite) ne signifie pas nécessairement une faible température de solidus
a cause de I’effet important du Mg# sur 7 dans le systéme pyroxénitique.

Sur la Figure I11.39b, j’ai reporté les T, corrigée de I’effet du Mg# en fonction de la
teneur en alcalins : j’ai considéré une variation de la température de solidus de 3°C par unité
de Mg# et j’ai ramené les trois compositions au Mg# de M5-40 (76.9). Entre 1.5 et 2.5 GPa, on
observe cette fois une diminution de la température de solidus avec I’augmentation de la teneur
en alcalins du premier liquide. La 7 corrigée diminue entre 13 et 26 °C par pourcent poids
d’alcalin ajouté dans le liquide. A 1 GPa la corrélation est moins évidente et la 7 corrigée reste
environ constante avec 1’évolution de la teneur en alcalins des premiers liquides. Les différen-
ces de pente observées sont sans doute en partie dues a I’erreur sur 1’estimation de la teneur en
alcalins dans les premiers liquides mais pourraient également étre dues aux différences d’as-

semblage minéralogique.

111.4.2.4. Interdépendance des parameétres

Les considérations faites ci-dessus montrent que la température de solidus des pyroxé-
nites est contrélée par différents parametres interdépendant les uns des autres. Ci-dessous, je
résume les principaux résultats obtenus :

(1) Contrairement aux conclusions de Kogiso et Hirschmann (2001, 2006) et Kogiso et
al. (2004a), I’assemblage minéralogique subsolidus d’une pyroxénite a une influence significa-
tive sur sa 7.

(2) Les alcalins ont une forte influence sur la 7', des roches, mais le paramétre a prendre
en considération est la concentration en alcalins des «premiers» liquides et non pas la concen-
tration totale de la roche. En effet, le second paramétre ne prend pas en compte le role de
I’assemblage minéralogique, notamment les proportions variables de plg et de cpx dans les
assemblages subsolidus.

(3) La T des pyroxeénites est tres sensible au Mg# de la roche totale. L’augmentation
de T, avec Mg# semble €tre du méme ordre dans les pyroxénites que dans les péridotites :
environ 3°C par unité¢ de Mg# (Gudfinnsson et Presnall, 2000)

(4) L anti-corrélation entre la teneur en alcalins des liquides et la température de solidus
(Hirschmann, 2000) s’applique au systéme péridotitique ou la gamme de Mg# reste relative-

ment restreinte et dans lequel les alcalins sont extrémement incompatibles. Dans le systéme
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pyroxénitique, le role du Mg# n’est pas négligeable du fait de sa large gamme de variation (36-

93). Il peut méme devenir prépondérant sur le role des alcalins.

111.4.3 Effet de la composition des pyroxénites sur la température de liquidus.

Parallélement a la T, la variation compositionnelle des pyroxénites a un effet important
sur leur température de liquidus (Figure I11.22). Les résultats expérimentaux montrent que la
température de liquidus (7)) augmente systématiquement dans I’ordre suivant : M7-16 — M35-

40 — M5-103. L’origine de ces différences de T, est discutée ci-apres.

111.4.3.1 Séries a 2 et 2.5 GPa.

Les barricres thermiques n’influencent pas ou peu les températures de solidus (Yaxley,
2000 ; Kogiso et Hirschmann, 2006), mais peuvent affecter significativement les 7, (Yoder et
Tilley, 1962 ; Yaxley et Green, 1998). A partir de 2 GPa, quand cpx et gt sont les principaux
minéraux des assemblages résiduels des pyroxénites, le plan pyroxéne Ca-Tschermak (CaTs)
— Enstatite (En) — Diopside (Di) dans le systéme Fo — CaTs — Qz — Di définit une barriére ther-
mique (Figure I11.40a ; O’Hara et Yoder, 1967 ; O’Hara, 1968b) et doit donc étre pris en consi-
dération : pour une projection a partir du diopside, les pyroxénites qui se placent a proximité du
joint CaTs — En dans le diagramme CaTs — Fo — Qz ont des 7, plus €levées que les pyroxénites
qui se placent loin du joint. Dans ce diagramme, M7-16 se projette Iégérement plus loin du joint
CaTs — En que M5-40 (Figure 111.4), ce qui pourrait expliquer pourquoi ses températures de
liquidus sont plus basses que celles de M5-40 (1425°C a 2 GPa et 1450°C a 2.5 GPa pour M7-
16 versus 1460°C a 2 GPa et 1475°C a 2.5 GPa pour M5-40).

111.4.3.2 Séries a 1 et 1.5 GPa.

A P < 1.5 GPa, la barricre thermique n’existe plus et la 7, est controlée par d’autres

facteurs. Sur la Figure I11.40Db, les trois compositions sont projetées a partir du Quartz dans le
diagramme liquidus Fo — An — Di et sont comparées aux relations de phases liquidus déter-
minées par Presnall et al. (1978) dans le systéme simple CMAS. A 1.5 GPa, elles se trouvent
dans le volume de phase de I’olivine. Ceci confirme le fait que 1’olivine est la phase liquidus
des trois pyroxénites a 1 et 1.5 GPa. Par ailleurs, M5-103 est significativement plus proche du
pole olivine et présente donc une température de liquidus plus élevée. De méme, M5-40 est
légérement plus riche en composant Fo que M7-16 et sa température de liquidus doit étre 1ége-
rement plus haute. Les relations de phases liquidus dans la Figure I11.40b ont été déterminées

dans le systeme simple CMAS (Presnall et al., 1978). Elles ne prennent donc pas en compte
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(a) CaTs (b) AN
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Figure 111.40 (a) lllustration schématique des limites de phase liquidus dans le diagramme Fo — CaTs — Qz projeté
a partir du Di montrant I'effet de la barriére thermique CaTs — En —Di sur les températures de liquidus. Les fleches
indiquent une diminution de la température. Modifié d’aprés de Kogiso et al. (2004a). (b) Projection des pyroxénites
M5-103, M5-40 et M7-16 dans le diagramme liquidus Anorthite (An) — Forstérite (Fo) — Diopside (Di) a 1.5 GPa. Les
lignes en tirets déterminent les limites des volumes de phase et les lignes continues sont les isothermes (d’aprés
Presnall et al., 1978). Les compositions M5-103 (losange), M5-40 (triangle) et M7-16 (carré) ont été projetées a
partir du Quartz [Qz] avec la méthode d’O’Hara (1972 — Annexe E).

I’effet potentiel des autres composants, comme le fer. Néanmoins, les observations sont qualita-
tivement en accord avec les estimations des 7, réalisées a partir de nos résultats expérimentaux
(Figure I11.22) : a 1.5 GPa, les 7, de M5-103, M5-40 et M7-16 sont €gales a 1530°C, 1375°C

et 1350°C, respectivement.

111.4.4 Implication pour la productivité des pyroxénites

Si I’influence de la composition sur les températures de solidus des pyroxénites est en-
core sujette a débat, le probléme est encore plus prononcé pour I’influence de la composition
sur leur productivité. En effet, beaucoup d’études montrent que la productivité¢ moyenne des
pyroxénites est plus élevée que celle des péridotites (Hirschmann et Stolper, 1996), mais les
parameétres influencant les différences de productivité au sein des pyroxénites sont peu connus.
Mon ¢tude montre que les variations de T et de 7, en fonction de la composition aboutissent
a des intervalles de fusion contrastés et donc a une productivité trés variable en fonction de la
composition (Tableau II1.3). A 1 GPa, par exemple, les intervalles de fusion de M5-103, M5-40
et M7-16 sont de ~ 180°C, ~ 145°C et ~ 110°C, respectivement. Il est intéressant de remarquer
que la taille de I’intervalle de fusion est corrélée a la température de liquidus, plus qu’a la tem-
pérature de solidus : I’intervalle de fusion de M7-16 est systématiquement plus petit que celui
des deux autres compositions et parall¢lement sa 7, de liquidus est la plus faible. Au contraire,

entre 1.5 et 2.5 GPa, sa température de solidus est plus élevée que celle de M5-40 ; a 1 GPa, la
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[11.4 Exploitation des résultats

présence de plagioclase dans I’assemblage de M5-40 aboutit a une 7, de M7-16 plus faible que
celle de M5-40. Par ailleurs nos résultats suggérent que I’intervalle de fusion augmente entre
1 et 2 GPa puis diminue entre 2 et 2.5 GPa (Tableau II1.3). L’intervalle de fusion de M7-16
augmente par exemple de 110°C a 145°C entre 1 et 2 GPa puis diminue jusqu’a 125°C a 2.5
GPa. La diminution de I’intervalle de fusion a des pressions supérieures a 2 GPa a été documen-
tée dans de précédentes études sur la fusion des pyroxénites (e.g., Pertermann et Hirschmann,
2003a ; Keshav et al., 2004) mais n’est pas expliquée. J’attribue cette évolution a ’augmenta-
tion du volume de phase du grenat aux dépens du cpx. En effet, les résultats exposés ci-dessus
(cf. § 111.3.4.2) suggéerent qu’a une pression donnée, la productivité d’une roche en fonction de
F augmente avec la participation du cpx a la réaction de fusion. La diminution de la stabilité
du cpx au-dessus de 2 GPa entraine donc une consommation plus rapide de ce dernier lors de
la réaction de fusion et donc une productivité plus forte. Enfin, cette hypothése conforte la
corrélation entre 7, et intervalle de fusion en suggérant que la productivite est principalement

contrdlée par les relations de phases au liquidus.

II1.4.5 Comparaison pyroxénite/péridotite

Dans le systéme pyroxénitique, le cpx estla phase la plus stable (ou I’une des plus stables) :
il est au liquidus a haute pression (2 et 2.5 GPa) et il disparait seulement a un fort 7' a plus basse
pression (1 et 1.5 GPa). Par exemple, a 1 GPa, le cpx disparait a F'> 63 % dans M5-103 eta F ~
85% et 95% dans M5-40 et M7-16 respectivement. Dans le systéme péridotitique, la disparition
du cpx intervient au contraire a un F beaucoup plus faible. Par exemple, a 1 GPa il disparait
entre 17 et 20 % de fusion dans la composition MM3 (Baker et Stolper, 1994) et entre 8 et 10%
de fusion dans DMM1 (Wasylenki et al., 2003).

La Figure I11.21 montre que I’évolution de la productivité avec la température se fait par
«paliers» séparés par des «sauts» de productivité, chaque palier correspondant & une réaction de
fusion et chaque saut a un changement de réaction di a la disparition d’une phase. Ces résultats
suggerent que la productivité augmente avec la contribution du cpx et est maximale pour des
réactions du type cpx + sp = liquide + ol (0.8-1.1 %/°C) ou cpx + sp = liquide (1.0-3.4 %/°C).
Au contraire, la réaction du type ol = liq donne lieu a une productivité significativement plus
faible (0.2-0.4 %/°C). La disparition du cpx dans les assemblages péridotitiques s’accompagne
¢galement d’une chute de la productivité en liquide (e.g., Hirschmann et al., 1999b).

La Figure II1.41 montre 1’évolution de la fraction de liquide dans les pyroxénites et

dans les péridotites en fonction de la réaction de fusion a 1 GPa. Sur cette figure on voit que les
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Figure 111.41 Fraction de liquide en fonction de la température dans les expériences a 1 GPa pour les pyroxénites
(symboles noirs ; losanges, M5-103 ; triangles, M5-40 ; carrés, M7-16) et pour les péridotites (symboles gris ; cer-
cles, PHN-1611 ; losanges, MM3 ; triangles, DMM1). Le champ gris foncé illustre la variation de productivité et de
température de solidus pour les trois pyroxénites étudiées. Il est délimité a gauche par la droite F vs. T de M7-16
qui correspond a la réaction cpx + sp = liq + ol, et a droite par les droites F vs. T de M5-103 qui correspondent aux
réactions cpx + opx + sp = liq + ol et cpx + opx = liq + ol (la réaction cpx + opx + sp = lig + ol correspond a la bran-
che de pente un peu plus faible en dessous de 14 % de fusion). Le champ gris clair illustre les gammes de T, et
de productivité des péridotites. Il est délimité a gauche par I'évolution de la fraction de liquide avec la température
de PHN-1611, la péridotite la plus fertile, et a droite par I'évolution de DMM1, la peridotite la plus réfractaire. Les
réactions de fusion sont les mémes dans les trois péridotites : cpx + opx + sp = lig + ol puis, aprés la disparition
du cpx marquée par la rupture de pente, opx + sp = lig + ol. Sources des données sur les péridotites : PHN-1611,
Kushiro (1996) ; MM3, Baker et Stolper (1994), Baker et al. (1995) et Hirschmann et al. (1998) ; DMM1, Wasylenki
et al. (2003).

les différences de productivité entre péridotites et pyroxénites sont le résultat de deux facteurs :
(1) un facteur compositionnel : pour une réaction donnée, la productivité des pyroxéni-
tes est plus élevée que la productivité des péridotites. Par exemple, pour la réaction du type cpx
+ opx + sp = liq + ol, M5-103 a une productivité¢ de 0.37 %/°C tandis que la productivité¢ des
péridotites est comprise entre 0.24 et 0.12 %/°C.
(2) un facteur modal : la disparation du cpx a un relativement faible ' (10-20%) entraine

une chute significative de la productivité des péridotites.
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La disparition du cpx dans les assemblages pyroxénitiques, quand elle a lieu, se fait a un F
significativement plus élevé. L’écart de productivité entre pyroxénites et péridotites augmente

donc significativement apres la disparition du cpx dans le résidu péridotitique.

I11.5 Conclusions

L’¢étude présentée met en lumicre la complexité des relations de phases du systéme
pyroxénitique, le role de la variation compositionnelle de ces roches sur leur comportement de
fusion ainsi que I’importance du facteur lithologique sur le controle de la T et de la producti-
vité des roches. Les principaux résultats concernant leur comportement de fusion peuvent étre
résumés ainsi :

(1) La corrélation entre 7' et teneur en alcalins de la roche est a considérer avec pre-
caution car elle ne prend en compte ni le réle de I’assemblage minéralogique, ni celui du Mg#
sur le contrdle de la 7. L’assemblage minéralogique a une influence importante sur la 7' car il
controle la teneur en alcalins des liquides (et donc I’influence des alcalins sur la 7). La large
gamme de Mg# dans les pyroxénites a une influence non négligeable sur leur T : I’écart de 7
entre les pyroxénites les plus riches et les plus pauvres en fer pourrait atteindre pres de 170°C.

(2) La productivité isobare des pyroxénites n’est pas linéaire : elle augmente avec F
parallélement a I’augmentation de la contribution du cpx a la réaction de fusion. De plus, la pro-
ductivité moyenne des pyroxénites est en grande partie controlée par leurs relations de phases
au liquidus. L’augmentation du volume de phase du cpx tend a diminuer la productivité des py-
roxénites car la contribution du cpx a la réaction de fusion diminue en réponse a 1’augmentation
de la stabilité de ce dernier.

(3) La différence de productivité entre péridotites et pyroxénites est controlée par deux
facteurs : un facteur compositionnel qui fait que la méme réaction a une productivité plus élevée
dans les pyroxénites que dans les péridotites ; et un facteur modal du fait que le cpx disparait a
relativement faible F dans les péridotites, ce qui entraine une chute de productivité et une aug-
mentation significative du contraste de productivité entre péridotites et pyroxénites.

Pour finir, la Figure I11.42 illustre les intervalles de fusion des pyroxénites et des péri-
dotites sur la base des résultats obtenus dans cette étude et dans les études expérimentales anté-
rieures. Pour comparaison, j’ai reporté les trajets adiabatiques du manteau sous les rides médio-
océaniques pour des températures potentielles de 1280 et 1400°C. La figure montre que, dans
le cas d’un manteau asthénosphérique subissant une décompression adiabatique, comme sous

les rides médio-oceaniques, les pyroxénites sont susceptibles de commencer a fondre 50 (7, =
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111. Relations de fusion des pyroxénites

1280 °C) a 65 km (7, = 1400°C) plus profondément que les péridotites. Elle souligne aussi
que le role des pyroxénites est d’autant plus important que le manteau est «froid». En effet, le
rapport entre I’intervalle de profondeur ou les pyroxénites sont les seules a étre partiellement
fondues et I’intervalle de profondeur ou les pyroxénites et les péridotites fondent ensemble
augmente significativement quand la température potentielle du manteau diminue : entre 7, =
1400°C et T, = 1280°C, le rapport passe de 1.1 a 2.7. Pour une T, de 1280°C, comme pour le
manteau sous la dorsale sud-ouest indienne (Robinson et al., 2001), les pyroxénites seront les
seules a fondre entre 1 et 3 GPa et sont donc susceptibles de contribuer a une part significative

des basaltes qui arrivent en surface.
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Figure 111.42 Intervalles de fusion des pyroxénites étudiées dans cette étude et dans les études antérieures dans
I'espace profondeur — température, comparés a l'intervalle de fusion de la péridotite KBL1 (en gris ; Takahashi,
1986). Les plages de couleur illustrent les intervalles de fusion déterminés pour différentes pyroxénites : M5-103
en bleu, M5-40 en rouge, M7-16 en jaune, G2 en vert (Pertermann et Hirschmann, 2003a), MIX1G en bleu clair
(Hirschmann et al., 2003 ; Kogiso et al., 2003), BECL-1 en rose (Kogiso et Hirschmann, 2006) et 77SL-582 en violet
(Keshav et al., 2004). La ligne noire représente le géotherme océanique moyen selon Green et Ringwood (1963).
Les lignes en pointillés représentent les trajets adiabatiques du manteau pour des températures potentielles de
1280 et 1400°C.
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1V. Role des pyroxénites

PARTIE IV
ROLE DES PYROXENITES SUR LA COMPOSITION EN
ELEMENTS MAJEURS DES MORB :
CONTRAINTES EXPERIMENTALES

IV.1 Problématique

Beaucoup d’études récentes expliquent la composition des MORB par la présence de
pyroxénite dans leurs sources mantelliques. En effet, Allégre et al. (1995) ont montré que la dis-
persion des compositions en ¢léments traces des MORB est supérieure a celle des OIB ; ils in-
voquent un manteau a deux composants (veines de pyroxénites dans une matrice péridotitique)
pour expliquer cette dispersion. Schiano et al. (1997) et Eiler et al. (2000) proposent un compo-
sant de type «crolite océanique recyclée» dans les région-sources pour expliquer la composition
isotopique en osmium et en oxygene des MORB. Les compositions en éléments majeurs ont
¢galement été utilisées comme argument pour mettre en évidence la présence d’hétérogénéités
locales dans le manteau (e.g., Niu et Batiza, 1993 ; Le Roux et al., 2002b ; Niu et al., 2002).
Comprendre le role des pyroxénites sur la composition en ¢éléments majeurs des MORB né-
cessite de connaitre la composition des liquides issus des pyroxénites dans les conditions de
pression et de température appropriées. Les nombreuses études expérimentales sur la fusion
partielle des pyroxénites ont permis de mieux comprendre le comportement de fusion de ces
roches a des pressions > 2 GPa et ont mis en évidence le role de la barriére thermique CaTs — En
— Di sur la composition des liquides (cf. § I11.2.1 ; Kogiso et al., 2004).

I1 est important de rappeler que la barriére thermique n’existe que pour les assemblages
constitués principalement de cpx et gt, a savoir a des pressions supérieures ou égales a ~ 2 GPa.

A plus basse pression, les compositions des liquides pyroxénitiques pourraient étre similaires
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ou contrdlées par d’autres barrieres thermiques crées sur d’autres joints minéralogiques. Par
exemple, le plan Fo — anorthite (An) — Di est une barriére qui sépare les liquides a quartz et
hypersthéne normatifs, des liquides a néphéline normative a des pressions entre 0.1 et 0.8 GPa
(O’Hara, 1968b). Néanmoins, les compositions des liquides issus des pyroxénites a des pres-
sions inférieures a 2 GPa n’a pas encore fait I’objet d’une étude expérimentale détaillée.

Il est généralement admis que les magmas produits au niveau des rides médio-
océaniques sont le résultat du mélange des liquides créés selon un processus proche de la fusion
continue sur un large intervalle de pressions, appelée colonne de fusion. La crolite océanique
refléte donc une moyenne des pressions de formation de chaque liquide. Pour une croiite océa-
nique normale (7 = 1 km), la plupart des modéles pétrogénétiques (e.g., Klein et Langmuir,
1987 ; Kinzler et Grove, 1992b ; Langmuir et al., 1992 ; Kinzler, 1997) prédisent une pression
moyenne de fusion < a 1.5 GPa (pour un manteau péridotitique). Déterminer le rdle des py-
roxénites sur la composition en €éléments majeurs des MORB nécessite donc de connaitre la
composition des liquides pyroxénitiques formés a ces pressions. Cette partie utilise les résultats
des expériences a 1 et 1.5 GPa présentés dans la Partie III et se focalise sur la composition des
liquides afin de discuter de I’influence potentielle des pyroxénites sur la composition en élé-
ments majeurs des MORB. Elle est présentée sous forme d’un article récemment publié¢ dans

Earth and Planetary Science Letters.

IV.2 An experimental study of pyroxenite partial melts at 1 and 1.5 GPa: Im-
plications for the major element composition of Mid-Ocean Ridge Basalts

Résumé. Pour mieux comprendre le role potentiel des pyroxénites dans la genese des basaltes
aux rides médio-océaniques, nous avons réalis¢ des expériences de fusion partielle sur trois
¢chantillons naturels (deux webstérites et une clinopyroxénite) représentatifs des la population
mondiale des pyroxénites. Les expériences ont ¢té réalisées a 1 et 1.5 GPa en piston-cylindre ;
la technique des microdikes a été utilisée pour séparer le liquide des phases solides et obtenir
des analyses de verre fiables méme aux faibles degrés de fusion. Des comportements de fusion
contrastés sont observés en fonction des phases présentes dans 1’assemblage au solidus, en
particulier en fonction de la proportion d’opx. (1) Si I’opx est abondant, la principale réaction
est similaire a la réaction de fusion dans les péridotites (cpx + opx =+ sp = liquide + ol), et les
liquides sont similaires aux liquides issus des péridotites pour la majorité des €léments majeurs
(Si0,, Al,O,, CaO, MgO, FeO, and Na O). (2) Si I’opx est absent, la principale réaction est cpx

+ sp = liquide + ol, créant des liquides qui sont fortement appauvris en SiO, par rapport aux
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1V. Role des pyroxénites

liquides produits par les webstérites et péridotites. Cette faible teneur en SiO, peut étre associce
a une forte teneur en FeO, une combinaison généralement attribuée a une pression moyenne de
fusion ¢élevée (d’une source péridotitique).

En raison de leurs productivités plus fortes et de leurs températures de solidus plus
basses, 5 % pds de pyroxénites dans un manteau hétérogéne pourrait correspondre jusqu’a 40
% pds de la production totale de liquide. Dans certains cas, les liquides issus des pyroxéni-
tes different fortement des liquides péridotitiques, aboutissant a une signature pyroxénitique
distincte dans le magma (teneurs en TiO,, en alcalins et en SiO, plus faibles, teneurs en FeO
plus fortes et/ou Mg# plus bas). Les critéres classiques utilisés pour sélectionnés les magmas
primitifs (inclusions magmatiques piégées a I’intérieur d’olivine avec un fort Mg# ou MORB
avec un Mg# supérieur a 67) ou pour traquer les sources mantelliques enrichies (MORB avec
de fortes teneurs en ¢léments incompatibles) doivent étre considérés avec précaution ; dans le
cas contraire, des liquides portant une signature pyroxénitique pourraient étre éliminés. (2) En
général cependant, la signature en éléments majeurs des pyroxénites est difficilement détecta-
ble dans les magmas due a la similitude de la plupart des liquides issus des pyroxénites avec les
liquides péridotitiques. Cette similarité pourrait expliquer pourquoi les MORB ont des compo-
sitions en ¢léments majeurs relativement homogenes, mais peuvent présenter des compositions

isotopiques ou en ¢léments traces variables.
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To better assess the potential role of pyroxenites in basalt generation at mid-ocean ridges, we performed partial
melting experiments on two natural websterites and one clinopyroxenite representative of worldwide
pyroxenites. The experiments were conducted at 1 and 1.5 GPa in a piston-cylinder apparatus; the microdike
technique was used to separate the liquid from the solid phases and to obtain reliable glass analyses even at low
degrees of melting. Contrasted melting behaviors were observed depending on the phase proportions at the
solidus, especially the abundance of orthopyroxene. (1) If orthopyroxene is abundant, the main melting reaction
is similar to the melting reaction in peridotites (clinopyroxene + orthopyroxene =+ spinel = liquid + olivine), and
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pyroxenite in SiO, in comparison to peridotite-derived melts. This low-SiO, content can be associated with a high FeO

partial melting

tive MORB content, a combination usually ascribed to a high average pressure of melting (of a peridotitic source).
primitive

Because of their higher melt productivities and lower solidus temperatures, 5wt% of pyroxenites in a
heterogeneous mantle may contribute up to 40 wt.% of the total melt production. (1) In some cases, pyroxenite-
derived melts differ strongly from peridotite partial melts, leading to a distinct pyroxenite signature in the
average melt (lower alkali and TiO, contents, lower SiO,, higher FeO and/or lower Mg#). The classical criteria
used to select primitive mantle-derived magmas (melt inclusions hosted into high Mg# olivine or MORB glasses
with Mg# >67) or to track down enriched mantle sources (MORB glasses with high incompatible element
contents) must be considered with caution, otherwise melts carrying a pyroxenite signature may be eliminated.
(2) In general, however, the major-element signature of pyroxenites should be hardly detectable in the average
melt because of the similarity of most pyroxenite-derived melts with peridotite partial melts. This similarity may
explain why MORB have relatively uniform major-element compositions, but may have variable trace element
and/or isotopic compositions.

© 2009 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

The main mechanism involved in the generation of Mid-Ocean
Ridge Basalt (MORB), the most voluminous rock type on the Earth's
surface, is polybaric partial melting of the lherzolitic mantle ascending
beneath mid-ocean spreading centers. Assuming a homogeneous
mantle, the major-element variability of MORB is generally explained
in terms of variations of the potential temperature of the ascending
mantle (Klein and Langmuir, 1987; McKenzie and Bickle, 1988;
Langmuir et al., 1992) and low-pressure fractionation (Grove et al.,
1992). There are, however, several aspects of MORB composition,
including variations in abundance of trace elements (e.g., Allégre
et al., 1995; Niu and Batiza, 1997), in volatile and halogen contents
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(e.g., Michael and Schilling, 1989; Michael, 1995) and in isotope ratios
(e.g., Dupré and Allégre, 1983; Blichert-Toft et al., 1999; Eiler et al.,
2000) that cannot easily be explained in the case of a homogeneous
source. Moreover several lines of evidence indicate that the mantle
contains a significant fraction of pyroxenites (Schulze, 1989), which
present a large spectrum of bulk-rock composition (Fig. 1) and modal
proportions, and which may play an important role in controlling the
chemical variability of mantle-derived melts (Sleep, 1984; Allégre and
Turcotte, 1986; Sobolev et al., 2007). At last models based on trace
elements and isotopic systematics (e.g., Hirschmann and Stolper,
1996) have emphasized the role of pyroxenites in MORB generation.
Accordingly, one may wonder why pyroxenites would control isotopic
and trace element systematics of MORB without significantly affecting
their major-element compositions.

High-pressure experiments on a range of pyroxenite bulk
compositions have allowed us to better constrain the melting
relations of these rocks at pressure P higher than 2 GPa, and their
role in the generation of oceanic island basalts (e.g., Yasuda et al.,
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Fig. 1. Plots of MgO and SiO, vs. FeO for natural pyroxenites (small squares; pyroxenites
from the Beni Bousera ultramafic massif are shown by the small grey squares); the stars are
starting materials M5-103, M5-40 and M7-16. The grey area is the mantle peridotite field
from GEOROC database (http://georoc.mpch-mainz.gwdg.de). The pyroxenite data come
from compilation of Hirschmann and Stolper (1996) completed with analyses from Becker
(1996), Bodinier et al. (2008), Dessai et al. (2004 ), Dickey (1970), Ducea (2002), Garrido
and Bodinier (1999), Ghent et al. (1980), Jahn et al. (2003 ), Kornprobst (1970), Kumar et
al. (1996), Kuno and Aoki (1970), Lee et al. (2006), Liu et al. (2005), Melcher et al. (2002),
Porreca et al. (2006), Santos et al. (2002), Schmickler et al. (2004), Tang et al. (2007),
Volkova et al. (2004), and Xu (2002).

1994; Kogiso et al., 1998; Hirschmann et al., 2003; Pertermann and
Hirschmann, 2003b; Keshav et al.,, 2004; Kogiso and Hirschmann,
2006). Assuming a normal oceanic crust thickness (7 4+ 1 km), most
petrologic models (e.g., Langmuir et al., 1992; Kinzler and Grove,
1992) predict a mean pressure of melting less than 1.5 GPa (for
peridotitic mantle). To constrain the role of pyroxenites on the major-
element compositions of primitive MORB, it is therefore necessary to
compare melt compositions and degrees of melting in peridotites and
pyroxenites at P<2 GPa. At present, very little is known about the
melting behavior of pyroxenites at P<2 GPa. Ito and Kennedy (1974)
realized melting experiments on a pyroxenite between 1 atm and
2.5 GPa. However, they used Pt capsules without inner graphite
container and so their charges may have suffered iron loss. Adam et al.
(1992) investigated partial melting of two garnet pyroxenites at 1.3-
2 GPa, but the presence of some water in their experiments led to the
crystallization of amphibole.

We have selected three natural pyroxenites that cover the
composition ranges of natural pyroxenites (Fig. 1), and we have
determined experimentally their melting relations and phase com-
positions at 1 and 1.5 GPa. Although this contribution is primarily
focused on intermediate to large degrees of melting, we also analysed
liquid compositions at low degrees of melting, down to 2.6%.
Comparing our data with previous studies on the peridotitic system
(Hirose and Kushiro, 1993; Baker and Stolper, 1994; Baker et al., 1995;
Kushiro, 1996; Robinson et al., 1998; Falloon and Danyushevsky,
2000; Wasylenki et al., 2003; Laporte et al., 2004), (1) we try to find
discriminating features between pyroxenite-derived and peridotite-

derived melts, and (2) we discuss the relative contributions of
pyroxenites and peridotites to basalt generation and the influence of
pyroxenite-derived melts on the major-element composition
of MORB. This work provides the first experimental study of the
influence of pyroxenite on the major-element compositions of MORB.
Moreover, it extends the database of pyroxenite partial melts from the
literature, in which compositions at low degrees of melting were
almost completely lacking up to now.

2. Experimental and analytical procedure
2.1. Selection of starting materials

In order to select representative compositions of pyroxenites, a
principal component analysis was first performed on normalized major-
element compositions of a worldwide pyroxenite dataset from
the literature (see references in Fig. 1 caption). This technique gives
the principal directions of the data cloud, expressed mathematically by
the eigenvectors of the variance-covariance matrix of the data, and the
associated principal variances, which are the corresponding eigenva-
lues. Three natural pyroxenites from the Beni Bousera ultramafic massif
were selected to account for the dispersion of the data (Fig. 1). Sample
M5-40 is a garnet websterite, which plots very close to the mean of the
pyroxenite population. It contains 16.6wt.% MgO, and its Mg# [that is,
the molar ratio 100 x Mg?"/(Mg?* +Fe?")] is equal to 76.7 (Table 1).
The two other samples plot on the opposite sides of the first principal
component axis, which expresses the largest linear dispersion of the
data. Sample M5-103 is an olivine websterite with 24.6wt.% MgO and
Mg# = 89.8; compared with M5-40, it is enriched in SiO,, and depleted
in Al,0Os, FeO, TiO,, and Na,O. Sample M7-16 is a garnet-olivine
clinopyroxenite, with 12.5wt.% MgO and a low Mg# (60.6); compared
with M5-40, it is depleted in SiO, and Na,0, and enriched in FeO, CaO,
and TiO,. The three pyroxenites are olivine (Ol) normative, but show
different degrees of silica undersaturation: M7-16 is nepheline (Ne)
normative (2.3%), M5-40 is hyperstene (Hy) normative (8.3%),and M5-
103 is strongly Hy-normative (31.3%).

2.2. Experimental and analytical techniques

Pyroxenites were crushed in an agate mortar, and ground under
ethanol to 2-4 pm using an agate micronizing mill. They were then
fired for 6 h at 900 °C in a CO,/H, atmosphere with an oxygen fugacity
between the magnetite-wiistite and the iron-wiistite buffers
(foo=10"1Thar). All powders were stored under vacuum to
minimize the adsorption of water. The experiments were made in a
non-end-loaded, 3/4-inch piston-cylinder apparatus, using double
containers made of graphite and platinum; containers, assemblages,
and experimental techniques are similar to those described in
Lambart et al. (2009).

To analyse the composition of liquids in equilibrium with mineral
phases, we used the “microdike” technique (Laporte et al., 2004). In all
the experiments, we observed a few microdikes (Fig. 2), both at the top
and at the bottom of the graphite sample chamber, which vary from tens
to hundreds of microns in length and from a few microns to hundreds of
microns in width. Degrees of melting (from 2.6 to 95.0wt.%) and run
durations in our study (Table 2) are such that the liquid in the
microdikes is in equilibrium with neighboring mineral phases (Laporte
et al.,, 2004). Moreover, Lambart et al. (2009) showed that the average
glass compositions measured at the top and at the bottom of the sample
chamber are equal within error in a given experiment, indicating thus a
small temperature gradient (~5 °C) in the sample chamber.

At the end of an experiment, the capsule was enclosed in epoxy,
sectioned lengthwise, polished and carbon-coated. Textures, phase
assemblages (Table 2) and compositions (Table 1) were characterized
using a JEOL JSM-5910 LV scanning electron microscope and a Cameca
SX100 electron microprobe. A 15-kV accelerating voltage, a 15-nA
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graphite

Fig. 2. Backscattered electron micrographs illustrating the melt extraction technique.
(a) An overall view of the lower part of sample 40-F2, showing the graphite container
(black), the partially molten pyroxenite (grey), and a basaltic microdike showing a
large pool of glass. (b) Close-up view of the partially molten pyroxenite showing a small
fraction of interstitial melt (3.4wt.%) in equilibrium with Cpx, Opx, Plg, Sp and Gt.
Scales: 100 pm in (a); 10 pm in (b).

beam current, counting times of 20 s for Ni, Cr and Ti, and of 10 s for
other elements, and a focused beam were used for crystalline phases.
For glass analyses, the beam current was lowered to 8 nA and a beam
size of 5 um was used whenever possible, otherwise 2 um. Sodium
loss was negligible, even for glass analyses with a 2 pym beam size
(Laporte et al., 2004). In most cases, the analytical totals were good
(98-100wt.%), typical of basaltic glasses in nominally-anhydrous
piston-cylinder experiments. Relatively low analytical totals (be-
tween 90 and 96wt.%) were obtained in the case of very thin
microdikes, due to beam overlap onto graphite. The proportions of
liquid and solid phases best fitting the bulk composition of the starting
material were calculated using a mass balance program modified from
Albaréde and Provost (1977).

3. Results

P-T conditions, run durations and phase proportions are summa-
rized in Table 2. Melt compositions are reported in Table 1, as well as the
compositions of mineral phases in selected experiments. Grain sizes in
the run products range from 1 to 10 pm in subsolidus experiments up to
~150 pm near the liquidus. When present, Ol is homogeneous, both
from core to rim of individual grains and throughout the capsule. In
contrast, small relict cores are observed in some pyroxenes and garnets
and reflect very low diffusional equilibration rates; microprobe analyses
were carefully sorted to exclude residual core compositions. The low
sums of squared residuals in mass balance calculations (Table 2)

indicate that relict cores only represent a small fraction of the total of
phase compositions and the bulk composition was preserved during the
experiments. The differences between the values of the partition
coefficients of Fe>* and Mg between Ol and liquid measured in OI-
bearing experiments and those computed using the thermodynamical
model of Toplis (2005) are lower than 0.02: according to Toplis (2005),
such a good agreement implies that equilibrium was attained in our
experiments. At last, we used the cpx-liquid thermometer of Putirka
(2008a) in Cpx-bearing experiments as a test for equilibrium. The
difference between the experimental temperature and the calculated
one is 13.6 °C in average, with a range from 0.2 to 33 °C: this is well
within the uncertainty of the geothermometer. Therefore, we can
conclude that chemical equilibrium was closely approached owing to
the long run durations (76 to 164 h; Table 2) and the fine grain size of
starting materials.

3.1. Phase relations and melting reactions

3.1.1. Parageneses at or close to the solidus

In all cases, clinopyroxene [Cpx] is the major phase near the
solidus, with proportions ranging from 49 to 84wt.% (Table 2). The
nature and abundance of the other solid phases (orthopyroxene
[Opx], Ol, plagioclase [Plg], garnet [Gt], and spinel [Sp]) vary strongly
with bulk composition and to a lesser extent with pressure. Opx is the
second major phase after Cpx in the silica-rich composition M5-103,
and in M5-40 at 1.5 GPa, whereas it is absent in the Ne-normative
composition M7-16. At 1 GPa, Ol is present in the three compositions,
with mass fractions ranging from 10 to 23%; at 1.5 GPa, it is less
abundant than at 1 GPa, and even absent in M5-40. Plagioclase is
present at 1 GPa in the three compositions, reaching 31% in M5-40; at
1.5 GPa, it is only present in M5-40. Garnet occurs in compositions
M5-40 and M7-16 at 1.5 GPa. Spinel is present as traces in M5-103 at
1 and 1.5 GPa and in M5-40 at 1 GPa; it is more abundant in M5-40 at
1.5 GPa and in M7-16. Note that, unlike peridotites, pyroxenites with
compositions close to M7-16 and M5-40 may contain the three
aluminous phases, Plg, Sp and Gt, at equilibrium (Fig. 2b). The phase
relations show that the proportions of Ol and Plg decrease with
increasing pressure, whereas those of pyroxenes and Sp (4Gt)
increase (Table 2). This is consistent with previous experiments in
the CMAS system (Presnall et al., 1978).

3.1.2. Solidus and liquidus temperatures; melt productivities

The solidi of M5-103, M5-40 and M7-16 are ~1220 °C, ~1190 °C
and ~1160 °C at 1 GPa and ~1270°C, ~1190 °C and ~1230°C at
1.5 GPa, respectively. The liquidus temperature was not reached in all
our run series. It is higher than 1350 °C and 1450 °C for M5-103 at 1
and 1.5 GPa, respectively. The liquidus of M5-40 is close to 1320 °C at
1 GPa and to 1375 °C at 1.5 GPa, and that of M7-16 close to 1270 °C at
1GPa and higher than 1310°C at 1.5 GPa. The mean isobaric
productivities are 0.5%/°C at 1 GPa and 0.3%/°C at 1.5 GPa for M5-
103, 0.9%/°C at 1 GPa and 0.5-0.6%/°C at 1.5 GPa for M5-40, and 1%/°C
at 1GPa and 0.7%/°C at 1.5 GPa for M7-16. For comparison, the
isobaric productivity of peridotites at 1 GPa is close to 0.2%/°C below
the Cpx-out temperature (e.g., Baker and Stolper, 1994), and even
lower after Cpx exhaustion. Overall, pyroxenites have lower solidus
temperatures, higher melt productivities, and smaller melting inter-
vals than peridotites (Fig. 3).

3.1.3. Melting reactions

The evolution of proportions of solid phases with increasing degree
of melting allows to identify the main phases consumed and produced
in the melting reaction. In detail, the melting reactions change from one
composition to the other (Fig. 4) or as a function of pressure, but the
general trend is as follows: (1) Plg and/or Gt are the first phases
exhausted with increasing temperature; (2) after the disappearance of
Plg and/or Gt, Opx (when present) is rapidly consumed in a reaction of
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Table 2
A summary of run information: pressure, temperature, duration t, phase assemblages and modes.
Series P Run T t Phases assemblages and modes i
(wt.%)?
(GPa) (°C) (h) Cpx Opx 0l Plg Sp Gt Liquid
M5-103 1 103-E1 1200 123 48.9 (36) 36.6 (53) 10.0 (32) 3.9 (15) 0.7 (4) 0 0 0.280
103-C1 1230 140 53.2 (33) 34.8 (50) 7.2 (27) 0 0.1 (9) 0 46 (17) 0.473
103-B1 1250 88 52.4 (36) 28.0 (49) 7.6 (24) 0 0 0 12.0 (18) 0.446
103-A1 1290 86 39.5 (36) 16.8 (44) 12.6 (18) 0 0 0 31.1 (15) 0.303
103-D1 1350 89 17.7 (46) 0 13.7 (28) 0 0 0 68.6 (29) 0.488
1.5 103-H2a 1270 144 63.1 (40) 29.2 (55) 7.2 (24) 0 0.5 (4) 0 0 0.392
103-H2b 1280 92 66.7 (50) 25.2 (60) 5.5 (24) 0 0 0 2.6 (14) 0.400
103-B2a 1290 114 62.2 (37) 27.8 (45) 6.4 (19) 0 0 0 3.6 (13) 0.353
103-B2b 1290 91 57.7 (40) 34.6 (56) 5.4 (28) 0 0 0 24 (18) 0.527
103-C2 1330 164 60.5 (36) 27.0 (49) 5.7 (23) 0 0 0 6.8 (18) 0.473
103-E2 1360 124 72.2 (78) 6.8 (90) 9.1 (34) 0 0 0 11.9 (27) 0.477
103-D2 1390 92 60.2 (67) 5.0 (70) 6.2 (25) 0 0 0 28.6 (28) 0.251
103-F2 1450 119 29.6 (20) 0 7.1 (10) 0 0 0 63.1 (12) 0.326
M5-40 1 40-F1 1175 96 46.4 (37) 0.0 (22) 22.7 (24) 30.9 (11) 0 0 0 0.315
40-C1 1200 113 44.2 (21) 3.6 (35) 20.6 (23) 27.8 (17) 0 0 3.8 (13) 0.313
40-D1 1225 101 44.1 (15) 2.1 (21) 19.6 (13) 23.0 (9) 0 0 11.2 (12) 0.207
40-E1 1240 96 41.6 (32) 2.9 (43) 123 (33) 4.1 (32) 0.3 (7) 0 38.8 (28) 0.325
40-B1n 1275 96 5.0 (11) 0 14.1 (4) 0 0 0 80.9 (9) 0.191
40-Al 1290 76 0.6 (38) 0 144 (12) 0 0.4 (7) 0 84.6 (36) 0.392
40-B1 1300 111 0 0 9.9 (5) 0 0 0 90.1 (9) 0.469
1.5 40-H2 1200 139 71.3 (86) 14.1 (54) 0 3.8 (29) 4.1 (15) 3.1 (51) 3.0 (4) 0.245
40-F2 1230 105 70.2 (66) 15.7 (41) 0 3.1 (24) 5.8 (19) 1.8 (68) 3.4 (10) 0.379
40-E2 1250 97 72.7 (34) 11.2 (22) 0 0 2.7 (6) 0 13.5 (12) 0.444
40-A2 1310 86 72.2 (26) 0.0 (30) 0 0 1.4 (6) 0 26.4 (24) 0.600
40-C2 1310 89 67.8 (24) 0 0 0 2.0 (5) 0 30.2 (25) 0.518
40-B2 1330 77 59.5 (32) 0 0 0 1.2 (9) 0 39.3 (31) 0.720
40-G2 1360 105 12.9 (11) 0 8.0 (4) 0 0 0 79.1 (8) 0.212
40-D2a 1375 81 0 0 3.1 (7) 0 0 0 96.9 (11) 0.535
40-D2b 1375 121 0 0 0 0 0 0 100
M7-16 1 16-D1 1165 119 68.5 (49) 0 12.9 (24) 11.8 (32) 6.6 (12) 0 0 0.616
16-F1 1185 102 73.3 (6) 0 4.6 (3) 0 7.7 (2) 0 144 (6) 0.187
16-E1 1225 90 47.0 (9) 0 6.9 (4) 0 4.8 (3) 0 414 (10) 0.225
16-B1 1250 115 37.2 (9) 0 6.2 (3) 0 4.0 (2) 0 52.7 (10) 0.197
16-C1 1265 98 0 0 5.0 (5) 0 0 0 95.0 (9) 0.456
16-A1 1290 83 0 0 0 0 0 0 100
1.5 16-D2 1230 125 84.2 (8) 0 2.6 (2) 0 8.6 (3) 1.8 (12) 2.9 (2) 0.138
16-A2 1250 126 80.5 (10) 0 2.6 (5) 0 7.3 (4) 0 9.4 (9) 0.253
16-B2 1270 149 59.6 (7) 0 2.1 (3) 0 6.2 (2) 0 322 (8) 0.165
16-E2 1290 100 49.8 (3) 0 26 (1) 0 49 (1) 0 42.8 (30) 0.229
16-C2 1310 103 339 (11) 0 3.1 (3) 0 3.5 (2) 0 59.5 (11) 0.093

2 Modes are calculated using a mass balance program modified from Albaréde and Provost (1977). The numbers in parentheses are 20 standard deviations, given in terms of the

least unit cited: e.g., 48.9 (36) and 0.7 (4) represent 48.94-3.6 and 0.7 4- 0.4, respectively.

b 3712 is the sum of the squared residuals using the modes obtained from the mass balance program.

the form Cpx + Opx 4 Sp =liquid + OI; (3) after the disappearance of
Opx (at 50% maximum of melting), Cpx becomes the main contributor
to melt production, in a reaction of the form Cpx + Sp = liquid + Ol; and
(4) Ol is generally consumed with Plg at low F but, after Plg exhaustion,
it is on the product side on the Opx- and Cpx-consuming melting
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Fig. 3. Temperature-melt fraction curves for pyroxenites M5-103 (diamonds), M5-40
(triangles) and M7-16 (squares) at 1 GPa; the data for fertile lherzolite MM3 (circles; Baker
and Stolper, 1994; Baker et al., 1995) are shown for comparison. The uncertainties on melt
percentages (10) are smaller than symbols.
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reactions in all series. As a result, Ol is the liquidus phase for the three
compositions at both pressures (Fig. 4).

Contrasted melting behaviors are observed depending on the
presence or absence of Opx at the solidus. If Opx is abundant, such as
in the Ol websterite M5-103, the main melting reaction is similar to the
melting reaction in peridotites: for instance, 0.61 Cpx+0.49 Opx =1
liquid +0.10 Olin M5-103 at 1 GPa (as Ol is a product, this reaction may
also hold in the case of Ol-free websterites) vs. 0.71 Cpx + 0.38 Opx +
0.13 Sp=1liquid 4+ 0.22 Ol in fertile Iherzolite MM3 (Baker and Stolper,
1994). Accordingly, the chemical trends of melts from websterites
should mimic those of peridotitic melts despite major differences in the
modal fractions of solid phases, as discussed below. The main difference
is that Opx disappears before Cpx in websterites such as M5-103,
yielding a wherlitic residue, whereas Cpx disappears first in peridotites.
For the Opx-free pyroxenite M7-16, the main melting reaction at 1 GPa
(after Plg exhaustion) is 0.95 Cpx + 0.10 Sp=1 liquid 4 0.05 O, and
should give liquids strongly depleted in SiO, in comparison to liquids
produced by Opx-bearing rock types.

3.2. Melt compositions

Oxide concentrations in melts are plotted as a function of F in
Fig. 5. The evolutionary trends often show slope breaks or even
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Fig. 4. Fractions (wt.%) of solid phases vs. melt fraction F for pyroxenites (a) M5-103, (b) M5-40, and (c) M7-16 at 1 GPa. The straight lines are the best fit lines used to compute the
coefficients of the melting reactions. Symbols are as follows: squares for Cpx, triangles for Opx, circles for Ol, diamonds for Plg and crosses for Sp. The uncertainties on phase

percentages are given in Table 2.

reversals that reflect exhaustion of a solid phase and change in the
melting reaction. There is a distinct “source effect” for some oxides:
their concentration in melts varies strongly from one pyroxenite to
another in direct relation to variations in bulk composition. The main
aspects of the evolution of melt compositions may be summarized as
follows:

(1) MgO increases with F, ranging from 4-5% in M5-40 and M7-16
at low F to 18.5% in M5-103 at high F.

(2) FeO shows contrasted behaviors as a function of bulk compo-
sition, from large FeO contents that decrease continuously in
FeO-rich composition M7-16, to low and nearly constant
contents in FeO-poor composition M5-103. The combination
of high FeO and low MgO leads to very low Mg# in M7-16
melts: from 30 at low F to 59 at high F, as compared to 49-77 in
M5-40 melts and 72-88 in M5-103 melts (Table 1).

(3) SiO, varies little in a given pyroxenite at a given pressure, but
strongly from one pyroxenite to the other: in particular, the
liquids produced in silica-poor composition M7-16 are strong-
ly depleted in SiO, (41.6-44.7%) in comparison to those
produced in silica-rich composition M5-103 (48.8-52.6%).
These contrasted SiO, contents are due to the fact that the
major contributors to melt production are Opx + Cpx in M5-
103 (Fig. 4a) vs. Cpx + Sp in M7-16 (Fig. 4c).

(4) Aly03 behaves as a typical incompatible element in M5-103 at
1 and 1.5 GPa, and in M5-40 at 1.5 GPa, decreasing from 18-
20% to ~10% in M5-103 and 13% in M5-40 with increasing F. In
M5-40 at 1 GPa, Al,Os first increases during melting due to the
large coefficient of Plg in the melting reaction (Fig. 4), then it
decreases after the exhaustion of Plg. Al,03 content in liquids
from M7-16 varies little with F (from 15.8 to 14.2% at 1 GPa,
and from 14.6 to 13.7% at 1.5 GPa); this behavior is presumably
due to the high mode of Sp (Table 2), which makes Al,03 less
incompatible in the residual assemblage and buffers the
alumina content in the liquid at a high level.

Ca0 systematically increases with increasing F until the

disappearance of Cpx at high degrees of melting (stage that is

only attained in M5-40).

(6) TiO,, Nay0, and K,0 behave as typical incompatible elements,
with concentrations increasing with decreasing F. The Na,O
contents of near-solidus M5-103 liquids are higher at 1 GPa
than at 1.5 GPa, indicating a slight decrease of Na incompat-
ibility with increasing pressure; indeed, the bulk partition
coefficient of Na,O increases from 0.08 at 1 GPa to 0.12 at
1.5 GPa. In M5-40 at 1 GPa, Plg is abundant and Na,0 becomes

—~
9]
—

truly incompatible only after Plg exhaustion, at melt fractions
exceeding 40%.

4. Discussion

To explore the effects of source heterogeneity on MORB composi-
tions, we considered a heterogeneous mantle made of pyroxenites
(M5-103, M5-40, and M7-16 compositions) and peridotites, under-
going adiabatic decompression melting. For the peridotite end-
member, we choose a series of fertile and depleted compositions
previously used for experimental melting (see the caption of Fig. 6 for
references). The difference of melting properties (solidus tempera-
tures and melt productivities) of peridotites and pyroxenites renders
difficult to model adiabatic decompression melting of such a
heterogeneous mantle. For instance, assuming thermal equilibrium,
the earlier melting of pyroxenites leads to delayed melting of
peridotites (compared to pure peridotite mantle; e.g., Hirschmann
and Stolper, 1996). In the same way, beginning of melting of more
refractory domains (such as peridotites) may result in a decreased
melt productivity in more fertile domains (such as pyroxenites; e.g.,
Phipps Morgan, 2001). In the following discussion, we assumed that
pyroxenites and peridotites behave as closed systems until melt
extraction, and we neglected thermal interactions between them
during decompression melting. Two cases are discussed:

(1) We suppose that pyroxenite-derived melts may be sampled
directly, without experiencing interactions with neighboring
peridotites or mixing with peridotite-derived melts. We can
thus compare the melt compositions in our experiments with
partial melts from peridotites from the literature to determine
the major-element signature of pyroxenite-derived melts. The
comparison is made at 1 GPa and temperatures of 1245 °C to
1305 °C. This is the range of temperatures expected at 1 GPa in
a mantle undergoing adiabatic decompression melting, assum-
ing a range of potential temperatures (Tp) from 1280 to 1400 °C
and using the parameterization of McKenzie and Bickle (1988)
and McKenzie and O'Nions (1991). This range of Tp was
recently proposed by Herzberg et al. (2003) on the basis of new
estimates of the parental magma compositions of MORB. It is
consistent with the range proposed by Klein and Langmuir
(1987) and Langmuir et al. (1992) for most MORB (1300-
1400 °C), but competing models favor an ambient mantle
temperature uniformly low (Tp=~1260 °C; Shen and Forsyth,
1995; Presnall et al., 2002), uniformly high (Tp~ 1400 °C in
Putirka, 2008b; Tp~ 1430 °Cin Green et al., 2001), or a range of
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Fig. 5. Oxide concentrations in melts plotted as a function of melt fractions F. Symbols are as follows: diamonds for pyroxenite M5-103, triangles for M5-40, and squares for M7-16;
the closed symbols are for the experiments at 1 GPa, the open symbols for the ones at 1.5 GPa. The data plotted at F=100% correspond to the bulk-rock composition. When not

visible, the error bar (10) is smaller than the symbol.

temperatures with a high mean value (Tp~1450+ 85 °C;

Putirka et al., 2007).

(2) We consider that pyroxenite- and peridotite-derived melts are
mixed somewhere between their source region and the ridge,
and we compute the average melt composition as a function of
the proportion of pyroxenite in the mantle and the composi-
tions of peridotite and pyroxenite. Despite its simplifications,
this scenario provides an insight into the impact of source
heterogeneity on the major-element composition of MORB.
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4.1. Pyroxenite- vs. peridotite-derived melts: looking for discrimination
features

The compositions of partial melts of pyroxenites and peridotites at
1 GPa are plotted as a function of temperature in Fig. 6. Despite the
major chemical and lithological contrasts between pyroxenites and
peridotites, these two rock types yield liquids with widely over-
lapping major-element compositions, especially in the temperature
range of interest (1245-1305 °C; Fig. 6). In particular, SiO,, Al,03, CaO,
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MgO, FeO, and Na,O in liquids from Ol websterite M5-103 fall in the
field of peridotitic melts at all degrees of melting except the highest;
the same is true for liquids from websterite M5-40 at moderate to
high degrees of melting. Some data plot, however, distinctly out of the
field of peridotites: for instance, SiO, and FeO in M7-16, TiO, in M5-
103, etc. As a matter of fact, some major elements have been
considered in the past as markers of a heterogeneous mantle source
for MORB. They include alkali oxides and TiO,, which behave as
incompatible elements (e.g., Niu et al., 1999, 2002), but also FeO (Shen
and Forsyth, 1995). On the basis of our experimental data, we can
evaluate the reliability of these markers in the context of mid-ocean
ridges.

4.1.1. Alkali oxides and TiO,

Pyroxenites contain 2 to 75 times more Na,O than peridotites.
However, partial melts from pyroxenites and peridotites have very
similar Na,O contents (Fig. 6), suggesting that Na,O cannot be used to
discriminate pyroxenite melts from peridotite melts. This result finds
its explanation in two properties of pyroxenites. Firstly, at a given P
and T, pyroxenites are expected to undergo much larger degrees of

partial melting than peridotites (Fig. 3). Accordingly, pyroxenite and
peridotite may yield liquids with similar Na,;O concentrations despite
the higher Na,O concentration of the former. Secondly, Na,0 is less
incompatible in pyroxenites than in peridotites because of the higher
proportion of Cpx in pyroxenites. This results in an enrichment factor
(the NayO content in the partial melt divided by the bulk Na,O
content) lower in pyroxenites (at most 6.6 in our experiments) than
in peridotites (for instance, from 10 to 40 in depleted peridotite
DMMT1; Wasylenki et al., 2003). The same reasoning can be done
about K;0. The much larger degrees of melting achieved in
pyroxenites (and, to a lesser extent, the abundance of Plg, which
makes potassium slightly less incompatible in pyroxenites than in
peridotites) lead to the counterintuitive result that pyroxenite-
derived melts are poorer in K,O than peridotite-derived melts (Fig. 6).

TiO, behaves as a mildly incompatible element during partial
melting. Natural pyroxenites show a wide range of TiO, contents,
from <0.1% to 2-3%, as compared to 0.1-0.3% in fertile peridotites. For
pyroxenites with intermediate TiO, contents (such as M5-40 and
M7-16), the large degrees of melting reached at 1 GPa and 1245-
1305 °Cyield liquids with TiO, contents indistinguishable from those
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of peridotite-derived melts. Ti-poor pyroxenite M5-103 produced,
however, partial melts depleted in TiO, compared to peridotite-
derived melts (Fig. 6), and we anticipate that partial melts enriched in
TiO, may be produced in the case of pyroxenites with 2-3% TiO,.

4.1.2. FeO contents and Mg# of pyroxenite-derived liquids

The trends of MgO content as a function of temperature for melts
from pyroxenites and peridotites are almost perfectly superimposed
(Fig. 6). On the contrary, the behavior of FeO, and therefore of Mg#,
differs markedly between the two rock types, with many pyroxenite-
derived liquids having much higher FeO contents and lower Mg#'s than
peridotite-derived melts. This result is illustrated in Fig. 7 where the
liquid-Mg# is plotted as a function of mass fraction of melt F. Liquid-
Mg# increases linearly with F, reaching the bulk-Mg# at F=1.

Liquid — Mg# = a(F—1) + bulk — Mg# (1)

The slope a is strongly correlated with the bulk-Mg#, decreasing
from 31.9 in M7-16 (Mg# = 60.6), to 26.9 in M5-40 (Mg# = 76.7), to
19.8 in M5-103 (Mg#=289.8), and to 16.0 in peridotite MM3
(Mg#=190.5; Baker and Stolper, 1994). Therefore, for a given melt
fraction interval, the variations of liquid-Mg# in pyroxenite-derived
melts may be up to twice larger than in peridotite-derived melts. The
small variation of the FeO content in peridotite-derived melts at a
given P is well documented in lherzolite melting experiment (e.g.,
Kinzler and Grove, 1992; Baker and Stolper, 1994; Kushiro, 1996;
Gudfinnsson and Presnall, 2000) and is due to the olivine buffering
effect. Indeed, because the olivine composition in an olivine-rich
system remains nearly unchanged with increasing degree of melting,
the Mg# of the melt evolves within a narrow range (Médard et al.,
2006). Hence, while the FeO content of melt from peridotites evolves
within a narrow band at a given P (=4 to 10%; Fig. 6), our three
pyroxenites produce liquids with FeO contents ranging from 4.4 wt.%
to 19.9 wt.%. Pyroxenites such as M7-16 are of special interest because
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Fig. 7. Liquid-Mg# vs. melt fraction in pyroxenites M5-103, M5-40, and M7-16 at
1 GPa and in peridotite MM3 (Baker and Stolper, 1994). For each composition, the
regression line is shown by the dashed line, and the correlation coefficient R? and the
slope a are given. Symbols are as follows: diamonds, M5-103; triangles, M5-40;
squares, M7-16; empty circles, MM3. When not visible, the error bar (10) is smaller
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of their relatively low bulk-Mg#: even at high degrees of melting, they
yield liquids strongly enriched in FeO, with Mg#'s clearly out of the
range of peridotite-derived melts. Such pyroxenites are not excep-
tions as compositions with a bulk-Mg# lower than 65 makes about
30% of natural pyroxenites (Fig. 1a).

4.1.3. SiO; as a tracer of pyroxenite-derived melts

Silica content is usually considered as a pressure indicator in basalt
genesis (Klein and Langmuir, 1987). Indeed, the silica content of
peridotite-derived melts increases with decreasing pressure, due to
the expansion of the liquidus phase volume of Ol at the expense of
pyroxenes. In the case of a heterogeneous mantle, our experiments
show, however, that liquids with very different SiO, contents may be
produced at a single pressure (Fig. 6): Opx-bearing pyroxenites M5-
40 and M5-103 yield liquids with SiO, contents (51 4 3%) in the range
of peridotite-derived melts, whereas the Opx-free clinopyroxenite
M7-16 produces liquids strongly depleted in SiO, (~44% at 1 GPa). In
fact, the silica content in partial melt is well correlated with the bulk
silica content (51.6, 48.5, and 43.6% in M5-103, M5-40, and M7-16,
respectively) in all our experiments, with a ratio (SiO, in liquid)/(bulk
Si0,) always close to unity. About 43% of natural pyroxenites have a
bulk SiO; in the range 45+ 3% (Fig. 1b); however, they may not all
produce SiO,-poor liquids as melt compositions are controlled by
modal composition and melting reaction. Primary basalts with low
silica contents may be produced if the melting region contains a
significant proportion of low-SiO, clinopyroxenites.

4.14. Summary

Although most pyroxenites produce melts with major-element
compositions that are hardly distinguishable from peridotite-derived
melts (Fig. 6), some pyroxenites yield melts with an identifiable
signature, such as a low-SiO, content, a high FeO content (and a low
Mg#), a low K,;O content or a low TiO, content. Interestingly,
pyroxenites with low-SiO, and high FeO contents define a distinct
end-member in the compositional cloud of natural pyroxenites (Fig. 1b).

The basis for the comparison shown in Fig. 6 is that pyroxenites
evolve as closed systems and are equilibrated at the same P-T
conditions as neighboring peridotites, implying thus that melt
extraction from pyroxenites would only proceed at high degrees of
melting. The entrapment of pyroxenite-derived melts into their
parent body is conceivable before the onset of melting of surrounding
peridotites, but not after, when the system is in a regime closer to
polybaric near-fractional melting (e.g., Johnson et al., 1990; Langmuir
et al,, 1992). We stress, however, that our main conclusions are not
sensitive to the exact timing of melt extraction, as the SiO, and the
FeO signals would even be stronger in the case of melt extraction from
pyroxenites at low to moderate degrees of melting (Fig. 6). This is
even more true if the extraction occurs at high pressure as, at a given F
and within the range of melting pressures beneath mid-ocean ridges,
the FeO content of pyroxenite-derived melts is expected to increase
and their SiO, content to decrease with increasing pressure (e.g.,
Hirschmann et al,, 2003), as in peridotite-derived melts (e.g., Klein
and Langmuir, 1987).

4.2. The contribution of pyroxenite-derived melts to basalt generation at
mid ocean ridges

On the basis on their proportion in orogenic peridotite massifs,
pyroxenites might constitute 2-5% of the upper mantle (Hirschmann
and Stolper, 1996) and even more in hotspot-influenced regions of the
convecting mantle (Spray, 1989). However, using isotopic considera-
tions, Pertermann and Hirschmann (2003a) estimated that the
abundance of pyroxenites in MORB mantle sources might be lower
(<1-2%) than previously anticipated. As pyroxenites have higher melt
productivities than peridotites, the proportion of pyroxenite melts in
MORB must be higher than the proportion of pyroxenites in their
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sources: the enrichment factor (i.e., the proportion of melt derived
from pyroxenites divided by the proportion of pyroxenites in the
source) would vary from 3-4 (Hirschmann and Stolper, 1996) to 10
(Pertermann and Hirschmann, 2003a).

Current models of dynamic melting at mid-ocean ridges have
shown that MORB are mixes of melts from all depths in the melting
column (e.g., McKenzie and O'Nions, 1991; Langmuir et al., 1992). Let
us consider a heterogeneous mantle made of a minor pyroxenitic
component into a host peridotite; the mass fraction of pyroxenites in
the heterogeneous source is I'ls. The mass fraction of pyroxenite-
derived liquid in the average liquid, I'l;, is given by:

I, = (Ig x Fpy) / [(Ts X Fpy) + (1—Tl5) x Fpe] 2)

where Fpy and Fp. are the mean degrees of melting in pyroxenites and
in peridotites, respectively. For a normal crust thickness (7 +1 km),
the mean pressure of melting is <1.5 GPa (e.g., Langmuir et al., 1992;
Kinzler and Grove, 1992) and the mean degree of melting is 9-14%
(Kinzler and Grove, 1992; Kinzler, 1997). Using the experimental data
on peridotite MM3 by Baker and Stolper (1994) and our data on
pyroxenites, we can compute I'l; and the composition of the average
liquid as a function of the composition and mass fraction ITs of
pyroxenites in the source. We chose a mean pressure of melting equal
to 1GPa, and a temperature of 1275 °C; these P-T conditions
correspond to a potential temperature of 1325 °C beneath mid-
ocean ridges (McKenzie and O'Nions, 1991). Our aim is not to simulate
melting of a heterogeneous mantle at a spreading center (as
previously underlined, this would need a sophisticated model of
decompression melting), but rather to discuss the parameters that are
likely to influence the relative contribution of pyroxenite-derived
melts to basalt generation.

4.2.1. Effect of pyroxenite composition on I}

We first made a set of calculations with a heterogeneous mantle
made of 98wt.% MM3 and 2wt.% (I1s=0.02) of M5-103, M5-40, or
M7-16 to evaluate the effect of pyroxenite composition on IT. At
1 GPa and 1275 °C, the degree of melting Fpy in pyroxenites ranges
from 26.3% in M5-103, to 80.4% in M5-40, and to 100% in M7-16
(Fig. 3), and the degree of melting Fpe in lherzolite MM3 is equal to
7.8%. We computed the fraction of pyroxenite-derived liquids in the
average liquid using Eq. (2): TTy is small (0.064) for M5-103 due to its
small degree of melting, and much larger for M5-40 and M7-16
(IT,=0.174 and 0.207, respectively) due to their large degrees of
melting. As the fraction of pyroxenites in the source is small, the
degree of melting averaged over the whole mantle is only slightly
sensitive to the choice of pyroxenite composition: 8.2% for M5-103,
9.3% for M5-40, and 9.6% for M7-16.

4.2.2. Effect of I'ls on IT;,

We first consider a heterogeneous mantle made of Iherzolite MM3
and a fraction of pyroxenite M5-40 ranging from 1 to 8%. In this case,
the fraction of pyroxenite-derived liquids increases rapidly with
increasing ITs: from 0.09 at IIs=0.01 to 0.473 at Ils=0.08. More
generally, if the upper mantle contains 2-5% of pyroxenites, the
average liquid may contain from ~6% of pyroxenite melts (for 2%
pyroxenites with a low melt productivity, such as M5-103) up to 35-
40% (for 5% pyroxenites with high melt productivities, such as M5-40
and M7-16); in the latter case, the enrichment factor may reach very
high values: I'l;/Ils~ 7-8. Our values of I'l; are close to that reported
by Sobolev et al. (2007) who used olivine phenocryst compositions in
basalt to estimate the contribution of pyroxenite-derived melts in
MORB (10-30%). If I'ls approaches 10% as it does locally in the Beni
Bousera ultramafic massif (Pearson and Nixon, 1996), then the
contribution of pyroxenites to the total melt production may exceed
the contribution of peridotites. Several authors used a fixed value of
the enhancement factor to estimate the fraction of pyroxenites into

mantle sources from isotopic and trace element compositions of
basalts (e.g., Le Roux et al, 2002; Pertermann and Hirschmann,
2003a). The ratio I'l /I'ls is, however, very variable as a function of the
compositions and the relative abundances of peridotites and
pyroxenites, and the use of a constant ratio may lead to biased
estimates of ITs.

4.2.3. Composition of average liquids

To evaluate the effect of the abundance and composition of a
pyroxenitic component on the composition of average melts, we
considered a peridotitic mantle (of type MM3) that contains 0 to 8% of
pyroxenite M5-103, M5-40, or M7-16. At 1 GPa and 1275 °C, the
average degree of melting of such a heterogeneous mantle ranges
from 7.8% (for pure MM3) to 15.2% (for 8% of M7-16), in good
agreement with the values (9-14%, Kinzler and Grove, 1992; Kinzler,
1997) expected for a normal oceanic crust. For a given value of I'ls and
for a given pyroxenite, we “mixed” a fraction Il of pyroxenite-
derived liquid and a fraction (1—TIT.) of MM3-derived liquid to obtain
the composition of the average liquid. Composition of partial melt in
MM3 at 1 GPa-1275 °C is interpolated from the data of Baker and
Stolper (1994), Baker et al. (1995) and Hirschmann et al. (1998). The
FeO and SiO, contents in the average melts are compared to those in
MM3 partial melt in Fig. 8. As emphasized above, partial melts from
pyroxenites M5-103 and M5-40 have SiO, contents (51.5 and 49.4%,
respectively) and FeO contents (6.2 and 8.7%, respectively) close to
peridotite melts (SiO, =50.4% and FeO = 6.0% in MM3 at Fpe = 7.8%).
Accordingly, addition of even a high fraction of these two pyroxenites
has only a marginal effect on the SiO, and FeO contents of the average

M7-16

Peridotite

S0, (Wi%)

[(=]

FeO (wt%)

o

Peridotite

0-1% 1-2% 2-5% 5-8%

Fig. 8. SiO, and FeO contents in melt produced by peridotite MM3 at 1275 °C and 1 GPa
(solid line; Baker and Stolper, 1994), and in the average melt of a heterogeneous mantle
made of peridotite MM3 and 1 to 8% of pyroxenite M5-103, M5-40, or M7-16. The ranges
of SiO, and FeO in MORBs with either MgO >9wt.% (grey boxes) or Mg# >67 (hatched
boxes) are shown for comparison. MORB data sources: Smithsonian Institution catalogue
(Melson and O'Hearn, 2003: http://www.petdb.org/petdbWeb/index.jsp).
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melt (Fig. 8; the same conclusion holds for MgO, Ca0O, and Al,03). On
the contrary, addition of pyroxenite M7-16, which yields melts
strongly depleted in SiO, (43.6%) and enriched in FeO (14.5%), may
change significantly the average melt composition: with the addition
of 5% of M7-16 in the source, the SiO, content of the average melt
decreases from 50.8 to 47.9%, and the FeO content increases from 6.0
to 9.4%.

4.2.4. Comparison with primitive MORB

Mid-Ocean Ridge Basalts with the highest Mg#'s are often
considered as the most primitive, and therefore the closest to primary
liquids (e.g., Mg# >68 in Presnall et al., 2002). The range of SiO,, and
FeO in MORB with Mg# >67 is shown in Fig. 8: 48.7 to 50.7% for SiO-,
and 7.5 to 8.5% for FeO. As discussed above, the presence of
pyroxenites in mantle sources can strongly affect the FeO content of
average liquids (Fig. 8), without changing their MgO content (Fig. 6),
thus leading to primary compositions with anomalously low Mg#'s:
selecting primitive MORB on the basis of a high Mg# eliminates such
primary compositions. To circumvent this difficulty, we decided to
make a second selection based on a MgO content >9%: the range of
silica contents mainly extends toward lower values (down to 47%)
and the range of iron contents extends toward much higher values
(up to 10.3%). In Melson and O'Hearn's database (2003), 15% of MORB
with a MgO content >9% have both a FeO content higher than 8.5wt.%
(and a Mg# <67) and a SiO, content lower than 48.7 wt.%. Accordingly,
there are distinct compositions of primitive MORB with high MgO
(but Mg# <67), relatively low SiO,, and relatively high FeO. These
compositions are presumably not related to low-pressure fraction-
ation as this process tends to increase the silica content of melts
(Grove et al., 1992). The lower SiO, contents and the higher FeO
contents are consistent with an increase of the average depth of
melting (Klein and Langmuir, 1987; Langmuir et al., 1992), but not the
lower Mg#'s as the Mg# of primary basalts is expected to increase
with increasing pressure (Ulmer, 1989). Such compositions are
therefore good candidates to be primitive MORB carrying a pyroxenite
signature (of the type imparted by clinopyroxenites such as M7-16;
Fig. 8) and, as such, deserve careful attention.

4.2.5. On the loss of the pyroxenite signal en route to the ridge

A major unknown is how well the chemical signature of
pyroxenite-derived liquids can survive the interactions with neigh-
boring peridotites during their transport to the surface. The answer is
probably not unique as it will depend on many parameters, such as
the size of pyroxenitic bodies in the heterogeneous mantle (Kogiso
et al.,, 2004) and the transport mechanism (pervasive porous flow,
focused flow in dunite channels, or magma transport in dikes). We
can, however, distinguish two cases:

(1) In many instances and for most major elements, pyroxenite-
derived melts are similar to peridotite-derived melts (Fig. 6).
They thus probably suffer minor interactions with the
overlying peridotitic mantle and are likely to preserve their
chemical signatures. This provides one possible explanation for
an important result of the melt inclusion studies, namely the
observation that primitive melt inclusions within a single
phenocryst or a single lava sample have relatively uniform
major-element compositions, but their trace element patterns
may be highly variable (see Schiano, 2003, and references
therein). Itis generally believed that such a large range of trace-
element abundances is due to a chemical disequilibrium
between the host phase and all trapped melts, which thus
may have their initial melt compositions modified by post-
entrapment diffusion processes. An alternative hypothesis is
that the inclusions isolate instantaneous compositions of
primitive pyroxenite- and peridotite-derived melts in equilib-
rium with the host phase.
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(2) Some pyroxenites produce melts that are strongly out of
equilibrium with mantle peridotites. For instance, M7-16 melts
are too poor in silica to be in equilibrium with Opx, and have a too
low Mg# to be in equilibrium with a peridotite with a bulk Mg#
equal to ~90. If magma migration occurs by pervasive porous
flow, these liquids will react with overlying peridotites and
dissolve pyroxene (e.g., Daines and Kohlstedt, 1994), so that their
composition will approach that of peridotite-derived melt.
Conversely, if magma moves by focused flow in dunite channels,
then M7-16 melts and their analogues may preserve part of their
specific signature because they all have Ol as the liquidus phase.
In the case of M7-16, the liquidus Ol has a low Mg# (~82;
Table 1) compared to Ol in dunite channels (~91; Kelemen et al.,
1995). Accordingly, the liquid will equilibrate with the surround-
ing dunite and lose its low Mg# signature (partly or totally
depending on the magma/rock ratio) whereas its low-SiO,
signature should remain unchanged. Finally, both the low Mg#
signature and the low-SiO, signature may be preserved if
pyroxenite-derived liquids are transported in dikes, but such a
mechanism would presumably require that pyroxenites form
large isolated bodies into the heterogeneous mantle.

The persistence of a major-element signature distinctive of
pyroxenite-derived melts up to the ridge seems plausible, at least in
some instances. However, if this signature includes a low Mg-number,
it may get lost “in the laboratory” due to the use of inappropriate
criteria to select primary magmas. Let us assume, for example, that the
melt from run 16-C1 is directly transported to the surface: it has a bulk
Mg# of 58.5 and is in equilibrium with an Ol with Mg#=281.8
(Table 1), so it will not pass the usual tests made to identify primitive
magmas in MORB studies (a bulk Mg# close to 70) and in melt
inclusion studies (a host Ol with high Mg#). It has, however, a high
MgO content (10.9%), which may be the only criterion to recognize its
primary nature.

5. Conclusions

Using the 1-1.5 GPa phase relations and the melt compositions of
two websterites and one clinopyroxenite representative of worldwide
pyroxenite variability, we have compared the compositions of
pyroxenite- and peridotite-derived melts in order to investigate the
role of pyroxenites in basalt generation at mid-ocean ridges. The key
results of our study are as follows:

(1) Contrasted melting behaviors are observed depending on the
abundance of Opx at the solidus. If Opx is abundant, such as in the
Ol websterite M5-103, the main melting reaction is similar to
the melting reaction in peridotites (Cpx + Opx 4 Sp = liquid +
0l), and the chemical trends of melts mimic those of peridotitic
melts. In the absence of Opx, the main melting reaction is Cpx +
Sp=liquid + O}, yielding liquids that are strongly depleted in SiO,
in comparison to liquids produced by websterites and peridotites.

(2) Many pyroxenites produce liquids that are similar to perido-

tite-derived melts for most major elements (SiO,, Al;03, CaO,

MgO, and FeO). This may explain why MORB have relatively

uniform major-element compositions, but may have variable

trace element and isotopic compositions.

Due to the larger degrees of melting of pyroxenites at given P

and T, their melts are not enriched (and may even be depleted)

in incompatible elements (alkali oxides and TiO,) in compar-
ison to peridotite-derived melts. Therefore, the concentrations
of these elements cannot be used as markers of pyroxenites in

MORB mantle sources.

(4) Some pyroxenites yield melts with a distinct signature, such as
a low-SiO, content and/or a high FeO content, two features
usually ascribed to a high average pressure of melting (of a
peridotitic source).

(3

—



346 S. Lambart et al. / Earth and Planetary Science Letters 288 (2009) 335-347

(5) Because of their higher melt productivities and lower solidus
temperatures, 5% of pyroxenites in the source region may
contribute up to 40% of the total melt production.

(6) Partial melting of a heterogeneous mantle may produce
primary liquids with anomalously low Mg# (<60). The usual
tests that are made to select primitive magmas (melt inclusions
hosted into high Mg# Ol or MORB glasses with a Mg# >67) will
eliminate these anomalous compositions.
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PARTIE V :

ROLE DES INTERACTIONS MAGMA/ROCHE DANS LA
GENESE DES MORB ET DANS L’HETEROGENEISATION
DU MANTEAU :

CONTRAINTES EXPERIMENTALES ET THEORIQUES

Comme introduit dans les Parties I et IV, I’extraction et I’ascension des liquides depuis
leur source jusqu’a la surface et le role des interactions magma/roche sur la modification com-
positionnelle a la fois du manteau et du magma figurent parmi les processus les plus difficiles
a modéliser et les moins compris. Les études pétrologiques de terrain suggerent que les MORB
sont extraits via un transport dans des chenaux dunitiques mais les mécanismes d’interaction a
I’origine de la formation de ces chenaux sont peu connus.

Kelemen et al. (1995a) ont proposé¢ une «origine mécanique» pour les chenaux duniti-
ques. Selon eux, la plupart des dunites se formeraient a basse pression (< 1.5 GPa) en réponse a
un processus de focalisation des magmas ascendants dans des zones de haute perméabilité : la
focalisation de magmas sous-saturés en pyroxenes (a cause de la chute de pression) aboutirait
a la dissolution compléte des pyroxénes dans les péridotites encaissantes. Dans ce modele, les
liquides se forment par fusion de péridotites et sont initialement a 1’équilibre avec ol + opx +
cpx =+ sp/gt : c’est la baisse de pression accompagnant leur ascension qui provoque la sous-sa-
turation en pyroxenes, en relation avec 1’extension du volume liquidus de I’olivine (cf. Figure
IL.5).

Au contraire, Lundstrom et al. (2000) suggérent une «origine compositionnelle» pour
la réaction de formation des dunites, en relation avec la présence de pyroxénites dans la source
mantellique. Selon eux, les pyroxénites sont susceptibles de produire des liquides a néphéline
normative qui réagissent avec la péridotite environnante en dissolvant des pyroxénes et en pré-

cipitant de I’olivine. Ce processus est invoqué dans plusieurs études pour expliquer le transport
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des liquides pyroxénitiques depuis leur source jusqu’a la surface (e.g., Keshav et al., 2004 ;
Kogiso et Hirschmann, 2006). Morgan et Liang (2003) ont en effet montré expérimentalement
qu’un liquide ayant une composition de basalte alcalin peut former des dunites par interaction
avec une péridotite. Parallelement, Hellebrand et al. (2008) ont décrit des inclusions magmati-
ques tres riches en alcalins et trés sous-saturées en silice dans des dunites océaniques de la Ride
Gakkel (Océan Arctique). Néanmoins, Peslier et al. (2002), dans une étude pétrologique de
xénolites mantelliques riches en cpx (Cordillére canadienne), ont suggéré que la réaction entre
la péridotite et le basalte alcalin hote aboutit a une cristallisation importante de cpx + opx.

Récemment, Mazzuchelli et al. (2009) ont réuni les modéles de Kelemen et al. (1995a)
et Lundstrom et al. (2000) en suggérant un processus a deux étapes pour la formation des duni-
tes du massif péridotitique de Balmuccia (Italie) : (1) une infiltration réactive des liquides issus
des pyroxénites dans la péridotite et (2) la focalisation des liquides résultants de la réaction
d’infiltration.

Dans cette partie, je teste les deux principales hypothéses (une origine compositionnelle
et une origine mécanique) de formation des dunites. Le premier chapitre de cette partie est
consacr¢ a I’étude du devenir des liquides pyroxénitiques lors des interactions avec le manteau
péridotitique et des implications pour le développement d’hétérogénéités au sein du manteau
(« I’hétérogénéisation » du manteau). Le second chapitre, présenté sous la forme d’un article
récemment publié dans Contributions to Mineralogy and Petrology, teste le modéle de focali-
sation de Kelemen et al. (1995a) et cherche a répondre a deux questions : (1) est-ce que la foca-
lisation des magmas sous les rides médio-océaniques peut permettre la formation de dunites ?
et (2) les transformations chimiques que subissent les magmas lors de leur transport dans des

chenaux dunitiques sont-elles a 1’origine de la composition des liquides primaires de MORB ?
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V.1 Evolution des liquides issus des pyroxénites : implications pour I’hétéro-
généité lithologique du manteau et les processus d’extraction des liquides.

V.1.1 Introduction

Le sujet de I’extraction et de I’ascension des liquides issus des pyroxénites est abordé
dans plusieurs articles (Yaxley, 2000 ; Keshav et al., 2004 ; Tuff et al., 2005 ; Kogiso et Hirs-
chmann, 2006). Cependant, le devenir de ces liquides durant leur passage a travers le manteau
est peu connu. Morgan et Liang (2003, 2005) ont récemment réalisé des expériences cinétiques
sur les interactions entre un liquide basaltique et une péridotite. Ils montrent que selon la com-
position du liquide, la réaction peut aboutir a une modification plus ou moins importante de
I’assemblage péridotitique. Néanmoins, parce que ce sont des expériences cinétiques, elles ne
sont pas a I’équilibre et elles sont réalisées au-dessus du solidus de la péridotite (afin d’accélé-
rer la réaction). Par conséquent, il est difficile de quantifier les réactions dans leurs expériences
et leur influence sur la composition des liquides résultants. De plus, I’état partiellement fondu
de la péridotite peut potentiellement aboutir a des résultats différents de la réaction qui a lieu
dans le manteau péridotitique subsolidus, quand les pyroxénites commencent a fondre. Yaxley
et Green (1998) et Pilet et al. (2008) ont réalisé des expériences avec une charge expérimentale
constituée d’un niveau de matériel ayant une faible température de solidus entre deux niveaux
de péridotite subsolidus. Les travaux de Yaxley et Green (1998) ont été réalisés avec une éclo-
gite de type MORB (GAT ; Figure I11.4) tandis que Pilet et al. (2008) ont utilisé une hornblendi-
te (AG4 ; Figure I11.4). Les deux séries d’expériences ont conduit a des résultats tres différents :
les liquides issus de GA1 sont consommeés pour produire de I’opx, tandis que les liquides issus
d’AG4 ont dissous les opx de la péridotite environnante. Ces deux études traitent principale-
ment de I’influence de la réaction sur la composition du liquide résultant mais la comparaison
de leurs résultats souligne le role de la composition initiale du liquide sur la réaction.

Dans beaucoup d’études théoriques (e.g., Lundstrom et al., 2000 ; Kogiso et al., 2004b),
expérimentales (e.g., Keshav et al., 2004 ; Kogiso et Hirschmann, 2006) et pétrologiques (e.g.,
Griffin et al., 1999 ; Aulbach et al., 2007 ; Piccardo et Vissers, 2007), les auteurs considerent
qu’un liquide sous-saturé¢ en silice, par interaction avec la péridotite, dissout systématiquement
les pyroxénes de cette derniére et précipite de I’olivine. Parce que le volume de pyroxeénes dis-
sous est inférieur au volume d’olivines précipitées (Kelemen et al., 1990 ; Daines et Kohlstedt,
1994), ce mécanisme augmente la proportion de liquide et facilite sa percolation en augmentant
la perméabilité. Ceci est décrit par la réaction (en unité de masse):

1 opx + 1 lig, = n ol + (2 - n) lig, ou n est la masse d’olivine précipitée par unité d’opx
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consommeée. Les études thermodynamique (Kelemen et al., 1990) et expérimentale (Daines et
Kohlstedt, 1994) estiment que n ~ 0.7 a P et T constant et inférieur a 0.7 dans le cas d’une réac-
tion durant une décompression adiabatique. La masse d’opx consommeée est donc généralement
supérieure a la masse d’olivine produite. Inversement, la cristallisation de pyroxéne aux dépens
de I’olivine entraine une réduction de la porosité et peut aboutir a un arrét de la percolation du
magma. Ce phénomeéne a donc une influence significative sur le transport des magmas depuis
leur région-source jusqu’a la surface. Parall¢lement, il pourrait également avoir une influence
importante sur la diversité lithologique dans le manteau. En effet, un certain nombre d’études
récentes (e.g., Peslier et al., 2002 ; Liu et al., 2005 ; Sobolev et al., 2005, 2007 ; Downes, 2007)
suggerent que les pyroxénites peuvent étre issues du métasomatisme des péridotites. Garrido
et Bodinier (1999) proposent que certaines pyroxénites du massif de Ronda (Espagne, Figure
II1.10) résultent de I’interaction entre un liquide alcalin (provenant d’une source pyroxénitique)
avec une péridotite.

Dans ce chapitre je cherche a évaluer le sort des liquides issus des pyroxénites durant
leur passage a travers le manteau péridotitique en fonction de leur composition et des conditions
P-T du manteau environnant. Trois cas géodynamiques différents sont considérés :

- Cas 1 : en contexte lithosphérique, quel est le sort des liquides produits par la fusion
des pyroxénites lorsque le manteau hétérogene subit une augmentation de température ? Si un
manteau lithosphérique est affecté par une augmentation de température (due par exemple a un
événement d’extension et d’amincissement), les pyroxénites — qui ont des températures de
solidus plus basses que les péridotites (Figure 111.42) — seront les premicres a étre affectées par
la fusion et infiltreront la péridotite environnante. Mon but ici est de tester si, comme le suggére
Garrido et Bodinier (1999), I’infiltration de liquide pyroxénitique peut conduire a la formation
d’une nouvelle génération de pyroxénites avec des caractéristiques spécifiques et donc a I’aug-
mentation de la diversité lithologique.

- Cas 2 : en contexte de rides médio-océaniques, quel est le sort des liquides produits par
la fusion des pyroxénites a haute pression dans un manteau péridotitique subsolidus ? En effet,
les pyroxénites ayant des T plus basses que les péridotites, elles commenceront a fondre a plus
grande profondeur. Les interactions entre les liquides pyroxénitiques et la péridotite hote non
fondue ont rarement été étudiées dans les articles expérimentaux (Yaxley et Green, 1998 ; Pilet
et al., 2008) et les implications sur 1’extraction des liquides depuis leurs sources restent peu
comprises. Ici, mon principal objectif est de déterminer si la réaction entre le liquide pyroxéni-
tique et la péridotite hote subsolidus facilite ou au contraire limite 1’infiltration supplémentaire

de liquide.
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- Cas 3 : en contexte de rides médio-océaniques, quel est le sort des liquides issus des
pyroxénites a plus basse pression aprés que le manteau péridotitique ait franchi son solidus ?
Mon but ici est de tester une hypothese que j’ai faite dans la Partie IV, a savoir que les com-
positions similaires des liquides issus des péridotites et des pyroxénites dans ces conditions
permettent a ces derniers d’étre extraits sans interaction significative avec le manteau.

Afin de modéliser ces trois situations, j’ai simulé les processus d’interaction en utilisant
le programme thermodynamique pMELTS (Ghiorso et al., 2002 ; voir paragraphe I1.3) implan-
té dans la version Adiabat-1ph (Smith et Asimow, 2005). Parallélement, la validité des calculs
a été vérifiée expérimentalement. Les approches théorique (données initiales, modele d’interac-

tion) et expérimentale (matériaux de départ, conditions P-T) sont présentées ci-dessous.

V.1.2 Stratégie expérimentale et théorique

V.1.2.1 Données du modele et approche théorique

Modeéles et conditions d’imprégnation. Pour les trois cas décrits ci-dessus, on considére que
le liquide issu des pyroxénites réagit avec la péridotite environnante a température et pression
constante. Les conditions P-T correspondent aux conditions de formation du liquide. Les inte-
ractions entre pyroxénites et péridotites sont d’abord négligées et les différents domaines sont
supposés évoluer en systéme clos jusqu’a I’extraction du liquide pyroxénitique. Ce dernier
impregne alors la péridotite environnante et réagit avec elle.

Pour simuler le cas 1 (fusion partielle de pyroxénites dans un manteau lithosphérique
subsolidus), j’ai considéré les liquides formés a 1250°C et 1.5 GPa par ~ 10 % de fusion des
pyroxénites M7-16 et M5-40 (Tableau V.1). Ces conditions P-T correspondent aux conditions
d’un manteau lithosphérique sous-continental subissant un épisode de relaxation thermique.

Pour les deux cas en contexte de ride médio-océanique (cas 2 et 3), je fais ’hypothese
que le manteau hétérogéne remonte selon un trajet adiabatique avec une température potentielle
T, de 1350°C, c¢’est-a-dire proche de la T, moyenne sous les rides médio-oc€aniques selon He-
rzberg et al. (2007). Dans le cas 2, j’ai considéré une pression de 2.5 GPa de telle sorte que les
pyroxénites M5-40 et M7-16 soient partiellement fondues alors que le manteau péridotitique
est subolidus. Pour ce cas, j’ai utilisé les compositions des liquides produits par les pyroxénites
M35-40 et M7-16 a 2.5 GPa et 1400°C, un couple P-T qui correspond a 7, ~ 1350°C (McKenzie
et O’Nions, 1991). Dans le cas 3, j’ai considéré une pression plus basse (1.0 GPa) ou la péri-
dotite hote a franchit son solidus. Pour ce cas, j’ai utilisé les compositions des liquides issus de
MS5-103, M5-40 et M7-16 a 1 GPa et 1290°C, des conditions P-T qui correspondent également
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aT,~1350°C (McKenzie et O’Nions, 1991).

Le Tableau V.1 donne la composition des liquides issus des pyroxénites M5-103, M5-

40 et M7-16 (cf. partie I1I) aux conditions P-T des trois cas exposés ci-dessus. Dans la Figure

V.1, les compositions des liquides sélectionnés sont projetées dans le diagramme Néphéline
(Ne) — Olivine (Ol) — Quartz (Qz) — Diopside (Di) — Plagioclase (Plg).

Tableau V.1 Compositions (% pds) de la péridotite et des liquides issus des pyroxénites et de la péridotite
utilisées dans les modéles d’'imprégnation?

Cas 1 Cas 2 Cas 3
P-T° 1.5 GPa - 1250°C 2.5 GPa - 1400°C 1 GPa - 1290°C e
Pyroxénite® M5-40 M7-16 M5-40 M7-16 M5-103 M5-40 M7-16¢ L(Bri)f
Exp.° 40-E2 16-A2 40-C4 16-Adb 103-A1 40-A1 16-A1
Fe 13.5 (12) 9.4 (9) 45(6) 21.8(21) | 31.1(15) 84.6 (36) 100 7.2 -
assemblage® Cp)i ;Fc))px cp:( s+p0| cpx + gt cpx + gt cpx++0|opx cpx + ol - C+p>c<)|++osppx
Sio, 50.6 (5) 416(5) | 48.7(6) 39.1(5) | 51.4(11) 49.8(4) 43.6(4) 50.1 45.1 (5)
TiO, 1.08 (4) 1.59 (16) | 1.90 (17) 2.36(18) | 0.14(6) 0.61(12) 0.75(8) 0.59 0.08 (1)
ALO, 19.7 (4) 146(3) | 146@3) 104(3) | 151(8) 149(3) 13.7(2) 16.0 2.7 (0)
Cr,0, 0.00(4) 001 (8) | 001(8) 001(8) | 025(6) 0.11(4) 0.07(0) 0.11 0.27 (1)
FeO 10.0 (4) 218(5) | 122(4) 222(5) 6.0 (3) 83(3) 145(3) 6.4 7.6 (2)
MnO 0.15(14) 0.36(12) | 0.19(8) 0.37(14) | 0.13(14) 0.19(8) 0.30 (2) 0.01 0.12 (0)
MgO 5.6 (2) 75(2) 8.4 (2) 106(4) | 127(9) 116(3) 125(3) 130 | 41.8(8)
CaO 6.7 (4) 9.8 (4) 8.4 (3) 128(4) | 126(6) 125(4) 13.8(3) 11.4 2.2 (0)
Na,O 540 (2) 246(19) | 415(25) 1.94(16) | 1.63(30) 1.98(14) 0.75(11)| 2.37 0.19 (3)
K,O 0.53(10) 0.32(10) | 1.42(16) 0.18(8) 0.04 (6) 0.08 (4) 0.03 (1) 0.01 0.00 (1)
Total 98.0 (8) 99.0 (13) | 98.7 (6) 97.8(8) | 97.7(29) 99.0 (5) - - -
Mgt 50.7 (11)  38.0(6) | 54.9(10) 46.0(14) | 79.0(12) 71.3(12)  60.6 78.3 90.7
. Ne 5.7 8.3 8.3 8.9 0 0 2.0 0 0
E Ol 214 35.8 22.3 39.9 7.7 16.2 32.0 17.0 69.6
% Hy 0 0 0 0 21.0 9.2 0 9.2 18.6
§ Di 4.7 17.6 20.5 20.7 23.3 24.6 28.0 18.8 35
< Fds 66.2 35.4 45.3 191 47.8 48.8 36.0 53.2 8.1

a Les compositions des liquides sont normalisées a 100 % pds (les totaux obtenus a la microsonde électronique sont reportés
dans la ligne « Total »). Le nombre entre parenthéses correspond a I'erreur calculée sur la concentration (cf. Annexe C) ex-
primée en termes de la derniére unité citée.

b Les conditions pression — température des expériences de fusion de pyroxénite, la composition de la pyroxénite de départ
et le numéro de I'expérience sont donnés dans les lignes « P-T », « Pyroxénite » et « Exp. », respectivement (cf. Tableau
11.2).

¢ Le degré de fusion de la pyroxénite ainsi que I'assemblage de phase solide a I'équilibre avec le liquide sont donnés dans
les lignes «F» et «assemblage».

4 La composition a 100 % de fusion a été déterminée par ICP-AES au Laboratoire Magmas et Volcans par Mhammed Ben-
bakkar.

¢ Composition de la péridotite utilisée dans les calculs et dans les expériences d’interactions (série Inter). Il s’agit d’'un xénolite
de péridotite du Mont Briangon (France) dont la composition est intermédiaire entre la péridotite fertile MM3 (Baker et Stolper,
1994) et la péridotite appauvrie DMM1 (Wasylenki et al., 2003). La composition a été déterminée par ICP-AES par le Service
d’Analyses des Roches et Minéraux du CRPG de Nancy.

f degré de fusion, composition et assemblage de phase a I'équilibre avec le liquide issu de Bri2 a 1350°C et 1 GPa selon
pMELTS.

9 Rapport molaire 100*Mg/(Mg + Fe) ou tout le fer est considéré comme FeO.

" Normes CIPW en % : Ne = népheline, Ol = olivine, Hy = hypersthéne, Di = diopside, Fds = anorthite + albite + orthose.
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Ne Di Ne Plg Qz

[+Ol]

Ol En Qz Di

Figure V.1 Compositions des liquides sélectionnés pour I'étude des interactions magma/péridotite, projetées a
partir du plagioclase [Plg] dans le diagramme pseudo-ternaire Olivine (Ol) — Quartz (Qz) — Diopside (Di) — Né-
phéline (Ne) et a partir de l'olivine [OI] dans le diagramme Ne — Qz — Di, selon la méthode de Walker et al. (1979
— cf. Annexe E). Les compositions choisies correspondent a des liquides expérimentaux produits par la fusion des
pyroxénites M5-103 (losanges), M5-40 (triangles) et M7-16 (carrés ; Partie Ill). Les symboles noirs correspondent
aux liquides formés a 1 GPa et 1290°C, les gris aux liquides formés a 1.5 GPa et 1250°C et les blancs aux liquides
formés a 2.5 GPa et 1400°C. Tous les liquides sont sous-saturés en silice (a olivine normative ; c-a-d., a gauche
du joint Di — En dans la projection a partir du PIg). Les liquides qui se projettent a partir du Plg dans le triangle Ne
— Ol — Di sont a néphéline normative. Les liquides qui se projettent a partir du Plg dans le triangle En — Ol — Di sont
a hypersthéne normatif.

Procédure numérique. Le processus d’ imprégnation de la péridotite par les liquides issus de
la pyroxénite a été simulé a P et T constantes en ajoutant de 0 a 100 g de liquide a la péridotite,
par incréments de 5 g. Pour la péridotite, j’ai choisi la composition du xénolite de lherzolite a
spinelle Bri2 (Tableau V.1) ; cet échantillon provient du Mont Briangon et a une composition
intermédiaire entre la péridotite fertile MM3 (Baker et Stolper, 1994) et la péridotite appauvrie
DMMI1 (Wasylenki et al., 2003). Apres chaque incrément d’ imprégnation, pMELTS fournit les
proportions massiques et la composition de chacune des phases de la péridotite imprégnée. A
partir de ces résultats, j’ai calculé les réactions modales d’imprégnation par une méthode ana-
logue a celle utilisée pour calculer les réactions de fusion (voir ci-dessous) et I’évolution de la
composition de la péridotite durant I’imprégnation. Comme je 1’ai expliqué dans la Partie II,
pMELTS tend a surestimer fortement la température de fusion de la péridotite (Ghiorso et al.,
2002). Pour compenser cet effet, les calculs n’ont pas été réalisés a la température de formation

des liquides pyroxénitiques, mais a une température supérieure de 60°C.

V.1.2.2 Approche expérimentale

Parce que la validité des résultats obtenus par pMELTS peut étre mise en question, no-
tamment par le fait que ce programme n’est calibré que pour des compositions péridotitiques

(cf. Partie 11.3), j’ai tenu a vérifier certains des calculs par I’approche expérimentale. Ainsi j’ai
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réalisé une série de quatre expériences en piston-cylindre pour reproduire le modele d’impré-
gnation en contexte lithosphérique (cas 1) :

(1) Expérience Inter0. C’est une expérience d’équilibration de la composition Bri2 a
1.5 GPa et 1250°C, destinée a déterminer le mode de départ de la péridotite avant imprégna-
tion. Comme dans les expériences précédentes (Partie III), la poudre de départ a été broyée tres
finement pour accélérer I’atteinte de 1’équilibre.

(2) Expériences Inter40 et Interl6. Deux autres expériences ont été réalisées dans les
mémes conditions (1.5 GPa - 1250°C) pour simuler I’imprégnation d’une masse de péridotite
par une masse équivalente d’un liquide issu de la pyroxénite M5-40 (Inter40) ou de la pyroxé-
nite M7-16 (Inter16). Les matériaux de départ dans ces expériences sont des mélanges homoge-
nes composés a 50 % de péridotite Bri2 et a 50 % d’un gel synthétique dont la composition est
proche soit du liquide issu de M5-40 a 1.5 GPa et 1250°C (gel 40) soit du liquide issu de M7-16
a 1.5 GPaet 1250°C (gel 16) ; les compositions des gels 16 et 40 sont données dans le Tableau
V.2. Ces expériences simulent le résultat final des calculs, apres addition de 100% de liquide a
la péridotite.

(3) Expérience Interl16BP

Tableau V.2 Compositions (% pds) des composants et mélanges

de départ utilisés dans les expériences d’imprégnation? Une cxperience supplemen—

Bri2° Gel 40° Inter40¢ Gel 16° Inter16¢ taire a été réalisée a la méme tem-
Sio, 45.13 52.17 48.66 39.82 42.48
érature (1250°C) et avec le mém
TiO, 0.08 1.12 0.59 1.70 0.89 pérature ( C) et avec le méme
ALO, 2.67 18.41 11.71 11.8 7.23 mélange que dans I’expérience In-
cr,0 0.27 0.00 0.14 0.03 0.15 . T
273 ter16 (mélange 50:50 de péridotite et
FeO 7.60 11.07 9.21 24.64 16.12
MnO 0.122 0.16 0.14 0.28 0.201 du gel 16), mais a une pression plus
MgO .72 532 2318 8.49 2511 faible : 1 GPa au lieu de 1.5 GPa.
Ca0 2.22 5.93 3.51 12.06 7.14
Na,0 0.19 504 262 101 0.60 Le but est d’observer la réaction
K0 0.00 0.57 0.28 0.18 009 entre un liquide a néphéline et une
Ne/Ol/Hy/ 1/22/0/ 5/39/0/ A .
Di/Fds® 47 oaj27 péridotite au-dessus de son solidus.

= Compositions sont normalisées a 100 %. Les procédures expérimen-

b Composition de la péridotite naturelle Bri2 utilisée comme matériel de dé-

part l'expérience Inter0. tales et analytiques sont décrites

dans la Partie II. Le Tableau V.3 ré-

¢ Les gels 40 et 16 ont été réalisés par Jean-Luc Devidal pour reproduire
des compositions proches des liquides formés a 1.5 GPa et 1250°C par la
fusion partielle de M5-40 et M7-16, respectivement (Annexe D.a). lls ont été

analysés par ICP-AES au Laboratoire Magmas et Volcans.

4 Compositions des mélanges de départ dans les expériences d’'imprégna-
tion : pour I'expérience Inter40, j’ai utilisé un mélange 50:50 de Bri2 et du
gel 40 ; pour les expériences Inter16 et Inter16BP, jai utilisé un mélange
50:50 de Bri2 et du Gel 16.

¢ Norme CIPW : néphéline (Ne) / olivine (Ol) / hypersthéne (Hy) / diopside
(Di) / anorthite + albite + orthose (Fds)
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capitule les conditions expérimen-
tales, les proportions de phases et
les compositions des liquides dans

chaque expérience.
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V.1 Sort des liquides pyroxénitiques

V.1.3 Résultats théoriques : Réactions modales d’imprégnation et compositions

modales des résidus

V.1.3.1 Préambule : calculs des réactions modales d’imprégnation

Le Tableau V.4 donne les proportions de phase des péridotites hybrides issues de la
réaction entre 100 g de péridotite et 100 g de liquide ainsi que les réactions d’imprégnation et
les Figures V.2, V.3 et V 4 illustrent les réactions d’imprégnation dans les cas 1, 2 et 3, respec-
tivement.

Apres chaque incrément d’imprégnation (i.e., 5 g de liquide ajouté), j’ai calculé, pour
chaque phase, la différence entre la proportion modale de la péridotite imprégnée et la pérido-
tite initiale. Pour chaque phase, cette différence est reportée en fonction de la quantité de liquide
ajouté (Figures V.2-4). Comme pour les calculs des réactions de fusion, les réactions d’impré-
gnations sont déterminées sur des intervalles ou les phases en présence ne changent pas. Dans
ce type de représentation, les pentes des droites de régression correspondent aux coefficients
de la réaction d’imprégnation. Quand la pente est négative, la phase est consommeée et inverse-
ment, quand la pente est positive, la phase est produite. Considérons, par exemple, le cas 1 ou
la péridotite est imprégnée par le liquide issu de M5-40 a 1.5 GPa. D’aprées les pentes obtenues
dans la Figure V.2a, on voit que pour chaque incrément de liquide ajouté, on consomme beau-
coup d’ol, et on produit de 1’opx, du cpx, du liquide et un peu de sp, suivant la réaction :

100 lig, + 37 ol = 53 liq, + 48 opx + 29 cpx + 7 sp. Les ruptures de pentes indiquent un chan-
gement de la réaction d’imprégnation en relation avec la disparition d’une phase ou I’apparition
d’une nouvelle phase. Dans la réaction d’imprégnation avec le liquide issu de M7-16 a 1.5 GPa
(Figure V.2b), on constate que I’olivine est produit au début de la réaction quand I’opx est sta-

ble. Une fois I’opx disparu, I’olivine est alors consommée (Tableau V.4).

V.1.3.2 Résultats théoriques : Cas 1 (1.5 GPa-1250°C)

L’imprégnation de la péridotite Bri2 entraine de fortes modifications de la proportion

des phases solides. Ces modifications sont bien visibles sur la Figure V.2 dans laquelle j’ai
reporté les variations de la masse des phases lors de I’imprégnation de 100 g de péridotite Bri2
par 0 a 100 g de liquide issu des pyroxénites M5-40 ou M7-16. Dans le cas du liquide issu de
M5-40, I’imprégnation de la péridotite s’accompagne de la dissolution de 1’0ol (dont la masse
diminue) et de la production d’un peu de sp et de beaucoup de cpx et d’opx (dont les masses
augmentent réguliérement). La réaction d’imprégnation s’écrit :

100 lig, + 37 ol = 53 liq, + 48 opx + 29 cpx + 7 sp (V.1)
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Figure V.2 Résultats des calculs d'imprégnation de 100
g de péridotite Bri2 par 0 a 100 g de liquide Liq, issu des
pyroxénites (a) M5-40 ou (b) M7-16, a 1.5 GPa-1250°C
(cas 1). La figure montre la variation de la masse des
phases (masse — masse, ) en fonction de la masse
de liquide ajouté. Les symboles sont les suivants : croix,
liquide restant apres équilibration (Liq,) ; carrés, cpx ;
triangles, opx ; ronds, ol ; losanges, sp. Les lignes sont les
régressions linéaires utilisées pour calculer les réactions
modales d’imprégnation dans le Tableau V.4. Quand la
pente est négative, la phase est consommée et inverse-
ment, quand la pente est positive, la phase est produite.
Les ruptures de pentes indiquent un changement de la
réaction d’infiltration en relation avec la disparition d’'une
phase ou I'apparition d’'une nouvelle phase.
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Figure V.3 Résultats des calculs d’'imprégnation de
100 g de péridotite Bri2 par 0 a 100 g de liquide Liq,
issu des pyroxénites (a) M5-40 ou (b) M7-16, a 2.5
GPa-1400°C (cas 2). La variation de la masse des
phases (masse —masse, ) est figurée en fonction de
la masse de liquide ajouté. Les symboles sont les sui-
vants : croix, liquide restant apres équilibration (Liq,) ;
carrés, cpx ; triangles, opx ; ronds, ol ; losanges, sp ;
étoiles, gt. Les lignes sont les droites de régression
utilisées pour le calcul des réactions d’imprégnation
(Tableau V.4).

ou lig, est le liquide initial (issu de la pyroxenite) et liq, le liquide restant aprés €quilibration.

On constate que presque la moiti¢ du liquide est consommée dans la réaction d’imprégnation.

Les évolutions enregistrées dans le cas de I’imprégnation par le liquide issu de M7-16

sont nettement différentes. Pour 0 a 40 g de liquide ajouté, il y a dissolution de 1’opx, produc-

tion de petites quantités d’ol et de sp et production massive de cpx, selon la réaction :

100 lig, + 16 opx = 14 liq, + 9 ol + 87 cpx + 6 sp

(V.2)

Apres la disparition de I’opx (entre 40 g et 45 g de liquide ajouté), 1’0l passe du coté des réactifs

et la réaction d’imprégnation s’écrit :
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100 lig, + 37 ol = 53 liq, + 48 opx +29 cpx + 7 sp

(V.1)

ou lig, est le liquide initial (issu de la pyroxeénite) et liq, le liquide restant apres €quilibration.

On constate que presque la moiti¢ du liquide est consommée dans la réaction d’imprégnation.
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Figure V.4 Résultats des calculs d'imprégnation de 100
g de péridotite Bri2 par 0 a 100 g de liquide Liq, issu des
pyroxénites (a) M5-103, (b) M5-40 et (c) M7-16 a 1 GPa-
1290°C (cas 3). La variation de la masse des phases
(masse —masse, . .) estdonnée en fonction de la mas-
se de liquide ajouté. Les symboles sont les suivants :
croix, liquide restant apres équilibration (Liq,) ; carres,
cpx ; triangles, opx ; ronds, ol ; losanges, sp. Les li-
gnes sont les droites de régression utilisées pour le
calcul des réactions d’'imprégnation (Tableau V.4).

Les évolutions enregistrées dans le cas
de I’'imprégnation par le liquide issu de M7-
16 sont nettement différentes. Pour 0 a 40 g
de liquide ajouté, il y a dissolution de I’opx,
production de petites quantités d’ol et de sp et
production massive de cpx, selon la réaction :
100 lig, + 16 opx =
14 1ig, + 9 ol + 87 cpx + 6 sp (V.2)
Apres la disparition de ’opx (entre 40 get45 g
de liquide ajouté), I’ol passe du coté des réac-
tifs et la réaction d’imprégnation s’écrit :

100 lig, + 3 ol =
36 liq, + 62 cpx +4 sp (V.3)

Les compositions modales des roches
imprégnées ont été projetées dans le diagram-
me de Streckeisen (Figure V.5a). Dans le cas
du liquide issu de M5-40, I’évolution est domi-
née par la chute du composant ol qui fait passer
I’assemblage solide du champ des lherzolites
au champ des webstérites a ol. Dans le cas du
liquide issu de M7-16, I’évolution se fait en
deux phases : on a d’abord une diminution im-
portante de 1I’opx et moindre de 1’0l qui améne
le solide du champ des lherzolites au champ
des wherlites, puis une diminution supplémen-
taire de 1’olivine qui conduit au champ des cli-

nopyroxénites a ol.
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Dans ces deux exemples, les phases qui cristallisent durant 1’infiltration sont les phases
a I’équilibre avec le liquide lors de sa formation (Tableau V.1). En effet, le liquide issu de M7-
16 est a I’équilibre avec ol, cpx et sp, alors que le liquide issu de M5-40 est a 1’équilibre avec
cpx, opx et sp. Le liquide tend donc a s’équilibrer avec la roche environnante en se rapprochant
des conditions d’équilibre lors de sa formation. Il est important de souligner que les deux liqui-
des sont a néphéline normative (Figure V.1). Cependant, ils présentent des teneurs en SiO, trés
différentes (50.6 % pds pour le liquide issu de M5-40 et 41.6 % pds pour le liquide de M7-16),
ce qui suggere que la teneur en silice du liquide infiltrant, et non son degré de sous-saturation
en silice, contrdle 1’évolution des proportions des phases ol et opx durant la réaction.

Ces résultats montrent également que la réaction s’accompagne d’une consommation
substantielle du liquide. En effet, pour 1’addition de 100 g de liquide a 100 g de péridotite, la
proportion de liquide restant, aprés réaction, est beaucoup plus faible : environ 55 g dans le cas
du liquide issu de M5-40 et 26 g dans le cas du liquide issu de M7-16 (Tableau V.4). Par consé-
quent, dans ce cas, la réaction entre le liquide issu de la pyroxénite et la péridotite tend, d’une
part, a diminuer la quantité de liquide susceptible d’étre extraite et, d’autre part, a diminuer la
perméabilité de la roche par cristallisation massive de pyroxénes, et par conséquent la capacité

d’infiltration du liquide.

V.1.3.3 Résultats théoriques : Cas 2 (2.5 GPa-1400°C)

Les stabilités relatives des minéraux lors du processus d’infiltration ne sont pas unique-
ment contrdlées par I’équilibre de phases du liquide mais aussi par I’interaction du liquide avec
la péridotite (Morgan et Liang, 2005). Le cas 2 est le plus approprié pour illustrer ce probléme
car, a la différence des deux autres cas, les phases a I’équilibre avec le liquide (cpx + gt seule-
ment ; Tableau V.1) ne sont pas toutes présentes dans la péridotite initiale, qui est une lherzolite
a spinelle a 2.5 GPa-1400°C (Tableau V.4). Dans le cas du liquide issu de M5-40, I’imprégna-
tion s’accompagne de la cristallisation massive de cpx et, dans une moindre mesure, d’opx, de
la dissolution de I’olivine, et de la précipitation de gt (a partir de 40 % de liquide ajouté ; Figure

V.3a). Les réactions modales d’imprégnation s’écrivent (Tableau V.4) :

100 lig, + 20 ol =27 liq, + 28 opx + 60 cpx + 4 sp (V.4)
en dessous de 40 % de liquide ajouté, et :
100 lig, +25 ol + 1 sp =39 liq, + 21 gt + 64 cpx + 2 opx (V.5)

au dessus de 40%. L’évolution des compositions modales des roches imprégnées (Figure V.5b)
est marquée par la chute du composant ol et par une augmentation significative du rapport

cpx/opx ; pour une addition d’environ 55 g de liquide, I’assemblage solide passe du champ des
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V.1 Sort des liquides pyroxénitiques

lherzolites au champ des webstérites a ol.

Dans le cas du liquide issu de M7-16, on retrouve des points communs avec le cas ci-
dessus, a savoir la cristallisation massive de cpx et la précipitation du gt (a partir de 35 % de
liquide ajouté). Par contre, les comportements de 1’0ol et de 1’opx sont fondamentalement diffé-
rents puisque 1’on observe ici la dissolution de I’opx (jusqu’a sa disparition entre 35 et 40 % de

liquide ajouté) et la production d’olivine (Figure V.3b). Les réactions d’imprégnation sont :

100 lig, + 53 opx = 5 liq, + 36 ol + 109 cpx + 4 sp (V.6)
puis:
100 lig, + 1 gt =28 liq, + 53 cpx + 16 ol + 4 sp (V.7)

apres la disparition de 1’opx. L’évolution des compositions modales est similaire a celle décrite
dans le cas 1 : on a d’abord une diminution importante de I’opx qui fait passer le solide du
champ des lherzolites au champ des wherlites, puis une diminution de I’ol qui conduit au champ
des clinopyroxénites a ol (Figure V.5b).

Pour les deux systémes considérés, 1’infiltration s’accompagne donc de la précipitation
de gt et de cpx, qui sont les deux phases a 1’équilibre avec les liquides initiaux. Cependant, on
note que I’infiltration du liquide issu de M5-40 aboutit également a une précipitation d’opx et
que Dl'infiltration du liquide issu de M7-16 entraine une précipitation d’ol, c¢’est-a-dire, deux
phases qui ne sont pourtant pas a 1’équilibre avec les liquides lors de leur formation (Tableau
V.1). Pour comprendre le comportement de 1’0ol et de I’opx dans les deux systémes, il faut
prendre en compte la différence de composition entre le liquide qui s’infiltre et les liquides nor-
malement produits par la péridotite. Ici, la péridotite est subsolidus, donc on considere le pre-
mier liquide formé. La composition de ce dernier est inconnue et ne peut pas étre précisément
déterminée par pMELTS car le logiciel surestime fortement la teneur en alcalins des liquides
de faible degré de fusion (cf. § I1.3). Néanmoins, la composition des phases solides peut étre
calculée. D’autre part, a cette pression (2.5 GPa), la réaction de formation du premier liquide a
partir de la péridotite (a savoir la réaction de fusion) est une réaction péritectique qui cristallise
de I’opx (Davis, 1964 ; O’Hara et Yoder, 1967 ; Mysen et Kushiro, 1977 ; Kinzler, 1997 ; Wal-
ter, 1998) :

8 0l +92 cpx + 8 sp =100 lig + 8 opx (V.8)
pour laquelle j’ai retenu les coefficients déterminés par Kinzler (1997) dans une étude expéri-
mentale de la fusion d’une lherzolite fertile a 2.3 GPa.

Dans la Figure V.6a, les compositions des phases de la péridotite (calculées par pMELTS
a 2.5 GPa et 1460°C) sont placées dans le systtme CMAS a I’aide du programme CMAS 3D
développé par France et al. (2009). Avec la méthode de Kinzler et Grove (1992a), on en déduit
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que la composition du premier liquide formé est sur une ligne (appelée «ligne liquide») qui part
du pdle opx et qui recoupe le plan formé par les trois phases consommeées durant la réaction
de fusion (i.e., cpx, ol et sp). La position de I’intersection de la ligne liquide avec ce plan est
déterminée par les coefficients de 1’équation de fusion (V.8). Pour comparaison, les liquides
issus des pyroxénites M5-40 et M7-16 sont placés dans le tétracdre CMAS et projetés dans le
plan CMS depuis le spinelle (Figure V.6a et b, respectivement).

S

Figure V.6 (a) Représentation 3D dans le systeme CMAS (France et al., 2009) et (b) projection depuis le spinel [sp]
sur le plan CMS de la réaction de fusion de la péridotite Bri2 a 2.5 GPa selon Kinzler (1997). Le plan et la ligne en
gris relient les phases consommeées lors de la fusion de la péridotite (cpx, ol et sp). La ligne noire relie les phases
produites pendant la fusion (opx et liquide). Les compositions des phases solides ont été calculées avec pMELTS.
La composition du liquide formé par la péridotite est sur la ligne pleine. La réaction de fusion est 0.08 ol + 0.92 cpx
+ 0.08 sp = 1 lig + 0.08 opx. Les compositions des liquides issus de M5-40 et de M7-16 a 2.5 GPa et 1400°C sont
également indiquées (voir texte pour discussion). Les symboles sont les suivants : carré, cpx ; triangle, opx ; rond,
olivine ; losange, spinelle ; étoile gris-clair, liquide issu de M7-16 ; étoile gris-foncé, liquide issu de M5-40.

Grace a cette construction, on peut comparer la composition des liquides qui s’infiltrent
avec la composition des liquides produits par la péridotite pour comprendre ce qui se passe en
début d’imprégnation. Le liquide issu de M5-40 est enrichi en composant silice par rapport a la
composition du liquide (situé sur la ligne liquide) issu de la péridotite. Durant I’imprégnation, le
liquide va donc avoir tendance a s’appauvrir en composant silice pour se rapprocher de la com-
position du premier liquide issu de la péridotite : il dissout donc de 1’0l et cristallise de I’opx.
Inversement, le liquide issu de M7-16 est plus appauvri en composant silice que le liquide issu
de la péridotite. Par conséquent, en s’infiltrant dans la péridotite, il va avoir tendance a dissou-
dre de I’opx et a cristalliser de 1’ol. On peut remarquer que les deux liquides ont un pourcentage

similaire de néphéline dans leur norme (8.3 et 8.9 %, pour les liquides issus de M5-40 et M7-16,
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respectivement) mais qu’ils présentent, au contraire, des teneurs en silice contrastées (48.7 et
39.1 % pds pour les liquides issus de M5-40 et M7-16, respectivement). Il apparait donc que (1)
la sous-saturation en silice du liquide n’est pas une condition suffisante pour la dissolution de

I’opx dans le résidu et (2) le devenir de 1’ol et de I’opx durant la réaction dépend principalement

de la teneur en silice du liquide.

V.1.3.4 Résultats théoriques : Cas 3 (1 GPa-1290°C)

La spécificité du cas 3 par rapport aux deux autres cas est que la péridotite est dans
des conditions au-dessus de son solidus. Comme je 1’ai montré dans la Partie IV (cf. Par-
tie IV, Figure 6), la composition des liquides issus des pyroxénites dans les conditions P-T
du cas 3 est proche de la composition des liquides d’origine péridotitique pour la majorité
des oxydes. Sur la Figure V.7, la différence de composition entre les liquides produits par
les pyroxénites M5-103, M5-40 et M7-16 a 1 GPa-1290°C et le liquide de la péridotite Bri2
(calculée avec pMELTS ; Tableau V.1) est donnée pour chaque oxyde. Les liquides issus de
M35-103 et de M5-40 ont des teneurs en AL O, et Na O légérement plus faibles et des teneurs
en CaO légerement plus élevées que le liquide de la péridotite, ce qui est di aux plus forts
degrés de fusion des pyroxénites. Néanmoins, leurs compositions restent voisines de celle du
liquide de la péridotite pour la majorité des oxydes et ils sont, par conséquent, proches de
I’équilibre avec la péridotite. Cette conclusion ne tient pas dans le cas du liquide issu de M7-

16 qui se distingue du liquide d’origine péridotitique par une teneur en silice trop basse et une
10

B M5-103
8 'l M5-40
[ M7-16

6
4
2
0

- Liquide, , (% pds)

pyroxénite

Liquide
>

_1 0 1 1 1 1 1 1 1 1 1
SiO, TiO, ALO, Cr,O, FeO MnO MgO CaO Na,O K,O
Figure V.7 Différences de composition entre les liquides issus des pyroxénites M5-103 (noir), M5-40 (gris foncé) et
M7-16 (gris clair) et le liquide issu de la péridotite Bri2 a 1 GPa et 1290°C. La composition du liquide de la péridotite

a été déterminée avec pMELTS (Tableau V.1). Seul le liquide issu de M7-16 se distingue nettement du liquide de

la péridotite par des teneurs en silice nettement plus basse (moins 6.5 % pds) et en FeO nettement plus élevée
(plus 8 % pds).
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teneur en fer trop élevée (Figure V.7).

Les résultats obtenus avec pMELTS (Tableau V.4, Figure V.4) sont en accord avec le
faible contraste compositionnel entre les liquides issus de M5-103 ou de M5-40 et le liquide de
la péridotite. Les interactions entre le liquide issu de M5-40 et la péridotite Bri2 sont marquées
par la dissolution de petites quantités d’ol et d’opx et par la précipitation d’un peu de cpx, selon
la réaction :

100 lig, + 4 opx + 1 ol =93 liq, + 13 cpx (V.9)

Dans le cas du liquide issu de M5-103, les coefficients de la réaction modale sont un
peu plus élevés (tout en restant trés inférieurs a ceux calculés pour les cas 1 et 2 ; Tableau V.4).
Comme les valeurs des coefficients dans les réactions sont faibles pour les phases solides, les
proportions modales du solide changent peu au cours de I’imprégnation : la proportion de py-
roxene et le rapport cpx/opx augmentent et la proportion d’ol diminue, mais le résidu final reste
dans le champ des lherzolites (Figure V.5c).

Par comparaison aux liquides issus de M5-103 et M5-40, le liquide issu de M7-16 est
plus éloigné de la composition du liquide de péridotite (Figure V.7). De fait, les calculs mon-
trent des interactions plus importantes avec la péridotite. Ces interactions sont qualitativement
similaires a celles décrites dans le cas 1 (dissolution de I’opx, précipitation de 1’0l et du cpx),
mais les coefficients des phases solides dans les réactions sont plus faibles (Tableau V.4, Figure
V4):

100 lig, + 35 opx =78 liq, + 17 0ol + 39 cpx + 1 sp (V.10)
jusqu’a la disparition de I’opx (entre 55 et 60 % de liquide ajouté), puis :
100 lig, + 7 cpx = 96 liq, + 11 ol (V.11)

Dans le diagramme de Streckeisen (Figure V.5¢), I’évolution des compositions modales
est d’abord marquée par une diminution importante de I’opx, a ol presque constante, qui fait
passer le solide du champ des lherzolites au champ des wherlites. Apres la disparition de 1’opx,
le cpx passe du coté des réactifs dans la réaction d’imprégnation et le mode du solide se déplace
légerement vers le pole ol du diagramme.

Pour les trois compositions, la proportion de liquide avant et aprés infiltration dans la
péridotite change peu. En effet, au contraire des cas 2 et 3 ou I’on observait une consommation
importante du liquide, la consommation est ici trés faible, voire presque nulle comme dans la
réaction (V.11). Ainsi le processus d’imprégnation ne s’accompagne pas d’un colmatage signi-
ficatif de la péridotite partiellement fondue. Ce résultat suggére que, dans les conditions ou les
péridotites encaissantes sont au dessus de leur solidus, le liquide pyroxénitique peut étre extrait

de sa source et percoler a travers le manteau.
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V.1.4 Résultats expérimentaux

V.1.4.1 Paragénéses et textures des échantillons expérimentaux

Les textures et les paragéneses dans les échantillons Inter0, Inter40, Inter16 et Inter-
16BP sont illustrées dans la Figure V.8. Les proportions de phase des expériences sont données
dans le Tableau V.3. Par analogie avec les résultats des calculs (Tableau V.4), j’ai choisi d’ex-
primer les modes de deux maniéres différentes en fonction du type d’expérience : pour Inter(
(équilibration de la péridotite Bri2 a 1.5 GPa-1250°C), je donne les masses des composants
pour 100 g de roche ; pour Inter40, Inter16 et Inter1 6BP qui simulent I’imprégnation de 100 g
de péridotite par 100 g de liquide, les modes sont exprimés en termes de masse des composants
pour 200 g de roche. L’intérét de ce choix est de bien visualiser si une phase est consommée au
cours de I’'imprégnation (masse décroissante) ou bien produite (masse croissante). De plus, la
différence entre la masse finale d’une phase solide (sur 200 g ; expérience Inter40 ou Inter16)
et sa masse initiale (sur 100 g ; expérience Inter(Q) correspond a son coefficient dans la réaction
d’imprégnation. Notons que je parle ici d’une réaction « globale » pour 1’addition de 100 g de
liquide : en effet, a la différence des calculs illustrés dans les Figures V.2 a V.4, je ne connais
que 1’état initial et 1’¢tat final du systéme et pas les états intermédiaires, ce qui m’interdit, entre
autres, de distinguer deux réactions successives comme dans la Figure V.2b.

La composition Bri2 équilibrée a 1.5 GPa-1250°C est une lherzolite a 65 % ol, 22 %
opx, 13 % cpx et des traces de sp. L’échantillon Inter40 a un pourcentage pondéral de liquide
assez ¢levé (1/3) ; il se distingue de la péridotite Bri2 par un appauvrissement trés marqué en
ol et par un fort enrichissement en opx et sp. L’échantillon Inter16 posséde une fraction liquide
faible (6.6 % pds) ; par comparaison a Bri2, on note une augmentation trés importante des mas-
ses du cpx et du sp, moins importante de 1’0l, et la quasi-disparition de I’opx.

Je n’ai pas fait d’expérience d’équilibration de la péridotite Bri2 a 1 GPa-1250°C. Le
mode initial de la péridotite dans ces conditions a été extrapolé a partir des calculs de pMELTS.
Les calculs ont été réalises sans Cr,O,. En effet, pMELTS tend a surestimer la proportion de
spinelle dans I’assemblage en présence de Cr,O, car cet €lément n’est pas pris en compte dans
les compositions des pyroxenes (Asimow et al., 1995). Par rapport a 1.5 GPa, la composition
modale de Bri2 a 1 GPa-1250°C (colonne « calc ss Cr » dans le Tableau V.3) se distingue par
la présence de liquide (3.9 % pds) et par la faible fraction de cpx (7.2 % pds). Pour I’expérience
Inter16BP, on a utilisé¢ le méme matériel de départ que pour Inter16, mais les conditions d’équi-
libration sont de 1 GPa-1250°C. Cet échantillon se caractérise par une fraction liquide élevée

(> 40 % pds ; Figure V.8d). Par rapport a InterOBP, les masses de 1’0l et du cpx ont fortement
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augmenté tandis que I’opx et le sp ont été totalement dissous ou presque.

Figure V.8 Images MEB en électrons rétrodiffusés illustrant les textures et les assemblages de phases des expé-
riences de la série Inter. (a) Inter0, (b) Inter40, (c) Inter16 et (d) Inter16BP. Barres d’échelle : 20 um.

V.1.4.2 Validité des calculs

Le Tableau V.3 récapitule les résultats obtenus par pMELTS dans les conditions équi-
valentes aux conditions expérimentales. Comme les gels 16 et 40 ne correspondent pas exac-
tement aux liquides issus de M5-40 et M7-16 a 1.5 GPa-1250°C (cf. Tableaux V.1 et V.2),
j’ai refait des calculs d’imprégnation de la péridotite Bri2 par des liquides ayant la compo-
sition de ces deux gels. Sur la Figure V.9, les proportions modales expérimentales et théori-
ques sont projetées dans le diagramme de Streckeisen. Dans 1’assemblage initial (Inter0), les
proportions d’ol et d’opx sont identiques dans les expériences et dans les calculs (a ’erreur
pres), la proportion de cpx est légeérement plus faible et la proportion de sp est significati-
vement plus forte dans les calculs. Pour les péridotites imprégnées Inter40, Inter16 et Inter-
16BP, on note aussi une bonne correspondance entre les modes expérimentaux et théoriques,
malgré des divergences systématiques (sous-estimation de 1’ol et surestimation du cpx et du

sp dans les calculs). La comparaison des réactions d’imprégnation déduites des expériences
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avec celles déduites des calculs confirme cette correspondance :

Inter40 (exp.) 100 lig, + 33 ol — 64 liq, + 64 opx + 5 sp (V.12a)
Inter40 (calc.) 100 lig, + 52 ol — 56 liq, + 74 opx + 14 cpx + 8 sp (V.12b)
Inter16 (exp.) 100 lig, + 21 opx — 13 liq, + 21 ol + 80 cpx + 7 sp (V.13a)
Inter16 (calc.) 100 lig, + 25 opx — 10 lig, + 16 ol +92 cpx + 7 sp (V.13b)
Inter16BP (exp.) 100 liq, + 24 opx — 79 liq, + 33 ol + 12 ¢px (V.14a)
Inter16BP (calc.) 100 lig, + 25 opx — 77 lig, + 20 ol + 28 ¢px (V.14b)
Ol Figure V.9
Diagramme de Streckeisen comparant les compo-
duniteg%\ sitions modales obtenues dans les expériences de

la série Inter (symboles pleins) et dans les calculs
de pMELTS (symboles vides). Les ronds corres-
pondent a la péridotite Bri2 avant imprégnation, les

é@ triangles sont les roches imprégnées par le gel 40
S o 2 et les carrés sont les roches infiltrées par le gel 16.
& 2 . . -
& ) Les symboles noirs représentent les expériences
Iherzolite ® et calculs a 1.5 GPa (Inter0Q, Inter40 et Inter16), les
symboles gris représentent I'expérience et le calcul
a 1 GPa (Inter16BP).
webstérite
a olivine
webstérite
OpX orthopyroxénite clinopyroxénite CpX

Il est utile de remarquer que la production d’une phase durant la réaction d’infiltration
n’est pas systématiquement liée a une augmentation de son pourcentage modal dans 1’assem-
blage final : par exemple, dans 1’échantillon Inter16, il y a eu production d’ol (équation V.13a)
mais le mode de I’ol est passé de 65.0 a 43.1 % pds (les pourcentages modaux dans Inter40,
Inter16 et Inter1 6BP sont égaux aux masses consignées dans le Tableau V.3 divisées par 2).
L’évolution du pourcentage modal de la phase 4 au cours de I’imprégnation dépend (1) de son
coefficient de réaction c et (2) de son pourcentage initial (avant infiltration) M dans la pérido-
tite. Ainsi, pour (¢/M), < 1, le pourcentage modal d’une phase 4 dans I’assemblage diminue, et
inversement, pour (¢/M) > 1, son pourcentage augmente. Par exemple, a 1.5 GPa, les pourcen-
tages modaux d’ol et de cpx sont respectivement de 65.0 et 13.1 % dans I’expérience Inter(. Par
conséquent, dans le cas de I’échantillon Inter16 (équation V.13a), les (¢/M) et (c/M)Cpx sont
respectivement de 21/65 = 0.32 et 80/13.1 = 6.1, ce qui explique que le pourcentage d’ol dans
la roche totale diminue de 65.0 a 43.1 % pds alors que le pourcentage de cpx augmente de 13.1

a46.5 % pds.
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Dans les réactions d’imprégnation calculées avec pMELTS, on observe (1) que les coef-
ficients du cpx, de I’opx et du sp sont généralement surestimés par rapport aux expériences et
(2), que la consommation en liquide de la réaction est également plus élevée dans les calculs.
De plus, lorsque 1’0l est consommée, le coefficient de réaction est surestimé, tandis que lors-
qu’elle est produite, le coefficient est sous-estimé. Par conséquent, la proportion d’olivine dans
le résidu est systématiquement sous-estimée dans les calculs par rapport aux expériences. Cette
comparaison permet de mettre en évidence les limites de pMELTS pour cette application. Le
logiciel donne cependant une estimation qualitative des réactions entre les liquides issus des
pyroxénites et la péridotite environnante. En effet, malgré des différences de coefficients, les
réactions sont de la méme forme, i.e., les phases produites et consommées sont les mémes que
dans les expériences. Ce résultat renforce les conclusions basées sur les calculs des Figures V.2
a V.4 : (1) la composition du liquide détermine I’évolution de I’0l et de I’opx durant I’infiltra-
tion, (2) la sous-saturation en silice des liquides n’est pas une condition suffisante pour aboutir
a la dissolution des opx de la roche infiltrée et (3) les liquides issus des pyroxénites, par interac-
tion avec la péridotite subsolidus, sont en partie consommés et par conséquent la réaction tend

a limiter une infiltration supplémentaire.

V.1.4.3 Composition des liquides

A la différence des calculs réalisés avec pMELTS, les expériences nous donnent une
information précieuse sur 1’évolution de la composition du liquide par interaction avec la péri-
dotite. Les compositions des liquides dans les expériences Inter40, Inter16 et Inter1 6BP sont re-
portées dans le Tableau V.3 et sont projetées dans le diagramme Néphéline (Ne) — Olivine (Ol)
— Quartz (Qz) — Diopside (Di) — Plagioclase (Plg) sur la Figure V.10. Par comparaison avec la
composition initiale du liquide (gel 40 ; Tableau V.2), le liquide de Inter40 est trés appauvri en
FeO (- 4% pds) et enrichi en Al O,, MgO et surtout en alcalins (+2 % pds Na O) ; les teneurs
en TiO, et CaO sont constantes. Par rapport a la composition initiale du gel 16, le liquide de
Inter16 est treés appauvri en FeO (-9 % pds) et CaO (- 3.5 % pds), et nettement enrichi en SiO,,
TiO,, AL O, eten alcalins (+2.2 % Na O, + 1 % K, O) ; en particulier, la teneur en TiO, atteint 4
% pds (contre 1.7 % dans le gel 16). Enfin, le liquide de Inter16BP est fortement enrichi en SiO,
et ALO,, et appauvri en FeO. Dans tous les liquides, on observe une augmentation significative
du Mg# : de 46.1 % dans le gel 40 a 63.3 % dans Inter40 ; de 38.1 % dans le gel 16 a 47.8 %
dans Inter16 et 55.5 % dans Inter16BP.
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Dans les paragraphes suivants, je discute de 1’évolution des principaux oxydes en fonc-
tion des réactions d’imprégnation calculées ci-dessus :

(1) Les teneurs plus fortes en alcalins et en TiO, dans les liquides expérimentaux tradui-
sent la consommation du liquide durant la réaction. En effet, ces éléments sont incompatibles et
leurs teneurs augmentent dans le liquide durant la cristallisation. Cet effet est particuliérement
marqué dans I’échantillon Inter16 a cause de la tres faible quantité de liquide restant apres équi-
libration (6.6 %).

(2) AlL,O, se comporte ¢galement comme un €lément incompatible : sa teneur augmente
dans le liquide durant la cristallisation.

(3) L’augmentation du Mg# des liquides est liée a la mise a I’équilibre du liquide avec
la péridotite (Mg# = 90.7) qui tend a diminuer la teneur en fer des liquides. Le Mg# plus élevé
du liquide issu de Inter1 6BP par rapport au liquide issu de Inter16 est di a la fraction plus im-
portante de liquide a la fin de I’expérience Interl1 6BP.

(4) Les teneurs égales en CaO dans le liquide de Inter40 et dans le liquide initial (gel
40) s’expliquent par la participation pratiquement nulle du cpx a la réaction (équation V.12a).
Inversement la précipitation trés importante de cpx dans I’expérience Inter16 (équation V.13a)
aboutit a une nette diminution de la teneur en CaO dans le liquide.

(5) L’enrichissement marqué en silice dans les liquides de Inter16 et Inter16BP est di a

la dissolution d’opx (équations V.13a et V.14a).

Ne Di Ne Plg Qz
Inter40 H gel40

Inter16

Inter40
N Inter16BP

Inter16

.\D gel16

N

[+Plg]

Inter16BP

()Bri2
Ol En Qz Di

Figure V.10 Compositions du gel 40 (triangle blanc), du gel16 (carré blanc) et de la péridotite Bri2 (rond blanc) uti-
lisés et des liquides expérimentaux obtenus dans les expériences de la série Inter (Inter40 : triangle noir ; Inter16 :
carré noir; Inter16BP : carré gris), projetées a partir du plagioclase [Plg] dans le diagramme pseudo-ternaire Olivine
(QOl) — Quartz (Qz) — Diopside (Di) — Néphéline (Ne) et a partir de I'olivine [Ol] dans le diagramme Ne — Qz — Di
(Walker et al., 1979- cf. Annexe E). Les fleches illustrent I'évolution de la composition du gel par interaction avec
la péridotite.
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Dans I’expérience Inter40, le liquide voit sa teneur en silice diminuer (Iégérement) et
sa teneur en alcalins augmenter sensiblement. Par conséquent, son degré de sous-saturation
augmente fortement (de 1 a 17 % environ de néphéline dans la norme ; Figure V.10). Dans
I’expérience Inter16, malgré I’augmentation de la teneur en silice du liquide, le degré de sous-
saturation du liquide augmente légerement (de 5 a 8 % environ de néphéline dans la norme).
Cette augmentation est due a la consommation substantielle du liquide durant la réaction (équa-
tion V.13a) qui entraine une augmentation significative de la teneur en alcalins dans le liquide
(Tableau V.3). Au contraire, au cours de 1’expérience Inter16BP, on passe d’un liquide a né-
phéline normative (le gel 16) a un liquide a hypersthene normatif (Hy = 10 %), ce que je mets
en relation avec la consommation plus faible du liquide durant la réaction (équation V.14a) :
I’augmentation significative de la teneur en SiO, du liquide ne s’accompagne pas d’une aug-
mentation sensible de sa teneur en alcalins. Ces résultats suggerent donc que 1’évolution de la
sous-saturation en silice du liquide est en partie contrdlée par les phases produites et consom-
mées durant la réaction, mais que le taux de consommation du liquide a une influence non

négligeable sur cette évolution.

V.1.4.4 Bilan de I’étude expérimentale

Je résume les principaux résultats obtenus dans les expériences et dans les calculs.

(1) La comparaison des expériences et des calculs montre que, si pMELTS tend a su-
restimer les modifications de la péridotite au cours de I’imprégnation, il donne cependant une
estimation qualitativement correcte des réactions et il distingue convenablement les phases
produites des phases consommées.

(2) L’infiltration du liquide dans un manteau subsolidus conduit a la consommation
du liquide par cristallisation de cpx + opx ou cpx + ol quelles que soient la composition et la
pression. Par conséquent, I’infiltration des liquides issus des pyroxénites dans le manteau pé-
ridotitique non fondu sera limitée. La remontée a la surface de ces liquides nécessite donc un
processus annexe tel que la focalisation des liquides ou un transport par fractures.

(3) La sous-saturation en silice du liquide ne conduit pas forcément a la dissolution des
opx de la péridotite infiltrée. La stabilit¢ des minéraux dépend, d’une part, des phases a 1’équi-
libre avec le liquide lors de sa formation et, d’autre part, de 1’interaction entre le liquide et le
manteau péridotitique environnant. Le liquide aura tendance a modifier sa composition pour
s’approcher de la composition du liquide formé par le manteau péridotitique. Parallélement,
les proportions modales de la péridotite évolueront vers 1’assemblage de phases a 1’équilibre

avec le liquide. Par conséquent, si la teneur en silice du liquide infiltrant est inférieure a la
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teneur du liquide péridotitique, le liquide tend a s’enrichir en silice par dissolution des opx. Au
contraire, si la teneur en silice du liquide infiltrant est supérieure, il y précipitation d’opx. Paral-
Ielement, les phases a 1’équilibre avec le liquide lors de sa formation (cpx + gt & sp) précipitent
¢galement.

(4) L’évolution du degré de sous-saturation en silice du liquide durant la réaction d’im-
prégnation dépend a la fois de la quantité de liquide restant aprés équilibration et du com-
portement (dissolution vs. précipitation) des phases solides (opx et ol) : le premier parametre

controle la teneur en alcalins du liquide, le second sa teneur en silice.

V.1.5 Discussion

V.1.5.1 Implications pour ’hétérogénéisation du manteau lithosphérique
Le massif de Ronda est un massif ultrabasique situé¢ au Sud de 1’Espagne et appartient,

au méme titre que le massif de Beni Bousera, a la ceinture Bétique-Rifaine, i.e, la partie la plus
occidentale de I’orogenése alpine (Figure I11.7). A la différence du massif de Beni Bousera, il
présente un zonage pétrologique et structural a 1’échelle kilométrique et un front de recristal-
lisation qui sépare le domaine dit des « tectonites a spinelle », c-a-d., le domaine le plus vieux
et le plus déformé, des autres domaines (Van der Wal et Vissers, 1993). Les pyroxénites, nom-
breuses dans ce massif, ont été classées en 4 groupes (A, B, C, D ; Garrido et Bodinier, 1999).
Les pyroxénites du groupe A sont situées dans le domaine des « tectonites a spinelle» et sont
principalement des pyroxénites a grenat interprétées comme une ancienne lithosphére sous-
continentale métasomatisée. Les autres groupes se sont formés lors d’un événement magmati-
que tardif a I’origine du zonage pétrologique du massif (e.g., Van der Wal et Bodinier, 1996).
Le groupe C présente un intérét particulier par rapport a notre étude : il est en effet composé de
webstérites et de webstérites a ol qui, selon Garrido et Bodinier (1999), se seraient formées par
réaction entre un liquide alcalin provenant de la fusion des pyroxénites du groupe A et la péri-
dotite environnante. Les pyroxénites du groupe C possédent quatre caractéristiques importan-
tes : (1) elles ne présentent pas ou peu de déformation et recoupent la foliation des péridotites,
(i1) les observations pétrographiques montrent que les pyroxénes sont d’origine secondaire et
se sont formés apres les olivines, (iii) leurs compositions en terres rares présentent un spectre
concave vers le haut, et (iv) elles ont des forts rapports '¥’Os/!*QOs. Pour réconcilier les données
compositionnelles et de terrain, Garrido et Bodinier (1999) ont propos¢€ un mode¢le qui s’appuie
sur trois hypothéses. (1) La formation des pyroxénites du groupe C doit étre plus récente que

la mise en place crustale du massif (pour expliquer I’absence de déformation). (2) Comme les
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pyroxenes se sont formés apres les olivines, ces dernieres doivent provenir de la péridotite hote
et les pyroxénites sont le résultat du remplacement des péridotites via des interactions magma/
roche. (3) Le liquide doit étre alcalin (pour expliquer les compositions en terre rares) et doit
provenir d’une source avec des compositions fortement radiogéniques en osmium.

Afin de tester le modéle de Garrido et Bodinier (1999), les proportions modales des py-
roxénites du groupe C du massif de Ronda sont reportées dans la Figure V.5a. Les proportions
modales de la majorité des pyroxénites du groupe C peuvent étre expliquées par I’imprégna-
tion de péridotites par un liquide dont la composition est comprise entre les liquides issus des
pyroxénites M5-40 et M7-16. Sur la Figure V.11, les compositions des pyroxénites de Ronda
sont projetées a partir du diopside dans le diagramme Fo — CaTs — Qz et sont comparées aux
compositions des pyroxénites de Beni Bousera et aux compositions des péridotites imprégnées
par les liquides issus de M7-16 et M5-40. Cette figure montre que les compositions des pyroxé-
nites du groupe C de Ronda sont beaucoup plus enrichies en composant ol que la majorité des

pyroxénites de Beni Bousera.

CaTs

Figure V.11 Projections molaires (O’Hara, 1972 ; cf. Annexe E) a partir du diopside [Di] sur le diagramme pseudo-
ternaire Forstérite (Fo) — pyroxéne Calcium Tschermak (CaTs) — Quartz (Qz) des pyroxénites du groupe C de Ron-
da (ronds blancs ; Bodinier et al., 2008), de la composition moyenne des pyroxénites du groupe A de Ronda (carré
blanc ; Garrido et Bodinier, 1999), des pyroxénites de Beni Bousera (carrés gris ; Kornprobst, 1970 ; Pearson et
al., 1993 ; Kumar et al., 1996) et des pyroxénites M5-40 et M7-16 (carrés noirs). Les fleches annotées «M5-40» et
«M7-16» illustrent les compositions calculées par pMELTS pour des péridotites imprégnées par les liquides issus
de M5-40 et de M7-16 a 1.5 GPa et 1250°C. Les graduations correspondent aux rapports magma/roche dans le
modéle. La composition de la péridotite Bri2 avant imprégnation est représentée par le rond noir.
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Tableau V.5 Composition de la moyenne
des pyroxénites du groupe A? du mas-

sif de Ronda (Espagne) comparée aux  quides ayant une composition comprise entre le liqui-
compositions des pyroxénites M5-40 et

De plus, elle confirme que I’'imprégnation par des li-

M7-16 de issu de M7-16 et le liquide issu de M5-40 reproduit
Groupe A? M5-40 M7-16 . . .. , .
, relativement bien les compositions des pyroxénites du

Sio, 47.1 4853 4358

TiO, 0.51 0.52 0.75 groupe C. Enfin, sur la Figure V.11, j’ai également

ALO 13.79 12.37 13.73 I ”» -

278 projeté la composition moyenne des pyroxénites du

Cr,0, - 0.12 0.07

FeO 9.76 9.02 14.51 groupe A du massif de Ronda et les compositions des

MnO 0.20 0.20 0.30 pyroxénites M7-16 et M5-40. Le Tableau V.3 com-

MgO 14.05 16.64 12.52 . _ .

Cad 11.91 10.89 13.77 pare la composition en éléments majeurs de ces trois

Na,0 1.32 1.65 0.75 pyroxénites. La moyenne des pyroxénites du groupe

K,0 0.02 0.06 0.03 .

Mg 720 6.7 606 A de Ronda est légerement plus pauvre en composant
® Référence : Garrido et Bodinier (1999) forstérite (Fo) que M5-40 et M7-16 mais présente une
® Rapport molaire Mg/(Mg + Fe) ou tout le fer .. i1r . . T
est considéré comme FeO. composition en éléments majeurs intermédiaire entre les

compositions de M7-16 et de M5-40. L’étude accrédite donc les interprétations de Garrido et
Bodinier (1999) sur la formation des pyroxénites du groupe C par interaction entre un liquide
alcalin issu d’une pyroxénite et la péridotite. Parallélement, elle souligne la nécessité d’un fort
rapport magma/roche pour expliquer les compositions des pyroxénites. En effet, nos résultats
montrent que la formation des pyroxénites du groupe C par imprégnation de péridotites néces-
site un rapport magma/roche compris entre 0.4 et 1 pour les webstérites a ol et significativement
supérieur a 1 pour les webstérites. Pour estimer les rapports magma/roche nécessaires pour for-
mer les pyroxénites du groupe C, Bodinier et al. (2008) ont réalis¢ une modélisation de la distri-
bution en éléments traces des cpx dans une péridotite subissant une interaction avec un liquide.
A la différence de notre étude, les phases produites et consommées sont imposées : la réaction
dissout I’0l et consomme le liquide pour produire cpx + opx. Cette réaction est proche de celle
obtenue lors de ’infiltration du liquide issu de M5-40 (Tableau V.4). Les calculs de Bodinier et
al. (2008) suggerent des rapports magma/roche compris entre 0.5 et 1.7 : ces estimations sont
en parfait accord avec celles qu’on peut tirer de la Figure V.11. Pour expliquer ces rapports
magma/roche élevés, Bodinier et al. (2008) ont proposé que les pyroxénites du groupe C se sont
formées au stade final de 1’événement thermique, par la compaction du manteau péridotitique
hote et la focalisation des liquides lors du refroidissement de la lithosphére sous-continentale.
Cette étude conforte donc I’importance des interactions magma/roche comme méca-
nisme d’hétérogénéisation du manteau lithosphérique : les interactions entre les liquides qui
circulent dans le manteau et leur encaissant sont susceptibles d’augmenter la diversité litholo-

gique des péridotites et des pyroxénites.
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V.1.5.2 Implications pour I’extraction des liquides a haute pression

Les pyroxénites ont des températures de solidus plus faibles que les péridotites et sont
donc susceptibles de commencer a fondre a plus haute pression. Cette propriété a souvent été
mise en avant pour expliquer la pétrogenese des MORB et notamment le paradoxe de la signa-
ture en grenat des MORB (Hirschmann et Stolper, 1996 ; cf. § 1.3.4). Si ’on admet que cette
signature en grenat est liée a la participation de liquides issus d’une source pyroxénitique, la
réaction entre ces liquides, a I’équilibre avec cpx + gt, et les péridotites environnantes doit étre
limitée afin que ces derniers puissent préserver leurs spécificités géochimiques. Ci-dessous, je
considere le cas d’un corps de pyroxénite isolé dans une matrice péridotitique et je discute les
mécanismes qui permettraient d’extraire et de transporter les liquides d’origine pyroxénitique

avec un minimum d’interactions avec les péridotites.

Cas ou les péridotites sont peu ou pas fondues. Dans le premier cas de figure considére, la
pyroxénite a un degré de fusion déja assez élevé alors que le degré de fusion de la péridotite
est nul ou tres faible (on se trouve dans une configuration de « haute » pression, proche du cas
2 dans le Tableau V.4). Dans ce cas, les interactions qui se produisent a I’interface du corps
pyroxénitique et de son encaissant vont se traduire par la consommation d’une grande partie du
liquide et la cristallisation de cpx + opx ou cpx + ol (selon le type de pyroxénite ; Figures V.3 et
V.5b). La réaction d’interaction contribue donc a isoler la pyroxénite de la péridotite en géné-
rant un horizon de faible perméabilité a I’interface entre les deux lithologies. Ainsi, le corps de
pyroxénite peut continuer a évoluer en systéme (presque) fermé selon un processus proche de la
fusion a I’équilibre, ce qui conduit a la formation de régions riches en liquide dans le manteau
supérieur. Le contraste rhéologique entre ces régions et la péridotite environnante (peu ou pas
fondue) pourrait créer des instabilités mécaniques, méme pour des accumulations de liquide de
tailles modestes (de 1’ordre du metre ; Stevenson, 1989). Selon Kogiso et al. (2004b), de telles
instabilités pourraient entrainer I’expulsion périodique de liquide a ’intérieur de veines ou de
chenaux, un mécanisme qui permettrait le transport jusqu’a la surface des liquides issus des
pyroxénites et la préservation de leur signature en grenat.

La cristallisation presque compléte des liquides issus des pyroxénites par interaction
avec la péridotite ne remet pas en cause 1’origine pyroxénitique de la signature en grenat des
MORB proposée par Hirschmann et Stolper (1996). Les liquides issus des pyroxénites a 2.5
GPa sont fortement appauvris en terres rares lourdes a cause de la présence d’une propor-
tion significative de grenat dans leurs sources (Tableau II1.2). La réaction de ces liquides avec

la péridotite a sp environnante conduit a la formation de lithologies «hybrides», comme les
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webstérites a ol contenant jusqu’a 7 % de grenat (Tableau V.4 ; Figure V.5b), qui seront égale-
ment appauvries en HREE. Ces domaines composites (péridotites a sp + pyroxénites + roches
hybrides) sont susceptibles de participer a la gen¢se des MORB : le rapport Sm/Yb des magmas
produits dépendra des contributions relatives des trois types de lithologies. Un scénario de ce
type a été proposé par Le Roux et al. (2002b) pour expliquer 1’origine des rapports Sm/Yb par-

ticulierement élevés de certains MORB échantillonnés au sud de la ride médio-atlantique.

Cas ou les péridotites sont partiellement fondues. Dans le second cas de figure considéré, on
fait I’hypothese qu’avec I’avancement du processus de fusion, la perméabilité¢ de la péridotite
a augment¢ suffisamment pour permettre la percolation des liquides produits par le corps py-
roxénitique. On se trouve dans une configuration qui correspond aux pressions moyennes de
fusion sous les rides médio-océaniques (1-1.5 GPa), avec un degré de fusion plus élevé de la
péridotite (cas 3 du Tableau V.4). Mes résultats expérimentaux montrent que dans ces condi-
tions, les pyroxénites subissent des degrés de fusion élevés a tres élevés et que leurs liquides
sont généralement similaires, en termes d’¢léments majeurs, aux liquides issus des péridotites
(cf. Partie IV, Figure 6). Dans les calculs d’interactions magma/roche, ce faible contraste com-
positionnel se traduit par une réactivité trés limitée du liquide avec le solide, en particulier dans
le cas de la pyroxénite M5-40 (faible cristallisation de cpx, pratiquement pas de réduction de la
masse de liquide ; Figure V.4b). La faible réactivité des liquides d’origine pyroxénitique dans

cette gamme de pression est propice a la conservation de leur signature isotopique.

Le cas particulier de la pyroxénite M7-16. Considérons le cas de I’intéraction de liquides issus
d’une pyroxénite de type M7-16 avec un encaissant péridotitique. La faible teneur en silice de
ces liquides a 1 GPa aboutit a une dissolution des pyroxenes et a la formation d’une wherlite
comme résidu solide (pour un rapport magma/roche de 1 ; Figure V.5c). Cette réaction sera
sans doute accompagnée de changements compositionnels proches de ceux subis par le liquide
dans I’expérience Interl6BP, a savoir un enrichissement en silice et un appauvrissement en
fer. Néanmoins, I’infiltration supplémentaire de liquide peut aboutir a la formation de dunite.
J’ai étendu les calculs de la Figure V.4c a des valeurs ¢élevées du rapport magma/roche : un
rapport de ~ 11 est nécessaire a la formation de dunite. Etant donné que pMELTS surestime
la production de pyroxénes et sous-estime celle de I’olivine, cette valeur de 11 est sans doute
significativement surestimée. Ainsi les dunites peuvent se former par circulation et focalisation
de liquides trés pauvre en silice d’origine pyroxénitique dans des péridotites. Une fois qu’un

réseau continu de dunites est €tabli, la circulation du liquide peut se faire sans modification
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significative de sa composition (Kelemen et al., 1995a).

V.1.6 Conclusions

J’ai réalisé une étude sur le sort des liquides pyroxénitiques durant leur passage a travers
le manteau péridotitique. Les principaux résultats sont les suivants :

(1) La sous-saturation en silice du liquide n’est pas un critére suffisant pour entrainer
la dissolution de ’opx dans la péridotite environnante : la dissolution (ou production) d’opx
durant la réaction d’imprégnation est contrélée par la teneur en silice du liquide. Ainsi, ’inte-
raction d’un liquide a néphéline normative avec une péridotite peut aboutir a la précipitation
d’opx et a la dissolution de 1’0l de la péridotite si sa teneur en silice est suffisamment élevée.

(2) L’interaction des liquides pyroxénitiques avec une péridotite subsolidus entraine des
réactions contrastées en fonction de la composition du liquide (notamment en fonction de sa
teneur en silice) et peut étre a I’origine d’une large gamme de nouvelles hétérogénéités litholo-
giques dans le manteau supérieur.

(3) La réaction entre le liquide pyroxénitique et le manteau péridotitique subsolidus a
haute pression sous les rides médio-océaniques est susceptible d’entrainer un blocage des in-
filtrations da a la consommation substantielle du liquide et a la cristallisation de cpx qui géne-
rent des horizons de faible perméabilité le long des interfaces péridotite/pyroxénite. Les corps
pyroxénitiques ainsi isolés de 1’encaissant péridotitique peuvent donner naissance a des zones
riches en liquide par décompression adiabatique. Le fort contraste rhéologique entre ces zones
et leur encaissant peu ou pas fondu peut favoriser leur déstabilisation et permettre une remontée
en surface rapide de liquides pyroxénitiques.

(4) Cette étude confirme que les compositions similaires des liquides issus des pyroxé-
nites et des péridotites a 1-1.5 GPa permettent I’infiltration des liquides de pyroxénites sans ou
avec peu d’interaction avec le manteau environnant. La faible réactivité des liquides d’origine
pyroxénitique dans cette gamme de pression est propice a la conservation de leur signature
compositionnelle, notamment isotopique.

(5) Notre étude met en évidence que ’'infiltration réactive d’un liquide pyroxénitique
peut conduire a la formation de dunites, mais uniquement en cas de forte focalisation. Méme
si ce processus a une portée limitée, il peut permettre d’initier un phénoméne de focalisation a
plus grande échelle en favorisant le développement d’instabilités, comme I’ont montré Daines
et Kohlstedt (1994).
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V.2 Processus de transport des magmas et interactions magma/roche : impli-
cations pour la genése des MORB

V.2.1 Problématique

Nous avons montré que les liquides issus de pyroxénites et de péridotites ont généra-
lement des compositions en éléments majeurs similaires sous les rides médio-océaniques. Les
liquides sont donc susceptibles de remonter sans ou avec peu d’interaction avec le manteau
péridotitique. Ces résultats peuvent notamment expliquer les compositions en ¢léments majeurs
relativement homogénes des MORB malgré des compositions isotopiques et en traces indiquant
la présence de pyroxénites dans leurs sources (cf. § 1.3.4).

Les MORB primitifs présentent cependant une caractéristique compositionnelle qui ne
peut pas étre satisfaite par un modéle d’écoulement en milieu poreux : ils sont systématique-
ment et fortement sous-saturés en opx (Stolper, 1980). Or, dans leur région source, les liquides
issus des péridotites sont a I’équilibre avec ol + opx + cpx + sp et sont donc saturés en opx. Cer-
tains liquides pyroxénitiques, tels que les liquides issus de M5-40 aux forts degrés de fusion ou
les liquides issus de M7-16, sont fortement sous-saturés en opx. Leur mélange avec les liquides
issus des péridotites peut donc aboutir a des compositions hybrides qui sont sous-saturées en
opx. Néanmoins, dans un modele d’écoulement en milieu poreux, le liquide hybride remonte
relativement lentement par rapport a la matrice solide péridotitique et par conséquent, il tend de
nouveau vers la saturation en opx (Navon et Stolper, 1987) : dans ces conditions, seul un mé-
canisme permettant de séparer physiquement les magmas ascendants du manteau péridotitique
permettrait de conserver leur caractére sous-saturé.

Kelemen et al. (1995a) ont proposé une hypothése complétement différente pour expli-
quer la sous-saturation en opx des MORB. Selon eux, I’ascension des magmas sous les rides
médio-océaniques se fait par écoulement dans des chenaux dunitiques. Ainsi, les liquides sont
a I’équilibre avec un assemblage a ol & sp et sont donc sous-saturés en opx. L’origine de ces
dunites a été sujette a de nombreuses ¢tudes. Kelemen et al. (1997) ont suggéré que la majorité
des dunites est formée par la dissolution compléte des pyroxénes de la péridotite par focalisa-
tion des magmas dans des chenaux de haute perméabilité. Ci-dessous, je présente une étude
expérimentale du role de la focalisation des magmas a la fois sur la formation des dunites et sur
la composition des liquides sous la forme d’un article publi¢ dans Contributions to Mineralogy

and Petrology.
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V. Role des interactions magma/roche

V.2.2 An experimental study of focused magma transport and basalt-peridotite in-
teractions beneath mid-ocean ridges: Implications for the generation of primitive MORB

compositions

Résumé : Nous avons réalisé des expériences en piston-cylindre pour déterminer les effets du
transport de magma par focalisation dans des chenaux de haute perméabilité sur (1) la composi-
tion chimique des basaltes ascendants et (2) les proportions et compositions des phases solides
dans le manteau environnant. Dans nos expériences, la focalisation du magma est considérée
comme un événement discret qui se produit de maniére instantanée a une pression de 1.25 GPa.
Nous avons tout d’abord déterminé la composition du liquide a 1’équilibre avec un manteau
fertile (FM) a 1.25 GPa et 1310°C. Cette composition a alors été synthétisée sous forme de gel
et ajoutée en différentes proportions a la péridotite FM pour simuler des facteurs de focalisation
Q de 3 et 6 (par exemple, Q = 3 signifie que la masse totale du liquide dans le systéme est aug-
mentée d’un facteur 3 par I’événement de focalisation). La péridotite FM et les deux composi-
tions enrichies en basalte ont été équilibrées a 1 GPa - 1290°C, 0.75 GPa - 1270°C et 0.5 GPa
- 1250°C pour controler 1’évolution des proportions de phases et des compositions durant une
fusion par décompression adiabatique. Nos principaux résultats peuvent étre résumeés ainsi :

(1) la focalisation du magma induit des changements majeurs dans les coefficients de la
réaction de fusion par décompression, en particulier, une augmentation majeure de la consom-
mation d’opX, avec pour conséquences la suppression compléete de 1’opx (et du cpx) et la forma-
tion d’un résidu dunitique. Un facteur de focalisation ~ 4 — & savoir, un rapport magma/roche =
0.26 — est suffisant pour produire une dunite a 0.5 GPa.

(2) les liquides a 1’équilibre avec ol (£ sp) a basse pression (0.5 GPa) ont des teneurs
en SiO, plus basses et des concentrations en MgO, FeO et en €léments incompatibles (Na,O,
K,O, TiO,) plus hautes que les liquides produits par la fusion par décompression d’un manteau
fertile. Dans le tétra¢dre olivine — quartz — plagioclase — diopside, ces liquides se projettent dans
le champ des MORB primitifs.

Notre étude confirme qu’il existe un lien génétique entre le transport des magmas par

focalisation, les corps de dunite dans le manteau supérieur et la genése des MORB primitifs.
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Abstract We performed experiments in a piston-cylin-
der apparatus to determine the effects of focused magma
transport into highly permeable channels beneath mid-
ocean ridges on: (1) the chemical composition of the
ascending basalt; and (2) the proportions and composi-
tions of solid phases in the surrounding mantle. In our
experiments, magma focusing was supposed to occur
instantaneously at a pressure of 1.25 GPa. We first
determined the equilibrium melt composition of a fertile
mantle (FM) at 1.25 GPa-1,310°C; this composition was
then synthesised as a gel and added in various proportions
to peridotite FM to simulate focusing factors Q equal to 3
and 6 (Q = 3 means that the total mass of liquid in the
system increased by a factor of 3 due to focusing). Peri-
dotite FM and the two basalt-enriched compositions were
equilibrated at 1 GPa-1,290°C; 0.75 GPa-1,270°C; 0.5
GPa-1,250°C, to monitor the evolution of phase propor-
tions and compositions during adiabatic decompression
melting. Our main results may be summarised as follows:
(1) magma focusing induces major changes of the coef-
ficients of the decompression melting reaction, in
particular, a major increase of the rate of opx consump-
tion, which lead to complete exhaustion of orthopyroxene
(and clinopyroxene) and the formation of a dunitic resi-
due. A focusing factor of ~4—that is, a magma/rock
ratios equal to =0.26—is sufficient to produce a dunite at
0.5 GPa. (2) Liquids in equilibrium with olivine (£spinel)
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at low pressure (0.5 GPa) have lower SiO, concentrations,
and higher concentrations in MgO, FeO, and incompatible
elements (NayO, K,O, TiO,) than liquids produced by
decompression melting of the fertile mantle, and plot in
the primitive MORB field in the olivine—silica—diopside—
plagioclase tetrahedron. Our study confirms that there is a
genetic relationship between focused magma transport,
dunite bodies in the upper mantle, and the generation of
primitive MORBs.

Keywords Dunite - Peridotite - Partial melting -
Focused magma transport - Primitive MORB -
Magma/rock interactions

Introduction

In their source regions, basaltic liquids are in equilibrium
with olivine (ol) + orthopyroxene (opx) % clinopyroxene
(cpx) = spinel (sp) or garnet (grt) depending on pressure
(O’Hara 1968; Elthon 1979; Green et al. 1979). However,
primitive mid-ocean ridge basalts (MORBSs), derived from
magmas formed by partial melting of the upper mantle
peridotites, are not in equilibrium with this assemblage at
any pressure (e.g., O’Hara 1965; Stolper 1980): they are
consistently undersaturated in opx and significantly too
rich in cpx (diopside) component. Figure 1 shows the
major element composition of ~9,000 glasses from
the global MORB database, projected from plagioclase in
the pseudo-ternary diagram olivine—diopside-silica. Liq-
uids close to equilibrium with mantle olivine (that is, with a
molar mg-number Mg# > 67 [Mg# is the molar ratio
Mg>t/(Mg*"+Fe®1)], as shown by the shaded field; e.g.,
Hess 1992) are consistently opx undersaturated, and plot
either within the cpx field in the olivine—diopside—silica
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Fig. 1 A comparison of MORB compositions with the phase
boundaries in a peridotite at 1 atm, 1, 1.5, and 2 GPa in the
olivine—diopside—silica—plagioclase normative tetrahedron (liquid
compositions are projected from plagioclase onto olivine—diopside—
silica plane). Small dots correspond to 9,035 MORB glass analyses
from the Smithsonian Institution catalogue (Melson and O’Hearn
2003: http://www.petdb.org/petdbWeb/index.jsp). The shaded field
represents the range of primitive MORBs and corresponds to the 61
most primitive MORB glasses from the database with Mg# > 67
(total Fe calculated as FeO). From Stolper (1980), with modifications;
the algorithm used to calculate the projection is given in Walker et al.
(1979)

plane (at high pressures, for instance 1 GPa in Fig. 1) or in
the ol field at lower pressures. This observation reflects the
fact that MORB compositions are probably not only con-
trolled by partial melting processes deep in the mantle.
Indeed, the following processes could modify the chemical
composition of primary magmas: (1) magma-rock inter-
actions en route to the surface (Quick 1981; Dick 1989), (2)
low pressure crystallization (O’Hara 1965, 1977) and
mixing processes that occur within the oceanic crust
(O’Hara and Mathews 1981), and (3) high pressure crys-
tallization of primary magmas during their ascent in the
upper mantle (Elthon 1987). Although all the processes
mentioned above may affect significantly the major ele-
ment composition of primitive MORBs, in this study we
limit our consideration to the effect of magma-rock inter-
actions in the upwelling mantle. As the liquidus volume of
olivine in the olivine-silica—diopside—plagioclase tetrahe-
dron increases significantly with decreasing pressure
(Stolper 1980; Fig. 1), liquids formed by partial melting at
high pressure become increasingly undersaturated in
pyroxene during their ascent and tend to dissolve pyrox-
enes in surrounding peridotites. The effect of magma-rock
interactions and pyroxene dissolution will be particularly
significant in the case of magma ascent by porous flow: it
can result in the formation of high-porosity dunitic

@ Springer

channels, which may play a major role in magma transport
beneath mid-ocean ridges (Kelemen et al. 1995).

Interaction processes between basalts and their host
peridotites and the concomitant formation of dunite chan-
nels have been the subject of several geological (e.g.,
Kelemen et al. 1995; Suhr et al. 2003; Tommasi et al.
2004), theoretical (Asimow and Stolper 1999; Suhr 1999),
and experimental (Kelemen et al. 1990; Daines and
Kohlstedt 1994; Morgan and Liang 2003, 2005) studies.
Some authors have proposed that dunite bodies in mantle
peridotites are magmatic, which are formed by the pre-
cipitation of olivine into dikes during magma ascent (Quick
1981; Takahashi 1992). Others have suggested that they
have a residual origin, and result either from the extraction
of very high melt fractions (Jackson and Ohnenstetter
1981) or from melt-rock interactions (Kelemen et al. 1990).
According to Kelemen et al. (1997), most dunite bodies
were formed at low to moderate pressure (<1.5 GPa) by
complete dissolution of pyroxene in peridotites due to
focused magma ascent into highly permeable channels.
Daines and Kohlstedt (1994) and Spiegelman et al. (2001)
showed that the transition from pervasive porous flow to
focused magma transport in a network of dunite channels is
a consequence of reactive fluid flow and pyroxene disso-
lution, and is enhanced by solid compaction, which forms
impermeable regions between channels. Magma transport
beneath mid-ocean ridges would thus mainly occur in
highly permeable channels rather than in dikes or by por-
ous flow at low melt fraction in a homogeneous mantle.
Such a model can account for both the occurrence of
dunites with variable shapes and sizes in large peridotite
massifs such as in the Oman ophiolite (e.g., Suhr et al.
2003) and the fact that MORBSs are not in equilibrium with
a lherzolitic or harzburgitic assemblage at low pressure.
Accordingly, the final composition of mantle melts would
be controlled by equilibrium with olivine only (or ol + sp)
in the dunite channels. Phase compositions in dunites give
further support to this hypothesis, as the mg-number of
olivine [Ol-Mg#] and the cr-number of spinel [Sp-Cr#, that
is the molar ratio Cr**/(Cr>"+AI*>") in sp] in dunites are in
equilibrium with MORB compositions (e.g., Kelemen et al.
1995; Tommasi et al. 2004).

A few experimental studies have been carried out to
better understand the interactions between basalt and host
peridotite and the formation of dunites (Kelemen et al.
1990; Morgan and Liang 2003, 2005). They usually con-
sisted in putting together a peridotite cylinder and a basalt
cylinder and to determine the kinetics of interactions
between the two components. These studies provided
notably a better understanding of the processes operating at
the interface between dunite and its host. For instance,
Morgan and Liang (2003) showed that the sharp mineralo-
gical front at the dunite-harzburgite interface, observed in a
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lot of peridotite massifs and ophiolites (e.g., Kelemen et al.
1995; Takahashi 1992; Kubo 2002; Suhr et al. 2003; Braun
and Kelemen 2002), results from a combined effect of
orthopyroxene and olivine dissolution at the dunite-harz-
burgite interface, olivine re-precipitation within the dunite,
as well as diffusive exchange between the crystals and the
melts. Nevertheless, the application to natural cases is
complicated by scaling problems. Morgan and Liang
(2003) suggested that diffusive dissolution alone is unable
to produce large dunite bodies and that prevalent melt
percolation is required in the formation of large dunite
channels in the mantle.

To constrain further the magma/rock ratios required to
produce dunites during melt/rock interaction processes, we
performed piston-cylinder experiments that simulate sche-
matically focused magma transport beneath mid-ocean
ridges. Due to the difficulty in reproducing experimentally a
process as complex as continuous magma focusing in the
ascending mantle (Asimow and Stolper 1999), we consi-
dered a simplified model of decompression melting, magma
focusing and transport, whose main steps are (Fig. 2):

1. The mantle follows an adiabatic decompression path
with a potential temperature of 1,350°C. We chose this
value, because it is close to the potential temperature
estimated for the source regions of N-MORBs
(McKenzie and O’Nions 1991), and to the potential
temperature (1,300°C) used by Asimow and Stolper
(1999) in most of their calculations on steady-state
mantle-melt interactions. From the solidus to 1.25 GPa
(a value which corresponds to a degree of melting
close to 10%), the mantle evolves as a closed system,
and the degree of melting, f, increases steadily with
decreasing pressure.

2. A single event of magma focusing is assumed to occur
at P = 1.25 GPa and T = 1,310°C, when the degree
of melting is close to 10%; at this pressure, lateral
migration of partial melt gives rise to channels
enriched in liquid separated by domains depleted in
liquid. Upon focusing, the total mass of partial melt in
a “channel” is multiplied by a factor Q, hereafter
referred to as the ‘focusing factor’, that is, the mass
fraction of liquid increases from fto Qf(Qf + 1 — ).
The magma/rock ratio—defined as the mass of liquid
added to a unit mass of partially molten peridotite at
the focusing level—is equal to (Q — 1)f.

3. From 1.25 GPa to a pressure fixed to 0.5 GPa in the
present set of experiments, the system evolves at
chemical equilibrium and is closed. The degree of
melting increases steadily with decreasing pressure as
in step (1), but, at any pressure, f is much larger in the
channels than in the original mantle composition due
to the effect of focusing. As we show below, focusing

0 f (W% liquid) 100

0.25 1

0.57

0.75 A

1.0

1.25 1

1.54

1
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Fig. 2 Evolution of melt fraction, f, as a function of pressure in our
simplified model of decompression melting, magma focusing and
transport beneath mid-ocean ridges (steps 1-5 are explained in the
text). There are two major discontinuities in this model: (1) a discrete
event of magma focusing is assumed to occur at P = 1.25 GPa; and
(2) at 0.5 GPa, the main transport mechanism is supposed to switch
from permeable flow in high-porosity channels to magma transport in
dikes. In this model, primitive MORB compositions are supposed to
correspond to liquids last equilibrated with ol & sp in the upper part
of dunite channels, and then rapidly transported to the surface with
minor modifications

eventually leads to the disappearance of pyroxenes,
and to the formation of ol + liquid % sp assemblages,
even for magma/rock ratios <0.5.

4. At 0.5 GPa, we supposed that the liquid is extracted
from the solid matrix to form dikes. Our assumption is
that, at some low pressure, the main transport mecha-
nism switches from permeable flow in high-porosity
channels to magma transport in dikes, in relation to
rheological and thermal changes associated with the
transition from a convective regime in depth to a
regime of conductive cooling towards the surface (e.g.,
Niu and Hékinian 1997). The choice of 0.5 GPa is
somewhat arbitrary at this stage, and will be discussed
later.
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5. Finally, the last step of the model is a rapid ascent of
magmas in dikes to a shallow chamber beneath the
mid-ocean ridge; thus, primitive MORB compositions
would correspond to liquids last equilibrated with
ol £ sp in the upper part of the dunite channels, and
then rapidly transported to the surface with minor
modifications.

Due to technical requirements, we had to make the
assumption of a closed system behaviour during step (3);
this is the main limitation of our study because it implies an
absence of relative movement of liquid and solid matrix in
the highly permeable channels. Accordingly, the main
objective of our work is not to reproduce exactly focused
magma transport, but to equilibrate systems corresponding
to different focusing factors at various P and 7, in order to
characterise the effect of magma/rock ratio on liquid
compositions and modal percentages, assemblages, and
compositions of solid phases. The ultimate goal is to
constrain the magma/rock ratios required to consume all
pyroxenes in host peridotites and produce primitive
MORB-type liquids in equilibrium with ol =+ sp.

Experimental and analytical techniques
Experimental rationale

We first ran an experiment using fertile mantle FM
(Table 1) as starting material to determine the equilibrium
melt composition at 1.25 GPa-1,310°C (experiment FM1);
it enabled us to define the initial state of system, just before
melt focusing. This melt composition was then synthesised
as a gel and added in various proportions to FM to simulate
focusing factors of 3 and 6 (compositions FF3 and FF6,
respectively). Compositions FF3 and FF6 were equilibrated
at three different P-T sets along an adiabatic decompres-
sion path: 1 GPa-1,290°C; 0.75 GPa-1,270°C and 0.5 GPa-
1,250°C (Table 2). Three experiments were performed
with composition FM at the same P and T conditions to
characterise the evolution of the system in the absence of
focusing (Q = 1).

Starting materials

Fertile mantle composition FM (Table 1) was prepared by
adding 1.4 wt% of synthetic basalt to a powdered spinel
peridotite from Mont Briangon, French Massif Central
(Laporte et al. 2006). The mixture was first homogenised
under ethanol in an agate mortar, and ground to a typical
grain size of 2—4 pm using an agate micronizing mill. It
was then fired for 6 h at 900°C in a CO,/H, atmosphere
with gas flow rates adjusted to yield an oxygen fugacity
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Table 1 Compositions of starting materials (wt%)

FM?* Syn B® FF3° FF6°
Si0, 44.8 48.52 45.42 45.99
TiO, 0.14 0.87 0.25 0.36
ALO; 4.08 16.57 5.95 7.90
Cr,05 0.48 0.12 0.43 0.37
FeO 8.01 7.16 7.89 7.5
MnO 0.13 0.14 0.13 0.13
MgO 38.62 11.42 34.55 30.30
CaO 3.26 11.69 452 5.84
Na,O 0.35 3.01 0.75 1.16
K,O 0.04 0.5 0.11 0.18

All compositions are normalised to a sum of 100%

 Fertile mantle composition FM analysed by ICP-AES at the Service
d’Analyses des Roches et Minéraux (CRPG, Nancy, France)

® Composition of the synthetic basalt (analysed by ICP-AES at
Laboratoire Magmas et Volcans) added to fertile mantle FM to pro-
duce starting compositions FF3 and FF6; Syn B matches the
composition of the equilibrium partial melt analysed in run FM1 (1.25
GPa, 1,310°C; “glporom” in Table 3)

¢ Compositions produced by mixing mantle FM and synthetic basalt
syn B in weight proportions 0.85:0.15 (FF3; Q = 3) and 0.69:0.31
(FF6; Q = 6)

between the magnetite—wiistite and the iron—wiistite buf-
fers (fo, = 1071%!bar).

A basalt matching the composition of the equilibrium
partial melt analysed in run FM1 at 1.25 GPa-1,310°C (Syn
B in Table 1) was synthesised as a gel, fired at the same T
and fo, as above, and finally added to powder FM to pro-
duce starting materials FF3 and FF6 (Table 1). All powders
were stored under vacuum to minimise the adsorption of
water.

Experimental techniques

The experiments were made in a non-end-loaded, 314-
inch piston-cylinder apparatus; P-T and run durations are
summarised in Table 2. We used double containers made
of a graphite crucible fitted into a platinum capsule (see
Fig. 1 in Laporte et al. 2004). The graphite container was
loaded with 20.4-23.8 mg of starting powder, and then
put into the platinum capsule and covered with a graphite
lid. The platinum capsule was dried in an oven at 300°C
for 24 h and then rapidly welded shut while still hot.
From the outside to the inside, our piston-cylinder
assemblages consist of a NaCl cell wrapped in a lead foil,
an outer Pyrex cylinder, a graphite furnace, an inner
Pyrex cylinder, a rod of crushable MgO above the plati-
num capsule, and a sheath of crushable MgO (below the
capsule), into which the thermocouple is stuck. The
thermocouple tip is separated from the platinum capsule
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Table 2 A summary of run information: focusing factor, pressure, temperature, duration #, phase assemblages and modes

Run Q P (GPa) T (°C) t (h) Phase assemblage and mode (wt%)*

Liquid Ol Opx Cpx Sp

FM-1 1 1.25 1,310 94 8.8 (9) 58.3 (19) 21.0 (41) 11.1 (30) 0.8 (3)
FM-2 1 1,290 72 15.3 (13) 59.8 (21) 19.6 (47) 4.7 (36) 0.6 (3)
FM-3 0.75 1,270 98.5 20.0 (7) 62.1 (12) 17.6 (17) Absent 0.4 (1)
FM-4 0.5 1,250 119 22.4 (6) 65.3 (9) 12.1 (13) Absent 0.2 (1)
FF3-0° 22.4 (9) 49.6 (19) 17.9 (41) 9.4 (30) 0.7 (3)
FF3-3 3 1 1,290 97.3 26.5 (7) 52.7 (11) 14.0 (25) 6.5 (18) 0.3 (2)
FF3-2 0.75 1,270 99 33.6 (12) 57.9 (18) 8.1 (15) Absent 0.4 (1)
FF3-1 0.5 1,250 107.5 36.4 (7) 62.1 (11) 1.2 (19) Absent 0.3 (1)
FF6-0° 36.7 (9) 40.5 (19) 14.6 (41) 7.7 (30) 0.5 (3)
FF6-3 6 1 1,290 109 44.1 (15) 46.8 (22) 5.2 (46) 3.7 (28) 0.2 (2)
FF6-2 0.75 1,270 100.5 47.5 (12) 50.7 (17) 0.1 (32) 1.5 (18) 0.4 (2)
FF6-1 0.5 1,250 113.5 51.0 (5) 49.0 (4) Absent Absent Absent

? Modes are calculated using a mass balance program modified from Albaréde and Provost (1977). The numbers in parentheses are 2¢ standard
deviations, given in terms of the least unit cited: e.g., 8.8 (9) and 58.3 (19) represent 8.8 £ 0.9 and 58.3 £ 1.9, respectively

" The theoretical modes just after the focusing event at 1.25 GPa, 1,310°C are given in the lines FF3-0 and FF6-0. They were calculated from the
modes in the partial melting experiment FM1, taking in account the addition of 2 x 0.088 mass of liquid to 1 mass of mantle FM in composition

FF3, and 5 x 0.088 mass of liquid to 1 mass of FM in composition FF6

by a 0.5-mm thick hard alumina disc. To minimise the
amount of adsorbed water, all pieces were fired at high
temperature (8 h at 1,000°C, then 24 h at 400°C for
crushable MgO; 1 h at 600°C for NaCl; ~24 h at 400°C
for all other pieces), and then stored at 150°C. Just before
an experiment, the full assemblage was fired a last time
24 h at 300°C. In all the experiments, the sample was
placed at exactly the same height (to within 0.1 mm) into
the graphite furnace to ensure good temperature repro-
ducibility. Temperature was maximum at the bottom of
the sample: &~ 5°C larger than at the sample top and at the
thermocouple tip. The reader is referred to Laporte et al.
(2004) for more information on P and 7 monitoring.

To analyse the composition of liquids in equilibrium
with mineral phases, we used the “microdike” technique
developed by Laporte et al. (2004), which consists of
extracting small volumes of liquid into fractures of the
graphite container that formed during experiments. In all
the experiments, we observed a few microdikes (Fig. 3a,
b), both at the top and at the bottom of the sample chamber
varying from tens to hundreds of microns in length and
from a few microns to a few tens of microns in width. For
large melt fractions and long run durations, as in our study,
the liquid into the microdikes is in perfect equilibrium with
the neighbouring mineral phases (Laporte et al. 2004). In a
given experiment, the average glass compositions mea-
sured at the top and at the bottom are equal within error, as
exemplified by sample FM1 in Table 3. The alkali contents
(especially Na,O) at the top tend to be slightly larger than
at the bottom (but still whitin error); this result implies
a slightly lower degree of melting at the top, which is in

good agreement with the fact that the temperature at the top
of the sample chamber is about 5°C lower than at the
bottom.

Analytical techniques

At the end of an experiment, the capsule was enclosed in
epoxy, sectioned lengthwise, polished and carbon-coated.
Textures, phase assemblages and compositions (Tables 2,
3) were characterised using a JEOL JSM-5910 LV scan-
ning electron microscope (SEM) and a Cameca SX100
electron microprobe. A 15-kV accelerating voltage, a 15-
nA beam current, counting times of 10 s, and a focused
beam were used for crystalline phases. For glass analyses,
the beam current was lowered to 8 nA and a beam size of
5 um was used whenever possible, otherwise 2 pm;
sodium loss was negligible, even for glass analyses with a
2-um beam size (Laporte et al., 2004). Relatively low
analytical totals (between 93 and 96 wt%) were obtained in
the case of very thin microdikes, due to beam overlap onto
graphite. The proportions of liquid and solid phases best
fitting the bulk composition of the starting material were
calculated using a mass balance program modified from
Albaréde and Provost (1977).

Experimental results
In the presentation below, we do not follow the standard

petrographic nomenclature, which places the boundary
between lherzolite and harzburgite at 5% cpx and that

@ Springer

202



434

Contrib Mineral Petrol (2009) 157:429-451

Fig. 3 Backscattered electron micrographs of a polished section of
sample FM 1. a An overall view of the lower part of the sample, showing
the graphite container (black), the partially molten peridotite (grey), and
a basaltic microdike (arrow). b Close-up view of the basaltic microdike
showing a large pool of glass (arrow). ¢ Close-up view of the partially
molten peridotite showing a small fraction of interstitial melt (8.8 wt%)
in equilibrium with ol (grey), opx (slightly darker than ol), cpx (light
grey), and sp (white). Scales: 200 um in a; 50 um in b; 10 pmin ¢

between harzburgite and dunite at 10% opx + cpx. Fol-
lowing Asimow and Stolper (1999), we use instead the
term harzburgite to refer to solid phase assemblages that

@ Springer

are opx-bearing but cpx-free, and the term dunite for
assemblages that are free of both opx and cpx.

Partial melting experiments of fertile mantle FM
Textures and phase equilibria

Four experiments were performed using composition FM
as starting material (Table 2). The texture of sample FM1
(1.25 GPa-1,310°C) is shown in Fig. 3c; the textures of
samples FM2 (1 GPa-1,290°C), FM3 (0.75 GPa-1,270°C)
and FM4 (0.5 GPa-1,250°C) are shown in Fig. 4a—c. The
grain size of the final products is significantly larger than
the grain size of starting material (2—4 pm): indeed some ol
grains exceed 30 pm in diameter. The melt fraction
increases from 8.8 wt% at 1.25 GPa-1,310°C to 22.4 wt%
at 0.5 GPa-1,250°C (Fig. S5a; Table 2). The ol fraction
increases slightly with decreasing P and 7T that is with
increasing melt fraction, while the fractions of opx, cpx,
and sp decrease (Fig. 5Sb—d). Clinopyroxene is stable at
1.25 and 1 GPa (e.g., Fig. 3c); it is not stable in the 0.75
and 0.5 GPa experiments, in which it only occurs as
quench overgrowths around opx. Accordingly, the solid
assemblage changes from lherzolitic (ol 4+ opx + cpx
+ sp) to harzburgitic (ol + opx + sp) somewhere between
1 and 0.75 GPa.

Liquid compositions

Average oxide concentrations in melts are shown in
Fig. 6. With decreasing P and 7, MgO decreases from
11.4 to 10.9 wt%, Na,O from 2.8 to 1.6 wt%, FeO from
7.2 to 6.3 wt%, K,O from 0.5 to 0.2 wt%, TiO, from 0.8
to 0.5 wt%, and Al,O5 from 16.8 to 15.8 wt%. The con-
centrations of Cr,O; and SiO, increase from 0.1 and
49 wt% at 1.25 GPa-1,310°C, to 0.3 and 51.9 wt% at
0.5 GPa-1,250°C, respectively. The CaO content shows a
concave downward pattern whose maximum value
(12.3 wt% at 0.75 GPa) coincides with the disappearance
of cpx.

Compositions of solid phases

A complete account of the compositions of solid phases is
given in Table 3. Olivine, opx and cpx show little com-
positional variability within a single experimental charge.
On the contrary, sp grains have more variable composi-
tions, probably due to an incomplete equilibration of this
phase. In any case, the variations observed within a single
charge are negligible in comparison to the variations from
one sample to another, even for sp: between 1.25 and
0.5 GPa, Ol-Mg# increases from 89.8 to 90.6, Opx-Mg#
from 90.1 to 91.0, and Sp-Cr# from 15.6 to 48.6 (Table 3).
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Q1 =1 : no focusing

0.5 GPa - 1250°C

0.75 GPa - 1270°C

1GPa-1290°C

Fig. 4 Backscattered electron micrographs illustrating the textures
and phase assemblages in the three experimental series. a—c Partial
melting experiments of fertile mantle FM (Q = 1) at 1 GPa-1,290°C
(a, FM2); 0.75 GPa-1,270°C (b, FM3); and 0.5 GPa-1,250°C (c,
FM4). d-f Basalt—peridotite interaction experiments for Q =3
(composition FF3), at 1 GPa-1,290°C (d, FF3-3); 0.75 GPa-1,270°C
(e, FF3-2); and 0.5 GPa-1,250°C (f, FF3-1). g-i Basalt—peridotite

Series FF3: focusing factor Q = 3
Textures and phase equilibria

Three experiments were performed using composition FF3
as starting material (Table 2). The textures of samples FF3-
3 (1 GPa-1,290°C), FF3-2 (0.75 GPa-1,270°C) and FF3-1
(0.5 GPa-1,250°C) are shown in Fig. 4d—f. The modes of
the run products are given in Table 2, as well as the theo-
retical mode of composition FF3 at 1.25 GPa-1,310°C. The
melt fraction increases from 26.5 wt% at 1 GPa-1,290°C to
36.4 wt% at 0.5 GPa-1,250°C (Fig. 5a). The fractions of
ol, opx, and cpx are plotted as a function of melt fraction in
Fig. 5b-d: with increasing melt fraction, the ol fraction
increases from 53 to 62 wt%, while the fractions of all
other solid phases (opx, cpx, and sp) decrease. The rate of
decrease is specially fast in the case of opx, in comparison
to partial melting experiments FM1-4 (Fig. 5c): opx frac-
tion drops from 14 wt% at 1 GPa to only 1 wt% at
0.5 GPa. At 1 GPa, cpx is stable in addition to ol, opx, and
sp, and the solid assemblage is lherzolitic. At 0.75
and 0.5 GPa, cpx is only stable as quench overgrowths, and
the stable assemblage is harzburgitic (ol 4+ opx + sp);

interaction experiments for Q =6 (composition FF6), at
1 GPa-1,290°C (g, FF6-3); 0.75 GPa-1,270°C (h, FF6-2); and
0.5 GPa-1,250°C (i, FF6-1). Note that the opx fraction decreases
systematically with increasing Q at 0.5 GPa (from 12.1% at Q = 1, to
1.2% at Q = 3, to 0% at Q = 6), and that liquid is in equilibrium with
ol only in run FF6-1 (i). Scale bars: 10 um

there is, however, only 1.2 wt% opx for 62.1 wt% ol at
0.5 GPa, so that the solid residue is almost a dunite

(Fig. 4f).
Liquid compositions

Oxide concentrations in glasses are plotted as a function of
pressure in Fig. 6. The evolution of liquid compositions
with decreasing P is the same as that observed in partial
melting experiments FM1-4: (a) the concentrations in
MgO, Al,03, NayO, FeO, K,O and TiO, decrease; (b) the
concentrations in SiO, and Cr,O5 increase; and (c) the CaO
content shows a concave downward pattern with a maxi-
mum (11.7 wt% at 0.75 GPa) coinciding with cpx
exhaustion. The trends of liquid compositions in series FF3
may be extended to 1.25 GPa-1,310°C by noting that, just
after the focusing event, the melt composition is theoreti-
cally the same as in partial melting experiment FM1. For
all oxides except Al,Os, the data points at 1.25 GPa-
1,310°C fit well into the trends defined by liquids in series
FF3. The Al,O3 content at 1.25 GPa does not fit into the
trend of decreasing alumina content with decreasing pres-
sure, although it is nearly equal within error to the Al,O;
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Fig. 5 a Plot of melt 60 70 5
percentage as a function of P a b + E:\:ﬂg
and 7. b—d Weight percentages ° o © FF6
of ol (b), opx (c), and cpx (d) ° b o +
plotted as a function of melt 40 1 60 J s
percentage; the dashed lines are = ° + _ o +
the best fit lines used to compute £ + ?)
the coefficients of the melting X + e +
reactions. Symbols are as + o °
] o 50 - p
follows: empty circles FM 20 ° + ;e
series, crosses FF3 series, solid ey
circles FF6 series. The o +FF3
uncertainties on phase 0 o FF6 ‘0 ./'
percentages are given in Table 2 125GPa  1GPa 0.75GPa 0.5GPa 0 20 40 60
1310°C 1290°C  1270°C 1250°C % melt
25 12
c o FM o FM
+ FF3 dq +FF3
201 %, Lo FF8| . o FF6
To+ i
o s | o
x 154 ° 3 \ \
a + \ a \ + "
o o \ o | \
N *
* 10| ° 5

Fig. 6 Evolution of glass
compositions (in wt%) as a
function of pressure. Symbols
are as follows: empty circles FM
series, crosses FF3 series, solid
circles FF6 series. Error bar on
oxide concentrations are 1o
standard deviations on average
glass analyses. Uncertainties in

pressure are estimated to be
+0.05 GPa

1.25

1.0 075 05
P (GPa)

1.25

1.0 075 0.5

125 1.0 075 05
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content at 1.0 GPa (16.8 £ 0.4 wt% at 1.25 GPa vs.
17.5 &+ 0.4 wt% at 1 GPa; Table 3).

Compositions of solid phases

All solid phases are relatively homogeneous in a given
sample. Ol-Mg# and Opx-Mg# show only very faint vari-
ations with decreasing P; for instance, Ol-Mg# increases
from 89.8 at 1.25 GPa to 90.1 at 1.0 GPa and 90.4 at
0.5 GPa (Table 3). On the contrary, the compositional
variation of sp is much larger: Sp-Cr# increases from 15.6
at 1.25 GPa to 28.0 at 1.0 GPa and 49.5 at 0.5 GPa.

Series FF6: focusing factor Q = 6
Textures and phase equilibria

Three experiments were performed using composition FF6
as starting material (Table 2). The textures of samples FF6-
3 (1 GPa-1,290°C), FF6-2 (0.75 GPa-1,270°C) and FF6-1
(0.5 GPa-1,250°C) are shown in Fig. 4g—i. The modes of
the run products and the theoretical mode of composition
FF6 at 1.25 GPa-1,310°C are given in Table 2. The three
experiments of series FF6 are characterised by large melt
fractions and mean grain sizes in comparison to partial
melting experiments FM1-4. In terms of phase stability and
mode, the main points may be summarised as follows
(Fig. 5; Table 2): (a) the liquid fraction increases very
regularly with decreasing P and T, from 36.7 wt% up to 51
wt%; (b) the ol fraction increases from 40.5 wt% at 1.25
GPa-1,310°C to 50.7 wt% at 0.75 GPa-1,270°C; but then it
decreases to 49 wt% at 0.5 GPa-1,250°C; (c) opx is only
stable down to 0.75 GPa, and, at a given P, its modal
percentage (14.6 wt% at 1.25 GPa, only 0.1 wt% at
0.75 GPa) is lower than in the two previous series of
experiments; and (d) the cpx fraction decreases relatively
slowly with decreasing P so that cpx is still present at
0.75 GPa, whereas it is only stable down to 1 GPa in
compositions FM and FF3; and (e) sp is not stable at
0.5 GPa. Accordingly, two types of phase assemblage may
be distinguished as a function of pressure:

1. At1.0and0.75 GPa, the equilibrium phase assemblage
isol + opx + cpx + sp + liquid. Unlike all Iherzolitic
phase assemblages reported so far, in which opx is more
abundant than cpx, the cpx fraction is larger than the opx
fraction in experiments FF6-3 and FF6-2.

2. At 0.5 GPa, the equilibrium phase assemblage is
ol + liquid, and the solid residue is a dunite.

The transition from a lherzolitic assemblage to a dunitic
one is accompanied by a major change in the melting
reaction, as shown by the evolution of the ol fraction in
Fig. 5b: at P > 0.75 GPa, ol is on the product side of the

melting reaction and its fraction increases with decreasing
P; below 0.75 GPa, ol is consumed in the melting reaction
and its fraction decreases from 50.7 wt% at 0.75 GPa to
49 wt% at 0.5 GPa.

Liquid compositions

Oxide concentrations in melts are shown in Fig. 6. For most
elements, the evolution with decreasing pressure (and thus
increasing melt fraction) is similar to that reported for
compositions FM and FF3: in particular, Al,O3, K;,0, Na,O,
and TiO, decrease, and Cr,05 increases. On the contrary,
SiO, and MgO show very different patterns due to the fact
that ol switches from a reaction product to a reactant between
0.75 and 0.5 GPa. Silica first increases up to 52.0 wt% at
0.75 GPa, then it decreases to 51.3 wt% at 0.5 GPa. MgO
shows a symmetrical pattern; it first decreases down to
10.3 wt% at 1.0 and 0.75 GPa, then it increases to 12.1 wt%
due to the dissolution of olivine into the liquid.

Compositions of solid phases

The main changes in mineral chemistry between 1.25 and
0.75 GPa are a strong increase of Cr# in sp and slight
increases of Mg# in ol and opx (Table 3). Unlike series
FF3, OIl-Mg# increases markedly between 0.75 and
0.5 GPa (from 90.3 to 90.9), in relation to the transition
from a lherzolitic to a dunitic solid residue.

pMELTS calculations
Theoretical approach

In order to extrapolate our data to larger focusing factors, we
used the algorithm pMELTS (Ghiorso and Sack 1995; Asi-
mow et al. 2001; Ghiorso et al. 2002) to calculate the
equilibrium phase assemblages in a set of compositions
covering a range of focusing factors from 1 to 23 at different
P and T. This set comprised the three compositions used as
starting materials in our experiments (FM, FF3, and FF6, for
Q =1, 3, and 6, respectively), and five additional compo-
sitions FF4 (Q = 4), FF7 (Q = 7), FF11 (Q = 11), FF21
(Q=21) and FF23 (Q = 23). A major advantage of
pMELTS in comparison to the experimental approach is that
it allows to evaluate rapidly the effect of the main parameters
(P-T, Q) on phase proportions and compositions. Despite
periodic improvements, however, pMELTS still suffers a
few important limitations. In the case of mantle melting,
there are two main limitations: (a) the program underesti-
mates the melt fraction at a given temperature; and (b) in the
presence of Cr,O3, sp remains stable at temperatures much
larger than the experimental stability limit.

@ Springer

208



440

Contrib Mineral Petrol (2009) 157:429-451

In practice, we used the isobaric mode of the program to
fully characterise the assemblage (paragenesis, modes and
phase compositions) in a given bulk composition, at fixed P
and T ranging from the liquidus to the solidus. The cal-
culations were made in three steps. We first entered the
bulk composition of system, the pressure and the oxygen
fugacity. In the mantle beneath mid-ocean ridges as well as
in our experiments, fo, lies somewhere between FMQ-1
and FMQ-2 (where FMQ stands for the buffer fayalite-
magnetite-quartz; Christie et al. 1986; Laporte et al. 2004).
Our calculations were made at FMQ-1; for comparison, we
also performed a few calculations at FMQ-2, and we
obtained similar results. The second step consisted in
computing phase proportions and compositions over a
range of temperatures, from the liquidus to the solidus
temperature. Finally, in the third step, we compared
pMELTS predictions for Q = 1, 3, and 6 to our experi-
mental results for bulk compositions FM, FF3, and FF6. As
the program underestimates the melt fraction at a given
temperature, these comparisons were not made on the basis
of temperature, but on the basis of melt fraction. The most
representative results are reported in Table 4.

Partial melting of fertile mantle composition FM
Phase proportions

For composition FM at pressures and melt fractions similar
to the experimental ones, pMELTS calculates the same
assemblages as in runs FM1-4: lherzolitic at 1.25 and
1.0 GPa, harzburgitic at 0.75 and 0.5 GPa (Fig. 7).

Liquid compositions

Oxide concentrations in experimental and theoretical melts
are plotted as a function of melt fraction in Fig. 7. In the
case of K,0, Na,O and TiO,, predicted melt compositions
match well the compositions analysed in our samples. The
exaggerated stability of spinel in pMELTS calculations
leads to underestimated Cr,O3 and Al,O5 concentrations in
melts. For the other oxides, the theoretical trends are
qualitatively in good agreement with the experimental
trends, albeit systematically steeper.

Theoretical constraints on the effects of magma
focusing

The calculations were made for Q = 3, 4, 6, 11, and 21,
P = 0.5 GPa, and a range of temperatures from the liqui-
dus to the solidus. For Q = 3 and 6, we finally selected the
temperature that yielded a melt fraction equal to the melt
fraction in experiments FF3-1 and FF6-1 (36.4 and
51 wt%, respectively): 1,290°C for Q = 3, and 1,294°C for
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Q = 6, as compared to an experimental temperature of
1,250°C (Table 4). As we had no experimental constraint
to select temperature for Q = 4, 11 and 21, we fixed T at
1,294°C as for Q = 6.

Phase proportions

At P = 0.5 GPa, pMELTS predicts the solid phase assem-
blages ol 4+ opx + sp for Q = 3, and ol + sp for Q > 4.
These predictions are in good agreement with our experi-
ments, as the solid residue was harzburgitic in sample FF3-1,
and dunitic in sample FF6-1 (Fig. 7). We did not observe sp
in run FF6-1; the presence of sp in the calculated phase
assemblages for Q > 6 is presumably due to an incorrect
partitioning of Cr,O; between sp and liquid in pMELTS.

Liquid compositions

Oxide concentrations in experimental and theoretical melts
at P = 0.5 GPa and Q ranging from 1 to 21 are plotted as a
function of melt fraction in Fig. 7. In the case of K,0, Na,O
and TiO,, the agreement between predicted melt composi-
tions and the compositions measured in runs FM4, FF3-1,
and FF6-1 is perfect. This agreement is mainly due to the
fact that we compare theoretical and experimental results at
a given melt fraction. The agreement is also perfect in the
case of CaO while the agreement between the CaO con-
centrations computed for composition FM at P > 1 GPa
and the concentrations measured in runs FM1-2 was not
good. This means that pMELTS provides reliable estimates
of the CaO concentrations in liquid when cpx is not stable.
At Q = 3, the MgO and FeO contents in the liquid are
underestimated and the SiO, content is overestimated
because the opx fraction computed by pMELTS is too low
and the ol fraction too large. For these three elements, the
agreement between the calculated concentrations and the
measured ones is much better at Q = 6 because opx is no
longer stable. At all values of Q, pMELTS yields very poor
estimates of the Cr,Oj contents in the liquid. At last, FeO
and CaO increase and SiO, and MgO decrease at high values
of Q (Q > 11). For these high values of €, the evolution of
melt composition seems to be controlled by a dilution effect
by the liquid added to the system at the focusing level. A
discussion and a detailed analysis of the evolution of melt
composition as a function of Q will be presented below.

Focusing factors required to produce dunites at high
pressure

A fundamental parameter in focused magma ascent is
the pressure, hereafter referred to as Ppynie, at which
pyroxenes are exhausted from the solid residue and below
which the liquid is in equilibrium with ol (&£sp) only.

209



441

Contrib Mineral Petrol (2009) 157:429-451

#3N-dS oy £q pue #3N-10 U £q paresipul are saseyd prjos jo suonisodwo)) .

22 s st oIl [[e 1aym ‘aseyd pmbip oyy ur (, od+ SN/ SN 001 = #3IW

¢ SE PaIopIsuod S uoll (e

edD §'0 pue G/°0 ‘1 I8 onpisal onmunp & 9onpoid 03 sonfea pannbar oy a1 g5 Jo sen[ea plog
O JO sen[ea SNOLIEA I0J Pue edo G'() Pue G/'() ‘I = J Je uonoerajur nopriad-jfeseq

(q) pue ‘edD G0 01 BdD ST’ WOIJ A dpuew 9[11oj Jo Sunjow uorssaidwooap (e) :perrodar are ejep Jo $19s 0M], "UWN[OD ISIY AY) UT UIAIS a1k SUOTR[NO[ED dy) Ul pasn suonisodwod ynqg ayJ,

S0g L'68  9SL SFO  €LT FEIL PITL 869 810 L8SI 080 8Y6F FO  IUASAY  WASQY  9FT  I'SL 1T +6T1 1-44
99 668 I9L I¥'0 SST ¥CIT  TITL  6L9 610 9SSI 9L0 SE0S 90  WesqQy  WesqQy  0'LE ST 1T #6C1 [REE
9'1¥ 106 89L 9¢0 6CCT OI'IT  CICl  +¥§9 610 O9I'ST  0L0 +SIS L0  Iuesqy uesqy L8y 90§ 9 Y6T'T 94
9'sH €06 €8L SE€O STT TCTII 0TOI  €0S 910 €191 0L0 <TI'vS 80  WesqQy IWesqy  6LS TIY b ¥6Cl P
TLy €06 08L 1€0 LI'T 6€11 006 €Y 9I'0  LT9T  OL0  LYSS 60  uesqy TO $T9 ¥9e ¢ 06C°1 S0 ¢dd
8T'9¢ TO06  09L O¥0  0ST ELTL €901 009 €10 ¥8SI  9L0 00TS 60  WUASqQY uosqQY  ¢'8y 805 L LOE'T SLO  LAd
v'LT TO6  LSL 9¥0  LLT 9¥Il  T0TL 189 110 €861 180 +96r 90  WIsqQy  WIsqQV  H'€C  09L €T vPET I €C-ad
dd

1'cs L06  08L LI'O LV TEIL  TOOL  SOS  TI'0  9€SI  SS0  €€SS [T Iuesqy §9 669 ¥TT €871 S0 ¥IAd
€1 L06  ¥LL 8T0  LST TITL +9TI1 909  CI'0  SIST LSO S§TS €1  uesqy LT 6S9 00T Teel SLO €A
€L 06 99L 9T0 ¥I'T TEIL HLTL $69 OO0  ILST 990 TI0S 61 'S 6Ll S6S  SI 16€°1 | S|
661 TO6  09L SKO  8TE S$86  PKEL 8L 600 €6SI LLO 658 9T €11 80T 995 88 1 TLET STr o 1-NA
WA

M8 O O%®N 0BD OSSN 0°d fOYD fO4v Ol ‘ors  ds xd) xdo 10 bry
P#0-ds  #3N-10 (%) suonisodwos pinbry (%) suontodoxd oseqq i3 (Do) I (edD) d

suone[naed ST TN Jo synsar aanejuasaidal JSO|N  [qeL

pringer

AQs

210



442

Contrib Mineral Petrol (2009) 157:429-451

Fig. 7 Comparison of liquid 4 14.5 05
compositions and weight 125 GPa Na,0 135l MgO Cr,0,
percentages of ol, opx and cpx } 0.4 #
in our experiments with the 3t 1250 F.. +
s = 0.3
compositions and modes =02 115 7
: e > 4 A
calgulated using PMELTS E':::?z!{ﬁ Q=11 S 02l a7
(oxide concentrations and 2 g 10.5¢ Bk
modes in wt% are plotted as e 95l 2 0.1 | .
function of melt fraction). Two 08 GPa i
sets of data are compared: (1) 0 : : 85 — 0 s - e S}O
decompression melting of fertile K0 ; Cao B 2
mantle FM at 05y - 3t 54 L
1.25 GPa-1,310°C; 0l - ol . A
1GPa-1,290°C; 0.75 ’ é N 50|
GPa-1,270°C; 0a) y nl ﬂ,#-l .
0.5 GPa-1,250°C; and (2) sl A
basalt-peridotite interaction at 0.2 s 10 e
P =05GPaand Q =3, 6, 11, o P
L 9 L L L L L L L L
and 21 (see the labels on the TiO, FeO ALO
Na,O plot). Symbols are as 1 273
i [ 8 18
follows: circles for
decompression melting, squares 08l om 7L I 17 L
for basalt-peridotite interaction, .._._._ﬂ/". (}
empty symbols for experimental 0.6 ,;:’/ﬁ" 6 Ty 166 . ‘-
data, and solid symbols for S
theoretical data. When not 04r 5r - 15 + o
visible, the error bar (10) is 02 o 4 ‘ ‘ ‘ “
smaller than the symbol. The ' ol opx cpx
range of primitive MORB 20 |
compositions (see Fig. 1) is 60 g?‘féﬂ
indicated by the shaded boxes or
Y ]
\ 10 £ \
40+ “m 5L
\\. \\\\ ‘
20 S — ol W g g 1
5 15 25 35 45 55 65 75 85 5 15 25 35 45 55 65 75 85 5 15 25 35 45 55 65 75 85
wt% melt wit% melt wit% melt

Calculations were made to evaluate the values of Q
required to produce dunites at pressures equal to 0.5, 0.75,
and 1 GPa. By analogy with calculations at 0.5 GPa, we
selected the temperatures that yielded a melt fraction equal
to that in experiment FF6-2 for the 0.75 GPa models, and
to that in experiment FF6-3 for the 1 GPa models namely,
1,307°C at 0.75 GPa and 1,344°C at 1 GPa. Focusing
factors of 4, 7, and 23 are required to yield Ppypie = 0.5,
0.75 and 1 GPa, respectively (Table 4). Considering that
the melt fraction f'in fertile mantle FM at the focusing level
is 0.088, these focusing factors correspond to magma/rock
ratios (Q — 1)f equal to 0.26, 0.52, and 1.94.

Discussion and petrologic implications
Limitations of this study

Experimental limitations

In our simplified model, we supposed that, after the
focusing event at 1.25 GPa, the system is closed and only
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undergoes decompression melting down to 0.5 GPa (step
no. 3 in Fig. 2). Accordingly, the experiments do not
reproduce a fundamental aspect of focused magma trans-
port; the fast ascent of liquid relative to the solid matrix
into highly 