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Le mélange de magmas constitue aujourdhui avec la fusion partielle,
la cristallisation fractionnée et la contamination, 1'un des processus majeurs
permettant d'expliquer la diversité pétrographique et géochimique des
roches magmatiques. En effet, rares sont les publications qui ne
mentionnent pas, a défaut de les traiter d'une maniere approfondie, les
problémes de mélange. Le phénomene témoigne alors du caractére général
de 1a possibilité de réalimenter par injection les réservoirs de magma.

Un survol historique de la littérature montre que le mélange n'a pas
toujours figuré, dans l'esprit des géologues, au sein des processus de
différenciation de premier ordre dans les réservoirs magmatiques. Pourtant,
des le siecle dernier, c'est sans doute 1'un des premiers mécanismes qu'ils
imaginent et cautionnent pour rendre compte de I'hétérogénéité des roches
(par exemple, Busen, 1851). La découverte de la cristallisation fractionnée
(Bowen, 1928) et par la suite, sa capacité a expliquer les caractéristiques de
nombreux objets géologiques, ralentissent et inhibent, dans un premier
temps, l'avancement des recherches traitant du mélange de magmas. Au
contraire, A partir des années 1970, on reconnait progressivement le
caractere universel du mélange face aux "lacunes" et aux problémes
soulevés par 1'étude des autres processus de différenciation comme la
cristallisation fractionnée.

Si un grand nombre de publications aborde aujourdhui les problemes
de mélange, paradoxalement, les modalités physiques du processus
demeurent encore mal connues; c'est en particulier dans ce domaine que
s'inttgre ce mémoire. Les méthodes classiques d'investigation de la
pétrologie (cartographie, étude de lames minces, analyses chimiques)
permettent de préciser et de discuter les conditions du mélange
(composition des magmas, cogénétisme, température T, pression de mise
en place P, etc.) mais elles s'aveérent relativement stériles pour
véritablement décrypter les mécanismes du mélange. Sur ce plan, les études
expérimentales analogiques se sont déja révélées plus efficaces et
particulierement intéressantes parce qu'elles apportent de nouvelles
contraintes (Sparks et Huppert, 1984; Campbell et Turner, 1986; Blake et
Koyaguchi, 1991).




Il n'en demeure pas moins que la pétro-géochimie constitue une étape
importante : elle permet d'identifier des interactions mécaniques et
chimiques qui témoignent du mélange, & partir de l'observation des
hétérogénéités dans les roches. Elle apporte, par conséquent, ses propres
contraintes dans les modeles de mélange que 1'on cherche a établir. Grice a
cette approche classique, on peut également prendre conscience de la
relation entre l'intensité du mélange et I'échelle des hétérogénéités c'est a
dire des structures magmatiques observées dans les roches. Les
hétérogénéités métriques a centimétriques (les enclaves magmatiques)
correspondent aux stades de mélange les plus incomplets ou partiels
(Didier, 1973; Vernon, 1983) appelés "mingling" dans la littérature anglo-
saxonne. Le mélange a également été identifié a l'échelle du minéral
(Hibbard, 1981). Les stades les plus évolués du mélange (hybridation;
"mixing") supposent la disparition des hétérogénéités qui ne sont alors
décelables qu'a 1'échelle atomique ou moléculaire par le biais de I'analyse
chimique.

Les termes "mingling" et "mixing" ne font référence a aucun
mécanisme; ils sont descriptifs et relatifs & I'échelle d'observation. 11
convient donc de les comprendre et de les interpréter en terme de
mécanismes. Identifier et évaluer l'importance relative des mécanismes et
des différents parametres qui les conditionnent dans une situation donnée,
est précisément le but de 1a démarche analogique.

Dans les magmas, le mélange parfait ("mixing") résulte de la diffusion
chimique entre des liquides de compositions différentes et des interactions
mécaniques entre les magmas. En effet, sous le controle des gradients de
température et de composition, les éléments chimiques sont mobiles. De
plus, connaissant la durée des échanges, on sait évaluer la distance sur
laquelle les éléments diffusent au travers d'une interface entre deux liquides
(voir par exemple, Koyaguchi, 1989; Philpotts, 1990). Par conséquent, pour
comprendre le mélange, il convient de savoir si, et dans l'affirmative, dans
quelles conditions, l'interaction mécanique entre deux magmas est
susceptible de produire des entités physiques de taille supérieure ou
inférieure a la distance d'échange chimique. En d'autres termes, il apparait
fondamental, pour savoir dans quelles conditions et comment deux magmas
se mélangent, d'identifier les mécanismes de formation et les
caractéristiques (en particulier les formes et les tailles) des structures
magmatiques syn-plutoniques.
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I faut donc, indépendamment de l'intensité du mélange, commencer
par connaitre ce qui contrdle (1) la mise en contact des magmas, c'est a dire
linjection d'un magma dans un autre et (2) l'évolution des structures
d'injection aprés la mise en contact, c'est a dire, ce que nous appellerons la
fragmentation. Ce sont précisément ces deux points qui ont motivé ce
travail. Ce mémoire n'a cependant pas la prétention d'apporter une réponse
définitive au probléme d'injection-fragmentation, mais de discuter
l'importance relative des différents mécanismes et parameétres de controle
mis en jeu lors de la formation des structures syn-plutoniques. Nous
chercherons 2 identifier ces mécanismes et parametres a 1'aide de la double
approche pétrologique et expérimentale.

Pour mener 2 bien un tel travail, il est indispensable de connaitre avec
une précision raisonnable le comportement des magmas. La premiére partie
du mémoire débute donc par une description détaillée des magmas a
laquelle on a inclu les méthodes d'estimation de leurs propriétés physiques
importantes (rhéologie, densité). Cette premicre partie se poursuit par un
chapitre consacré 2 une syntheése des connaissances dans le domaine de
linteraction de magmas contemporains. Les principales structures syn-
plutoniques et leurs conditions de formation y sont définies.

Les concepts développés dans cette premiére partie vont guider 1'€tude
pétrologique et géochimique qui fait l'objet de la seconde partie du
mémoire. Elle porte sur I'étude de deux unités magmatiques du Nord du
Massif Armoricain, localisées en Baie de Saint Brieuc : (1) le massif de
Fort-la-Latte qui présente des structures syn-plutoniques acide-basiques
spectaculaires (filons, enclaves); (2) le massif de Saint Brieuc dans lequel
les évidences d'interactions entre magmas contemporains sont moins
spectaculaires; toutefois nous y identifierons des phénoménes d'hybridation
de magmas.

Dans la troisitme partie, nous commencerons par rappeler les
principales  caractéristiques des structures d'injection  obtenues
expérimentalement en milieu newtonien. Ensuite, nous envisagerons le cas
des milieux non newtoniens grice a des expériences dans un dispositif plan
(cellule de Hele Shaw). Nous présenterons également les résultats d'une
série d'expériences d'injection d'eau dans les milieux viscoélastiques a
rthéologie complexe (suspension d'argile). A partir de ces expériences en
trois dimensions et avec une source linéaire, nous pourrons extraire
quelques conclusions applicables aux systémes naturels.

11

TR T T -







Premicre partie :

LES MAGMAS, LE MELANGE ET L'INJECTION.

Les objectifs de cette premi€re partie sont :

-(i) de montrer que le comportement physique d'un
magma dépend de sa composition, de sa constitution et de
sa température mais également, que ses propri€tés
rhéologiques varient en fonction des vitesses d'application
des contraintes, donc du processus dans lequel le magma
est impliqué. Expliquer, lorsque cela est possible, les
origines structurales (polymérisation, interaction entre
constituants solide, liquide et gazeux) des propriétés non-
newtoniennes en particulier, a été un souci constant. Nous
discutons également les méthodes d'estimation des
principales propriétés physiques.

- (i) de montrer la variété des structures illustrant
la réalimentation de réservoirs magmatiques par l'injection
de nouveaux magmas et de dégager quelques généralités
sur le mélange et les problémes soulevés par la formation
de certaines structures. En particulier, nous insisterons sur
la formation des filons syn-plutoniques, des enclaves et
sur les conditions de I'nybridation. C'est dans cette partie
que nous justifions l'intérét de cette étude de l'injection

pour la compréhension du phénoméne de mélange.

13

[ 301 = Tr pei




0

S
L > ®
@ Initiation
@ Amplification @
@ Diffusion B AB A

Figure 1-1 : Détail du mécanisme de mélange entre deux magmas (A et B)
susceptibles de produire un magma hybride (AB). d est la longueur
caractéristique développée par les mécanismes d'amplification (taille
moyenne des éléments de magma) et O, est la longueur caractéristique de
la diffusion thermique et chimique.
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I- INTRODUCTION ET GENERALITES.

La plupart des matériaux qui constituent la crofite et le manteau
terrestres sont de nature silicatée et peuvent exister a 1'état fondu aux
pressions et températures internes de la planéte. Le magma ainsi produit
lors de la fusion partielle, est constitué d'au moins une phase liquide
silicatée. En cristallisant sous l'effet du refroidissement, il engendre les
roches ignées -plutoniques en profondeur ou volcaniques en surface. Dans
tous les cas, les processus de différenciation qui gouvernent la formation
des roches magmatiques sont contrdlés par les propriétés physiques et
chimiques des magmas (par exemple, Bowen, 1928; Mysen, 1989).

Les réservoirs de magmas (chambres magmatiques) sont les sieges de
processus de différenciation particulitrement actifs et constituent des
systtmes susceptibles d'étre réalimentés (Huppert et Sparks, 1980; Sparks
et Huppert, 1984; Wiebe, 1988). Parce quiils sont ouverts et soumis a
linjection de nouveaux matériaux, de tels systtmes magmatiques
constituent les lieux de mélanges privilégiés entre des magmas coexistants
dans le temps et dans l'espace.

Le phénomeéne de mélange peut s'envisager en trois étapes si on
raisonne en terme d'instabilité du systeéme (fig. 1-1) :

- (1) la mise en contact de deux magmas distincts par injection
correspond au stade d'initiation;

- (2) la fragmentation en éléments de plus petite taille correspond a
un stade d'amplification de linstabilité. C'est, a priori, un phénomene
essentiellement mécanique qui traduit 1'évolution dynamique du syst€me;

- (3) d&s le stade d'initiation, commence entre les deux entités
magmatiques une étape de rééquilibrage de leurs températures et de leurs
compositions chimiques. Ces échanges thermiques et chimiques sont
controlés par les mécanismes de la diffusion.

Ce principe de l'instabilité magmatique va nous guider tout au long du
mémoire. Tl permet de concevoir que le mélange est parfait, c'est a dire,
quil y a hybridation, seulement si les €léments de magma sont
suffisamment petits pour pouvoir se rééquilibrer intégralement : la taille
caractéristique du stade de l'amplification doit étre inférieure ou égale a
celle de 1a diffusion. Le stade d'amplification apparait donc comme 1'‘étape
déterminante du processus.

Afin de distinguer les conditions favorables au mélange de celles qui
ne le sont pas et pour prévoir si le mélange sera parfait (homogénéisation
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totale, "mixing") ou partiel ("mingling"), notre étude est focalisée sur les
deux premieres étapes du processus.

Pendant les étapes d'initiation et d'amplification, le mélange
mécanique se fera d'autant plus efficacement que le systéme est dynamique.
Aussi, la capacité de se mélanger des magmas dépend-elle (1) des
propriétés physico-chimiques du systéme et en particulier, de leur capacité
a étre mécaniquement et chimiquement mobilisées, et (2) des vitesses de
déformations qui caractérisent le dynamisme de ce systéme.

La chambre magmatique ne constitue pas le seul syst¢tme ou peuvent
s'exercer des interactions entre magmas contemporains (voir par exemple,
Blake et Koyaguchi, 1991). La figure 1-2 schématise les lieux
potentiellement dynamiques, susceptibles de contenir en méme temps
plusieurs magmas et qui sont donc des siges €ventuels du mélange
magmatique. Dans les zones de fusion partielle, la présence simultanée de
deux (ou plusieurs) entités magmatiques (source hétérogéne ou injection
d'un magma issu d'une autre source plus profonde) fait de ce lieu, lors de
l'extraction, le premier site privilégié oll va pouvoir débuter l'interaction
entre les magmas. Ensuite, les conduits d'alimentation et les systémes de
transport des magmas vers la surface (dikes, diapirs) prennent le relais.
Enfin, dans les zones piéges et dans les réservoirs de magma en cours de
cristallisation que constituent les chambres magmatiques, c'est la
réalimentation en magma souvent plus chaud qui provoque la modification
ou l'apparition des gradients de température, de composition chimique et de
densité qui controlent la dynamique convective et souvent €ruptive du
systeme (Sparks et al., 1977). Pour comprendre les modalités du mélange,
il est donc nécessaire d'envisager les conditions dynamiques spécifiques de
chaque site.

Les taux de mélange (les degrés d'hybridation) dépendent des temps
de résidence (durée de l'interaction) des magmas. Par conséquent, ils sont
avant tout, dans un site donné, fonction de la stabilité de la situation. On
concoit des lors que le temps de cristallisation est un parametre
particuliérement critique vis a vis des propriétés de transport des magmas,
que ce soit le transport en masse contrdlé par la rhéologie des matériaux ou
le transport sélectif des éléments chimiques par la diffusion. La densité est
également une propriété physique qui varie de maniere significative avec
l'évolution thermique du systeme; en effet, la constitution du magma (en
terme de phases) et la composition chimique des phases sont constamment
modifiées au cours du temps. C'est la raison pour laquelle nous
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commencerons par examiner les propriétés physiques et structurales
intrinséques des magmas, ainsi que leur évolution au cours de la
cristallisation. Ensuite nous pourrons véritablement traiter des problémes de
mélange a partir de la description des structures et des caractéristiques
générales de l'interaction de magmas contemporains.

Eruption ou
Allmeriation de
ch:mbm transitoire

CHAMBRE
MAGMATIQUE cO vection
Injegtion

/\

Systéme A ASCENSION Transport
et conduits S/ALIMENTATION

(Cristallisation)

Dike

Diaplr
(Différenciation)

£\

A ¥

Zone de FUSION

FA RT] ELLE Source Inject!%

Extraction

hétérogéne

Figure 1-2 : Représentation schématique des sites potentiels d'interaction et
de mélange, c'est a dire, des environnements dynamiques ou il peut y avoir
présence simultanée de magmas. La cristallisation et la différenciation
peuvent intervenir a tous les niveaux.
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II- PROPRIETES PHYSIQUES DES MAGMAS.

Les grandeurs physiques qui décrivent l'aptitude & la mobilité d'un
matériau (viscosité, seuil d'élasticité) sont au méme titre que la densité et la
compressibilité, des grandeurs macroscopiques. Elles font statistiquement
référence a 1'état microscopique dont le comportement est moyenné dans un
volume ponctuel suffisamment grand pour que les propriétés individuelles
des atomes soient négligées. M&me si le formalisme de la physique des
milieux continus ne tient pas compte des propriétés microscopiques, le
comportement macroscopique est pourtant fonction de la réalité structurale
et atomique. Ainsi, lorsqu'on considére un milieu hétérogene tel que la
taille caractéristique des hétérogénéités soit trés petite comparée a 1'échelle
d'observation, le formalisme des milieux continus est applicable mais le
comportement global du matériau est déterminé a la fois par les
caractéristiques physiques des entités qui le constituent et par les
interactions entre ses constituants.

Les magmas sont des milieux particuliérement hétérogeénes et
complexes. En effet, ce sont, par définition, des systtmes a composants
chimiques et a phases (constituants) multiples dans lesquels les propriétés
physiques ne sont pas seulement dépendantes de la composition mais
varient également en fonction des conditions externes (pression,
température et parfois comme nous le verrons également, du temps). Afin
de décrire convenablement ces propriétés, il est nécessaire de considérer,
lorsquelle est connue, la véritable nature des interactions entre les
constituants. C'est pourquoi, dans ce premier chapitre, nous essayerons en
particulier de mettre en évidence les causes des différents comportements
des magmas. Nous verrons que la réalité structurale des magmas n'est pas
toujours clairement identifiée et quels sont, dans ces conditions, les moyens
dont nous disposons pour estimer au mieux les propriétés physiques des
magmas. Outre les limites des méthodes d'évaluation, nous justifierons
certaines approximations retenues dans la suite du mémoire et induites par
la restriction de notre étude au domaine plutonique.
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1- Constitution des magmas.

Un magma est susceptible, en fonction de sa composition et des
conditions Pression-Température, de renfermer les trois phases, solide,
liquide et gazeuse.

1.1. La phase liquide.

Dans le cas le plus général, un liquide magmatique est un bain de
silicates en fusion. A haute température, la phase liquide contrdle les
processus de formation des roches par le biais de ses propri€tés physico-
chimiques, tandis que ces dernieres dépendent elles-mémes fortement de
l'organisation et de la structuration interne des éléments chimiques (Mysen,
1989). En effet, les liquides silicatés polymérisent et l'étude de leur
organisation interne conduit & identifier et a quantifier les relations entre
propriétés physiques (densité, viscosité, diffusivité, compressibilité) et les
caractéristiques des liaisons chimiques inter-élémentaires et inter-
moléculaires.

1.1.1- Structures des liquides silicatés : role des cations.

Les cations qui composent les liquides silicatés peuvent globalement
étre classés en deux groupes :

- (1) les cations a forte charge et rayons ioniques relativement
modestes, Si4+, Ti4+, A13+, P5+ et Fe3+*. Ils ont tendance 2 se lier aux
anions oxygeénes pour former des structures anioniques de complexité
variable (tétragdres, feuillets de tétraédres...). Ces structures anioniques
correspondent a 'organisation structurale des minéraux.

- (2) les autres cations bi- ou monovalents, Mg2+, Fe2t, K+, Nat,
H+, entre autres, sont, au contraire, plut6t "dépolymérisateurs” dans le sens
ot ils ont tendance a séparer les tétragdres les uns des autres en équilibrant
localement les charges électriques.

1.1.2- Organisation structurale et degré de polymérisation.
Il est possible de mesurer le degré d'organisation d'un liquide silicat¢

en quantifiant l'abondance et l'énergie des liaisons chimiques inter-
atomiques et intermoléculaires dans le liquide. Cela revient a évaluer le

19




degré de polymérisation des liquides silicatés en quantifiant les proportions
relatives des unités structurales coexistantes dans le milieu liquide. Les
unités de base sont, de la plus simple 2 la plus complexe, le tétraddre isolé
puis les associations de tétraédres silicatés (doublets, anneaux ou chaines,
feuilles) et enfin, la structure tridimensionnelle interconnectée. Chacune de
ces structures anioniques est caractérisée par un rapport spécifique noté
NBO/T, ot NBO représente le nombre d'atomes d'oxygene non reliés a un
autre tétraddre (oxygeénes non-pontants, fig. 1-3a) et T correspond au
nombre de cations dans les sites tétraédriques (principalement Si4+ et
AI3+). On a donc, pour les structures anioniques de base respectivement
NBO/T =4, 3, 2, 1 et 0 (de 1a plus simple a la plus complexe). NBO/T, le
degré de polymérisation représente en réalité, un degré de
dépolymérisation. Il est, en effet, inversement proportionnel a la complexité
des structures tétraédriques coexistantes. Les degrés de polymérisation des
liquides silicatés naturels diminuent avec la pression et varient entre 0 et 1
a 0,1 MPa (fig. 1-3b; Mysen, 1989, 1990).

Rhyolite (367 analyses)

Andesite (1987 analyses)

Tholeiite & olivine tholeiite (287 analyses) .
Basanite (266 analyses)

wm
o
N =[]

Percent
1

@ Bridging oxygen

@ Nonbridging oxygen

O Tetrahedral (network-forming) cation
@ Network-modifying cation

|
A2y

0 ; el mn

Figure 1-3 : (a) Définition du degré de polymérisation NBO/T, nombre
d'oxygénes non-pontants (hachurés) par cations tétracoordonés (blanc).
Les oxygénes pontants sont représentés en noir et les cations non-
tétracoordonnés sont tachetés. (b) Distributions des valeurs moyennes des
rapports NBO/T dans les liquides magmatiques naturels d'aprés Mysen

(1990).
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1.1.3- Relaxation, surfusion, transitions vitreuses et dynamique
structurale.

Lorsqu'un matériau fondu est soumis a une perturbation extérieure
(une variation de température, de contrainte, du champ électrique, etc.), il
peut présenter deux types de réponse (Dingwell et Webb, 1990) :

- (1) le comportement liquide correspond a une réponse dite a
I'équilibre du matériau fondu. Cet équilibre est stable lorsque les liquides
sont superfondus (T>Tyg; T, température et Tyg, température du liquidus).
Par contre, il est métastable dans les conditions de la surfusion (T<Tj;g) et
en fonction des caractéristiques de la perturbation, le matériau fondu peut
se solidifier et ainsi franchir sa transition vitreuse;

- (2) le comportement vitreux se manifeste alors dés que le temps
caractéristique de la sollicitation est plus court que le temps nécessaire au
matériau pour regagner sa structure et ses propriétés d'équilibre.

On dit que les comportements liquides et vitreux correspondent
respectivement aux états relaxés et non relaxés de la matiere. La
relaxation représente la réponse du matériau a la perturbation (par exemple
réorganisation structurale sous l'effet d'une sollicitation mécanique) : c'est
une réaction du matériau caractérisée par une vitesse et donc un temps de
retour 2 1'équilibre appelé temps de relaxation.

La transition vitreuse, ou plus exactement les transitions vitreuses
puisque le matériau présente des temps de relaxation spécifiques a chaque
type de perturbation, correspondent donc 2 des barriéres cinétiques que l'on
peut représenter graphiquement dans un espace température-temps. Par
exemple, dans le cas d'un produit théorique fondu soumis 2 une variation
du champ des contraintes mécaniques appliquées, la courbe de la figure 1-
4a sépare le domaine du comportement liquide, relaxé (temps les plus longs
et températures les plus élevées) de celui des verres. Pour ce type de
perturbation, le temps caractéristique de la déformation correspond a
I'inverse de la vitesse d'application des contraintes qui est imposée par le
dispositif de mesure (fig.1-4b; Webb et Dingwell, 1990).

Par ailleurs, selon ces mémes auteurs, la corrélation entre les temps
caractéristiques de relaxation des liquides silicatés et les temps
caractéristiques  d'existence des laisons Si-O (clest a dire
approximativement la durée de vie des espeéces polymérisées), indique que
la transition vitreuse a une origine microscopique. Cela permet de prévoir
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les comportements rhéologiques des liquides (voir la section propriétés
rhéologiques des liquides silicatés).
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Figure 1-4 : (a) Représentation dans un espace température-temps de la
transition vitreuse dans le cas d'une perturbation du champ de contraintes;
les domaines des liquides et des verres sont respectivement définis comme
des états relaxés et non relaxés du matériau; pour les ‘temps
caractéristiques de sollicitations les plus longs et les températures les plus
élevées le liguide accommode la déformation par des réarrangements
structuraux.

(b) Estimations des transitions entre les comportements liquides et vitreux
de différents liquides silicatés (dont la Silice, I'Albite, l'Anorthite, le
Diopside, et RIA correspondant a la rhyolite de Spera et al., 1988) en
fonction de la température d'apres Dingwell et Webb (1990). Les zones en
noir sont les domaines possibles d'investigation avec différents types de
sollicitation. On remarque en particulier qu'a l'exception de SiO,, les
méthodes de viscosimetrie a cylindre concentrique ne peuvent enregistrer
que des propriétés relaxées dans la plupart des silicates.
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1.2. La phase cristalline.

La cristallisation est un processus particulieérement critique dans le cas
des phénoménes magmatiques. En effet, elle est susceptible de bloquer un
systéme 2 un stade quelconque de son évolution. L'apparition et la présence
de cristaux au sein du liquide silicaté¢ modifient de maniere significative ses
propriétés physiques. L'ampleur de ces modifications dépend uniquement
des proportions de cristaux pour certaines propriétés comme la densité
tandis que d'autres comme le comportement rhéologique seront également
fonction de 1a distribution géométrique et de 'agencement des cristaux.

1.2.1. Nucléation et croissance cristalline.

Les cristaux n'apparaissent pas a la température du liquidus d'un
magma : ils nucléent a une température plus basse. Le retard thermique
nécessaire a l'apparition de la phase solide, c'est a dire le degré de
surfusion, est fonction des énergies impliquées pour former et mettre en
contact, sous forme d'amas polymérisés, les composés chimiques qui
forment le ou les futurs minéraux. La plupart de ces amas embryonnaires
sont instables et seuls les plus volumineux dont la taille et supérieure a une
taille critique (les nucléi) pourront se développer (par exemple, Philpotts,
1990). Comme dans le cas de la polymérisation des liquides, la vitesse de
diffusion sélective des éléments chimiques constitue un facteur limitant le
taux de nucléation, c'est a dire le taux de formation des nucléi de taille
critique.

La croissance des cristaux intervient dés que le nucléus a atteint sa
taille critique et la vitesse de croissance dépend également des vitesses de
diffusion. Les conditions de croissance sont, dans la plupart des cas,
voisines des conditions d'équilibre (surfusion négligeable) et la vitesse de
cristallisation dépend a la fois des conditions initiales de nucléation et de la
vitesse a laquelle le systtme se rapproche des conditions d'équilibre
(Cashman, 1990).

La croissance contrdle principalement la forme et la taille des cristaux
qui sont des facteurs influant sur les propriétés physiques des magmas (Mc
Birney et Murase, 1984; Kerr & Lister, 1991). Cependant, ce sont en
premier lieu les conditions de nucléation (vitesse, répartition et densité des
nucléi) qui déterminent au départ la proportion et I'agencement des cristaux
dans le magma. Il va donc étre question maintenant des aspects de la
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nucléation et des autres facteurs contrdlant la distribution géométrique des
cristaux dans les magmas.

1.2.2. Mode de nucléation, dynamique et agencement.

Théoriquement, lorsque la nucléation opére aléatoirement dans le
magma, les nucléi sont dispersés dans le liquide. Ce mode de nucléation
homogene (interne) se distingue radicalement du mode hétérogene ot les
nucléi se développent a partir de supports préexistants. La nucléation
hétérogeéne est interne si les supports sont dispersés dans le magma
(cristaux, bulles de gaz...) ou externe dans le cas ou elle se développe a
partir des parois du syste€me.

Les résultats expérimentaux obtenus a partir de liquides basaltiques
suggerent que la nucléation hétérogéne correspond, dans la plupart des cas,
4 la réalité géologique (Berkebile et Darty, 1982). La nucléation homogéne
ne représente, selon toute vraisemblance, quun modele idéal, inexistant
dans la nature. En effet, en considérant la zonation thermique des intrusions
(encaissant plus "froid" que la chambre magmatique), ou bien les résultats
concernant les viscosités relatives de couches magmatiques cristallisantes,
superposées (par exemple, Bremond d'Ars, 1990), on aboutit a des modeles
de cristallisation externe. Le caractére hétérogéne de la nucléation est
renforcé dans les systemes naturels, par I'existence de gradients thermiques:
a4 l'échelle du réservoir de magma, pendant le refroidissement, on doit
envisager le déplacement d'un front de cristallisation des zones externes
vers les zones internes de la chambre.

A cause de ce caractére hétérogéne, la nucléation naturelle favorise la
formation d'associations de minéraux susceptibles de constituer des
charpentes précoces dans des magmas riches en liquide (Kerr et Lister,
1991). Cependant, ce n'est pas le seul mécanisme qui peut influencer
l'agencement des cristaux dans les magmas. En effet, plusieurs exemples
d'agrégations de phénocristaux (plagioclase, quartz, feldspath alcalin
chromite ou olivine) en synneusis ont été décrits dans les roches
volcaniques et plutoniques (Vogt, 1921; Vogel, 1969; Schwindinger et
Anderson, 1989). Ces associations, dites en synneusis, résultent des
interactions hydrodynamiques entre les cristaux suspendus dans un magma
riche en liquide. Ces cristaux ont donc, au départ, évolué indépendamment
les uns des autres avant de s'associer et de s'orienter, dans les agrégats, de
maniere 2 minimiser leurs énergies de surface.
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Nous verrons (section rhéologie des suspensions) que la possibilité de
formation de microstructures ou d'amas précoces, soit par nucléation
hétérogene, soit par association en synneusis, conduisent Kerr et Lister
(1991) a remettre en cause les modeles classiques de prédiction du
comportement des suspensions granulaires par I'analyse géométrique de la
continuité des cristaux (Marsh, 1981; Wickham, 1987; Millers et al., 1988).
Bien que peu de données existent sur de tels systemes, nous essayerons de
mesurer l'influence de tels amas sur les propriétés rhéologiques des
magmas. Cependant, dans la mesure ou les interactions intercristallines
précoces et leur résistance ne sont pas encore parfaitement connues, les
modeles de suspensions granulaires demeurent les seuls moyens dont nous
disposons pour quantifier les effets des cristaux dans les suspensions
magmatiques.

On peut ajouter que si la nature semble privilégier le mode de
nucléation hétérogéne et permettre la formation d'associations
minéralogiques précoces, ces microstructures cristallines sont également
susceptibles d'étre détruites. La présence de phénocristaux épars dans la
plupart des laves émises en surface, suggere qu'il existe en effet des
mécanismes de désagrégation actifs : on congoit aisément que dans les
systtmes dynamiques, le brassage permette d'obtenir des suspensions de
cristaux épars comparables & celles que l'on obtiendrait par nucléation
homogene.

Profitons au passage de cet exemple des laves a phénocristaux pour
discuter, sous forme de digression, des températures des magmas. Les
mesures in situ des températures d'émission des laves, et la présence de
phénocristaux, suggerent que, dans la nature, les magmas sont rarement
surchauffés (superfondus) et qu'ils ne sont pas des vecteurs d'un important
transfert d'excés de chaleur (Bowen, 1928; Philpotts, 1990). Cependant,
nous ne connaissons pas les températures des magmas en profondeur. On
sait que la pression favorise des températures de liquidus élevées mais ces
derniéres sont également fortement dépendantes de la quantité de phase
fluide présente (voir fig. 1-6, p. 28). Dans ces conditions, il n'est pas certain
que les seules données de surface suffisent pour exclure toutes possibilités
d'existence de magmas superfondus (T>Tlig) en profondeur. Devant le
manque d'arguments convainquants pour réfuter ou confirmer cette
hypoth&se, nous choisirons, pour notre part, d'exprimer les propriétés
physiques thermo-dépendantes dans une gamme de température
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correspondant a l'intervalle de cristallisation (espace solidus-liquidus). De
méme, lorsqu'il s'agira, dans les cas d'injection, d'estimer la température des
liquides injectés nous leur attribuerons arbitrairement une température
correspondant a celle de leur liquidus.

1.2.3- Relations température-taux de cristallisation-composition.

La cristallisation a pour effet de faire évoluer significativement la
composition du liquide intergranulaire par rapport a celle du magma initial
(Bowen, 1928). La modification de la composition du liquide interstitiel, de
celle des cristaux et/ou du volume de cristaux avec le refroidissement,
engendre une évolution continue des propriétés physiques des magmas. A
partir de 1'étude des laves et des données de la pétrologie expérimentales,
on connait l'allure des courbes température-proportion relative des cristaux
des principaux types de magma (Marsh, 1981; Bergantz 1990; fig. 1-5)
dans certaines conditions de cristallisation naturelles ou expérimentales
(pression, fugacité d'oxygene... fixés). Les études expérimentales les mieux
documentées permettent d'accéder a I'évolution de composition des liquides
intergranulaires au cours de la cristallisation (voir par exemple, Ryerson et
al., 1988). Retracer lhistoire thermique d'une roche magmatique
quelconque suppose donc d'avoir déterminé les conditions de cristallisation
et la composition du magma qui l'a engendrée, pour pouvoir, par
comparaison avec les données expérimentales, estimer au mieux les
relations température-taux de cristallisation-composition des phases. Dans
notre cas, ces relations seront approchées par un modele de cristallisation
dont voici les principales caractéristiques:

- la relation température-proportion de cristaux est celle utilisée par
Marsh (1981) et par Frost et Lindsay (1988). Elle prend essentiellement en
compte le fait que 'augmentation de la fraction cristalline au voisinage de
la moyenne des températures de liquidus et de solidus du magma est plus
rapide que lorsque les températures sont proches des deux bornes de
l'intervalle de cristallisation. Elle est donc particulierement adaptée pour
rendre compte de I'évolution des magmas basaltiques (courbe a, fig. 1-5);

- pour estimer l'évolution de la composition des phases,
l'identification de la séquence de cristallisation naturelle constitue une
premire difficulté parce que les criteres texturaux des roches ne sont pas
toujours simples a interpréter (Flood et Vernon, 1988; Wolf et Wyllie,
1991). De plus, lorsqu'il est connu, 1'ordre de cristallisation ne nous permet
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pas d'accéder a la température d'apparition des minéraux. Ce sont les
raisons pour lesquels nous opterons pour un modele de cristallisation
modale. Il constitue une approximation grossiere de 1'évolution du syst¢me
en stipulant qu'a chaque étape thermique du refroidissement, 1'assemblage
qui cristallise a la composition du mode de la roche échantillonnée.

1100

Temperature ("C)

900

[l ) 3 1 [} t ) 1
0 20 40 60 80 100
Percent melt

700 -L

Figure 1-5 : Fractions de liquide en fonction de la température pour quatre
types de roches a 10 kbar : (a) un basalte (voir également Marsh, 1981 );
(b) une tonalite; (c) un granite a muscovites et (d) une métapélite. D'apres
Bergantz (1989).

On peut encore évaluer la fiabilité limitée de ce modele de
cristallisation sachant que nous utiliserons des compilations de données
expérimentales (a 2 kbar, Frost et Lindsay, 1988; a 4 kbar, Bremond d'Ars,
1990; fig. 1-6) pour calculer les températures de liquidus et de solidus des
magmas que nous traiterons en seconde partie du mémoire. Les
imprécisions sur de telles estimations sont assez fortes car ces températures
sont, en particulier celles des solidus (£150°C), tres dépendantes des

teneurs en eau.
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Figure 1-6 : Modeles de calcul des températures de liquidus et de solidus des
magmas en fonction de SiO; et H,0, (a) a 2 kbar (Frost et Lindsay, 1988) et
(b) @ 4.5 kbar (Bremond d'Ars , 1990). Les données expérimentales sont de
M : Maaloe et Wyllie (1975), W: Wyllie (1977), E : Eggler (1972b), N :
Naney (1983). A partir des points expérimentaux on a estimé les courbes des
températures, soit pour les liquidus avec des teneurs en eau croissantes
jusqu'a saturation comme l'indiquent les indices pondéraux ( courbes et
points dans la partie supérieure des graphes), soit pour les solidus (courbes

inférieures).
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1.3. La phase gazeuse.

Les principaux éléments volatiles qui peuvent entrer dans la
composition de la phase gazeuse des magmas sont 1'eau, le gaz carbonique,
le méthane et les halogénes. Dans le cas des roches plutoniques, il est
particuliérement délicat de prétendre estimer la proportion et la composition
initiale de la phase gazeuse : elle est trés mobile et n'importe quel volume
de magma peut étre considéré, de ce point de vue comme un systeme
ouvert. En effet, chaque discontinuité du systtme permet, en fin de
cristallisation, aux gaz de s'échapper (joints de grains, fracture thermique,
tectonique...). Ce n'est pas le cas dans les volcanites ou la vitrification
rapide pi¢ge les gaz sous forme de vacuoles.

Les méthodes empiriques d'estimation des propriétés physiques des
magmas sont basées sur la composition chimique de la roche
échantillonnée. Dans ces conditions, se pose le probléme de savoir si la
roche est représentative du magma dont on cherche les propriétés. C'est 13,
un facteur d'incertitude majeur sur les propriétés physiques que l'on
cherche a quantifier. Les meilleures estimations des teneurs en volatiles des
magmas concernent l'eau et sont effectuées par comparaison entre la
paragenése minérale de la roche et les données de la pétrologie
expérimentale. Sans insister plus longuement sur la faible précision de ces
méthodes d'évaluations, on peut ajouter qu'elles ne prennent, le plus
souvent, que partiellement en compte la présence d'autres constituants
volatiles (CO2, halogénes...). Dans notre cas (seconde partie du mémoire),
l'utilisation de ces méthodes trouve sa justification dans le fait que l'eau
constitue le composant volatile majeur dans la plupart des magmas
orogéniques (Mysen, 1991).

La proportion relative de gaz dans le magma ne dépend pas
exclusivement de la teneur en éléments volatiles de ce dernier mais
également de sa composition en éléments majeurs. Selon leur teneur, les
éléments volatiles sont soit totalement dissous dans le magma, soit
partiellement dissous. Cela dépend des valeurs de leurs seuils de solubilité,
c'est 2 dire, des teneurs au-deld desquelles nucléent les bulles de gaz.
Théoriquement, au cours de la cristallisation, les liquides intergranulaires
s'enrichissent en éléments volatiles incompatibles. Les bulles de gaz sont
ainsi susceptibles de nucléer relativement tot dans l'intervalle thermique de

cristallisation.
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En domaine plutonique, on considere en général que les vacuoles de
gaz ne peuvent pas nucléer a cause de la forte dépendance du seuil de
solubilité des éléments volatiles avec la pression : les hautes pressions
inhibent le dégazage. Les données expérimentales (Burnham, 1979;
Dingwell, 1986) montrent clairement qu'au-dela de 1kbar les teneurs en eau
dissoute dans des magmas basaltique et granitique sont respectivement
supérieures a 3% et 5.4% en masse. (fig. 1-7). Jaupart et Tait (1990)
retiennent les fractions massiques critiques suivantes :

- pour un magma basaltique : X, = 6.8 10-8 p0.7;
- pour un magma granitique : X, =4.1 10-6 PO.5;
(P, pression en Pa).

Un simple bilan de masse fixe la teneur en eau d'un liquide
intergranulaire baignant 50% de cristaux anhydres au double de la
concentration en eau dans le magma initial (on suppose l'équivalence des
densités de toutes les phases). Si la moitié¢ des cristaux sont des amphiboles
(H20 env. 3%) cela signifie que 0,75% d'eau est piégée dans les réseaux
cristallins. Dans ces conditions, il faut initialement 4,5% d'eau dans le
magma pour que la teneur en eau du liquide intergranulaire soit voisine du
seuil de solubilité de l'eau dans les magmas gabbro-dioritiques a Skbar
(fig. 1-7). 11 suffit d'environ 3 % a 3 kbar : la teneur en vapeur, c'est a dire
la proportion relative des bulles, devient d'autant plus importante dans les
liquides interstitiels, que la teneur en eau initiale est supérieure a 3 % et que
le taux de cristallisation dépasse 50%. Par conséquent, a 'exception des cas
extrémes de magmas initiaux dont la teneur en volatiles est voisine du seuil
de solubilité, on peut négliger, dans des conditions de faible pression,
'éventuelle nucléation de bulles, lorsque la fraction de cristaux est
inférieure 2 50%. Par contre, cette approximation n'est plus justifiée pour
des taux de cristallisation plus grands & partir d'environ 3kbar. Ceci est
d'autant plus vrai que les cristaux sont généralement plus denses que le
systeme total et donc que la proportion massique des cristaux est supérieure
a leur fraction volumique.

La présence de vacuoles gazeuses a des effets particulierement
importants sur la compressibilité des laves : 0.01 % volumique de vacuole
suffisent dans les magmas basaltiques pour que la compressibilit¢
augmente de 1011-10-10 Pa! (sans gaz) & environ 106 Pa’! (Chester et al.,
1985; Jaupart, 1991). Elle influence aussi significativement leur rhéologie
(McBimey et Murase, 1984; Chester et al., 1985; Kerr et Lister, 1991). 1l
convient donc de savoir si dans notre cas, la nucléation de bulle peut avoir
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des effets. Les estimations des conditions de cristallisation des magmas que
nous allons étudier (seconde partie du mémoire : 4 kbar et environ 4%
d'eau) montrent, d'aprés ce qui préceéde, que des bulles ont pu nucléer et
jouer un rdle en fin de cristallisation. Toutefois, nous établirons plus tard
que des taux de cristallisation élevés engendrent la formation de charpentes
cristallines relativement rigides susceptibles de contrfler la rhéologie du
magma et permettant de justifier que nous négligerons la compressibilité de
nos magmas et les effets théologiques des vacuoles de gaz.

8DG = Beinn on Dubhaih granile
£0G = E1° D2urtinskii gronite
HWP = Harding pegmalite

SMG = Stene Mountcin gronile

i

B graniles

Figure 1-7 : Solubilité de l'eau en fonction de la pression dans les liquides
silicatés naturels (Dingwell, 1986).
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Dans cette premiere section sur la constitution des magmas nous
avons pu :

- (1) justifier certaines approximations (compressibilité faible des
magmas, modele de cristallisation modale, estimation des températures de
liquidus et de solidus) que nous utiliserons dans la suite du mémoire;

- (2) discuter du degré de confiance que nous devons accorder aux
méthodes d'évaluation des conditions de cristallisation, sachant que les
incertitudes élevées vont se répercuter dans les estimations des parametres
physiques (viscosité, densité);

- (3) établir les bases nécessaires a l'interprétation de certaines
propriétés physiques telles que la rhéologie des magmas (polymérisation,
relaxation des liquides silicatés, agrégation de cristaux) que nous allons
explorer en détail maintenant.

2- Propriétés rhéologiques des magmas.
2.1- Définitions et modéles rhéologiques.

L'étude du comportement de matériaux soumis a un systéme de
contraintes, c'est a dire, de la réponse d'un corps aux sollicitations
mécaniques extérieures, fait l'objet de la rhéologie. Les types de
déformations (changements de forme et de taille) et d'écoulements (vitesses
de changement de la déformation) sont variés et complexes dans la plupart
des matériaux naturels. Les magmas ne font pas exception. Leurs modes de
déformations ne dépendent pas exclusivement de leurs propriét€s
intrinséques, mais également des paramétres externes tels que la pression,
la température, le type et la vitesse d'application de la sollicitation
mécanique.

Dans un premier temps, on peut opposer deux types de réponse des
matériaux:

- (1) l'écoulement irréversible et le flux de matiere continu avec le
temps;

- (2) la déformation instantanée des milieux élastiques capables de
retrouver leur état initial dés 1'arrét de la contrainte.
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En simplifiant, ces deux modes de déformation correspondent
respectivement aux modes de déformation des liquides et des solides
soumis a de faibles contraintes dans les conditions de pression et
température ambiantes. Cependant, il existe également, une grande variété
de corps dits plastiques ou viscoélastiques dont le comportement regroupe a
la fois des caractéristiques des milieux fluides et élastiques. Pour ces
matériaux, on envisage l'existence d'une valeur de contrainte critique en
deca de laquelle le corps est assimilable a un solide élastique. Au contraire,
au dessus de cette limite €élastique ou seuil d'écoulement, le matériau flue.
On parle également de réponse ductile pour ce type de matériau par
opposition aux corps fragiles pour lesquels les propriétés élastiques
persistent jusqu'a la rupture.

L'ensemble de ces comportements peut étre décrit par une loi
d'écoulement générale de type Oswald-Casson de la forme (par exemple,
Ryerson et al., 1988) :

T=1To+ K (Y (1)

avec T :contrainte cisaillante tangentielle en Pa;
To : contrainte cisaillante minimale produisant une déformation
permanente (seuil d'écoulement ou d'élasticité, Pa);
v = du/dy : gradient de vitesse (u) normale au plan de
cisaillement (x,z dans un repere x,y,z) ou vitesse d'application
de la contrainte, en s1;
K et n : constantes ne dépendant que de la nature et des
conditions P et T du matériau :
n, exposant de pseudo-plasticité;
K, facteur de consistance.
La viscosité de cisaillement effective qui exprime la résistance a
I'écoulement s'écrit alors (voir par exemple, Chester et al., 1985) :

n = dt/dy = K n y(0-1), en Pa.s. (2)

Dans sa formulation générale, la viscosité dépend donc du gradient de
vitesse de déformation pour les matériaux viscoplastiques ou
viscoélastiques (T non nul) et les fluides visqueux (T nul). De plus, les
cas suivants sont particulierement remarquables parce qu'ils correspondent
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aux types de lois susceptibles de rendre compte du comportement des
magmas (fig. 1-8) :

- (a) le modele rhéologique newtonien des fluides visqueux (To=0,
n=1, mn=l) pour lesquels p représente la viscosité de cisaillement
newtonienne;

- (b) les fluides viscoplastiques de Bingham (n=1, M viscosité
plastique);

- (c) le comportement non-linéaire des fluides non-newtoniens,
viscoplastiques ou visqueux, rhéo-fluidifiants (n<1) ou rhéo-€épaississants
(n>1).

Bien que ces informations soient reprises en détail dans la suite de
l'exposé, on peut noter deés a présent que I'existence des fluides de Bingham
est fortement remise en cause aujourdhui dans les magmas pauvres en

cristaux (voir fig. 1-13 p. 45; Kerr et Lister, 1991). D'autre part, les mesures

expérimentales montrent que lorsque les magmas sont non-newtoniens, ils
sont rhéofluidifiants (n<1; Shaw et al. 1968; Ryerson et al. 1988; Spera et
al., 1988; Webb et Dingwell, 1990).

non newtonien

. N (n<1)
PLASTIQUES
ingham
VISQUEUX
T o newtonien
Y

Figure 1-8 : Relations entre la contrainte cisaillante et la vitesse de
déformation des principaux modeéles rhéologiques. La pente des courbes
représente les viscosités des matériaux et on peut noter que pour les
matériaux non newtoniens cette pente dépend de la contrainte appliquée.t,
correspond au seuil d'écoulement.
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2.2- Comportements rhéologiques et modes de déformation des
magmas.

2.2.1- Propriétés des liquides silicatés.
Les modeéles de calcul des viscosités.

De nombreuses études rhéologiques expérimentales menées sur des
liquides silicatés synthétiques ou naturels existent (par exemple, Bottinga et
Weill, 1972; Ryan et Blevins, 1987). Ces études permettent notamment de
constater que, dans les conditions de mesure (1 atm), les liquides silicatés
se comportent comme des fluides newtoniens dont la viscosité dépend
essenticllement de la température et de la composition chimique
(principalement les éléments majeurs et H,O). A partir de ce type de
travaux et en fonction de ces deux parametres, des modeles empiriques
d'estimation des viscosités des liquides magmatiques ont été formulés
(Bottinga et Weill, 1972; Shaw, 1972). D'autres études ont porté sur la
dépendance de la viscosité avec la pression (par exemple, Kushiro et al.,
1976; Kushiro, 1986; Scarfe et al., 1987). Un mode¢le élaboré qui prend en
compte la variabilité de I'ensemble des paramétres contrdlant les viscosités
des liquides silicatés, a récemment été proposé (Persikov et al., 1990;
Persikov, 1991). Ce modele inteégre simultanément les effets de la
composition, y compris celui des volatiles (H,O mais également CO,, F et
Cl), de la température, de la pression totale et de la pression partielle de
fluide. Toutefois, pour ce qui nous concerne, nous utiliserons la méthode de
calcul de Shaw (1972) dont la précision avoisine un ordre de grandeur et
suffit pour notre propos. En effet, dans nos magmas, au cours de l'injection,
la pression est constante et suffisamment faible pour n'introduire qu'une
diminution insignifiante de la viscosité (inférieure & un ordre de grandeur
pour une variation de pression d'environ 10 Kkbar, dans les magmas
basaltiques et andésitiques, Persikov, 1991, p. 23).
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Figure 1-9 : Viscosités des principaux types de magmas en fonction de leur
degré de polymérisation (voir fig. 1-3b) d'aprés Mysen (1990).

Vers l'interprétation structurale des propriétés rhéologiques des
liquides.

Depuis les travaux de Bottinga et Weill (1972), on connait les
relations étroites qui lient la viscosité et le degré de polymérisation des
liquides silicatés naturels : plus le magma est acide, plus il est polymérisé
et plus il est visqueux (Mysen, 1989; fig. 1-9). Corrélativement, on observe
une réduction des vitesses de diffusion sélective des éléments chimiques
avec l'acidité (Magaritz et Hofman, 1978). Le modele des polyméres dans
les liquides a, par conséquent, fournis les premieres interprétations de
l'origine du comportement rhéologique des liquides.

Cependant, les mesures de viscosité sur des gammes étendues de
vitesses de cisaillement sont rares. Dans la plupart des travaux mentionnés
précédemment (Bottinga et Weill, 1972; Shaw, 1972; Ryan et Blevins,
1987), les vitesses d'application des contraintes sont d'environ 1 s’1. On
peut également constater que, dans ces études, les viscosités sont mesurées
dans des conditions de température élevées (voisine des liquidus). Il résulte
de ces conditions expérimentales, que les viscosités newtoniennes mesurees
sont relativement faibles (10-10* Pa.s selon la composition).

36

o (ot




On sait, aujourdhui, que ces conditions expérimentales sont
défavorables pour montrer que :

- (1) les viscosités des liquides silicatés doivent étre interprétées de
maniere dynamique parce qu'elles sont contrlées par la cinétique des
échanges chimiques entre les espces polymérisées (Mc Millan com. pers.);

et surtout

- (2) que les liquides silicatés ne se comportent pas toujours comme
des fluides newtoniens, mais peuvent présenter des propri€tés non
newtoniennes (fig. 1-10; Dingwell et Webb, 1989; 1990).
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Figure 1-10 : Viscosités de cisaillement en fonction de la vitesse de
déformation pour, une rhyolite a 820 °C (Little Glass Mountain, LGM), une
andésite a 750 °C (Crater Lake, CLA), une tholéite a 720 °C (Hawai, HTB)
et une néphélinite a 670 °C (NEP); la fleche indique la vitesse de relaxation
calculée a partir de la formule 3. Dingwell et Webb (1 989).
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Les propriétés non newtoniennes au voisinage de la transition vitreuse.

Les premieres mesures expérimentales de viscosité ayant permis de
mettre en évidence le comportement non-newtonien des magmas (Shaw et
al., 1968) n'ont pas été réalisées sur des liquides simples mais sur des
mélanges liquide + cristaux + vacuoles gazeuses. A juste titre, dans ces
magmas, les effets non-linéaires ont été attribués a 1'hétérogénéité du
milieu. Dans des études récentes sur des liquides de composition
thyolitique, Spera et al. (1982; 1988) interprétent la rhéofluidification qu'ils
observent comme le résultat de la combinaison entre les propriétés non-
newtoniennes intrinseques des liquides acides et les effets de la présence
(<8%vol) d'une phase vapeur exsolvée (fig. 1-11). Les auteurs pensent
méme n'avoir quasiment mesuré que la contribution inhérente 2 la
polymérisation des liquides acides dans les échantillons renfermant moins
de 1% volumique de vacuoles gazeuses. Nous allons voir que dans ces
travaux, les effets non-newtoniens sont exclusivement dus a la présence de
vacuoles gazeuses puisqu'en effet, les conditions expérimentales ne
coincident pas avec le domaine dapparition des propriétés non
newtoniennes des liquides silicatés.

Dingwell et Webb (1989; 1990) établissent les relations contrainte
appliquée-vitesse de déformation de quatre liquides silicatés naturels en
surfusion entre 650 et 850°C. La rhyolite, 'andésite, le basalte tholéiitique
et la néphélinite qu'lils étudient sont caractérisés par l'absence
d'hétérogénéités gazeuses ou solides. Ces auteurs montrent que le
comportement de ces liquides est newtonien pour des taux de déformation
faibles mais devient pseudo-plastique rhéofluidifiant dés que la vitesse de
déformation excede 105 s! (fig. 1-10). La décroissance de la viscosité
jusqu'a 10-3 s1 peut aller jusqu'a 103 Pa.s. Les mesures sont effectuces en
appliquant des contraintes comprises entre 10 et 400 MPa et les vitesses de
déformation varient de 106 4 10! s1. La rhéofluidification intervient & un
temps beaucoup plus faible (trois ordres de grandeur) que le temps
caractéristique de relaxation du matériau calculé a partir de la relation de

Maxwell :
tr=W1o 3)

ot p est la viscosité newtonienne du liquide
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et To, le module de cisaillement élastique du verre (seuil
d'écoulement). Dans les conditions expérimentales la rupture fragile est
observée presque deux ordres de grandeur (1 & 2 unité(s) log de temps)
avant le temps caractéristique de relaxation.
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Figue 1-11 : Le comportement non linéaire rhéofluidifiant de rhyolites de
compositions variées en fonction de la vitesse de cisaillement (RIA : 76 %
Si02 et R2A : 74 % SiO2 et a 1200°C les fractions volumiques de bulles de
gaz sont : 108 : 0.03, 107 : 0.08). Dans tous les cas, la fraction de gaz
varie en fonction de la température et est inférieure ou égale a 0.08. La
température croit de A a D. On peut noter les effets plus importants de la
fraction gazeuse exsolvée que ceux induits par la différence de composition
chimique du liquide (B) et la disparition des effets de différence de
composition & haute température (D). Spera et al.(1988).
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En extrapolant ces résultats expérimentaux jusqu'a des températures T
voisines de celle du liquidus, Dingwell et Webb (1989; 1990) prédisent
dans un espace temps-température le domaine d'apparition des propriétés
non-newtoniennes des principaux liquides magmatiques (fig. 1-12). On
peut, en effet, intégrer dans I'équation (3) la relation pu=f(T) nous utiliserons
(Shaw, 1972). De plus, Dingwell et Webb (1989) établissent que, pour les
liquides silicatés, dto/dT<< du/dT et que, par conséquent, le module de
cisaillement élastique peut étre considéré comme une constante telle que
1,=10(10+0.5) Pa. Grace a cette méthode et aux résultats expérimentaux,
nous sommes donc en mesure de représenter dans un diagramme
température-temps, les limites d'apparition des propriétés non newtoniennes
et de la rupture fragile, par rapport a la position de la courbe de relaxation,

des liquides silicatés (fig. 1-12).

\ I.OG“:l TIME (S)

7 NEWTONIN LIMIT
RELAXATION TIME

I

10 12 14
10,000/T(K)

Figure 1-12 : Temps de relaxation et la limite du comportement newtonien
pour les compositions de liquides silicatés naturels les plus courantes. Les
conditions imposées par les processus naturels sont représentées dans les
boites . 1 : éruptions explosives et écoulement de cendres; 2 écoulements
de laves basaltiques; 3 écoulements de laves andésitiques; 4 écoulements
rhyolitiques; 5 extrusions de domes acides; 6 ségrégations des liquides
basaltiques; 7 ségrégation des liquides granitiques. Les estimations de
vitesses de déformation sont de Spera et al. (1988). Dingwell et Webb

(1989).
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La comparaison, a une température donnée (imposée par le dispositif
expérimental ou par le processus naturel étudi€) du temps caractéristique de
déformation (1/y) avec le temps caractéristique de relaxation du liquide
étudié permet de prédire son comportement:

- (a) lorsque les liquides sont relaxés (voir p. 21) ils vont se
comporter comme des fluides newtoniens (températures les plus élevées et
temps les plus longs). Dans ces conditions, les temps sont significativement
plus élevés que les temps caractéristiques d'existence des liaisons Si-O et
d'importants amas polymérisés ne peuvent par conséquent pas exister;

- (b) dans les domaines de température et de temps intermédiaires (au
voisinage de la transition vitreuse), les liquides silicatés deviennent non-
newtoniens. Webb et Dingwell (1990) montrent qu'aux incertitudes pres, le
temps ol apparait le comportement rhéofluidifiant coincide avec la durée
de vie des amas polymérisés;

- (c) au dela de la transition vitreuse (températures les plus basses et
temps les plus courts) des especes polymérisées de grande taille impliquant
des liaisons Si-O peuvent exister et les verres se déforment de maniere
cassante (rupture fragile).

Deux implications majeures sont issues de ces résultats (Webb et
Dingwell, 1990) :

- (1) les vitesses de déformation impliquées dans les processus
profonds sont encore mal connues; les estimations de Spera et al. (1988)
indiquent cependant que le plus souvent, dans les processus naturels, les
liquides silicatés pourront étre assimilés a des fluides newtoniens (fig. 1-
12); seuls les processus volcaniques les plus violents permettent 'apparition
de propriétés non-linéaires; en effet, les taux de déformation impliqués dans
les processus profonds sont supposés étre trés inférieurs aux taux de
déformations des processus volcaniques pour lesquels le dégazage favorise
l'apparition de vitesses beaucoup plus élevées (Wilson et Head, 1981);

- (2) l'utilisation d'un viscosimétre a cylindre concentrique (temps
caractéristique de déformation de l'ordre d'une seconde) implique que les
mesures sur les liquides magmatiques sont toujours effectuées dans un
matériau totalement relaxé (fig. 1-4); Dingwell et Webb (1989) réfutent
donc totalement le fait que dans leurs expériences, Spera et al. (1988) aient
pu identifier des propriétés non-newtoniennes de liquides purs. Par
conséquent, la rhéofluidification que ces derniers auteurs observent dans
leurs rhyolites est due a la présence d'hétérogénéités gazeuses.
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2.2.2- Effets des hétérogénéités solides (et gazeuses).

Nous avons précédemment évoqué les travaux expérimentaux qui
permettent de constater les effets liés a la présence de cristaux ou de
vacuoles gazeuses au sein des liquides silicatés (Shaw et al, 1968; Shaw,
1969; Pinkerton et Sparks, 1978; Ryerson et al., 1988; Spera et al, 1988).
Malheureusement, la plupart de ces études rhéologiques directes sont
effectuées sur des laves, c'est 2 dire des mélanges des trois phases, solide,
liquide et gazeuses. Elles ne permettent donc pas de distinguer les effets
rthéologiques des cristaux de ceux des gaz.

Les deux types d'hétérogénéités n'agissent cependant pas de maniere
strictement identique dans les liquides silicatés. Nous venons de voir que
quelques % en volume de gaz dans des liquides rhyolitiques relaxés
suffisent pour engendrer un comportement non linéaire rhéofluidifiant
(Spera et al., 1988; Dingwell et Webb, 1989). Nous verrons que la
proportion de cristaux doit étre bien plus importante pour obtenir des effets
non newtoniens (Ryerson et al., 1988).

Les mesures directes de Ryerson et al. (1988) dans des magmas
picritiques sont les seuls travaux de ce type qui ne prennent en compte que
le réle des cristaux. Par ailleurs, les effets de la présence d'hétérogénéités
solides ont fait 'objet de nombreuses études rhéologiques par les physiciens
(Einstein, 1906; Jeffrey et Acrivos, 1976; Ackermann et Shen, 1979;
Gadala-Maria et Acrivos, 1980). Depuis le début du siecle, ces études des
écoulements granulaires et du comportement des suspensions de particules
rigides ont largement contribué a la compréhension et a 1'élaboration de
modeles de calcul empiriques de viscosités dans les magmas partiellement
cristallisés (Marsh, 1981; McBirney et Murase, 1984; Frost et Lindsay,
1988; Bremond d'Ars, 1990).

Les deux types d'approche (mesures directes sur les magmas ou études
des écoulements de particules rigides dans un fluide newtonien) sont
expérimentales et ont montré que l'introduction de particules rigides au sein
des fluides entraine (Bagnold, 1954; Jeffrey et Acrivos, 1976; Ackermann
et Shen, 1979; voir également Chester et al. 1935, pour une revue récente;
Ryerson et al., 1988):

- (1) une augmentation exponentielle de la viscosité de la suspension;
- (2) 'apparition de propriétés non newtoniennes.

Nous allons voir que le comportement des suspensions magmatiques

est complexe. Il ne nous sera pas possible de quantifier la non linéarité des
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magmas et ses conditions d'apparition de mani€re précise. Mais
commengons par décrire et caractériser les modes de déformation des
magmas au cours de leur cristallisation. On peut distinguer des plus fortes
aux plus faibles fractions de cristaux deux types de milieu (Arzi, 1978; Van
der Molen et Paterson, 1979; Marsh, 1981; Wickham, 1987; Miller et al.,
1988) :

- (a) les suspensions cristallines dans lesquelles la phase fluide
domine;

- (b) les milieux poreux dans lesquels les proportions relatives
liquide-cristaux sont inversées;

Ces deux milieux sont caractérisés par des modes d'écoulement et de
déformation distincts, correspondant treés grossi€rement et respectivement
aux modes de déformation fluides et solides (propriétés plastiques
marquées). Cette transition rhéologique qui se traduit par I'augmentation
brutale de la viscosité du magma partiellement cristallisé permet de définir
une fraction critique de cristaux sur laquelle sont basés les modeles de
calcul de viscosité. En réalité, dans les magmas on peut considérer autant
de fractions critiques de cristaux qu'il y a de transitions rhéologiques entre
deux comportements distincts et dans les magmas, les modes de
déformation sont variés. Pour notre part, nous allons chercher a définir
deux transitions essentielles entre les comportements newtonien, non
newtonien et fragile.

*Les suspensions magmatiques.

En fonction de la densité des suspensions, on observe (Marsh, 1981;
Nicolas, 1984; Chester et al., 1985; Wickham, 1987; Miller et al. 1988;
Ryerson et al., 1988; Campbell et Forgacs, 1990) :

- que leur comportement est proche de celui des liquides silicatés,
donc le plus souvent newtonien, lorsque les pourcentages de cristaux sont
faibles (< 20-30%; Ryerson et al., 1988);

- au dela de 25 % de cristaux, le comportement des suspensions peut
étre décrit par des modeles non newtoniens.

Dans ces conditions, les mesures expérimentales peuvent étre
interprétées a l'aide d'un modele de Bingham avec une limite €lastique de
T'ordre de 102 4 103 Pa (Pinkerton et Sparks, 1978; Spera, 1980; Chester et
al, 1985; Ryerson et al., 1988); en particulier, le modele de Bingham
explique de maniére satisfaisante les phénomenes tels que la morphologie
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des coulées de lave ou le transport des enclaves (Turcotte et Schubert,
1982; Fernandez et Barbarin, 1991). Dans ces modeles, le seuil
d'écoulement augmente rapidement (lois de puissance) avec la fraction
cristalline.

Mais, un modele de comportement rhéofluidifiant permet également
de rendre compte des mesures directes sur les magmas (fig. 1-13; Ryerson
et al., 1988; Kerr et Lister, 1991). En effet, parce qu'il est impossible de
mesurer des viscosités a des vitesses de déformation tres faibles, 1'existence
de seuils d'écoulements, pour les magmas dont les pourcentages de cristaux
sont inférieurs 3 50 % et dans lesquels il n'y a pas formation d'amas
précoces résistants (voir p. 24), sont aujourd’hui totalement remis en cause :
Kerr et Lister (1991) pensent que les modeles non-linéaires rhéofluidifiants
sont les plus appropriés pour décrire le comportement des suspensions et
qu'il n'existe pas dans les suspensions de seuil d'écoulement. Les données
de Ryerson et al. (1988) permettent de montrer qu'en augmentant la
proportion des cristaux la résistance du magma s'accroit : il y a
augmentation du facteur de consistance (K) et diminution de I'exposant de
rhéofluidification (n<1) comme on peut le constater sur le tableau suivant
(voir également, fig. 1-15).

EI‘(°C) Cristaux logK n

_ vol%) | |
1250 17 0.96 0.9
1230 20 1.13 0.86
1200 22 1.16 0.76
1170 25 1.85 0.73
1150 45 2.94 0.26

Tableau 1-1 : Valeur des coefficients des lois rhéologiques (T, nul) en
fonction de la teneur en cristaux dans des magmas picritiques. Ryerson et
al. (1988).
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Figure 1-13 : L'interprétation des mesures rhéologiques (les points) :
l'absence de données aux faibles vitesses de cisaillement peut remettre en
cause l'existence de seuils d'écoulement dans les magmas dont la teneur en
cristaux n'est pas au moins de 50% (Kerr et Lister, 1990).

De plus, on peut noter que le comportement des suspensions de
cristaux est trés complexe; elles sont thixotropiques. En effet, Ryerson et
al. (1988) montrent que les paramétres rhéologiques (n et K) des
suspensions de composition picritique ne sont pas constants et évoluent en
fonction du mode de variation des vitesses d'application des contraintes.
Kerr et Lister (1990) expliquent 1'observation expérimentale de Ryerson et
al. (1988) illustrée par la figure 1-14b, par la destruction de microstructures
précoces. Cette figure montre que les magmas s'écartent toujours davantage
du comportement newtonien quand la vitesse de déformation augmente que
lorsqu'elle décroit.
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Figure 1-14 : Le comportement non-newtonien dans les magmas picritiques.

(A) contraintes cisaillantes et

vitesses de déformation en fonction des

différentes teneurs en cristaux (en % massiques, 1250 °C : 20%; 1190 °C:
25%; 1170 °C : 30%. (B) Le comportement thixotropique des magmas

picritiques :

effets des augmentations et des diminutions successives des

vitesses de cisaillement (vitesse de rotation du viscosimétre) en fonction du
moment des forces; les pourcentages
volumiques en liquide. Ryerson et al., 1988.

indiquent les concentrations

A vrai dire, les raisons structurales de l'apparition de ces effets non
newtoniens et thixotropiques ne sont pas encore parfaitement identifiées :
on envisage la possibilité de formation de microstructures précoces dont la
véritable nature et la résistance sont encore mal connues (Ryerson et al.,
1988; Kerr et Lister, 1988). Toutefois, l'observation de propriétés non-
newtoniennes d&s que la proportion de cristaux atteint 25 % (Ryerson et al.,
1988) démontre l'existence d'interactions précoces non négligeables, au
moins dans les magmas picritiques pour des taux de déformation de l'ordre

de1sl.
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*La fraction critique de cristaux (FCC).

L'apparition de ces microstructures dans le magma accompagne son
changement de comportement de newtonien a non newtonien. Cette
transition correspond a la formation de ce que la théorie de la percolation
qualifie "d'amas dynamique infini" (Campbell et Forgasc, 1990). Dans un
magma, le pourcentage de cristaux a partir duquel s'établissent ces
changements structuraux est appelé fraction critique de cristaux (FCC).

La valeur de la FCC est particuliecrement délicate a estimer car elle
dépend de nombreux facteurs :

- des propriétés physico-chimiques du magma (composition, nature
des interactions cristal-liquide et cristaux-cristaux comme par exemple la
possibilité de formation d'amas, Kerr et Lister, 1991);

- de la forme et de la taille des cristaux (par exemple, Mc Birney et
Murase, 1984);

- de 1a distribution des formes et de taille des cristaux, c'est a dire
d'une maniere générale de l'agencement (Mc Birney et Murase, 1984,
Miller et al., 1988; Campbell et Forgacs, 1990).

Chaque milieu granulaire est caractérisé par des interactions
spécifiques entre les particules elles-mémes et les particules et le milieu
intergranulaire (Krieger, 1972; Jeffrey et Acrivos, 1976; Ackermann et
Shen, 1979). Ainsi, les suspensions de particules rigides millimétriques ne
se comportent pas exactement comme les suspensions de micro-particules
argileuses. A titre indicatif, pour évaluer l'influence de la nature des
interactions entre particules et particules-milieu hote, Campbell et Forgacs
(1990) rapportent que des structures se forment pour une densité relative de
particules de 0.16 dans le cas de suspensions de particules de craie dans un
solvant organique mais que l'apparition de structures a faibles vitesses de
déformation dans les suspensions de particules rigides nécessitent des
concentrations plus importantes (30 % pour des spheres en polystyréne
dans I'huile entre 5 102 et 50 s-1, Gadala-Maria et Acrivos, 1980). A cause
de la nature des interactions, le premier exemple constitue un trés mauvais
analogue pour les suspensions magmatiques (Kerr et Lister, 1991). Par
contre, les modeles de suspension de particules rigides dans lesquels les
interactions précoces sont plus faibles, semblent plus adéquats pour traiter
les comportements magmatiques.
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*Des suspensions aux milieux poreux.

Lorsque la teneur en cristaux augmente au-dela de la fraction critique
de cristaux, les modes d'écoulements des suspensions denses dans lesquels
les particules sont encore mobiles les unes par rapport aux autres, laissent
la place aux modes de déformation des masses granulaires. Dans ces
dernieres, les mouvements de certaines particules sont enti€rement
dépendants de la mobilité des particules voisines (fig. 1-15). Tant que
certaines particules peuvent bouger les unes par rapport aux autres, le
systéme est susceptible de subir des réarrangements structuraux (Campbell
et Forgasc, 1990). Ces derniers deviennent moins nombreux au fur et a
mesure que le taux de cristallisation s'approche du taux maximum de
particules (9p) pour lequel les espaces vides ne permettent plus
d'importants mouvements relatifs de particules (fig. 1-15¢). Au taux ¢m,
l'écoulement du milieu granulaire n'est plus possible et pour des taux
supérieurs on pourra considérer que le magma se comporte comme un
solide (fragile). Ainsi, une seconde transition rhéologique peut €tre définie
dans les magmas : elle correspond au passage du comportement non-
newtonien éventuellement plastique au comportement fragile des solides
plastiques idéaux. L'établissement de la continuité entre la plupart des
grains (FCC<teneur en - cristaux<@p) induit, en effet, une forte
augmentation de la résistance globale du magma qui (et seulement dans ces
conditions, Kerr et Lister, 1991) est alors véritablement susceptible de
présenter une limite élastique.

& est principalement fonction de la structure : la valeur théorique de
Om est 0,74 pour un empilement de sphéres de méme dimension a
compacité maximum (hexagonale). Toutefois, cette valeur n'est plus que de
0.64 pour un empilement aléatoire de sphéres unidimensionnelles. Elle peut
étre supérieure si les spheres n'ont pas toutes le méme rayon.
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Figure 1-15 : Illustration schématique des comportements de suspensions
de particules dans un fluide en fonction de la concentration ¢ en particule.
(a) O est inférieur a la fraction critique de particule (FCC). (b) possibilité
de formation de structures précoces lorsque ¢ est supérieure a FFC; la
particule a peut étre facilement déplacée, b est totalement bloquée et c est
trés restreinte dans ses mouvements. (c¢) @ = Om, concentration maximum
de particules admises lorsque toutes les particules sont bloquées. Campbell
et Forgasc, 1990).

En réalité, la transition entre les comportements fluides et solides va
également dépendre de la mouillabilité du liquide interstitiel, c'est a dire de
la tension de surface entre le liquide et les cristaux. En effet, c'est elle qui
contrdle la disparition de la connectivité du liquide intergranulaire au cours
de la cristallisation. Dans les magmas fortement cristallisés (>70% de
cristaux) ce liquide est encore susceptible d'accommoder la déformation en
facilitant les glissements aux joints des grains. La disparition de la
connectivité au sein du liquide résiduel permet de définir "le premier seuil
de percolation". C'est par ailleurs, un seuil particulierement critique en ce
qui concerne l'extraction des liquides dans les zones de fusion partielle
(Nicolas,1984).

En général, la fraction critique de cristaux de la transition rhéologique
fluide-solide est estimée A partir de considérations géométriques relatives
aux empilements compacts de particules, corrélées avec la distribution de
phénocristaux dans les laves ou avec les observations relatives a la
déformation expérimentale des systémes magmatiques (Arzi, 1978; Van der
Molen et Paterson, 1979; Marsh, 1981; Miller et al., 1988; Brophy, 1991).
On admet généralement que la fraction critique de cristaux varie en
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fonction de la composition du magma dans la gamme 20 a 70 % de cristaux
(Brophy, 1991; fig. 1-16). Ces valeurs ont été déterminées sur des laves
susceptibles de renfermer des vacuoles de gaz et ne prennent probablement
pas en compte les seuls effets des cristaux. De plus, les laves se sont mises
en place avec divers processus éruptifs et probablement avec des vitesses
de déformation, trés différentes. Selon ces vitesses, nous allons voir que la
fraction critique de cristaux peut varier. Ces estimations fournissent
cependant des ordres de grandeurs que nous retiendrons pour quantifier les
teneurs maximales en cristaux pour lesquelles les magmas peuvent encore

s'écouler.

80

% Cryslals

2 48 52 56 60 64 68 72 76
wi. % SiO,
Figure 1-16 : Concentrations en cristaux en fonction de la composition
moyenne de plus de 600 laves orogéniques (écoulements et extrusions en
dome, écoulements de cendres exclues) d'aprés Brophy, 1991.

2.2.3- Réle de la vitesse de déformation.

Nous avons déja évoqué, a plusieurs reprises, la vitesse de
déformation comme un paramétre majeur dont dépend le comportement
rhéologique des magmas. C'est le cas par exemple, lorsque nous avons
décrit les propriétés thixotropiques des magmas partiellement cristallisés
(fig. 1-14, p. 46).

Par ailleurs, comme pour les liquides silicatés, les modes de
déformation des magmas partiellement cristallisés varient en fonction de la
vitesse d'application des contraintes. Pour une teneur en cristaux donnée,
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une augmentation de la vitesse de cisaillement, les font passer
successivement des régimes de déformation newtoniens, non-newtoniens
jusqud la rupture fragile (Chester et al.,, 1985). De plus, les fractions
critiques de cristaux (FCC et ¢m) qui conditionnent les deux transitions
rhéologiques que nous venons de définir dans les magmas, sont fortement
dépendantes des vitesses de déformation.

A partir des résultats expérimentaux, les physiciens (Bagnold, 1954;
Jeffrey et Acrivos, 1976; Ackermann et Shen, 1979), Chester et al. (1985)
considerent que l'apparition des propriétés non-newtoniennes est gouvernée
par limportance relative des contraintes inerticlles et visqueuses qui
agissent au sein du fluide interstitiel. Les contraintes inertielles sont
essentiellement engendrées par les collisions entre les particules solides
suspendus dans le fluide. Les contraintes visqueuses résultent de la
dissipation d'énergie due & l'écoulement du fluide entre deux particules
rigides. Lorsque la proportion relative des particules et/ou les vitesses de
déformation sont faibles, c'est & dire, dans des conditions défavorables aux
interactions de particules, les contraintes inertielles sont négligeables vis a
vis des contraintes visqueuses et le comportement de la suspension est
proche de celui du fluide interstitiel. Au contraire, pour des vitesses de
déformation et/ou des teneurs en particules beaucoup plus importantes que
dans le cas précédent, les effets inertiels sont dominants par rapport aux
effets visqueux et le comportement de la suspension peut présenter des
propriétés non newtoniennes. Par conséquent, on s'attend a ce que dans les
magmas partiellement cristallisés, la fraction critique de cristaux pour
laquelle apparaissent les propriétés non-newtoniennes diminue lorsque le
taux de déformation augmente (fig. 1-17 ; Chester et al., 1985).

Pourtant, cette tendance générale de l'évolution de la teneur en
cristaux critique en fonction de la vitesse de déformation peut Etre
entierement inversée. Nous avons précédemment mentionné le role de la
distribution géométrique des cristaux, c'est a dire de leur agencement dans
l'estimation de la FCC. Nous avons également vu que cet agencement
dépend de la dynamique du systéme qui est capable de détruire les
microstructures précoces du magma (voir p. 24). Par conséquent, dans les
magmas : plus les mouvements sont vigoureux, plus la FCC est élevée (fig.
1-18; Miller et al., 1988; Ryerson et al.,, 1988). Miller et al. (1988)
considérent que dans les magmas granitiques la FCC est de l'ordre de 40%
pour les taux de déformation les plus faibles (£103 s1). 11 retiennent la
valeur de 70% pour les processus les plus violents (>10 s'1, Miller et al.,
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1988). Toutefois, pour une teneur en cristaux donnée, aucune étude directe
sur les magmas n'a encore permis de fixer précisément un taux de
déformation critique, c'est a dire, la vitesse de déformation a laquelle
apparaissent les propriétés non-newtoniennes. En effet, la plupart des
rhéometres utilisés dans les études expérimentales et adaptés a I'études des
roches fondues travaillent dans des gammes limitées de vitesses de
déformation (10-1 a 10 s-1). On peut tout de méme noter que la formation
de structures cristallines est susceptible d'induire, lorsque le taux de
déformation augmente, une réduction de l'intervalle de cristallisation dans
lequel le magma est non newtonien : la FCC tend alors vers ¢ m.

! c

X 'y \2 Inertial
[ ]

Concentration of suspension C

Newtonion

Viscous
\

\
\

AN

Shear rote €

Figure 1-17 : Graphe schématique des effets associés de la vitesse de
déformation et de la concentration en cristaux sur les comportements
rhéologiques des magmas. Dans la région A, la vitesse de déformation est
assez basse quelle que soit la concentration pour que la suspension
dispense toujours un comportement newtonien;, Dans la région B, les
mouvements du magma sont essentiellement controlés par l'écoulement des
fluides intergranulaires mais les effets des cristaux deviennent importants :
le comportement peut étre soit newtonien Soit non newtonien. Dans le
région C, les effets inertiels induits par la présence de particules dominent
et on peut envisager un comportement fOujours non-newtonien avec
augmentation des paramétres rhéologiques (seuil d'écoulement et inverse
du coefficient de rhéofluidification) vers les plus fortes concentrations en
cristaux et les plus rapides vitesses de déformation.
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En conséquence, il apparait que nous ne sommes pas encore en
mesure de quantifier les vitesses de déformation et les teneurs en cristaux
critiques qui, dans les magmas, régissent l'apparition des propriétés non
newtoniennes. Pour progresser, il conviendrait de connaitre la nature des
interactions (collisions, agrégations) entre les cristaux et les parametres qui
contrdlent ces interactions.

La seconde transition rhéologique, c'est a dire, la transition entre les
comportements fluides et solides dépend également de la vitesse de
déformation. Dans les magmas fortement cristallisés (70 % de cristaux et
plus), on peut grossiérement estimer la vitesse de cisaillement ()
nécessaire pour qu'apparaisse la rupture fragile grice a la méthode
empirique utilisée par Furman et Spera (1985).

La relation :

= (1/K (20 + 1.2 P)) /R exp(-Q/RT) 4

(R : constante des gaz parfaits, 8.314 J.mol-1.K-1), peut étre utilisée.
Elle permet d'approcher le seuil de rupture fragile y en fonction de la
pression de confinement P (en MPa) et de la température T(°K), lorsque
l'on connait les parametres d'écoulement du magma (K, n et Q, I'énergie
d'activation).

o
0, I50.7 y K203
SE0) B0y
Q 0::: \@U ' %A :\:Q QO‘:QiQ
07797 97| B9 “0=1
(a) du/dy = 0 (b) du/dy > 0

Figure 1-18 : Effets de la vitesse de cisaillement dw/dy sur la FCC (Co) :
réduction de la contiguité entre les cristaux et augmentation de la valeur
de la fraction critique du cas (a) o la magma est statique au cas (b) ou la
systeme est dynamique. Millers et al., 1988; Ryerson et al., 1988.
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Elle provient (Furman et Spera, 1985) :

- (1) de l'estimation de la contrainte déviatorique (20+1.2P)
nécessaire pour qu'un solide sous pression, a des températures de I'ordre de
900°C se fracture de maniére fragile dans le cas ou la pression partielle de
fluide interstitiel est négligeable; de fortes pressions de ce liquide auraient
pour effets de réduire la valeur de la contrainte déviatorique calculée &
partir de la pression totale P (Mogi, 1972; Shaw, 1980);

- (2) de la loi d'écoulement dérivée des données expérimentales de
déformation sur le granite de Westerly et dans les diabases de Maryland
(Annexe 1; Goetze et Brace, 1972).

La relation 4 nous permet ainsi d'estimer les variations les vitesses
nécessaires a la rupture en fonction de la température en fin de
cristallisation. Elle montre que plus les températures sont élevées, plus les
conditions de rupture sont défavorables : en effet, la rupture nécessite des
vitesses de déformation plus grandes qu'a basse température. Par
conséquent, elle donne une évolution vitesse-température dans le méme
sens croissant que la variation du taux de déformation en fonction de la
teneur en cristaux.

2.3- Conclusions : estimation des propriétés rhéologiques des
magmas.

2.3.1- Prévision des comportements rhéologiques.

Nous venons d'illustrer le comportement extrémement complexe des
systtmes physiques hétérogenes et la difficulté que Ton a d'évaluer les
paramétres critiques majeurs tels que les fractions critiques de cristaux et
les vitesses de déformation qui contrlent les transitions de comportement
rhéologique dans les magmas. On en déduit donc que, le plus souvent (sauf
pour la rupture), clest de manitre qualitative que nous estimerons les
conditions d'apparition d'un mode de déformation donné dans les magmas.
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On doit tout de méme retenir que :

- (1) les magmas présentent trois principaux modes de déformation
(fig. 1-19) :
- (a) newtonien,;
- (b) non newtonien (rhéofluidifiant) sans ou avec des
propriétés plastiques;
- (¢) la rupture fragile;

- (2) I'apparition de ces trois comportements dépend essentiellement
des trois parametres suivants :
- (i) de la proportion des cristaux et des vacuoles de gaz;
- (ii) de la vitesse d'application des contraintes;
- (iii) de l'agencement et des interactions de ces
hétérogénéités dans le liquide interstitiel;

- (3) les valeurs critiques de ces parametres qui contrdlent les
transitions rhéologiques ne peuvent pas toujours étre évaluées de maniere
précise dans les magmas partiellement cristallisés. En particulier, on ne
connait pas la véritable nature des interactions entre les cristaux (collisions,
agrégations) ou entre le liquide et les cristaux (mouillabilit€). Pour avoir
des propriétés non newtoniennes, le facteur prépondérant semble résider
dans l'apparition de la continuité entre les cristaux. On a généralement
tendance a considérer que cela n'est possible que lorsque la teneur en
cristaux avoisine 50%. I1 est cependant possible de former des
microstructures précoces (dés 30 % de cristaux) qui induisent le
comportement non linéaire (Ryerson et 1988; Kerr et Lister, 1991). Les
vitesses de cisaillement les plus grandes retardent (en terme de
cristallisation) 1'apparition de toute continuité et semblent donc pouvoir
favoriser la persistance de la rhéologie newtonienne jusqu'a environ 50%
(Miller et al.,1988; Ryerson et al., 1988);

- (4) face a la diversité des parametres et aux inconnues, nous
approcherons la viscosité de nos magmas a l'aide d'une méthode classique
de calcul de viscosité. Celle que nous utiliserons (Bremond d'Ars, 1990)
repose sur la méthode de calcul de viscosité de Shaw (1972) pour les
liquides intergranulaires et rend compte, approximativement, de l'effet des
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cristaux grace a la formulation de Krieger et Dougherty citée par Jeffrey et
Acrivos (1976). Elle est basée sur un modele de rhéologie magmatique
newtonien jusqu'aux teneurs en cristaux critiques a partir desquelles la
viscosité augmente de maniére exponentielle. Dans nos calculs, la fraction
de cristaux qui sépare grossi¢rement les domaines de déformation fluide et
solide du magma, aura pour valeur environ 60%, comme dans la plupart
des applications magmatiques (Marsh, 1981; McBirney et Murase, 1984,
Frost et Lindsay, 1988; Bremond d'Ars, 1990; Brophy, 1991). 11 convient
de noter la simplicité extréme de ce modele de rhéologie magmatique, par

rapport a ce que nous avons décrit (fig. 1-19);
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Figure 1-19 : Evolution schématique du comportement rhéologique d'un
magma a vitesse de déformation fixée au cours de la cristallisation. F
désigne la proportion des cristaux et T représente la viscosité. (1)
L'établissement de la continuité entre les cristaux engendre l'apparition des
propriétés non newtoniennes que ne prend pas en compte (2) le modéle
simplifié utilisé pour estimer les viscosités des magmas.
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- (5) les comportements et leurs changements en fonction de la

température et des vitesses de déformation sont mieux connus :

- (a) dans les liquides silicatés purs (voir p. 41; Dingwell
et Webb, 1989; 1990);

- (b) dans les magmas fortement cristallisés (voir p. 53;
Furman et Spera, 1985);
que dans les magmas partiellement cristallisés. Si, pour ces derniers, la
transition entre les comportements newtonien et non-newtonien est
particulierement délicate a exprimer en fonction du taux de cristallisation et
de la vitesse d'application des contraintes, il nous sera possible, en
revanche, d'approcher les conditions de rupture. En effet, un mélange de
liquide et de cristaux peut se comporter comme un fluide dont on connait
approximativement la viscosité, en particulier, lorsque le taux de cristaux
est relativement faible (< 60%, voir point n°4). Alors, en admettant que,
comme dans le cas des liquides silicatés, la rupture de ce fluide peut étre
estimée a partir du temps caractéristique de relaxation de Maxwell (voir p.
38), on a la possibilité de calculer, sur la majeure partie de l'intervalle de
cristallisation, les temps caractéristiques de cisaillement critiques (l'inverse
des vitesses de cisaillement critiques). Turcotte et Schubert (1982, p. 432)
estiment que les modules de cisaillement de la plupart des roches
magmatiques sont environ de 3 1010 Pa, c'est a dire, du méme ordre de
grandeur que les variations admises dans les verres silicatés. Par
extrapolation de la relation (4) utilisée par Furman et Spera (1985) vers les
hautes températures et pour des taux de cristallisation plus faibles que 70-
90%, l'estimation des conditions de rupture pourra €étre menée sur
I'ensemble de l'intervalle de cristallisation.

2.3.2- Répartition des comportements rhéologiques.

A partir de l'existence de transitions rhéologiques successives en
fonction de la teneur en cristaux des magmas, on est amené a envisager des
modeles d'organisation interne des réservoirs magmatiques. On congoit
que, comme le proposent Marsh et al. (1989) ou Bergantz (1990), la
formation de ces systtmes caractérisés par des températures élevées et par
une mise en place dans un encaissant plus froid puisse induire une zonation
thermique. Ainsi, 2 un instant donné du refroidissement, c'est a dire,
pendant le rééquilibrage thermique global avec l'encaissant de la chambre,
les teneurs en cristaux sont plus grandes a proximité des bords de l'intrusion
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qu'en son coeur : la zonation thermique induit une véritable zonation
rhéologique. Du coeur vers la bordure de lintrusion on pourra trouver
successivement et s'échelonnant de maniére continue (fig. 1-20) :

- les liquides, puis les suspensions pauvres en cristaux a
comportement newtonien,

- les suspensions de cristaux non newtoniennes (rhéofluidifiantes),
visqueuses puis plastique (2 partir d'environ 50% de cristaux);

- les magmas fortement cristallisés assimilables a des solides;

Corrélativement, les caractéristiques des lois d'‘écoulement (viscosité,
facteur de consistance, exposants de rhéofluidification, seuil d'écoulement)
témoignent de la résistance croissante.

La représentation de la figure 1-20 constitue :

- (1) une image figée d'un systéme au cours du refroidissement : en
effet, les transitions rhéologiques se déplacent vers le coeur de la chambre
avec le temps;

- (2) une image caractéristique d'un taux de déformation donné : la
position des transitions rhéologiques dépend de la vitesse d'application des
contraintes imposée par le régime dynamique du systéme.
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Figure 1-20 : Représentation schématique de la zonation rhéologique dans
les chambres magmatiques.
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3- Les autres propriétés physiques.

Au cours de ce premier "chapitre", nous avons vu que les
comportements rhéologiques des magmas sont complexes et variés. Nous
avons également évoqué le rdle des constituants magmatiques sur les
propriétés telles que les compressibilités et les densités. I1 nous reste
maintenant a préciser brievement les méthodes d'estimation de la densité
d'un magma que nous utiliserons. Ensuite, pour faire la liaison entre ce
chapitre et le suivant qui concerne les interactions et le mélange de
magmas, nous nous proposons d'introduire ici les notions de miscibilité et
de tension de surface.

3.1- Estimation des densités.

Les roches que nous étudierons se mettent en place en profondeur et
par conséquent, nous avons pu montrer dans quelle mesure on peut
considérer les magmas plutoniques comme des fluides trés peu
compressibles (voir p. 30) dont la densité dépendra essentiellement des
proportions relatives des phases solides et liquides. On peut ajouter que la
phase gazeuse susceptible de nucléer en fin de cristallisation n'entraine une
diminution de densité que dans la mesure ou le systtme demeure fermé : ce
qui est peu probable. Dans un premier temps, nous cherchons a estimer des
valeurs relatives de densité entre les états liquides et les roches de méme
composition.

Les densités des liquides ont ét€ calculées a l'aide la méthode de
Bottinga et al. (1982, 1983) revue par Bremond d'Ars (1990) en ce qui
concerne l'introduction du composant H20. Cette méthode ne tient compte
que des variations de composition et de température des liquides.
Cependant, Lange et Carmichael (1990) montrent que les effets de la
pression ne sont pas négligeables et qu'augmenter la pression de 1kbar dans
un liquide andésitique provoque une augmentation de densité similaire (~
20 kg/m3) a celle engendrée par un refroidissement d'environ 100°C. Les
diminutions de densité résultant de l'introduction de 1% d'eau au systéme
sont du méme ordre de grandeur. Cependant, dans le type de liquide que
nous étudierons les effets de la composition en éléments majeurs sont
beaucoup plus importants : I'augmentation de densité est de l'ordre de 100
kg/m?3 lorsque 1'on passe d'une composition d'andésite a celle d'une andésite
basaltique (Lange et Carmichael, 1990). De plus, nos estimations doivent
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étre comparables aux densités mesurées sur des roches de compositions
voisines (par exemple, Maaloe, 1985). Aussi, nous n'avons pas tenu compte
de 1a pression pour estimer nos densités.

La comparaison entre les valeurs de densité des €léments de magmas
solides et liquides de composition similaire nous permettra dans un second
temps, d'accéder trés grossierement aux densités dans lintervalle de
cristallisation. A une température donnée, la valeur de la densité du magma
partiellement cristallisé est fortement dépendante des modalités de la
cristallisation (nombre et composition des phases). Or, nous avons déja
signalé les caractéristiques du modele de cristallisation (voir p. 26) que
nous avons choisi, face aux incertitudes élevées résultant de l'estimation
des parametres réels de cristallisation. Dans ces conditions, les valeurs de
densité que nous rapporterons n'auront aucune signification absolue mais
c'est surtout la comparaison entre les valeurs estimés dans l'intervalle de
cristallisation qui nous permettra de tirer quelques conclusions qualitatives.

3.2- Miscibilité et tensions de surface.

On peut définir la miscibilité entre deux fluides comme une propriété
physique qui mesure la capacité des deux entités a se mélanger. En effet,
elle rend compte de la facilité a laquelle vont s'effectuer les échanges de
matiére au travers de l'interface matérialisée par la surface de contact entre
les deux fluides. Ces échanges, contrOlés par les mécanismes de la
diffusion, aboutissent théoriquement au rééquilibrage des compositions de
part et dautre de linterface. Ainsi, deux magmas miscibles sont
susceptibles de produire d'abord des magmas puis des roches hybrides
homogenes.

Par ailleurs, on sait que la tension de surface entre deux fluides c'est a
dire l'énergic libre de surface, est négligeable lorsque ceux-ci sont
miscibles. La tension de surface traduit l'incapacité d'un des deux fluides &
se répandre  la surface du second, c'est a dire, a le "mouiller” : elle mesure
linverse dune propriété que lon peut appeler la mouillabilite.
Contrairement aux cas des fluides miscibles, dans le cas des fluides
immiscibles, cet énergie libre de surface est importante et les échanges
chimiques 2 I'interface sont fortement défavorisés.

La plupart des liquides silicatés naturels peuvent €tre assimilés a des
fluides miscibles et présentent entre eux des tensions de surface
négligeables (Yoder, 1973; Watson, 1976; Philpotts, 1990). Clest le cas de
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magmas de compositions particulieres peuvent présenter des figures
d'immiscibilité. Par exemple, la mise en contact des liquides silicatés tres
riches en fer avec des liquides riches en silice illustre fort bien ce
phénomene (Philpotts, 1990).

Si la plupart des liquides ont des tensions de surface négligeables entre
eux, il n'en va pas de méme entre les liquides et les cristaux. En présence
de cristaux, les tensions de surface peuvent avoir des effets importants lors
de processus aussi différents que la nucléation ou que, comme nous l'avons
précédemment évoqué, l'extraction des magmas dans les zones de fusion
partielle et la valeur de la fraction critique de cristaux a laquelle, pendant le
refroidissement, le mode de déformation du magma devient fragile. De
méme, il est possible que les phénomeénes de trempe de liquides
brutalement refroidis au contact de magmas beaucoup plus froids
permettent d'envisager un réle non négligeable des tensions de surface lors
de l'interaction de magmas contemporains et dans le contrdle des processus
de mélange. En effet, les contrastes rhéologiques induits par ces
rééquilibrages thermiques et la nucléation qui en résulte peuvent provoquer
I'immiscibilité magmatique.
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ITI- INTERACTIONS ET MELANGE DE MAGMAS.

Nous sommes & présent munis de méthodes d'estimation des viscosités
et des densités des magmas. De plus, nous sommes en mesure de prédire
approximativement dans quelles conditions (fraction de cristaux ou/et
température) tel ou tel autre comportement rhéologique va se manifester.
Nous allons donc pouvoir discuter le réle de ces propriétés pendant
linteraction des magmas. Cependant, avant d'envisager les aspects
physiques de ces interactions syn-plutoniques, nous allons donner les
caractéristiques principales des structures magmatiques les plus communes
puisqu'elles constituent les preuves de premier ordre, révélatrices de la
coexistence de magmas. Il s'agit ici, en réalité, de présenter les aspects
généraux du mélange magmatique : ce dernier étant considéré dans son
sens le plus large lorsqu'il n'est pas exclusivement synonyme d'hybridation,
c'est & dire, d'homogénéisation totale a I'échelle microscopique.

1- Preuves géologiques du mélange.

Nous allons, par conséquent, examiner, sur une large gamme
d'échelles d'observation, les preuves de [linteraction de magmas
contemporains. Notre investigation débute par une présentation des
structures magmatiques de taille kilométrique & centimétrique qui sont
essentiellement caractérisées par des interactions de nature physique. Nous
poursuivrons par les structures et les hétérogénéités dans lesquels on a pu
déceler, en plus, des interactions chimiques qui permettent théoriquement
d'aboutir 2 I'homogénéisation des systémes. Nos descriptions vont se limiter
aux structures que l'on interprete classiquement comme le résultat d'une
injection et qui, de plus, sont généralement typiques des ensembles
plutoniques calco-alcalins.

Nous avons déja signalé les relations qui lient I'échelle des
hétérogénéités dans les roches, c'est a dire, la taille des structures de
mélange (partiel), a l'intensité du mélange. Didier (1973) suggere a ce
propos, que la taille moyenne et le nombre des hétérogénéités observées
dans un ensemble magmatique sont des marqueurs du temps de résidence
(temps d'interaction) du matériel enclavé (la structure) dans son magma
hote. Clest a partir de cette notion qu'il est possible d'envisager plusieurs
types de mélange. Ainsi, au mélange parfait ("mixing") que seule la
géochimie permet de mettre en évidence et auquel correspondent les temps
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de résidence les plus longs (injections précoces), on peut opposer le
mélange incomplet ol les hétérogénéités n'ont pas le temps de disparaitre
avant que le systéme soit bloqué par cristallisation.

Cependant, le brassage du systeéme (sa dynamique interne) peut
également contrdler, en fonction de la résistance mécanique du magma, la
taille et la forme de I'hétérogénéité et, en particulier, sa variation de taille et
de forme avec le temps. C'est la raison pour laquelle, nous avons établi,
dans l'introduction de cette premicre partie (fig. 1-1), qu'il est fondamental
de connaitre la taille caractéristique initiale de I'€lément de magma (ou celle
qu'il atteint par amplification). En effet, cette derniere conditionne, au
départ, le degré d’homogénéisation qui peut étre acquis par diffusion
chimique. D'une maniére générale, la présence de structures suggere donc
que, dés leur formation, puis au cours du refroidissement, les conditions
d'’homogénéisation (mélange parfait) sont plutdt défavorables.

On peut dés lors envisager l'un des intéréts majeurs de 1'étude des
structures syn-plutoniques dans la compréhension du phénomene de
mélange. En effet, puisque la plupart des magmas sont miscibles, la
connaissance des conditions du non mélange ou du mélange incomplet
permet a priori de déduire, par opposition, celles du mélange.

1.1- Les structures syn-plutoniques.

En fonction de leurs formes, de leur taille et/ou de leur composition, il
existe une grande variété de structures syn-plutoniques. Nous allons voir
qu'elles sont toutes interprétées comme le résultat de l'injection de 1'un des
magmas dans l'autre ou de 1'écoulement simultané des deux magmas.

Nous proposons de distinguer parmi ces structures deux groupes :

- (1) celles qui résultent de linstabilit¢ mécanique d'un systeme
magmatique composé de plusieurs entités; ce sont des instabilités que nous
qualifierons d'internes;

- (2) celles qui sont induites dans un réservoir magmatique par
l'injection d'un magma qui initialement est extérieur au systéme; nous les
appellerons les instabilités ou structures externes.

Dans le premier groupe, l'instabilit¢ se développe spontanément au
sein du systtme composite. Au contraire, dans le second, elle résulte des
interférences entre la dynamique de transport du magma injecté vers le
systéme et la propre dynamique du systéme en question. Pour différencier
ces deux groupes, nous allons postuler qu'il suffit de savoir si, au moment
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de l'injection, les deux magmas étaient 2 la méme température. En effet, il
nous semble raisonnable de négliger le cas ou le magma externe au syste€me
qui s'y injecte avec une méme température. Par conséquent, en simplifiant,
les structures externes présentent toujours des évidences texturales de
déséquilibre thermique alors que les structures internes en sont dépourvues.
Nous allons présenter quelques exemples de structures internes et
externes. Ensuite, nous insisterons, parmi les instabilités d'origine externe,
sur celles qui résultent de l'injection d'un magma plus basique et plus chaud
que le magma héte : certains filons et sills syn-plutoniques, les enclaves
microgrenues. Ces dernieres structures correspondent, en effet, au type
d'instabilités que nous étudierons dans la seconde partie du mémoire.

1.1.1- Les structures internes aux systemes magmatiques.
- Les pipes magmatiques.

Les pipes sont des structures cylindriques de longueur métrique avec
un diametre décimétrique. Ils résultent toujours de l'injection de matériel
leucocrate dans un magma plus basique (fig. 1-21; Elwell et al., 1960;
Blake et al., 1965; Mc Birney et Sonnenthal, 1990).

Leurs caractéristiques internes sont variables et des sections
transverses dans le magma acide peuvent montrer, soit une zonation
normale (coeur plus acide que la bordure), soit une zonation inverse, avec
ou sans texture pegmatitique. A cause de cette diversité minéralogique, les
modalités de l'injection lors de la formation des pipes ne sont pas encore
bien connues. En effet, ils peuvent résulter de :

- (1) l'ascension du magma acide sous le contrle d'instabilités
gravitaires dans les magmas basiques partiellement cristallisés (Elwell et
al., 1960; Bremond d'Ars, 1990); dans ce cas, le contraste de densité
déstabilisant entre les deux magmas (densité du magma ascendant
inférieure a celle du magma hote) détermine le développement de la
structure et entraine la déformation de l'ensemble (liquide+cristaux) du
magma basique hote;

- (2) l'infiltration de fluides métasomatiques tardi-magmatiques sans
déformation importante de la charpente cristalline du magma basique
fortement cristallisé puis, la réaction de ces fluides avec les cristaux du
magma basique (Mc Birney et Sonnenthal, 1990; Ortoleva et al., 1987);
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Figure 1-21 : Géométrie d'un pipe granitique dans une granodiorite.
Guernesey, lles anglo-normandes.
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Figure 1-22 : Formation de la zonation interne des conduits d'alimentation.
(a) transport simultané des deux magmas et mécanisme de ségrégation
visqueuse. (b) alimentations successives des magmas basiques et acides.
Carrigan et Eichelberger (1990).
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dans un milieu poreux, les écoulements simultanés de fluides de viscosités
contrastées sont, en éffet, susceptibles de produire des digitations dont les
mécanismes sont relativement bien connus (voir expériences en cellule de
Hele Shaw, troisiéme partie du mémoire).

Ces deux interprétations s'opposent parce qu'elles correspondént a des
étapes de I'évolution thermique des réservoirs magmatiques (donc des
comportements rthéologiques) radicalement différentes. Cependant, ce sont
toutes deux des instabilités internes. En effet, leur formation est interprétée,
dans les deux cas, a partir d'un systéme unique : les magmas peuvent avoir
la méme température et présenter les contrastes de densité et de viscosité
nécessaires au développement de 1'instabilité.

- Les complexes veinés bimodaux.

L'étude récente du complexe lit€ de Guernesey (Bremond d'Ars, 1990)
a permis d'établir les conditions dans lesquelles certaines associations
acide-basiques veinées peuvent’ présenter des figures d'instabilités
gravitaires (Bremond d'Ars et al., 1990; Bremond d'Ars et Davy, 1991). A
Guernesey, des couches leucocrates centimétriques et sub-horizontales au
sein de roches plus basiques présentent, a leurs interfaces supérieures, des
ondulations périodiques. On peut interpréter ces ondulations comme le
résultat d'un contraste de densité déstabilisant entre les couches de magmas
superposées (densité du magma injecté inférieure a celle du magma
résident). Le phénomene donne lieu a l'intrusion du magma acide dans les
couches cristallisantes basiques sus-jacentes. Cette injection est contrdlée
par les caractéristiques physiques du systeme, c'est a dire, le contraste des
densités, mais également, le contraste des viscosités. En effet,
l'amplification de [linstabilit¢ dépend fortement des conditions de
cristallisation (cinétique du refroidissement) qui peuvent rapidement inhiber
le développement de ces structures ascensionnelles.

- Les instabilités d'écoulement.

Les systémes de transport de magmas vers la surface tels que les filons
peuvent également présenter des associations bimodales (Walker et
Skerlhorn, 1966; Wiebe, 1973). Dans ces filons composites, 1'étude des
relations spatiales entre les magmas de compositions contrastées a permis
d'établir que, le plus souvent, ils présentent une organisation zonée avec
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une bordure basique peu épaisse ceinturant un coeur acide volumineux.
Une telle zonation normale peut résulter de 1'écoulement simultané de deux
magmas distincts dans le conduit d'alimentation et, par conséquent,
correspondre 2 un mécanisme de ségrégation visqueuse. Dans ces
conditions, le magma le plus fluide a tendance a se localiser sur la bordure
du conduit ou le taux de cisaillement est le plus élevé, de manitre a
minimiser la dissipation d'énergie visqueuse du systtme (Carrigan et
Eichelberger, 1990; fig. 1-22a). La encore, le contraste des viscosités joue
un role essentiel. Cette interprétation de I'organisation du systéme en terme
d'instabilité interne et spontanée différe, cependant, totalement des modeles
d'emplacement séquentiel des deux magmas (fig. 1-22b). En effet, dans ce
cas, ces structures se rattachent a ce que nous avons défini comme des
modes d'injection externes.

Ces quelques exemples nous ont permis d'illustrer, parfois en fonction
de l'interprétation, la possibilité de développement spontané d'instabilit€s
dans les réservoirs magmatiques. Lorsqu'elles peuvent étre interprétées
comme des instabilités internes, l'initiation et le développement de ces
structures sont clairement contr6lés par les contrastes des propriétés
physiques des magmas (densité et viscosité).

Nous allons voir que ces paramétres jouent également un r6le majeur
dans la détermination des caractéristiques morphologiques des structures
externes qui résultent de la ré-alimentation ou de l'injection d'un nouveau
magma dans le réservoir magmatique. Cependant, leur histoire est, en
général, plus complexe. En effet, outre des transferts de chaleur, elles font
intervenir des mécanismes de fragmentation (amplification) que nous nous
sommes proposés d'explorer. Contrairement & ce que nous avons fait pour
les structures internes, nous allons maintenant séparer les caractéristiques
des structures externes et leurs interprétations en termes de mécanismes de
formation.

1.1.2- Caractéristiques générales des structures d'origine externes.
- Les filons syn-plutoniques.
Les filons syn-plutoniques sont des structures d'injection classiques

dans les granitoides (Berger et Pitcher, 1970; Didier, 1973; Pitcher et
Bussel, 1985; Hibbard et Waters, 1985). Ce sont en général des structures
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basiques qui présentent toujours une géométrie planaire (de largeur
métrique ou plus) dont les directions sont, le plus souvent, conformes aux
directions de la déformation régionale. Pitcher (1991) résume les
principaux caracteres des filons basiques. Ces derniers sont relativement
constants (fig. 1-23):

- (a) la texture des roches basiques est finement grenue ou
microgrenue; parfois recristallisée, elle peut évoquer les textures de
cornéennes; les filons peuvent présenter des bordures figées;

- (b) les filons sont sub-verticaux et leurs orientations sont, en
général, déterminées par la cinématique de mise en place du pluton ou celle
de la déformation régionale;

- (c) les filons sont trés souvent fragmentés et constituent avec les
roches acides qu'ils injectent au départ, des petits complexes révélant que le
magma hote peut également injecter le magma basique. Cette rétro-
injection de matériel leucocrate (le magma hdte ou un produit de sa
différenciation) induit 1'apparition d'essaims d'enclaves. Ces derni¢res sont
angulaires ou amiboides.

Ces caracteres permettent d'envisager que des liquides basiques et
chauds sont injectés et rapidement refroidis au contact des granitoides plus
froids. Ces derniers sont, cependant, toujours mobiles au moment ou apres
l'injection des liquides basiques.

Figure 1-23 : Filons syn-plutoniques (Cortes Island, Colombie Britannique,
Canada). Les filons en noir ont une composition dioritique dans des
granodiorites en blanc. On peut noter le caractére fortement fragmenté en
enclaves anguleuses des filons (a). Les filons les plus tardifs apparaissent
moins fragmentés que les plus précoces. Pitcher, 1991.
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- Les sills syn-plutoniques.

Dans le pluton granitique de la Cordillera del Paine (Chili), Michael
(1991) signale l'existence d'une structure gabbroique planaire d'extension
pluri-kilométrique (fig. 1-24) qui, au contraire des filons syn-plutoniques,
est horizontale. Dans cette géométrie d'ensemble en sill, Michael (1991)
observe que les principaux caracteres des contacts (bordures figées, texture
finement grenue) peuvent, comme dans le cas des filons, suggérer que le
magma basique injecté a 1'état liquide a été brutalement refroidi au contact
du magma acide partiellement cristallis€. Cette structure présente
également des phénomenes de fragmentation en enclaves a proximité de ses
contacts avec le magma granitique. Comme la plupart des filons, elle est
donc caractérisée par des d'injections mutuelles entre les deux magmas.

Nous allons revenir sur les principales caractéristiques résultant de
lincorporation de magmas basaltiques dans des magmas granitiques au
moment de la description des enclaves et lorsque nous aborderons les
aspects physiques de l'interaction de magmas contemporains. Auparavant,
on peut ajouter que, tout comme pour les filons, il existe des sills plus
acides que leur encaissant.

Bédard et al. (1988) identifient dans le complexe tholéiitique basique
de Rhum (Ecosse), des sills de composition picritique qu'ils interpretent
comme le résultat de la réalimentation par de nouveaux magmas dans les
cumulats de la chambre magmatique (fig. 1-25). Cette observation conduit
Bédard et al. (1988) a réinterpréter le litage du complexe de Rhum. Ce
dernier n'est pas exclusivement di a l'accumulation préférentielle de
minéraux en couches superposées, mais résulte également d'injections sub-
paralleles au litage. Les magmas picritiques s'intercalent ainsi dans les
niveaux partiellement cristallisés du complexe.

1.1.3- Les enclaves dans les roches magmatiques.
- Classification et terminologie.

Depuis la fin du siécle dernier, de nombreuses études ont permis de
reconnaitre une grande variété d'enclaves. Elles n'ont pas toutes la méme

signification dynamique et, par conséquent, la terminologie utilisée pour les
caractériser est trés riche (Didier, 1973; Didier et Barbarin, 1991).
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Figure 1-24 : Exemple naturel d'épanchement ou d'intrusion latérale
basaltique (sill) dans un magma granitique partiellement cristallisé
(Cordillera del Plaine, Chili, Michael, 1991). La zone grisée correspond a

la frange de mélange partiel (formation d'enclave et hybridation partielle).
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Figure 1-25 : (a) Modéle classique de réalimentation par des magmas
picritiques dans les chambres magmatiques et épanchement des magmas
frais sur les niveaux cumulés (Huppert et Sparks, 1980). (b) Réalimentation
et injections latérales dans les niveaux a cumulats partiellement

cristallisés. Bédard et al., 1988.
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Terme Nature Contact Forme Caractéristiques
Morceau Textures et
Xénolite d'encaissant Franc Anguleuse minéraux du
(cornéenne) métamorphisme
de contact
Xénocristal Cristal étrangé Franc Globuleuse Corrosion
isolé Auréole
réactionnelle
Enclave Franc avec Texture
. . Résidu de fusion écorce Lenticulaire métamorphique
surmicacee TPhig
(restite) biotitique Micas et minéraux
alumineux
Schlieren Enclave Progressif Etirée Orientation
fragmentée planaire
Enclave Bordure figée Franc ou
. fragmentée progressif Ovoide Texture
microgrenue
acide magmatique
Enclave Globule Généralement finement
. de magma franc Ovoide
mlcro.grenue contemporain grenue
basique
Autolithe Cumulat Généralement Ovoide Texture grenue
fragmenté progressif de cumulat

Tableau 1-2

Les principaux types d'enclaves
caractéristiques pétrologiques.
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Sans reprendre ici 'ensemble de ces termes, il est nécessaire de considérer
quelques mots clés. Nous allons ainsi nous écarter du cadre de l'interaction
entre les magmas que nous nous sommes fixé au départ, pour illustrer la
variété de la nature et des mécanismes de formation de ces structures.

Des les premiers essais de classification en France, le terme inclusion
est réservé aux phases emprisonnées dans les cristaux (Lacroix, 1890).
Cependant, il apparait parfois dans la littérature anglo-saxonne pour
désigner des fragments de roches inclus dans une autre roche. II
correspond, dans ce cas, a la définition francaise de l'enclave lorsque la
roche hote est d'origine magmatique.

Didier et Barbarin (1991) retiennent dans leur proposition de
classification sept termes relatifs aux enclaves (tab. 1-2) parmi lesquels
(ceux que nous utiliserons dans la suite du mémoire):

- (1) les xénolites et les xénocristaux; ils correspondent a des
fragments solides, respectivement poly- et mono- cristallins, totalement
étrangers au magma héte dans lequel ils sont introduits; les déséquilibres
thermiques et/ou chimiques induisent, dans ces témoins d'encaissant, des
recristallisations métamorphiques, des auréoles de réaction ou

éventuellement des figures de corrosion;
- (2) les enclaves surmicacées; ce sont également des entités solides

mais elles correspondent a des résidus de fusion partielle (restites)
essentiellement constituées de biotite (Chappell et al., 1987);

- (3) les autolithes ou enclaves a texture de cumulat; elles résultent
de la fragmentation de cumulats et constituent un premier type d'enclave
d'origine purement magmatique,

- (4) les enclaves microgrenues; ce sont elles qui nous intéressent
dans 1immédiat puisqu'elles témoignent, le plus souvent, de l'interaction de
magmas contemporains.

- Les enclaves microgrenues.

Les principales caractéristiques des enclaves microgrenues sont les
suivantes (Didier, 1973; Vernon, 1983):
- (a) elles sont le plus souvent éparses et plus rarement

regroupées en essaims;
- (b) elles sont généralement de forme elliptique ou arrondie,

elles sont parfois irrégulires et lobées; lorsqu'elles sont anguleuses, il est
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possible de les interpréter comme le résultat de la fragmentation d'une
bordure figée précoce; leur taille est variable : 1 cm a plusieurs m;

- (¢) les contacts avec la roche héte sont souvent francs avec
parfois une bordure figée et sont plus rarement transitionnels; une méme
enclave peut toutefois présenter simultanément les deux types de contact
(par exemple, Castro et al., 1991);

- (d) leur texture n'est pas toujours strictement microgrenue
soit & cause de la présence de phénocristaux, soit parce que la taille du
grain est supérieure au mm tout en demeurant systématiquement plus fin
que celui de la roche hoéte; elles ne présentent pas d'évidences de
recristallisations métamorphiques;

- (€) leur composition est généralement plus basique que celle
de la roche hote méme lorsque les enclaves ont une composition
relativement acide (Euzen et Capdevila, 1991); il existe cependant des
enclaves plus acides que leur encaissant; dans ce dernier cas, Didier et
Barbarin (1991) n'envisagent que la possibilité¢ de fragmentation de bordure
figée précoce.

Ces principaux caractéres sont ceux qui ont permis d'établir que la
plupart des enclaves microgrenues basiques témoignent comme les filons
ou les sills basiques de 'existence d'interactions dynamiques entre au moins
deux magmas (Vernon, 1983). Jusqu'a maintenant, nous n'avons guere
envisagé, sous le terme interaction, autre chose que des relations physiques
entre les entités magmatiques. La raison en est que toutes les structures
dont nous avons parlé précédemment ne montrent pas toujours, lorsqu'elles
interviennent, d'évidences d'interactions chimiques. Ce n'est plus le cas
pour la plupart des enclaves. En effet, on peut en augmentant I'échelle
d'observation, identifier dans ces structures des preuves d'échanges
minéralogiques ou chimiques qui témoignent d'une amorce dhybridation.
Avant de considérer les mécanismes spécifiques du mélange dans les
enclaves, nous allons voir les caractéristiques générales de I'hybridation.

1.2- Les interactions minéralogiques et chimiques.
1.2.1- Généralités : caractéristiques de I'hybridation.

L'hybridation entre deux magmas a donné lieu a de nombreuses
études. Ces dernieres ont parfois ét€ menées directement a partir des
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analyses (éléments majeurs ou en traces, isotopes) des échantillons de
roche récoltés sur le terrain (par exemple, Wood, 1977; Arth et al., 1986,
Dorais et al., 1990; Castro et al., 1990). D'autres études font appel aux
méthodes de la pétrologie expérimentale et ont pour objet d'identifier les
mécanismes d'échanges chimiques et de contamination entre deux portions
de roches fondues (Koyaguchi, 1989; Caroll et Wyllie, 1989). Quel que soit
le type d'étude, elles convergent toutes en considérant deux principaux
modes d'homogénéisation (ceux que nous avons déja évoqueés) :

- (1) les échanges qui résultent des interactions mécaniques; sous
l'effet du brassage convectif il y a fragmentation et/ou transport des
éléments de magmas,

- (2) les échanges sélectifs; ils signifient que les vitesses d'échanges
sont différentes en fonction du composant chimique; la diffusion chimique
appartient a ce groupe.

Il est, & ce niveau, nécessaire de s'arréter sur la diffusion. Dans les
magmas, les transferts d'éléments chimiques sont essentiellement contr6lés
par l'existence de gradients de composition. Conformément a la loi de Fick,
le flux atomique par unité de surface correspond au produit de ce gradient
par un coefficient (k; en m?! ol i représente '€lément chimique considéré)
appelé coefficient de diffusivité. Dans ces conditions, la distance
caractéristique (8p, distance moyenne parcourue par les €léments
chimiques) pendant le temps t est donné par la relation :

Sp2=%;. t )

En réalité, la vitesse de diffusion de chaque espece chimique est mal
connue. Dans les magmas les plus fluides, les coefficients de diffusivité
chimique ¥, sont d'environ 10" m%-. Tis sont encore plus faibles dans les
magmas acides. Au cours du mélange, c'est I'€lément le plus lent qui
controle la possibilité d'homogénéisation et la valeur de &y,

Nous pouvons maintenant nous placer dans le cas de m¢lange le plus
simple (interactions liquide-liquide). Dans ce cas, il y a homogénéisation
totale pendant une période de temps fixée si les deux conditions suivantes
sont réunies:

- (i) interactions entre des magmas miscibles sur la période de temps
considérée;

- (ii) 1a taille caractéristique des €léments de magma résultant de
l'interaction mécanique est inférieure a la taille o (fig. 1-1).
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Dans ces conditions de mélange simple, les variations chimiques (élément-
¢élément) sont linéaires entre les deux pdles représentant les composants du
mélange, quelle que soit la mobilité des éléments considérés. Par contre, si
la condition (ii) n'est pas satisfaite, la zone de mélange s'enrichie plus
rapidement en éléments les plus mobiles et les variations chimiques ne

peuvent plus étre représentées par des droites passant par les deux pdles

initiaux du mélange. En conséquence, les roches résultant d'un mélange
entre deux pdles de composition A et B peuvent s'écarter significativement
de la droite de mélange théorique qui passe par A et B (fig. 1-26).

Mobile Component
Selective Modification

Physical Mixing B

Less Mobile Component

Figure 1-26 : Diagramme schématique entre deux composants chimiques et
modeéles de mélange entre des magmas A et B. Evolution linéaire par
mélange simple AB, écart des analyses chimiques par des transferts
sélectifs d'éléments (Christiansen et Venchiarutti, 1990).

Dans la plupart des cas naturels, les conditions sont trés différentes de
ce cas simple. En effet, les interactions concernent le plus souvent des
magmas partiellement cristallisés (Hibbard, 1981; Tsuschiyama, 1985). A
cause de la présence de cristaux, le processus est plus complexe : les effets
de plusieurs mécanismes qui agissent en méme temps se superposent.
Ainsi, 2 la diffusion et au mélange mécanique on peut ajouter la possibilité
d'introduction ou d'extraction de cristaux. Ce mécanisme constitue un mode
d'échange chimique particuliérement sélectif : chaque espéce minérale
concentre préférentiellement quelques éléments chimiques et, si les cristaux
ont une mobilité suffisante sous l'effet de la gravité ou de la convection, la
zone de mélange va pouvoir s'appauvrir ou s'enrichir de maniére sélective.
Les compositions des magmas hybrides peuvent, alors, se localiser en
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dehors de la droite de mélange simple entre les deux pdles initiaux du
systeme.

Par conséquent, ce sont surtout les mécanismes d'échanges sélectifs de
matiére qu'il est important d'identifier dans les roches partiellement
hybridées. Comme nous allons le voir, les enclaves constituent des objets
ou de tels mécanismes interviennent. '

1.2.2.- Mécanismes spécifiques au niveau des enclaves.

Un des problémes majeurs, relatif aux enclaves microgrenues
contenues dans les granitoides, concerne lidentification des caracteres
chimiques originels du magma basique incorporé dans le magma acide. En
effet, pour retrouver ces caractires, il est nécessaire de bien comprendre les
modifications chimiques qui ont pu intervenir pendant ou apres la
formation des enclaves. On pourra éventuellement retrouver des
informations concernant lhistoire du magma basique avant la
réalimentation du réservoir acide (Zorpi, 1988).

Eberz et Nicholls (1990) étudient les enclaves microgrenues a
hornblende du pluton granitique de Swifts Creek (S-E Australie). Pour
interpréter les variations texturales, minéralogiques et chimiques qu'ils
observent au sein d'une méme enclave, ces auteurs retiennent trois
principaux mécanismes :

- (1) l'accumulation préférentielle de microcristaux sur la bordure de
T'enclave et la concentration des liquides résiduels au coeur de I'enclave
(cristallisation fractionnée in situ); les auteurs ne précisent pas si ce
mécanisme est contr6lé ou non par la gravité; contrairement aux autres
mécanismes, il ne fait pas intervenir d'échange;

- (2) la diffusion chimique;

- (3) les transferts des éléments volatiles au cours du stade ultime de
cristallisation;

Par ailleurs, comme nous l'avons précédemment évoqué, on a pu
montrer dans les enclaves un autre mécanisme :

- (4) la possibilité de transferts mécaniques de cristaux (Didier, 1973;
Vernon, 1983; Barbarin, 1990). Tous ces mécanismes agissent de maniére
combinée et leurs effets se superposent : la lecture des transferts chimiques
dans les magmas hybrides n'est, par conséquent, pas toujours une opération

facile.
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Le premier de ces mécanismes a des implications importantes : 1) il
est susceptible de remettre en cause l'existence de véritables bordures
figées dans certaines enclaves; 2) les portions d'enclaves échantillonnées ne
représentent plus la composition du magma basique introduit dans le
granitoide; 3) il apporte une information qualitative sur I'état théologique
du magma basique au moment ou apres la formation de I'enclave car la
ségrégation in situ des minéraux et des liquides résiduels suppose que le
milieu est encore fluide. C'est un caractére important que nous reprendrons
en abordant les mécanismes de formation de ces structures.

D'autre part, certains auteurs ont suggéré récemment que les enclaves
peuvent se former aprés une étape d'hybridation (fig. 1-27; Dorais et al.,
1990; Vernon, 1990). Ainsi, les magmas hybrides enclavés pourraient
témoigner d'interactions antérieures a la formation des structures
magmatiques elles-mémes. Des caracteres hybrides ont également été mis
en évidence dans certaines roches hotes (par exemple, Castro et al, 1990).
Cette observation montre que, lorsqu'il y a mélange entre deux magmas
distincts, il est probable qu'ils n'interagissent pas uniquement au niveau du
site de formation des structures (le plus souvent, le réservoir magmatique).
En effet, ils (ou plus exactement leurs équivalents) ont pu s’hybrider
partiellement ou totalement au cours de l'ascension; ensuite, de nouveaux
magmas (eux mémes partiellement ou totalement hybrides) viennent a leur
tour interagir avec eux lorsqu'ils peuvent avoir atteint leur site de
cristallisation. Par conséquent, cette complexité rend souvent difficile la
distinction entre les modifications de composition chimiques dues aux
mélanges plus profonds et donc plus précoces et celles qui résultent des
interactions plus tardives (in situ).

Nous venons de donner les principales caractéristiques des
interactions des magmas contemporains depuis la formation de structures
jusqua I'hybridation. Nous avons montré que les structures magmatiques
sont variées et nous avons décrit pour les structures externes basiques, les
principaux éléments qui vont nous permettre maintenant d'accéder aux
modalités de leur formation. Nous allons suivre une progression logique
depuis les structures dans lesquels on peut négliger les interactions
chimiques (les structures non fragmentées ou fragmentées en enclaves
anguleuses) jusqu'aux structures plus évoluées ou les évidences
d'interactions chimiques sont plus importantes (les filons fragmentés, les
bordures de sills basiques fragmentés et les enclaves microgrenues).
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Figure 1-27 : Illustration schématique de l'évolution du pluton de Dinkey
Creek d'apres Dorais et al. (1990). L'hybridation peut précéder la
formation des enclaves.

2- Aspects physiques de l'interaction de magmas
contemporains.

2.1- Généralités: équilibre thermique et mélange.

Lorsque deux éléments de magmas de températures différentes sont
mis en contact, de la chaleur est spontanément transférée depuis 1'élément
de magma le plus chaud vers 1'€lément le plus froid. Ce phénomene de
conduction qui tend & équilibrer thermiquement les entités magmatiques est
contr6lé par des lois similaires a celle de la diffusion chimique. On peut en
effet définir un coefficient de diffusivit¢ thermique (xp) qui dans les
magmas est d'environ 10°m?s-1. Comme la valeur de K est plus grande que
celle des x; (voir p. 74), les transferts de chaleur par conduction sont
beaucoup plus rapides que les transferts chimiques (par exemple, Sparks et
Marshall, 1986). Le temps caractéristique de refroidissement (temps moyen
nécessaire pour que les deux entités atteignent la méme température)
dépend dans ce phénomene diffusif principalement de la taille des é€léments
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de magma en contact. Il peut étre approché a l'aide de la formule (5, p. 74)
dans laquelle xremplace x;.

En réalité, la conduction n'est pas l'unique mécanisme de
refroidissement et la matiére transporte également de la chaleur lorsqu'elle
est soumise a des mouvements de convection. De plus, dans les magmas le
refroidissement dépend des effets des chaleurs latentes des minéraux qui
peuvent influencer la température d'équilibre du systtme (fig. 1-28). Par
conséquent, l'équation 5 ne donne qu'une approximation du temps
caractéristique d'équilibrage thermique.

— — = dLiquidus 2
T,

60% solid
Solidus 2

Liquidus 1

h
Solidus 1}~ — — —

M, My
Weight fraction

Figure 1-28 : Lorsque deux magmas de températures différentes se mettent
en contact et qu'aucune fusion ou cristallisation n'intervient alors que les
deux masses tendent a s'équilibrer thermiquement, leur température
d'équilibre dépend de leurs températures initiales, de leurs proportions
relatives et de leurs capacités calorifiques. Cette température se trouve
alors sur une droite entre Tl et T2. Par contre, la cristallisation ou la
résorption de cristaux entraine respectivement des gains ou des pertes de
chaleur et la température d'équilibre locale est susceptible de s'écarter de
la ligne T1-T2 (courbe en pointillé), d'aprés Philpotts (1990).
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Ce concept d'équilibre thermique et I'examen des textures des enclaves
microgrenues basiques des granitoides conduit Vernon (1990) a considérer
deux stades de cristallisation totalement différents au sein de la structure :

- (1) un stade de refroidissement rapide lorsque le matériel basique
chaud est incorporé au magma acide hote plus froid; le matériel basique est
quasiment trempé au contact du magma acide et subit des taux de
nucléation élevés : ce stade correspond a I'équilibrage thermique local,

- (2) un stade de refroidissement beaucoup plus lent ou la vitesse est
contrdlée par la cinétique du refroidissement du magma hote a 1'échelle de
lintrusion; ce stade correspond a l'équilibrage thermique global de
l'intrusion; c'est au cours de ce stade que :

- (a) les minéraux des enclaves sont susceptibles d'atteindre
des tailles comparables a celles des minéraux de la roche hote;

- (b) les minéraux des roches hoétes peuvent €tre incorporés
mécaniquement dans les enclaves;

- (c) peuvent se produire les échanges chimiques par diffusion.
Ces deux étapes de refroidissement affectent toutes les structures
magmatiques basiques qui témoignent de la réalimentation en magma
chaud dans le réservoir acide plus froid (filons, sills, enclaves).

C'est également a partir du concept d'équilibrage thermique que
Sparks et Marshall (1986) étudient 1'influence sur le mélange de la quantité
de matériel basique injectée dans le réservoir acide. Pour estimer les
conditions d'apparition des structures magmatiques (mélange partiel ou
non-mélange) et celles de I'hybridation, ces auteurs établissent les relations
entre :

- 1a proportion relative de magma basique qui assure le contrble de la
température d'équilibre (fig. 1-28);

- et les viscosités des deux magmas lorsque I'équilibre thermique local
est atteint (fig. 1-29). On peut alors distinguer trois domaines ou les
conditions d'interaction sont tres différentes :

- (1) le magma basique demeure moins visqueux que le magma
acide; le premier est largement dominant et par conséquent les températures
d'équilibres sont les plus élevées, ce sont les conditions les plus favorables
4 la formation de roches hybrides;

- (2) e magma basique est plus visqueux que le magma acide et il est
encore susceptible de s'écouler (taux de cristaux < 60%); la proportion de
magma basique et la température d'équilibre sont intermédiaires, ce sont
des conditions favorables au mélange partiel (formation des enclaves);
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- (3) au-dela de 60 % de cristaux, le magma basique se comporte
quasiment comme un solide; la température d'équilibre est relativement
basse et les proportions de matériel basique injecté dans l'acide sont tres
faibles, ce sont les conditions les plus favorables & la formation des
structures qui ne montrent pas ou tres peu d'interactions minéralogiques et
chimiques avec le magma acide (filons syn-plutoniques, enclaves
anguleuses).

Sparks et Marshall (1986) étudient également les effets de la variation
des compositions chimiques entre les magmas sur leur comportement
rhéologique a la température d'équilibre (fig. 1-30). Une réduction du
contraste de composition (MgO, SiO2) entre les deux magmas entraine la
disparition du champ de comportement solide au profit des autres
comportements (fluides et visqueux). Par conséquent, des contrastes de
composition réduits entre les deux magmas favorisent, selon la température
d'équilibre, le mélange partiel ou l'hybridation. Au contraire, Sparks et
Marshall (1986) montrent que plus le magma acide est riche en eau moins
les conditions sont favorables au mélange (fig. 1-30b).

Solid Viscous Fluid

Viscosity

/ Cross-over

1
1
|
|
i
|
!
1
1
]
1
|
!
]
I
]
|
|
|
|

Magma 1 Magma 2

Weight fraction

Figure 1-29 : Variations des viscosités de deux magmas de compositions et
de températures initiales différentes (1 acide de basse température, 2
basique de haute température) en fonction de leurs proportions relatives,
c'est a dire, leur température d'équilibre (voir fig. 1-28). A haute
température (coté droit), le magma basique 2 est moins visqueux que le
magma acide. Sparks et Marshall, 1986.
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Figure 1-30 : (a) Variation des viscosités des magmas acides (surface
claire) et basiques (surface sombre) en fonction de leurs proportions
relatives et de leur contraste de composition: Mg' représente la teneur en
magnésium du magma basique. (b) la surface solide du schéma a )
correspond a la surface grisée supérieure du block diagramme b qui -
montre les effets de l'addition d'eau dans le magma acide sur la capacité de

mélange entre les deux magmas. Plus le magma acide est riche en eau,

plus sa température est basse et plus il refroidit le magma basique. La

surface blanche limite le volume ou le comportement du magma basique est

solide. Philpotts (1990) d'aprés Sparks et Marshall (1986).
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2.2- Mise en place des structures syn-plutoniques planaires.

Nous allons envisager en méme temps le cas des sills et des filons
syn-plutoniques. Nous avons vu que le mode de déformation d'un magma
dépend fortement de la vitesse d'application des contraintes. Lors de
I'injection du magma basique dans le réservoir magmatique acide on ne
connait pas cette vitesse de déformation. On peut, cependant, l'estimer a
partir des vitesses de déformation représentatives du transport des magmas
basaltiques dans la crofite (environ 1 s-1, Spera et al., 1988). On remarque
que cette estimation trés grossicre est voisine des vitesses de cisaillement
utilisées dans les mesures rhéologiques effectuées directement sur les
magmas. Par conséquent, elle tend a valider les valeurs des teneurs
critiques en cristaux qui correspondent aux transitions rhéologiques définies
en premiere partiec du mémoire (newtonien-30/50%-non newtonien-70%-
fragile, fig. 1-19).

Pitcher (1991) souligne que la conservation des orientations de filons
syn-plutoniques, conformes aux directions de déformation régionales dans
les granitoides, n'est pas véritablement compatible avec les milieux
fortement fluides ou dominent les modes de déformation par écoulement.
Selon lui, les environnements intensément brassés (donc a vitesse de
déformation rapide) tels que ceux qui sont produits par la mise en place des
granitoides vont plutdt favoriser des modes de déformation par fracturation
(rupture fragile). Hibbard et Waters (1985) pensent également que, lors de
lIinjection des filons syn-plutoniques, le magma acide se fracture.
Cependant, selon eux, la rupture fragile résulte non seulement des vitesses
de déformation rapides, mais également des taux de cristallisation élevés
(>70%). C'est dailleurs, pour cette raison que les filons syn-plutoniques
sont classiquement interprétés comme des témoins d'injection pendant les
stades ultimes de l'histoire thermique des plutons (par exemple, Barbarin,
1989; Fernandez et Barbarin, 1991). En réalité, des teneurs en cristaux trop
¢élevées ne permettent plus aux magmas acides de se mobiliser en masse
pour fragmenter les structures syn-plutoniques. Par conséquent, c'est
essentiellement en fonction des caractéristiques dominantes des structures,
que l'on pourra juger du mode et des conditions dans lesquels le magma
héte s'est déformé lors de l'injection.

Un probléme qui n'est pas totalement indépendant des problémes
rhéologiques concerne la forme générale des structures basiques et leur
direction de propagation lorsque les liquides entrent dans un réservoir plus
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acide. Nous allons voir comment la densité contr6le la direction de
propagation du magma injecté et la formation de structures dans des plans
verticaux ou horizontaux.

On peut, dans un premier temps, considérer le cas du transport de
magmas dans un conduit totalement rigide et de largeur constante. On
suppose que le magma est moins dense que le milieu qui I'entoure. Dans
ces conditions, la propagation du magma est contrflée par le contraste de
densité déstabilisant entre le magma et I'encaissant (Ap=phoéte-pinjecté>0).
Il en est de méme lorsque le fluide injecté provoque lui méme la
fracturation et la formation de son conduit (Lister et Kerr, 1990). Des
études expérimentales récentes montrent que, dans un systtme de
contraintes isotropes, les fractures induites par l'injection de fluides dans
des gels élastiques sont toujours verticales (Takada, 1989).

Mais en réalité, les milieux naturels et en particulier les chambres
magmatiques partiellement cristallisées, ne sont pas toujours rigides. Un
conduit qui se forme dans un tel systtme par l'injection d'un magma est
susceptible de se déformer en réponse aux gradients de pression entre
l'intérieur et I'extérieur du conduit. Lister et Kerr (1990) montrent que, dans
ce cas, la direction de propagation du conduit d'alimentation est totalement
dépendante du contraste de densité. Dans un milieu relativement visqueux
et caractéris€ par une diminution de sa densité depuis la base jusqu'au
sommet, Lister et Kerr (1990) injectent un matériau plus fluide dont la
densité est intermédiaire entre les valeurs extrémes du milieu héte. Dans un
premier temps, le fluide injecté -par le haut- se propage verticalement dans
un conduit descendant sous le contréle du contraste de densité déstabilisant.
Ensuite, lorsque ce conduit atteint l'horizon ou les densités sont
équivalentes, il se réoriente et le fluide injecté se propage dans le plan
horizontal. Ce niveau d'inversion du contraste de densité correspond au
"Level of Neutral Boyancy" (Ryan, 1987; Walker, 1989; Lister et Kerr,
1990) qui a ét¢ défini comme le facteur critique qui conditionne la
localisation des réservoirs magmatiques dans la crodite. Le contraste de
densité est également l'un des parametres majeurs de contr6le de la
formation de filons ou de sills basiques lorsqu'un magma basique est injecté
dans un réservoir acide partiellement cristallisé comme cela a pu étre aussi
montré pour les interactions liquide-liquide (Sparks et al., 1980; Huppert et
al., 1986; Campbell et Turner, 1989).

En effet, lorsqu'il est en partie cristallisé, un magma acide peut
présenter une densité plus grande qu'un liquide basique. Ceci n'est pas vrai
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lorsque le magma acide est également liquide. Entre ses états liquides (au
liquidus) et solide, la densité d'un matériau acide croit d'environ 2400 2
2800 kg/m? pour une composition de tonalite et d'environ 2300 a 2600
kg/m? pour une composition granitique (Malooe, 1985). Un liquide de
composition basaltique a une densité de l'ordre de 2500 kg/m3. Ainsi, lors
de linjection, un liquide basique peut rencontrer des magmas acides
partiellement cristallisées plus ou moins denses que lui qui vont donc
pouvoir, respectivement, favoriser ou empécher sa propagation verticale.

Nous avons vu que, lors de la formation des structures basiques
(filons, sills, enclaves) le magma injecté peut étre considéré comme un
liquide. 11 est donc newtonien au moment de I'injection. Par ailleurs, nous
rappelons qu'il existe une zonation rhéologique dans les réservoirs
magmatiques (fig.1-20) a laquelle vont s'associer des gradients de densités
décroissantes vers le coeur des intrusions.

Par conséquent, lorsque des liquides basiques pénétrent dans une
intrusion acide, ils traversent en premier lieu des niveaux de forte résistance
mécanique. Ces niveaux sont plus denses que le liquide : comme dans le
cas du modele de conduit rigide précédent, la propagation verticale est
favorisée. Au contraire, plus les liquides basiques approchent le coeur de
l'intrusion, plus le milieu est déformable : des sills syn-plutoniques sont
susceptibles de se former si le contraste de densité devient stabilisant. Au
fur et 2 mesure de leur progression dans l'intrusion, les contrastes de densité
(Ap=phote-pinjecté) et de viscosité diminuent et tendent & inhiber la
propagation verticale des structures basiques au profit de leur extension
horizontale. Il faut noter que le systéme des contraintes régionales (ou celui
induit par la mise en place de l'intrusion) est susceptible de modifier les
orientations des structures planaires : les filons s'orientent en général
perpendiculairement a l'axe des contraintes minimales (par exemple,
Emerman et Marrett, 1990). Il faut donc pouvoir tenir compte de ce
parametre.

Dans les systemes de contraintes isotropes, cette évolution spatiale du
type de structure en fonction de sa localisation dans le réservoir
magmatique que nous venons de décrire peut étre généralisée a pour une
succession temporelle dans un magma qui se refroidit. Théoriquement, des
plus précoces aux plus tardives, ces structures sont :

- (1) les sills syn-plutoniques;
- (2) les dikes ou les filons;
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L'exemple de sill que nous avons décrit (fig. 1-24) montre, de plus,
des interactions plus intenses avec le granite que la plupart des filons syn-
plutoniques. Michael (1991) identifie, en effet, des enclaves partiellement
hybridées et le plus souvent arrondies. Au contraire, les filons syn-
plutoniques les plus classiques (non fragmentés ou a enclaves anguleuses,
fig. 1-23) montrent rarement des interactions chimiques aussi poussées.
Cette comparaison permet denvisager des températures d'équilibrage
thermique local plus basses dans le cas des filons que dans celui de sills
(Sparks et Marshall, 1986). On peut donc, théoriquement approcher les
conditions d'interactions entre les magmas, non seulement en fonction du
degré d'hybridation qu'ils présentent, mais aussi grace au type de structure
qui se forme lors de l'injection sous le contrdle des contrastes de densité et
de viscosité.

Dans ce qui a précédé nous n'avons guere tenu compte des processus
de fragmentation que l'on a évoqué tout au long de l'exposé. Aprés
linitiation des structures magmatiques, il est temps de considérer ces
mécanismes d'amplification.

2.3- Formation des enclaves microgrenues.
2.3.1- Rappels et Historique.

La plupart des processus que 'on sait aujourd'hui spécifiques a chaque
type d'enclave (Tableau 2-2; Didier et Barbarin, 1991) ont été€ envisagés par
le passé, pour expliquer la présence des enclaves microgrenues dans les
granitoides. Certains d'entre eux sont pourtant totalement incompatibles
avec les textures observées dans ce type d'enclave. Vernon (1983) recense
les caracteres texturaux qui permettent de conclure que les enclaves
microgrenues basiques témoignent de linteraction de magmas
contemporains. Les bordures figées, lobées ou crénulées, l'habitus
aciculaire de certains minéraux (par exemple, Bacon, 1986), sont les
principaux caractéres que I'on retient pour interpréter ces enclaves comme
des preuves de l'incorporation a I'état liquide du matériel basique dans le
magma acide. L'identification d'échanges chimiques entre les enclaves et le
magma hdte va dans le sens de cette interprétation, car de méme que les
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mécanismes de différenciation propres aux enclaves (voir p. 76) ils
indiquent qu'a lissue de 1'équilibrage thermique, l'enclave a encore les
propriétés thermiques requises pour pouvoir évoluer chimiquement avant la
fin de la solidification. Dans ces conditions, on retient que le magma
basique doit €tre encore fluide (voir p. 80; Sparks et Marshall, 1986) et qu'il
peut présenter les caractéristiques chimiques et physiques (une forme
arrondie d'enclave) du mélange partiel ("mingling"; Read et al., 1983;
Vernon, 1983). Au contraire, les enclaves anguleuses montrent que le mode
de déformation du magma basique a l'issue de 1'équilibrage thermique local
est assimilable a celui d'un solide et inadéquat pour permettre d'intenses
échanges chimiques.

2.3.2- Mécanismes de formation des enclaves microgrenues.

Les études expérimentales qui concernent le mélange ont fait I'objet
d'une revue récente (Blake et Koyaguchi, 1991). Ces études analogiques ne
permettent pas d'expliquer la formation des enclaves de maniére immédiate,
en particulier dans les modeles de réalimentation de réservoirs. En effet,
elles utilisent des fluides newtoniens et correspondent, par conséquent, a
des modeles d'interaction magmatique liquide-liquide. Koyaguchi et Blake
(1991) concluent que les interactions liquide-liquide pendant 1la
réalimentation d'un réservoir magmatique n'est pas favorable 4 la formation
des enclaves; ces interactions ne sont probablement pas typiques des
environnements plutoniques.

Un caractere a expliquer dans les réservoirs plutoniques est le
"regroupement” des enclaves en essaims. A cet égard, de nombreuses
études pétrologiques suggerent que la fragmentation des structures
d'injections syn-plutoniques (filons ou sills) est le mécanisme majeur de
formation des enclaves dans les réservoirs magmatiques (Furman et Spera,
1985; Hill et al. 1985, Castro et al. 1990; Michael, 1991; Pitcher, 1991). Il
est, en effet, possible que les structures d'injection basiques se fragmentent
en réponse aux mouvements de convection du magma (brassage). A partir
de cet état fragmenté, on congoit aisément que ce brassage permette
également aux éléments de magma de se disperser dans le réservoir.

Cependant, les modalités de la convection dans les chambres
magmatiques sont encore mal connues (Marsh, 1989; Huppert et Turner,
1991; Brophy, 1991). La dynamique interne des réservoirs magmatiques
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fait pourtant l'objet de nombreuses études. L'origine des mouvements de
convection est variée, ils peuvent en effet étre induits par (fig. 1-31):

-(1) des instabilités internes du réservoir magmatique en réponse a
des gradients de densité, de composition et de température; comme le
souligne Brophy (1991) tous les auteurs ne s'accordent pas quant a la
vigueur de tels mouvements (Brandéis et Jaupart, 1986; Brandéis et Marsh,
1989; Marsh, 1989; Huppert et Turner, 1991; Tait et Jaupart, 1990; 1992);

-(2) 1a réalimentation du réservoir magmatique; la convection peut
résulter du caractere turbulent de I'écoulement du nouveau magma
(Campbell et Turner, 1985; 1986; 1989); elle peut également perturber (ou
3 défaut, engendrer) les gradients thermiques, de densités et de
compositions du point 1 (Sparks et al., 1977; Huppert et al., 1983).

-(3) la vidange des réservoirs et l'ascension des magmas par les
conduits d'alimentation vers la surface (Koyaguchi, 1985; Freundt et Tait,
1986; Blake et Koyaguchi, 1991);

-(4) 'activité tectonique régionale, les contraintes induites par la mise
en place du réservoir (Pitcher et Berger, 1970; Brun et Pons, 1981) ou
encore, le transport dans les conduits d'alimentation (Blake et Koyaguchi,
1991).

Dans les cas 2, 3 et 4, la convection est appelée convection forcée
parcequ'elle n'est contr6lée que par des parametres extérieurs au systeme.

Magma replenishment Convective overturn
H il
Chamber
evacuation | Rising magma batch

A

-———

v

Figure 1-31 : Illustration schématique des modéles de convection utilisés
comme base pour les études analogiques du mélange mécanique.
Réalimentation turbulente de chambre magmatique, stratification inversée,
vidange de chambre et stocks ascendants. Blake et Koyaguchi, 1991.
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En réalité, plusieurs mécanismes sont envisageables pour expliquer la
formation des enclaves:

- (1) Les phénomenes de convection dont nous venons d'énumérer la
variété des origines. Cette variété suggere qu'ils peuvent exister dans tous
les systtmes magmatiques. Mais ils sont contrdlés par la rhéologie du
magma et ne peuvent pas persister dans les stades ultimes du
refroidissement (Brandéis et Marsh, 1989). En fonction du comportement
rhéologique du magma héte au moment de l'injection, les enclaves issues
de la destruction d'anciennes structures syn-plutoniques seront regroupées
en essaims (injections tardives) ou éparpillées (injections précoces).

- (2) Huppert et al. (1983, 1984) proposent que les enclaves
représentent les témoins d'instabilités internes dans les réservoirs
magmatiques (fig. 1-31, convective overturn). Ils envisagent
successivement que : (a) le liquide basique est injecté alors qu'il est encore
plus dense que le magma acide en partie cristallisé : il se localise a la base
du réservoir acide; (b) I'équilibrage thermique induit la cristallisation du
magma basique; (c) il y a injection spontanée sous forme de panaches et de
"blobs" des liquides résiduels issus de la cristallisation du magma basique
car leur densité est inférieure a celle du magma acide. On remarque que de
tels liquides résiduels auront a priori des compositions intermédiaires 2
acides : si ces compositions peuvent correspondre a celles de certaines
enclaves, elles ne peuvent pas étre basaltiques comme le sont celles
d'innombrables enclaves dans les granitoides (Koyaguchi et Blake, 1991).
De plus, nous ne pouvons pas retenir cette hypothése comme un processus
général, sachant qu'elle implique l'équilibre thermique. En effet, les
enclaves qui ont la possibilité de se former de cette mani¢re ne peuvent pas
présenter de textures révélatrices de déséquilibres thermiques qui existent
dans la plupart des enclaves naturelles.

- (3) plusieurs auteurs (Graviou 1984; Castro et al., 1991) envisagent
la production d'enclaves par exces de pression a l'intérieur des structures
d'injection; cet excés de pression induit la fracturation (rupture) des
bordures figées rapidement solidifiées au contact du magma acide. C'est &
partir de ce mécanisme que Castro et al. (1991) expliquent la présence aux
bordures d'une méme enclave, de contacts figés (solides) et de contacts
transitionnels révélateurs d'un comportement plus fluide du magma
basique. Ce caractere indique qu'au cours de la formation des enclaves, les
taux de nucléation et les teneurs en cristaux ont varié avec une amplitude
importante sur des distances relativement courtes (dm, m; fig. 1-32). C'est
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un caractére surtout envisageable si la fragmentation a lieu avant la fin de
I'équilibrage thermique. I1 ne constitue cependant pas une preuve de la non-
intervention de la convection.

Contrairement 2 1'hypothése convective (1), les mécanismes (2 et 3)
suggerent que la fragmentation peut constituer un véritable caractere
inhérent au processus d'injection. En d'autres termes, un nouveau probléme
se pose : il s'agit de savoir si (a) la taille caractéristique des €léments de
magma est contrdlée par linjection, c'est & dire, par linitiation de
l'instabilité originelle ou si, au contraire, (b) si elle est acquise, comme le
suggere I'hypothése convective, au cours d'une étape d'amplification et
indépendante du stade d'initiation. Le premier cas (a) n'exclut évidemment
pas que les effets de l'injection et de la convection puissent se superposer
d'autant plus que la réalimentation constitue un contexte favorable a la

convection (fig. 1-32).

Figure 1-32 : Formation simultanée des enclaves anguleuses, arrondies et
des enclaves mixtes qui peuvent présenter avec le magma hote a la fois des
contacts franc le long de bordures figées et des contacts diffus (De La Rosa
et Castro, 1990; Castro et al., 1991).
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2.4- Hybridation.

Pour achever notre "zoom" sur les processus de mélange, il nous reste
a évoquer l'apport des expériences analogiques sur la compréhension du
phénomene d'hybridation mécanique. Ces expériences ont fait 1'objet d'une
revue récente (Koyaguchi et Blake, 1991) et la troisi¢me partie du mémoire
apportera quelques précisions au survol rapide que nous allons faire ici.
Elles n'intéressent que les interactions liquide-liquide qui sont, a priori, les
plus favorables a I'homogénéisation mécanique et chimique des systémes
(voir p. 80; Sparks et Marshall, 1986; Frost et Mahood, 1987). Elles se
placent dans le domaine des températures d'équilibre élevées, 1a ou
I'nomogénéisation et la formation de roches hybrides impliquent que les
interactions ont été trés précoces dans l'histoire d'un réservoir magmatique.

Les modeles analogiques indiquent que la possibilité de mélange
mécanique entre deux liquides dépend (Koyaguchi et Blake, 1991) :

- (1) du site dans lequel les liquides sont mis en contact;
- (2) du contraste des viscosités des liquides;
- (3) de la vigueur des écoulements;

Ainsi, la réalimentation en liquide d'une chambre magmatique peut
produire des magmas hybrides (Sparks et al., 1980; Campbell et Turner,
1985, 1986, 1989; Huppert et al, 1986) si:

- (1) le contraste des viscosités et, par conséquent, le contraste des
compositions sont faibles ;

- (2) la turbulence des écoulements est importante;
Il existe un parametre qui permet de mesurer cette turbulence : le nombre
de Reynolds (voir p. 225). Les expériences dans lesquelles le contraste de
viscosité est fixé permettent de quantifier la valeur critique de ce nombre,
c'est a dire la valeur ou apparait le mélange mécanique par entrainement
turbulent. La transposition de ces résultats pour différentes valeurs du
contraste de viscosité indique que dans le cas d'une interaction entre des
liquides rhyolitiques et basaltiques dans un réservoir magmatique,
I'écoulement provoqué par la réalimentation n'est jamais suffisamment
turbulent pour que puissent se former des produits hybrides. C'est a la fois
le cas lorsque le liquide basique est injecté dans le liquide granitique
(Campbell et Turner, 1985; 1989) et dans la situation inverse (Huppert et
al., 1986; Blake et Koyaguchi, 1991).

Au contraire, Blake et Koyaguchi (1991) montrent que d'autres
situations semblent plus favorables au mélange mécanique des liquides
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présentant un fort contraste de viscosité. C'est le cas lors du transport des
magmas dans des conduits ou dans les stocks ascendants plus volumineux.
Cela implique que les roches hybrides identifiées dans les réservoirs
magmatiques ne s'y sont probablement pas formées mais ont acquis leurs
caractéristiques lors du transport vers le réservoir.

Les magmas qui interagissent dans ces conditions se sont donc trouvés
en contact avant d'atteindre le réservoir magmatique dans lequel ils vont
cristalliser. Or, en envisageant l'archétype de I'interaction entre des magmas
qui présentent un fort contraste de composition c'est a dire l'interaction
entre des magmas mantelliques et crustaux, on sait que :

- (1) lors de leur injection a partir du manteau, les magmas basiques
sont susceptibles de se localiser au niveau ou leur densité¢ devient plus
grande que celle de leur encaissant (Level of Neutral Boyancy); ainsi les
magmas basiques peuvent s'accumuler préférentiellement aux interfaces
crolte-manteau et crodte inférieure-crofite supérieure; on parle
d"'underplating"(Glazner et Ussler, 1988; Hildreth et Moorbath, 1983;
Walker, 1989; Bergantz, 1989);

- (2) l'injection de magmas basaltiques dans la crofite est susceptible
de provoquer localement sa fusion partielle (Huppert et Sparks, 1988;
Bruce et Huppert, 1989); seule la crofite supérieure peut véritablement
fondre (Morse, 1991); Bergantz (1989) établit cependant que des intrusions
basiques répétées doivent &tre envisagées pour que la quantité¢ de magma
acide extractible soit importante.

Par conséquent, presque indépendamment du site géodynamique, ces
processus généraux (1 et 2) montrent que dans de nombreux cas, les
conditions peuvent étre trés favorables aux interactions trés précoces entre
les magmas. Il est donc plausible que la plupart des roches hybrides
résultant d'une interaction entre des magmas présentant un fort contraste de
composition et donc de viscosité, acquierent leurs caractéristiques dans des
sites plus profonds que les chambres magmatiques ot elles sont observées.
C'est peut étre également le cas pour les enclaves éparses des granitoides
qui peuvent témoigner (comme dans l'exemple que nous avons choisi) ou
non d'interactions entre des produits crustaux et mantelliques et pour
lesquelles il est impossible de préciser si elles se forment dans le réservoir
en place sur son site de cristallisation ou si elles y pénétrent déja formées.
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Figure 1-33 : Processus théorique au cours du mélange de fluides (a)
fluides avec une tension interfaciale et une interdiffusion négligeables, la
forme et la taille des hétérogénéités est controlée par le mécanisme initial
de mise en contact puis par les modifications imposées par l'écoulement et
la dynamique du systéme. (b) cas de fluides miscibles avec une forte
interdiffusion; (c) cas de fluides immiscibles avec une interface active ou
les fortes tensions de surface induisent une fragmentation des
hétérogénéités. Dans le cas (a) l'interface est dite passive. Ottino, 1989.

Premi¢re partiec, CONCLUSIONS :
MELANGE ET RHEOLOGIE DES MAGMAS.

Nous avons vu au cours de cette premiere partie :

- (1) la variété et la complexité (non-linéarité, thixotropie) des
comportements rhéologiques que sont susceptibles de présenter les magmas
partiellement cristallisés;

- (1a) l'existence d'au moins deux transitions rhéologiques dans les
magmas en fonction de la teneur en cristaux (%vol) pour une vitesse de
déformation voisine de 1s-1 (fig. 1-19):

-newtonien-30/50%-non newtonien-70%-rupture fragile
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- (1b) que pour une teneur en cristaux fixée ou dans un liquide cette
méme succession de comportements peut étre observée lorsqu'on augmente
la vitesse de déformation;

- (Ic) que cette suite constitue une succession spatiale et temporelle
dans l'organisation interne des réservoirs magmatiques (fig.1-20);

Par conséquent, cette zonation rhéologique indique que, lorsque les
réservoirs sont réalimentés par des nouveaux magmas, les premiers niveaux
traversées sont les plus cristallisés : leur comportement rhéologique peut
donc s'écarter significativement de celui des fluides newtoniens.

Ainsi, les travaux expérimentaux réalisés pour étudier les interactions
et le mélange de magmas de maniére analogique, correspondent surtout a
des phénomenes qui intéressent le coeur des réservoirs magmatiques. En
effet, dans les expériences les liquides utilisés ont des comportements
newtoniens.

A partir de la figure 1-1, dont la figure 1-33 constitue ici un rappel,
nous avons tenté de faire un bilan des connaissances et des problémes
relatifs au phénomene de mélange; nous avons vu que :

- (2) les structures d'injection et d'interaction dans les réservoirs
magmatiques sont variées aussi bien par la nature des magmas impliqués
que par leurs caractéres morphologiques, structuraux, ou par la nature
méme de linstabilité (structures internes; externes; pipes; filons; sills;
enclaves...);

- (3) certaines de ces structures peuvent révéler des caractéres de
roches partiellement hybrides (enclaves) et que certaines roches ont €té
interprétées comme le résultat d'une hybridation et d'une homogénéisation
chimique presque parfaite;

- (4) lon peut établir une relation directe entre les principaux
parametres de contrdle (température d'équilibre, contrastes de rhéologie et
de densité) de ces interactions (points 2 et 3) et la précocité de la mise en
contact entre les magmas; en effet, la présence de structures et
d'hétérogénéités (points 3) dans les magmas témoignent d'interactions
tardives ou plus généralement de "basse température”. Au contraire, les
interactions trés précoces sont plus favorables 2 la formation de roches
hybrides (fig. 1-34; Barbarin, 1990) : les environnements de "haute
température” oll les viscosités absolues sont faibles facilitent la disparition
des hétérogénéités les plus précoces parce que les magmas offrent moins de
résistance au mélange mécanique et que la diffusion chimique est plus
active; si le temps de résidence de I'hétérogénéité depuis sa formation
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jusqu'a la fin de la cristallisation a été suffisamment long (ou la taille de
I'hétérogénéité suffisamment petite) il peut donc y avoir destruction totale
de I'hétérogénéité initiale.

L'étude pétrologique qui suit va nous permettre de nous focaliser et
d'apporter des contraintes sur les problémes de la formation des enclaves
microgrenues et d'hybridation, pour lesquels nous avons évoqué la
nécessité de savoir :

- si 1a fragmentation est provoquée par l'injection elle-méme ou/et par
la convection (stade d'amplification);

- ou se localise la fragmentation et les sites de production de magmas
hybrides (ascension vers le réservoir ou dynamique interne d'un réservoir

en place?);

.......... 4. FILLING OF FRACTURES
[ ~ matic dikes

......... 3.FILLING OF EARLY FRACTURES
- composite or fragmented dikes

2. MINGLING

= mafic magmatic enclaves
1. MIXING

— calc-alkaline granitolds

[ MARC MAGMA ]

Figure 1-34 : Schéma illustratif des types d'hétérogénéités obtenues par
injections et fragmentation de magmas basiques fluides dans un magma
acide plus visqueux en fonction des stades de refroidissement atteints par
le magma hote. Fernandez et Barbarin, 1991.
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Deuxieme Partie :

ETUDE PETROLOGIQUE ET GEOCHIMIQUE.

Cette partie regroupe les résultats des études
cartographiques, pétrologiques et géochimiques menées
sur deux intrusions du Nord de la Bretagne (Cotes
d'Armor).

Dans cette partie nous allons :

- caractériser ces intrusions et établir que ces
plutons  témoignent  d'interactions de  magmas
contemporains;

- constater que la nature des magmas en présence,
le type de structures qu'ils présentent et donc que,
conformément a ce que nous venons de voir dans le
chapitre précédent, les conditions de l'interaction sont trés
différentes dans I'une et 1'autre des intrusions;

- chercher & cerner au mieux les conditions de
formation (température, vitesse de déformation et modes
de déformation des magmas) lors de la formation des
filons  syn-plutoniques  basiques, des  enclaves
microgrenues partiellement hybrides et des roches
hybrides.

- dégager les implications de nos observations sur
la mise en place et/ou la formation des roches au cours des
processus de fractionnement;

Les implications de ce travail sur la géologie régionale
seront également évoquées.
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Figure 2-1 : Localisation géographique des principaux événements
plutoniques cadomiens du domaine Nord-Armoricain; BIT : Belle lle en
Terre; Y : Yffiniac; BNT : Batholite Nord Trégorrois; CPNG : Complexe
Plutonique Nord de Guernesey; S : Squiffiec; SQP : Saint Quay Portrieux;
C : Coutances; ICFL : Intrusion de Coétmieux-Fort la Latte; ISB : Pluton
de Saint-Brieuc; G : Guingamp; SM : Saint Malo et BM, le Batholite
Mancellien. Le cadre indique la localisation de la carte n°3.
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Les plutons qui nous intéressent ici, sont localisés en Baie de Saint

Brieuc, dans le Nord du Massif Armoricain (fig. 2-1):
-I'Intrusion de Coétmieux-Fort la Latte (ICFL);
-I'Intrusion de Saint Brieuc (ISB).

L'étude de ces intrusions entre partiellement dans le cadre du projet
"Cadomien" réalisé conjointement par le BRGM et Géosciences Rennes.
Elles ont été choisies parce qu'elles présentent des évidences d'interaction
de magmas contemporains. En effet, la variété des structures magmatiques
au sein de I'lCFL semble adéquate pour dégager les principaux aspects du
mélange incomplet et des interactions tardives de magmas. L'ISB permet
quant a elle, d'envisager les phénomenes d'hybridation et les interactions
précoces de magmas dont les compositions sont nettement plus contrastées
que celles de I'ICFL.

Ces deux intrusions appartiennent au méme domaine géologique, le
domaine Nord-Armoricain qui est limit¢ au Sud par le cisaillement du
méme nom. Nous commencerons par situer 1'ICFL et I'ISB dans leur
contexte géologique en définissant les principaux ensembles du domaine
Nord-Armoricain et de la Baie de Saint Brieuc.

Puis, nous caractériserons du point de vue pétrologique et
géochimique les roches et les structures magmatiques de la région de Fort
La Latte. Les compositions des magmas nous conduirons a envisager des
processus de fractionnement secondaires qui n'ont pas de relation apparente
avec la formation de la lignée de différenciation principale que nous
définirons, ou avec les processus de mélange partiel que nous
soupconnerons. A partir de la variété des structures et de leurs
caractéristiques morphologiques nous déduirons et nous tenterons de
quantifier les températures et les vitesses de déformation au cours de leur
formation.

La caractérisation pétrologique et géochimique des roches du pluton
de Saint Brieuc et la reconnaissance de phénomenes dhybridation,
viendront ensuite. C'est de cette étude que nous dégagerons les implications
les plus importantes pour la géologie régionale. Ce chapitre s'achévera en
conclusion par une bréve comparaison des conditions du mélange
magmatique dans les deux intrusions (I'TCFL et I'ISB).
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Figure 2-2 : Carte géologique simplifiée du domaine Nord-Armoricain;

1 : reliques de socle Icartien; 2 : domaine trégorrois; 3 : domaine de
Saint Brieuc; 4 : ceinture de haute température de Saint Malo-Guingamp;
5 : Briovérien supérieur de la Mancellia; 6 : migmatites; 7 : granitoides
tardi-cadomiens; 8 : granitoides paléozoiques; 9 : paléozoique;

10 : mésozoique.
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I- CONTEXTE GEOLOGIQUE GENERAL :
LE CADOMIEN NORD-ARMORICAIN.

1- Présentation générale.

Le Nord du Massif Armoricain est essentiellement constitué de
formations précambriennes. Les travaux antérieurs ont permis d'y
distinguer deux domaines (Cogné, 1974; figs. 2-1 et 2-2) :

- (i) le domaine Domnonéen au Nord-Ouest; outre des
enclaves gneissiques, témoins d'un cycle Icartien (Pentévrien) d'dge
Protérozoique inférieur (environ 2000 Ma), il renferme la séquence litho-
stratigraphique briovérienne (Protérozoique supérieur) la plus complete du
Massif Armoricain (surtout du Briovérien inférieur); les événements
magmatiques, tectono-métamorphiques et sédimentaires qui définissent le
cycle orogénique cadomien (Graindor, 1957), s'y échelonnent en effet,
entre 670 et 530 Ma environ (Graviou et al.,, 1988; Guerrot et Peucat,
1990);

- (ii) le domaine Mancellien au Sud-Est; il est constitué par les
formations qui témoignent des manifestations plutoniques cadomiennes les
plus récentes (540-530 Ma, Graviou et al., 1988; Guerrot et Peucat, 1990) :
il s'agit de granitoides crustaux intrusifs dans la séquence sédimentaire
briovérienne (surtout supérieur) et de migmatites (Saint-Malo, Brun, 1975;
Martin, 1977; Georget, 1986).

Ces deux régions telles que les représente Cogné (1974) correspondent
approximativement aux provinces magmatiques et aux unités structurales
que les travaux les plus récents ont permis de mettre en évidence (Graviou
et Auvray, 1985; Brun et Balé, 1990). Elles sont séparées par le(s) décro-
chevauchement(s) de la région de Saint Brieuc, au Nord de la ceinture de
haute température (complexe migmatitique) de Saint Malo Guingamp (fig.
2-2).

Pour replacer I'ICFL et I'ISB dans ce schéma structural régional nous
allons maintenant détailler la succession des événements cadomiens.
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2- Géochronologie et inventaire litho-stratigraphique du
Briovérien.

L'ensemble des travaux portant sur le Nord du Massif Armoricain en
particulier autour de la Baie de Saint Brieuc conduisent a établir la
succession suivante au Protérozoique supérieur:

- (a) des manifestations plutoniques granodioritiques calco-alcalines
précoces entre environ 667 et 615 Ma; les ages les plus vieux (667 et 656
Ma) ont été obtenus sur des galets granodioritiques du conglomérat de
Cesson dans la région de Saint Brieuc (Guerrot et al., 1989); I'dge le plus
récent (615 Ma) provient du Batholite Nord Trégorrois (Auvray, 1979;
Graviou, 1984; Graviou et al., 1988);

- (b) la mise en place dun Briovérien inférieur volcanique et
sédimentaire entre environ 656 Ma (c'est un dge maximum, il provient d'un
des galets cités en a) et 585 Ma (Guerrot et al. 1989); en Baie de Saint
Brieuc, le conglomérat de Cesson, la formation volcanique de Lanvollon a
intercalations sédimentaires (type Légué, Hébert et Ballevre, 1992) puis la
formation détritique de Binic (Rabu et al.,, 1983) se succédent dans cet
ordre; un dge U-Pb sur mono-zircon de 588+11 Ma a récemment été obtenu
dans la formation de Lanvollon (Guerrot, BRGM, non publié);

- (c) la mise en place du magmatisme basique et ultrabasique de
Belle Isle en Terre (Hirbec, 1979) et d'Yffiniac entre environ 610 et 585 Ma
(Peucat et al., 1981);

- (d) le métamorphisme synchrone des événements tectoniques de la
Baie de Saint Brieuc (Balé et Brun, 1983; Brun et Balé, 1990; Hébert et
Ballevre, 1992); les formations de Lanvollon (y compris le conglomérat de
Cesson) et d'Yffiniac sont métamorphisées en faci¢s amphibolite pendant le
fonctionnement d'un systéme de décro-chevauchements vers le Sud-Ouest
(fig.2-2 et 2-3). Le caractére syn-cinématique de la plupart des intrusions
dioritiques de la Baie de Saint Brieuc, datées vers 590 Ma et sur lesquelles
nous reviendrons, conduisent dés 1983, Balé et Brun a considérer que cet
age de mise en place permet de dater la phase tectono-métamorphique
majeure de la baie. Ceci est confirmé par les ages de refroidissement
40A1/39Ar voisins de 570 Ma obtenus par Dallmeyer et al. (1991).
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Figure 2-3 : Carte géologique et coupes structurales de la Baie de Saint

Brieuc (Brun et Balé, 1990).
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Ces ages correspondent a la fermeture des systemes K-Ar et ont été
mesurés sur des amphiboles échantillonnées soit dans des filons de
métabasites recoupant la formation de Cesson soit dans la formation
d'Yffiniac;

- (e) les dépdts sédimentaires du Briovérien supérieur se
mettent en place entre 585 et 540 Ma; ils sont particulierement bien
représentés dans le bocage Normand (Guerrot et al., 1989).

- (f) entre 550 et 530 Ma (Graviou et al., 1988),il y a
migmatisation et mise en place de granitoides crustaux au niveau de la
ceinture haute température de Guingamp-Saint Malo (Brun, 1977; Martin,
1977; Brun et Balé, 1990). C'est 'époque du magmatisme tardi-cadomien :
intrusion des granitoides crustaux de la Mancellia (Graviou et Auvray,
1985; Georget, 1986). Dans le Trégor, un important magmatisme acide se
manifeste a cette période, en particulier par des émissions ignimbritiques
(Auvray, 1979). En Normandie, on retrouve également des manifestations
ignimbritiques (les volcanites de Saint Germain le Gaillard) : elles sont
surmontées en discordance par les premiers sédiments de la transgression
cambrienne qui marque ainsi la fin de I'évolution précambrienne (Doré€ et
al., 1984; un 4age de 531120 Ma, a récemment été obtenu sur les
ignimbrites, Guerrot et al. , soumis CRASS ).

Brun et Balé (1990) établissent que les caractéristiques de la
déformation sont identiques en Baie de Saint Brieuc (vers 590 Ma) et dans
le domaine de Saint Malo (vers 540 Ma). Ces auteurs suggerent que le
fonctionnement combiné des empilements d'écailles vers le Sud-Ouest et
des décrochements senestres le long des accidents NE-SW persiste sur la
période 600-540 Ma et en particulier que la zone de cisaillement de Saint
Cast (fig. 2-3; Gapais et Balé, 1990) fonctionne tout au long de cet
intervalle de temps.

C'est de maniére sub-synchrone a la déformation que se mettent en
place de nombreux plutons dioritiques syn- ou post- cinématiques. Ce sont :

- (a) en Normandie :

- la diorite de Coutances (Jérémine, 1924; Dupret, 1988; 584+
4 Ma, U-Pb sur zircon : Guerrot et al., 1989);
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- une partie des diorites de la presqu'ile de la Hague (Nord-
Cotentin par exemple la diorite des Moulinets, Dissler, 1987; 593+13 Ma,
U-Pb sur zircon, Guerrot et Peucat, 1990).

- (b) en Baie de Saint Brieuc :

- I' ICFL (593%15 Ma, U-Pb sur zircons : Vidal et al., 1974;
dge Ar-Ar sur hornblende voisin de 570 Ma, Dallmeyer et al., 1991);

- les gabbros de Squiffiec (Graviou et Auvray, 1985; Hallot,
DEA Rennes 1988, non publié, datation en cours au BRGM);

- la diorite de Saint Quay Portrieux (584156 Ma, Rb-Sr sur
roche totale; Vidal et al. 1972); des dges de refroidissement Ar-Ar, voisins
de 570 Ma ont été obtenus a la fois sur les hornblendes de la diorite et sur
les muscovites de I'auréole thermo-métamorphique de Binic (Dallmeyer et
al., 1991). La pétrologie de ce massif est relativement bien connue
(Arnaud, 1980; Fabries et al., 1984; Barrat, 1986);

- le Complexe Plutonique Nord de Guernesey (Bremond d'Ars,
1990); Bremond d'Ars et al. (1992) établissent que I'dge de mise en place
du complexe non déformé est significativement plus vieux que 500 Ma
(Rb-Sr sur roche totale, D'Lemos, 1987). Ils proposent un 4ge de mise en
place voisin de 550 Ma qu'ils obtiennent par la méthode Rb-Sr sur roche
totale. Cependant, la comparaison des 4ges de refroidissement Ar-Ar sur
hornblendes (570 Ma, Dallmeyer et al.,, 1992) et des dges Rb-Sr biotite-
roche totale (environ 550 Ma, Graviou et al., 1988) indique que le début de
la cristallisation du complexe est antérieur 2 570 Ma. En effet, les
températures de blocage pour ces systtmes sont proches de 500°C (Ar-Ar
sur hornblende) et de 350°C (Rb-Sr sur biotite).

Par conséquent, on peut envisager 2 Guernesey, comme sur I'ensemble
du domaine Nord-Armoricain (Graviou et al., 1988), un refroidissement
lent et progressif entre 580 et 540 Ma. Mais, les données
géochronologiques actuellement disponibles ne permettent pas non plus
d'exclure apres un refroidissement, la possibilité d'un léger réchauffement
vers 550Ma. Une brutale diminution ou une lacune de I'activité magmatique
entre 570 et 550 Ma apparait en effet dans une compilation des 4ges U-Pb
sur zircon (fig. 2-4).
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SI. Germnain le Gallord

550 500
temps (MA)

Figure 2-4 : Histogramme de répartition des dges U-Pb sur Zircon et de
leurs incertitudes. Tous ces dges sont interprétés comme représentant les
dges des protolithes. n correspond au nombre cumulé de mesure sur
chaque intervalle de temps. La légende des abréviations est donnée fig. 2-
1. Les références bibliographiques apparaissent dans le texte.
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D'autre part, le magmatisme briovérien précoce (jusqua 600 Ma
environ) est caractérisé par la mise en place de volumes importants de
magmas granodioritiques et granitiques d'affinité calco-alcaline dont le
Batholite Nord-Trégorrois constitue un exemple particulicrement bien
conservé (Auvray, 1979; Graviou, 1984; Graviou et Auvray, 1990). Ces
granitoides de type M (a affinité mantellique au sens de Didier et al. 1982)
sont dans le Massif Armoricain une référence a partir de laquelle les
événements magmatiques plus récents ont pu étre comparés : Graviou et
Auvray (1985) définissent ainsi deux provinces magmatiques séparées par
le(s) décro-chevauchement(s) a vergence sud-ouest de Saint Brieuc (Brun
et Balé, 1990).

L'ensemble des magmas dioritiques syn- et post- tectoniques que nous
venons d'inventorier (dont IICFL) appartiennent a la province
septentrionale (Domnonée). Ces intrusions sont toutes plus vieilles que 570
Ma et sont caractérisées par une affinité mantellique et calco-alcaline. Dans
ce domaine, lactivitt magmatique tardi-cadomienne (550-530 Ma)
représente a l'affleurement un volume beaucoup moins important que
l'activité de la premiére période.

Au contraire, la province méridionale (Mancellia) qui inclut la
ceinture de haute température des produits d'anatexie de Saint Malo-
Guingamp n'a apparemment enregistré que la seconde période d'intense
activité magmatique & dominante acide et crustale entre 550 et 530 Ma
(point f, p. 104). A ces magmatismes sont parfois associé€s des volumes tres
modestes de produits plus basiques a affinité mantellique (Le Gall et
Barrat, 1987). C'est en particulier le cas de :

- lintrusion de Saint-Brieuc a la frontiere entre les deux
domaines (ISB; Chantraine, 1966; Le Gall et Barrat, 1987; ce travail et
datation : 533 £ 12 Ma, U-Pb sur mono-zircon, Hébert et al., 1993).

Le matériel dioritique de cette intrusion est en association intime avec
des produits crustaux; ceci pourrait signifier que le type dactivité
plutonique basique de la premiére période perdure jusqu'a 530 Ma, avec des
taux de production (ou d'extraction) beaucoup plus faibles. C'est peut-Etre,
comme le proposent Le Gall et Barrat (1987), a ces événements tardifs qu'il
faut relier la mise en place des petits stocks gabbroiques et dioritiques de la
Mancellia (les massifs de Brée : Le Gall et Mary, 1982; 1983; d'Emnée et de
Trégomar) et de la région de Guingamp (massifs de Pédernec et de
Moustéru). |
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3- Interprétations géodynamiques du cadomien.

La nature calco-alcaline de la plupart des produits émis au Briovérien
a, des la fin des années 1970, suggéré 1'existence d'une zone de subduction
au sein du domaine Nord Armoricain a la fin du Protérozoique (Auvray et
Maillet, 1977; Auvray, 1979; Cogné et Wright, 1980). Les premiers
modeles sont établis a partir de 1'étude du Batholite Nord-Trégorrois* et de
la reconnaissance, en Manche, d'une anomalie magnétique interprétée
comme le témoin d'une ancienne croilite océanique (Lefort, 1977). Un
schéma simple de marge continentale active sur la bordure sud-est d'un
domaine océanique septentrional est alors proposé (Auvray, 1979).

L'acquisition croissante des données a conduit a de régulicres
révisions de ce modele géodynamique et de nombreux autres schémas,
parfois voisins, sont apparus au cours de ces derniéres années. Les
interprétations les plus proches du "modele classique” (Auvray, 1979)
considérent également un plan de subduction & vergence S-SE (Chantraine
et al., 1988; Dissler et al., 1988; Graviou et al., 1988; Dupret et al., 1990;
Rabu et al, 1990). Dans ces modeles, vers 600 Ma, a l'arriere de la
subduction s'initie une distension conduisant a l'ouverture de bassin(s)
arriere-arc(s) qui se referme(nt) des 590-585 Ma. C'est a cette époque que
se mettent en place des massifs syn-cinématiques comme IICFL. La
continuité du serrage tectonique initi€ en Baie de Saint Brieuc permet alors
d'épaissir la crofite et de la fondre 40 Ma plus tard (migmatites de St. Malo-
Guingamp; fig. 2-5).

Le caractere allochtone de l'anomalie magnétique de la Manche
(Lefort, 1977) translatée vers le NE au cours du Paléozoique (Balé et Brun,
1986), conduisent Brun et Balé (1990) a proposer la possibilit€ d'un
plongement du plan de subduction, non plus vers le Sud, mais vers le Nord.
Les chevauchements et le plan de subduction sont ainsi synthétiques (fig. 2-
6) : I'existence d'un domaine océanique a 'emplacement des bassins arriére
arcs des modeles précédants doit &tre envisagée; sa fermeture engendre
alors la subduction et/ou 1'obduction du plancher océanique puis la collision
de deux blocs continentaux provoque un épaississement crustal.

Aucune donnée ne permet de véritablement trancher entre les deux
types de modele et la vergence de la subduction cadomienne demeure
encore une énigme aujourd'hui.

* I'étude du volcanisme associé, la polarité chimique et géochronologique ont
également contribué  I'élaboration des ces modeles.
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Figure 2-5 : Modele géodynamique de I'évolution cadomienne entre 615 et
540 Ma (Graviou et al., 1988).
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Figure 2-6 : Proposition géodynamique de Brun et Balé (1990) dapres
Auvray, non publié.

109

3 o ) s s peeer

1o ) 8 mier i {pan e

IR e i




4- Pétrogenese des magmas cadomiens.

En méme temps que sont élaborés les modeles géodynamiques, les
interprétations pétrogénétiques des origines des principaux magmas ont été
discutées. Ainsi, Graviou (1984) propose que le plutonisme trégorrois
résulte de la fusion partielle du coin de manteau lherzolitique au-dessus de
la plaque subductée; un fractionnement d'olivine et de spinelle & partir des
magmas primaires permet d'expliquer les faibles teneurs en éléments de
transition dans les magmas granodioritiques produits; ces derniers évoluent
encore par cristallisation fractionnée et engendrent les différents types de
roches qui composent le batholite. Dans le Trégor, la contribution de la
contamination par le socle Icartien est mineure (Graviou, 1984; Guerrot,
1989; Graviou et Auvray, 1990). Des modeles comparables et relativement
classiques pour représenter I'évolution des zones de subduction, ont été
proposés pour le massif dioritique de Saint Quay Portrieux. Ils font
également intervenir la fusion partielle du manteau et la cristallisation
fractionnée a partir de magmas basaltiques primaires comme en témoigne
la présence d'autolithes troctolitiques (Arnaud, 1980; Fabriés et al., 1984,
Barrat, 1986); la contamination crustale n'est pas un processus écarté
(Guerrot, 1989).

Par ailleurs, les différents modeles géodynamiques se heurtent a
I'absence d'évidence d'un important épaississement crustal dans le domaine
Nord-Armoricain, en particulier dans la région de Saint Brieuc (Hébert et
Ballevre, 1992) : la production de la grande quantité de produits acides
et/ou crustaux tardi-cadomiens (vers 540 Ma) demeure alors énigmatique.
A cet égard, Graviou et Auvray (1985) remarquent que "la mise en place de
magmas juvéniles en base de crofite est un mécanisme susceptible
d'engendrer l'anatexie du socle au niveau des régions mancelliennes”
conformément a ce que Huppert et Sparks (1988) étayent sur des
considérations théoriques. Cette idée de contribution des magmas basiques
a la fusion partielle est reprise par Le Gall et Barrat (1987) et Graviou et al.
(1988) pour expliquer le magmatisme acide tardi-cadomien. Cependant,
cette possibilité n'a été testée que récemment au cours de l'étude du
Complexe Plutonique Nord de Guernesey (Bremond d'Ars, 1990; Bremond
d'Ars et al., 1992) pour une période de temps antérieure a 570 Ma. Ainsi,
vers 580 Ma, la quantité importante de magmas de composition basique ou
intermédiaire pourrait contribuer a I'élévation du gradient géothermique
régional et expliquer le métamorphisme de la Baie de Saint Brieuc. Par
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contre, cette hypothése est peu compatible avec les quantités négligeables
de matériaux basiques a l'affleurement et rattachés au magmatisme tardi-
cadomien.

Quoi qu'il en soit, et quelle que soit la période de temps considérée,
ces diverses hypothéses pétrogénétiques convergent toutes en proposant des
environnements régionaux ou il y a production d'une grande variété de
magmas contemporains dont nous voulons caractériser les interactions. Les
deux exemples choisis vont maintenant étre considérés dans Il'ordre
chronologique de leur mise en place.
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amphibolites d'Yiniac

gabbros de St Alban

Figure 2-7: Carte géologique simplifiée du Massif de Penthiévre.
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II- L'INTRUSION DE COETMIEUX-FORT LA LATTE
(ICFL).

1- Généralités et travaux antérieurs.

L'intrusion de Coétmieux-Fort La Latte (I' IFCL) constitue la partie la
plus volumineuse du Massif Cristallin de Penthiévre qui regroupe
I'ensemble des unités plutoniques situées & 1'Est de la Baie de Saint Brieuc
(fig. 2-7; Cogné, 1959; Shufflebotham, 1989). Ce dernier correspond a
I'heure actuelle a un horst (Jeannette, 1971), bordé au Nord-Ouest par les
formations volcaniques et sédimentaires d'Erquy et de Fréhel, d'dge
cambro-ordovicien (Vidal et al., 1971; Martineau, 1976; Auvray et al.,
1980; Clauer et al., 1985), et au Sud par une mince bande de volcanites
briovériennes (formation de Chateau Serein; Cabanis et al., 1986) d'origine
encore mal définie qui fait place vers IEst aux formations épi
métamorphiques de la série de Lamballe. Ces dernieres se rattachent
structuralement aux unités métamorphiques de la région de St-Malo (Brun
et Balé, 1990).

1.1- Constitution du Massif de Penthiévre.

Le Massif cristallin de Penthi¢vre est trés hétérogéne. Outre 1'ICFL, il
regroupe les ensembles magmatiques suivants (fig. 2-7):

- (a) les ultrabasites, les méta-gabbros et les amphibolites du
Complexe de Langueux-Yffiniac (Guerrot et Peucat, 1990). Aux Aiges
voisins de 600 et 590 Ma décrits dans la partie "contexte géologique", on
peut ajouter pour mémoire que ce complexe présente de nombreuses
évidences d'interactions de magmas contemporains et qu'il est caractérisé
par une déformation particuli¢rement hétérogéne. La présence d'ultrabasites
au sein des gabbros de Saint Alban (fig. 2-7) et la déformation hétérogeéne
des gabbros eux mémes, sont les principaux arguments retenus pour
considérer que ces gabbros appartiennent au complexe de Langueux-
Yffiniac, méme si le métamorphisme qu'ils ont subi (faciés schiste vert) est
de moindre intensité que celui qui affecte ce complexe a Yffiniac (facies
amphibolite).

- (b) la trondhjémite d'Hillion (Balé, 1986), sur laquelle repose en
discordance la série volcanique non-métamorphique d’Erquy d'age Cambro-
Ordovicien (Cogné, 1959; Vidal et al., 1971; Clauer et al., 1985); elle est
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encore appelée granodiorite de Jospinet (Shufflebotham, 1989). Cette
trondhjémite renferme de nombreux filons basiques qui ont des origines
différentes : certains sont syn-plutoniques, d'autres au contraire sont
beaucoup plus tardifs. Un filon de métabasites foliées a donné, dans cette
unité, un age de refroidissement sur hornblende voisin de 570 Ma
(Dallmeyer et al., 1991); ce filon est interprété par les auteurs de la datation
comme un filon tardif qui se met en place avant le métamorphisme de la
Baie de Saint Brieuc; dans ces conditions, 1'dge de mise en place de la
trondhjémite est peut €tre contemporain de celui de la cristallisation des
roches les plus vieilles du complexe de Langueux Yffiniac (environ 600-
590 Ma);

- (c) les gneiss de Port Morvan (Shufflebotham, 1989) sont des
associations plutoniques bimodales (acide-basique) montrant des relations
dintrusion mutuelles intensément déformées; elles se présentent
actuellement comme des alternances sub-paralleles de roches granitiques et
gabbro-dioritiques foliées (Balé, 1986);

- (d) la diorite quartzique de Saint Maurice (ou du Gouessant) est un
petit massif dont les principaux faciés sont quasiment identiques 2 ceux de
I'TCFL mais il n'a pas été possible d'établir de continuité cartographique
entre les deux intrusions; de plus, I'unique échantillon analysé en Rb-Sr de
cette unité (Vidal et al., 1974), s'écarte significativement de l'isochrone
définie par les échantillons de I'ICFL (Vidal et al., 1974); ceci tend a
confirmer que les deux intrusions ont évolué indépendamment l'une de
l'autre;

- (e) les granites d'Yffiniac et de Planguenoual correspondent aux
intrusions plutoniques les plus récentes du Massif de Penthiévre. Le
premier a fait I'objet d'une tentative de datation Rb-Sr sur roche totale (502
+62 Ma, age recalculé, comme tous ceux qui sont présentés dans ce
mémoire, avec la constante de désintégration 1.42 10-11 an-1, Vidal, 1980).
Le granite 2 muscovite de Planguenoual qui renferme parfois du grenat
correspond aux "granites de suture" définis par Cogné (1962). Ces derniers
sont localisés, a 1'Ouest de Saint Brieuc, dans la ceinture de haute
température de Saint Malo-Guingamp (fig. 2-3). Par conséquent, nous
proposons de regrouper ces deux granites (Yffiniac et Planguenoual) dans
un méme ensemble rattaché cette unité structurale tardi-cadomienne et
composée de migmatites et de granites d'anatexie.

La cartographie précise et la chronologie relative des différentes unités
du Massif de Penthievre (a, b, ¢, d et I'TCFL) sont souvent délicates & établir
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parce que la plupart d'entre elles renferment des filons de roches basiques.
Certains de ces filons sont trés précoces (leur mise en place est
contemporaine de celle de l'unité qui les contient) ou beaucoup plus tardifs.
Les filons tardifs peuvent &tre cadomiens (voir point b), mais les plus
nombreux sont probablement d'dge paléozoique et ils correspondent soit a
des conduits d'alimentation du volcanisme d'Erquy (Jeannette, 1971) soit
aux manifestations doléritiques hercyniennes (Lahaye, DEA Rennes 1991,
non publié).

1.2- L' ICFL : travaux antérieurs.

Parce que cette intrusion offre des affleurements spectaculaires en
bord de mer, elle constitue, depuis le début du siécle, un site d'étude
privilégié des structures magmatiques. En effet, Barrois (1932) donne la
premicre interprétation des nombreuses enclaves qu'il observe en terme de
xénolites provenant de l'encaissant de [lintrusion, c'est a dire, les
amphibolites du complexe d'Yffiniac.

C'est également depuis longtemps que la comparaison de 1'TCFL avec
les autres intrusions du Nord du Massif Armoricain (Coutances, Saint Quay
Portrieux et Squiffiec) a permis d'établir que ces intrusions sont
pétrographiquement trés proches (Barrois, 1895; 1934; Pruvost et Waterlot,
1941). Elles sont alors regroupées sous le label "Syénite de Coutances”
méme si leur nature dioritique est reconnue depuis les travaux de Jérémine
(1924). Dans un premier temps ces diorites sont interprétées comme des
représentants du socle du Briovérien (le Pentévrien, Cogné, 1959).

L'dge cadomien des diorites de 1'ICFL est définitivement acquis une
quinzaine d'années plus tard (59315 Ma, U-Pb sur zircons, Vidal et al.,
1974). Des 4ages de refroidissement Rb-Sr (biotite-roche totale) ont
également été obtenus (Vidal et al., 1974) :

-dans la partie nord de l'intrusion (région de Plévenon) : 544111 Ma;
-dans la partie sud (au Nord de Coétmieux) : 566+12 Ma;

Dans la partie sud, cet dge de refroidissement est en parfait accord
avec I'age de fermeture du systéme Ar-Ar dans les hornblendes de la région
de Plévenon (environ 570 Ma; Dallmeyer et al., 1991). Dans la partie nord,
ces ages indiquent que le refroidissement a été soit (a) plus lent que dans la
partie sud, soit (b) qu'un voile thermique tardi-cadomien s'est surimposé
vers 540 Ma a un refroidissement "normal” (quelques centaines de °C en
quelques Ma) comme celui de la partie sud; dans cette dernie¢re éventualité,
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ce métamorphisme n'a pas pu excéder 500 °C, (la température de fermeture
du systtme Ar-Ar sur hornblendes) mais a permis la réouverture du
systtme Rb-Sr dans les biotites : la température a donc pu dépasser 300-
350 °C. L'existence de zones géographiques (partie sud) a vitesses de
refroidissement "normales” semble favoriser I'hypothése b. Toutefois, on
peut noter, par exemple, que la trace cartographique des granitoides de type
Planguenoual qui affleurent au Sud et qui sont susceptibles de réchauffer
I'ICFL, est en apparence sans relation avec la zone ou est enregistré 1'age le
plus jeune. Par conséquent, l'histoire thermique de l'intrusion n'est pas
encore connue avec précision.

Une reconnaissance pétrographique détaillée de 1'ICFL (Genestier,
1984; Genestier et Auvray, 1984) a conduit a établir I'ensemble des
caractéres suivants que nous discuterons :

- (a) le caractere syn-cinématique de la mise en place et de la
cristallisation de l'intrusion justifiant l'utilisation de 1'dge U-Pb sur zircon
pour dater la déformation régionale (Balé et Brun, 1983);

- (b) l'origine magmatique des enclaves et leur interprétation en terme
d™immiscibilité" de magmas ayant des propriétés physiques contrastées;

- (¢) les caracteres orogéniques de ces magmas et surtout leur affinité
mantellique au sens de Didier et al. (1982) en partie établie ou confirmée
par les données isotopiques Rb-Sr et Sm-Nd (Vidal et al., 1974; Vidal,
1980; Guerrot, 1989);

2- Description pétrographique.
2.1- Structuration et déformation dans 1'intrusion.

Les roches de I'ICFL sont toutes déformées, en particulier sur la
bordure sud-est de l'intrusion. Du Nord-Ouest vers le Sud-Est on peut
observer le passage de roches a texture planaire ol la linéation n'est pas
bien marquée (au Nord de Plévenon par exemple) a de véritables "gneiss
dioritiques" avec une linéation nette (Baie de la Fresnaye par exemple).

Dans la région de Plévenon (fig. 2-8), la foliation montre une direction
moyenne d'environ N30°. En réalité, une virgation est observée depuis une
direction N60° sur la bordure sud-est de l'intrusion jusqu'a la direction N-S
sous les formations paléozoiques du Nord. Ces plans sont inclinés de 40 a
80° généralement vers 1'Est ou le Sud-Est, bien que des plongements vers
I'Ouest aient également ét€ observés a I'Ouest de Fort La Latte.
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Figure 2-8 : Trajectoires de foliation et sens de cisaillement dans la région
de Plévenon. La ligne pointillée sépare un domaine Sud on les linéations
sont bien marquées et le domaine nord ou l'on observe autant de critéres
de cisaillement senestres que dextres et les enclaves les plus arrondies.

Cette foliation est soulignée sur I'ensemble de 1'intrusion par:

- (1) l'aplatissement des enclaves, la direction des essaims d'enclaves
et des schlierens; les schlierens sont parfois plissés de facon similaire aux
structures décrites par Ayrton (1988, p.7) et interprétables en terme d'effets
de déformation tardive due a la mise en place de l'intrusion;

- (i) la disposition planaire des minéraux et en particulier des
amphiboles a la fois dans les enclaves (autres que des xénolites) et dans
leurs roches hotes;

De plus, les structures a géométrie de filons que forment certaines
variétés pétrographiques (tonalites et leucodiorites comme nous les
définirons plus loin) sont a I'échelle de l'intrusion concordantes sur la
structuration planaire générale SW-NE de l'intrusion.
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Au contraire de la foliation, la linéation minérale n'est pas définie de
maniere homogene sur I'ensemble de l'intrusion. Dans la partie nord, elle
n'est présente que localement. Dans cette partie lorsqu'elle est marquée, son
pitch est relativement fort (60-70°N). Par contre, dans la partie sud cette
linéation qui peut €tre observée partout, a une orientation proche de
lI'horizontale des plans de foliation (son pitch varie au maximum de 20 &
30° vers le Sud-Ouest ou vers le Nord-Est). Cette hétérogénéité de la
linéation et le fait qu'elle soit beaucoup moins marquée dans la partie nord
que dans la partie sud suggere que la déformation se situe, au Nord, dans le
domaine de l'aplatissement.

D'autres observations viennent renforcer les différences entre les
parties nord et sud de l'intrusion. Au Nord, les bandes de cisaillement sont
rarement visibles; certaines bandes précoces n'ont pu étre identifiées que
grace a la présence de marqueurs sigmoides tels que les enclaves (fig. 2-9 a
et ¢). Ces bandes constituent généralement deux familles; la premiére
révele des sens de cisaillement senestres sub-paralleles a la foliation et la
seconde, dextre est plus oblique sur la foliation (fig. 2-9a). Cette derniére
famille qui constitue également des bandes plus localisantes correspondant
a de véritables accidents (fig. 2-9b) peut représenter une direction
conjuguée des bandes senestres. Mais cette seconde famille n'a pas été
observée dans la partie sud de I'intrusion ol la composante non coaxiale de
la déformation cisaillante est par conséquent beaucoup plus importante que
dans la partie nord. En effet, tout se passe comme si dans la partie sud on
s'éloigne du pdle aplatissement de la déformation (linéation marquée,
bandes de cisaillement uniquement senestres). Au contraire au Nord, les
crittres de cisaillement dans les deux sens et la linéation peu marquée
suggerent que le régime de déformation est plus proche de I'aplatissement
pur. On peut ajouter a ces différences entre le Nord et le Sud que les
enclaves éparses atteignent des tailles maximales métriques au Sud alors
que ces tailles dépassent rarement 50 cm dans la partie nord.

Cette étude structurale succincte a donc permis d'établir : (a) une
différence entre les régimes de déformation entre les parties nord (proche
de l'aplatissement) et sud de l'intrusion; (b) la persistance de ces régimes de
déformation entre les structures les plus "chaudes" et les structures les plus
tardives (fig. 2-9). On peut noter par ailleurs que la conformité de la
déformation dans l'intrusion et dans les volcanites de la Baie de la Fresnaye
(formation de Chéateau Serein) permettent de confirmer, a 1'aide d'arguments
structuraux (fig. 2-8), 'age briovérien de cette série (Cabanis et al., 1986).
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L'ensemble de ces observations est donc en accord avec le cadre
structural régional proposé a partir de 1'analyse de la déformation en Baie
de Saint Brieuc. A I'échelle régionale, les chevauchements du Sud-Ouest
(Saint Brieuc) peuvent se prolonger vers le Nord-Est par des décrochements
senestres dont celui de la Baie de la Fresnaye constitue un exemple (Balé et
Brun, 1983; Brun et Balé, 1990). Par conséquent, la déformation des
magmas de I'ICFL confirme la contemporanéité de la cristallisation et de la
structuration régionale comme ceci était déja démontré par I'absence de
recristallisation blastique sur les minéraux souvent automorphes dans
I'TICFL (Genestier, 1984) et ceci avant que ne soient établis les sens de
cisaillement sur l'intrusion. Par contre, nous ne sommes pas en mesure de
savoir, si c'est le cas, comment interférent les déformations dues i la mise
en place de l'intrusion et celles qui résultent de l'activité régionale pour
expliquer les différences observées entre les parties nord et sud de I'ICFL
dans la région de Plévenon. De méme, ne connaissant pas la géométrie de
l'accident qui borde l'intrusion en Baie de la Fresnaye, nous ne pouvons pas
expliquer la virgation de la foliation qui a priori est peu compatible avec
des déplacements senestres.

Figure 2-9 : (a) Structures de déformation précoces, révélées par les
formes sigmoides des enclaves dans un plan horizontal; les cisaillements
ne sont pas visibles et ne sont pas exprimés par des fractures dans la
diorite qui renferme les enclaves; (b) cisaillement tardif (fracture) au
niveau d'un couloir d'enclaves vu dans un plan horizontal; (c) enclave
cisaillée par des structures qui ne sont pas exprimées dans la roche
dioritique (bloc basculé d' orientation originelle inconnue). Nord-Ouest de
Fort La Latte.
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Planche I :

Relations et contacts entre les types pétrographiques de I'ICFL.

1o
313
LS |

Figure 1 : Exceptionnellement, les diorites quartziques (zone sombre
au centre de la photographie) forment des structures planaires dans les
tonalites T1 (plus claires). Cette structure est paralléle aux plans de
foliation. Plage de Plévenon: Les Greéves d'en Bas.

Figure 2 : Contact intrusif des tonalites T2 (a gauche et sans
enclaves) avec les diorites quartziques (a droite sur la photographie). Les
tonalites T2 sont sécantes sur la foliation des diorites quartziques
soulignée ici par l'allongement des enclaves microgrenues en noir. Baie de
La Fresnaye, la droite de la photographie correspond au sud-est.

Figure 3 : Les leucodiorites (en clair) forment des structures
planaires dans les roches grenues de I'ICFL, ici des diorites quartziques
(en plus sombre). Elles sont le plus souvent, concordantes avec la foliation.
Fort La Latte.

Figure 4 : Détail des relations entre les leucodiorites (blanc, gris
clair) et des diorites quartziques dont la foliation oblique sur le contact est
ici soulignée par une petite enclave microgrenue. Fort La Latte.

Figure 5 : Filon syn-plutonique basique finement grenu (le plus
sombre au milieu de la photographie et colonisé par les balanes, les petits
points blancs) dont les contacts avec les diorites quartziques (sur les cotés
gauche et droit) sont soulignés par des accumulations préférentielles de
plagioclases (leucodiorites, en blanc et gris clair). Baie de La Fresnaye.
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2.2- Types pétrographiques et organisation.
2.2.1- Les roches grenues : leurs natures et leurs répartitions.

Parmi les roches grenues (taille moyenne des minéraux d'environ 0.5
cm; textures magmatiques avec des plagioclases et des hornblendes tres
souvent automorphes et toujours orientés), deux groupes peuvent étre
distingués dans I'ICFL : le groupe des diorites-tonalites et les leucodiorites;

(a) La série des diorites-tonalites.

Il s'agit du groupe de roches dominant en volume a l'échelle de
l'intrusion. Il renferme tous les autres types pétrographiques qui lui sont,
sauf localement, subordonnés. Les différents termes de cet ensemble se
distinguent essentiellement par les proportions de leurs différents
constituants majeurs; ceux-ci sont peu variés (tab. 2-1). Les analyses
modales montrent qu'il existe trois types pétrographiques qui sont, selon la
nomenclature internationale (Streckeisen, 1976; Le Maitre, 1989, fig. 2-10):

(I) - des diorites au sens strict (D, Qtz <5%);

(2) - des diorites quartziques (DQ, 5%<Qtz<20%);

(3) - des tonalites (Qtz > 20%) parmi lesquelles nous distinguerons :
(3a) - des tonalites moyennement quartziques (T1, 20%<Qtz<30%);
(3b) - des tonalites fortement quartziques (T2, Qtz>30%).

D (n=2) | DQ (n=10) T1 (n=4) T2 (n=4)
Plagioclase 59.8% |57,8 (x4,3) %|52,4 (£5,0) %{42,9 (x5,0) %
Quartz 1,4 73(3,1) | 143(=1,3) | 27,1 (=8,0)
Biotite 3,8 8,628 | 12,9(=x3,0) | 14,0 (=3,0)
Hornblende verte 33,8 24,2 (£ 6) 19,4 (x4,7) | 13,8 (x£8.,5)
Opaques 0,9 1,0 (= 0,4) 0,5 (=0,3) 0,6 (=0,3)
Accessoires 0,3 1,1 (£0,5) 0,5 (x0,5) 1,6 (= 1,6)
Sat. 2 11 21 39 '
Col. 39 35 33 30
Biot 10 26 40 50

Tableau 2-1 : Moyennes des analyses modales des principaux termes
pétrographiques grenus de I'ICFL. Les indices Biot et Col sont définis p.
134. Sat = 100 Qtz/(Qtz+Felds). Genestier, 1984.
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Ces quatre termes (1, 2, 3a et 3b) constituent une série continue marquée
par un enrichissement en quartz et en biotite depuis les diorites jusqu'aux
tonalites T2 (fig. 2-10 a et b).

Dans la région de Plévenon (fig. 2-11), les diorites occupent la partie
centrale et sont bordées par une ceinture continue de diorite quartzique. Les
tonalites T1 se localisent au Nord-Ouest du massif ou elles définissent une
bande en position plus externe que les termes les plus basiques. Les
tonalites T2, par contre, n'apparaissent que sous forme de filons d'épaisseur
métrique dans les diorites quartziques prés de la bordure sud-est de
l'intrusion (fig. 2-12).

L'association continue diorite-tonalite T1 s'organise donc comme une
intrusion inversement zonée (organisation concentrique avec les roches les
plus basiques au coeur, voir par exemple, Zorpi, 1988). Lorsqu'ils sont
visibles, les contacts entre ces différents facies sont en général progressifs
et diffus; ils sont parfois francs (fig. 1, planche I, p. 121). Pour leur part, i
l'échelle de l'intrusion, les filons de tonalite T2 sont paralleles a la foliation
(figs. 2-8 et 2-12). Leurs contacts sont toujours francs et & I'échelle de
l'affleurement on constate que la mise en place de ces filons est 1égérement
postéricure au début de la structuration des diorites quartziques qu'ils
injectent (fig. 2, planche I, p. 121).

% modal
X Q

Figure 2-10 : Variations de composition modale et position des différents
termes de la série diorite-tonalite de I'ICFL dans la classification de
Streckeisen (1976); d'aprés Genestier (1984).
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Ytfiniac amphibolites
Brioverian schists

St. Alban gabbros

D Diorite

DQ Quartz-diorite

T+ Quariz poor tonalite
T2 Quartz rich tonalite
Fresnaye volicanites
Erquy volcanites

Erquy red sandstones

Figure 2-11 : Organisation interne de I'ICFL : zonation inverse.
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Cap Fréhel

RREEZE N EEIE

dlorite

diodte quartzique
fonatte Ti

fonalte T2

zone fiche en xénolithes
d’amphibolltes

Volcanites de la Fresnaye
Formation de Chateau Sereln

grés rouges d’Erquy
dolérdte

Figure 2-12 : Carte de détail des affleurements dans la région de Fort La

Latte et de la Baie de la Fresnaye.

125

2 e T G R

SN ¥ v o g S iwgeravt) s




Les minéraux essentiels sont le plagioclase, la hornblende verte, la
biotite et le quartz interstitiel. Le plagioclase et la hornblende sont trés
souvent automorphes. Les minéraux accessoires les plus fréquents sont :
l'ilménite, 1'apatite, le zircon. L'allanite, le sphéne et la magnétite sont rares.
Les grains xénomorphes d'ilménite sont fréquemment cernés de leucoxéne.
Chlorite, épidotes, préhnite, rutile constituent les minéraux secondaires
habituels. On note la présence de cummingtonite au coeur des cristaux de
hornblende verte qui peuvent prendre alors un "habitus vermiculé" parce
quils sont remplis de petites inclusions globuleuses de quartz.
Exceptionnellement on observe, du clinopyroxéne blindé dans les
et minéraux opaques suggérant la présence d'anciens cristaux
d'orthopyroxene (figs. 1, 2, 3, planche IV, p. 141).

(b) Les leucodiorites.

Parmi les roches grenues, figurent des faci¢s largement subordonnés
aux précédents. Il s'agit de leucodiorites disséminées dans les diorites
quartziques et tonalites (sauf T2). Elles renferment surtout du plagioclase
(> 80% en mode), du quartz et moins de 10 % de hornblende et de biotite.
Les minéraux accessoires qui peuvent représenter un pourcentage non
négligeable (jusqu' & 3%) sont essentiellement des minéraux opaques et de
l'apatite.

Ces faci¢s sont connus dans d'autres intrusions de la Baie de Saint
Brieuc comme les massifs gabbro-dioritiques de Saint Quay Portrieux
(Arnaud, 1980; Barrat, 1986) et de Squiffiec ou ils ont des caractéres
comparables. Peu de données existent sur de telles roches dans la littérature
(Erikson, 1977). Elles apparaissent avec une géométrie planaire de "filons"
(fig. 3, planche I, p. 121) concordants, le plus souvent, avec les plans de
foliation, mais ils peuvent étre également discordants (fig. 5, planche I).

Nous utiliserons les caracteres de ces structures (géométrie planaire
souvent discontinue, formes anguleuses, relations variables avec la
foliation, fig. 2-13) pour les interpréter comme des éléments de magma
presque solides suspendus dans le fluide magmatique dioritique de 1'TCFL
(DQ et T1). De plus, c'est la présence de ces roches qui nous conduira a
mettre en évidence des phénomenes de différenciation secondaires que
nous proposerons de relier a la déformation de 1'TCFL.
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Leucodiorite

Figure 2-13 : Les leucodiorites du massif gabbro-dioritique de Saint Quay
Portrieux (en haut, Arnaud, 1980); on remarque le caractére discontinu
des leucodiorites et les contacts différents a droite (diffus) et a gauche
(franc) de la structure planaire d'environ 50 cm de large; en bas, les
leucodiorites du massif de Squiffiec peuvent présenter des formes trés
anguleuses (1cm=10cm réels; Hallot, DEA Rennes1988, non publié).
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Planche II :

Les filons syn-plutoniques dans les tonalites T1 (Plage de Plévenon,
Les Gréves d'en Bas). Le marteau donne 1'échelle.

Figure 1 : Vue générale d'un filon et injections mutuelles des magmas
microdioritiques (en noir) et tonalitiques (plus claires).

Figure 2 : Filon non fragmenté avec une orientation sub-
perpendiculaire a la foliation. On remarque l'extrémité arrondie du filon et
I'absence de bordure figée.

Figure 3 : Détail de la bordure d'un filon : fragmentation en enclaves
arrondies qui ne présentent pas de bordures figées.

Figure 4 : idem fig.3, stade moins évolué de fragmentation en bordure
de filon.

Figure 5 : Fragmentation interne d'un filon. Les filonets de tonalite
forment un réseau tridimensionnel interconnecté dans la structure

d'injection basique originelle.

Figure 6 : Bordure figée dans la microdiorite au contact de la
tonalite.
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Planche I1I :

aplH]

Figure 1 : Section transverse dans un pipe a l'intérieur d'un filon syn-
plutonique. On remarque l'organisation concentrique de la structure. Plage
_de Plévenon: Les Gréves d'en Bas.

Figure 2 : Une enclave dans les diorites quartziques: les enclaves
éparses dans UICFL sont le plus souvent arrondies, microgrenues et
porphyriques. La photographie montre qu'il existe également des enclaves
composites qui peuvent montrer des zones sans phénocristaux (en noir)
ceinturées par une microdiorite porphyriqgue (on ne voit que les
plagioclases en blanc). Ouest de Fort La Latte.

Figure 3 : Les enclaves anguleuses sont relativement rares dans
I'ICFL. Ici des enclaves anguleuses aphyriques décimétriques voisinent
avec des enclaves plus arrondies et porphyriques. L'échelle est donnée par
les traces circulaires (3 cm) laissées par le carotier portatif avant
l'extraction des carotes a échantillonner. Ouest de Fort La Latte.
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2.2.2- les roches basiques microgrenues.

Les roches de la série diorite-tonalite renferment toutes, en général
sous forme d'enclaves, des roches dont la taille moyenne de grain est
inférieure & -ou d'environ- 1 mm. Le plus souvent, les textures de ces
roches sont strictement magmatiques (figs. 4 et 5, planche IV, p. 141).

(a) les enclaves.
Deux types d'enclaves ont été reconnus :

- (1) les xénolites provenant de 1'encaissant (Barrois, 1932); ce sont
des amphibolites litées qui constituent le seul exemple de roche de I'ICFL
qui n'a pas une texture magmatique; leur présence est principalement
limitée aux bordures du massif. De tailles décimétriques (plage de
Plévenon) a plurimétriques (Baie de la Fresnaye au niveau de Chiteau
Serein), ils ne présentent pas systématiquement d'auréoles réactionnelles.
Leurs caracteres pétrographiques principaux (texture grano- a lépido-
blastique, minéralogie essentielle a hornblende et plagioclase) sont
comparables a ceux des amphibolites d"Yffiniac et permettent d'établir un
élément de chronologie relative dans le Massif de Penthi¢vre;

- (2) les enclaves microgrenues sombres (Didier, 1973) : ce sont des
microdiorites (tab. 2-2 et fig. 2-14), plus souvent finement grenues et
porphyriques que véritablement microgrenues (fig. 4, planche IV). Parfois
elles apparaissent presque grenues. Lorsqu'elles sont porphyriques, les
proportions de phénocristaux épars sont tres variables et peuvent dépasser
40%. Elles représentent a l'affleurement un volume beaucoup plus
important que les xénolites. Leurs principaux caracteres permettent de les
interpréter en terme de mélange imparfait (mingling) de magmas (premie¢re
partie du mémoire, Read et al., 1983; Vernon, 1983; Genestier, 1984).

La nature des minéraux principaux des enclaves (y compris les
phénocristaux) est identique a celle des cristaux la roche héte (hornblende
verte et plagioclase); toutefois, les minéraux colorés y sont plus abondants
et le pyroxéne n'y a jamais été observé. Le quartz est en quantité
négligeable (tab. 2-2).

Les enclaves microgrenues sont, soit éparses, soit regroupées en
couloirs ou en essaims ("flots"). Dans les deux cas elles sont arrondies ou
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ovoides (fig. 2, planche III, p. 131) et/ou aplaties dans les plans de
foliation. Les enclaves microgrenues anguleuses sont trés rares (fig. 3,
planche III). Les contacts avec leur matrice dioritique sont francs, sans
bordure figée ni zone réactionnelle.

Nous n'avons pas pu établir de différences significatives entre,
l'orientation générale des enclaves, l'orientation préférentielle des minéraux
dans les roches hotes et cette méme orientation dans les enclaves. La
direction générale des essaims et des couloirs est systématiquement

concordante sur la foliation.

Enclaves (T1) Enclaves (DQ) Filons (T1)

n=4 n=9 n=2
Plagioclase 50,8 (= 1,8) % 50,0 (=3,5) % 40,2 %
Quartz 0,2 (x0,3) 0,3 (x0,3) 0,5
Biotite 11,9 (= 0,7) 48 (=14 13,7
Hornblende. verte 33,3(x3,2) 42,4 (£ 3,4) 42,4
Opaques 1,6 (£0,3) 1,6 (=0,3) 2,3
Accessoires 2,2(%1,6) 0,9 (= 0,6) 0,9
Sat. 0,4 0,6 1,2
Col. 49 50 59
Biot. 26 10 24

 IOTm e b e e

Tableau 2-2 : Compositions minéralogiques moyennes des enclaves éparses
dans les diorites quartziques (DQ), des enclaves éparses et des filons dans

les tonalites T1.

Figure 2-14 : Position des enclaves éparses et des filons syn-plutoniques

Q 97 \Q
98
A P 99
- A97 98 99

dans la classification de Streckeisen (1976); Genestier (1984).
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Les proportions relatives des enclaves varient avec la nature de la
roche hote. C'est dans les diorites quartziques que I'on dénombre le plus
grand nombre d'enclaves par unité de surface (soit globalement plus de
10% du volume total de roche et localement, dans les essaims, plus de
50%). Dans les tonalites, leur proportion relative est inférieure 2 5% du
volume total de roche, 4 I'exception de zones ol les enclaves représentent
jusqu'a 25% et plus de ce volume. Dans les diorites, elles sont petites et
disséminées : leur proportion y est faible en apparence mais ce caractere est
difficile a quantifier car les affleurements de diorite sont relativement rares
et souvent de mauvaise qualité.

La figure 2-15 permet d'observer que la composition minéralogique
des enclaves éparses varie en fonction de leur répartition. Deux groupes
peuvent étre distingués (Genestier, 1984) : les enclaves riches en biotite
dans les tonalites (T1 et T2; type Ia) et les enclaves pauvres en biotite dans
les diorites quartziques (type Ib).

A

BIO = 100 bt /(bt+amp+px)
30 .
filons
2 °
OF enclaves =
10 |-
COL = 100-qtz-felds-ms-ap
0 . . .

30 40 50 60

Figure 2-15 : Distinction minéralogique entre les enclaves éparses dans les
tonalites (type la) et dans les diorites quartziques (type Ib); Genestier
(1984).
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(b) les filons syn-plutoniques.

Les filons basiques de longueur plurimétrique & décamétrique et de
largeur métrique sont des structures syn-plutoniques surtout caractéristiques
des tonalites T1 (plage de Plévenon : planche II, p. 129). IIs sont beaucoup
plus rares dans les diorites quartziques mais nous en avons observé
quelques exemples sur les plages de la Baie de la Fresnaye (bordure sud-est
de l'intrusion, fig. 5, planche I, p. 121).

Ils se présentent sous forme d'intrusions planaires ondulantes et
continues et forment avec les roches hoétes des systtmes complexes
traduisant des injections mutuelles entre les deux types de magmas (fig. 1
planche II). Les contacts avec les roches hétes sont francs, lobés et trés
souvent irréguliers. Des enclaves dont les angles sont particulierement
émoussés se détachent en général sur leur bordure (figs. 2 et 3, planche II).
Il existe également des filons réguliers dont les extrémités apparaissent trés
arrondies (fig. 4, planche II). La fragmentation peut ne pas se limiter aux
bordures et affecter le coeur des filons (fig. 5, planche II).

Les bordures figées a l'interface entre les deux magmas sont rares;
elles existent cependant (fig. 6, planche II). Nous n'en avons jamais observé
au niveau des enclaves sur la bordure des filons.

Les textures des filons et des enclaves qui leur sont associées sont en
général strictement microgrenues : il n'y a jamais de phénocristaux (fig. 5,
planche IV, p. 141). Cependant, cette texture n'est pas parfaitement
homogene et 'apparition de grains plus gros (1-1.5 mm) coincide souvent
avec l'existence de pipes zonés (fig. 1, planche III, p. 131). Ces structures
cylindriques n'ont pas été étudiées au cours de ce travail.

On peut remarquer que contrairement aux enclaves éparses (point a,
fig. 4, planche IV), les plagioclases des filons et des enclaves associées
dans les tonalites T1 ont enregistré deux stades de cristallisation successifs,
a savoir : (a) cristallisation rapide de microlites automorphes correspondant
actuellement aux coeurs des plagioclases chargés en inclusions et fortement
altérés; (b) cristallisation plus lente des bordures limpides de plagioclase
dans lesquels les inclusions ne sont pas piégées. Ces deux stades
confirment que, dans I'ICFL, des magmas basiques chauds sont injectés
dans un réservoir de magma plus froid, conformément & ce que nous avons
vu en premicre partic du mémoire. Le stade (a) correspond alors au
rééquilibrage des températures des deux magmas et le stade (b) correspond
au refroidissement normal de l'intrusion.
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Comme dans les roches hotes, les minéraux des filons sont orientés.
Ces orientations préférentielles dans les deux types de roche concordent
parfaitement. Par contre, les épontes des filons sont généralement obliques
sur la foliation, plus rarement paralleles et exceptionnellement
perpendiculaires a celle-ci (fig. 2-16).

Les minéraux des filons sont identiques & ceux des enclaves
microgrenues éparses présentées au niveau du point a (tab. 2-2).
L'ensemble de ces hétérogénéités basiques microgrenues (enclaves éparses,
filons et enclaves associées) se distinguent donc des roches hotes par :
l'absence de pyroxenes; des apatites fortement aciculaires constituant un
indice de refroidissement rapide (Capdevila, 1967) contrairement aux
roches hotes ou elles sont trapues; la rareté de la cummingtonite et du
quartz.

Par ailleurs, afin de compléter l'inventaire lithologique de I'ICFL, les
filons d'aplites (Shufflebotham, 1989), de microgranites et les pegmatites a
deux micas recoupant les structures de I'TCFL n'ont pas été étudiés au cours
de ce travail.

tonallte pauvre en quariz Tl
microdiorite

grés rouges

dolérite

Figure 2-16 : Les filons syn-plutoniques de la plage de Plévenon.
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Toutes ces observations nous permettront, par la suite, d'envisager en
détail les modalités et les conditions de l'injection et de la fragmentation du
magma basique dans I'TCFL. Nous pouvons déja les interpréter en partie et
formuler quelques hypotheses.

Nous venons de voir que les roches microgrenues forment des
structures magmatiques relativement variées. La diversité de ces structures
peut étre observée a tous les niveaux, aussi bien des points de vue
morphologiques que structuraux, texturaux ou minéralogiques.

Ces différences sont interprétées comme des marqueurs d'une
évolution depuis les filons syn-plutoniques non fragmentés, représentant
des structures d'injection, jusqu'aux enclaves sombres éparses résultant de
la fragmentation des filons et d'une dispersion mécanique. En effet, dans
I'ICFL, toutes les structures intermédiaires entre ces deux extrémes existent
(fig. 2-17): filons fragmentés sur la bordure puis au coeur, couloirs
d'enclaves et essaims (flots) d'enclaves. Ce mode de formation des enclaves
microgrenues par fragmentation de structures d'injection a été identifié sur
de nombreux autres objets géologiques (par exemple, Furman et Spera,
1985; Hill et al. 1985).

De plus, la répartition de ces structures variées au sein des différentes
roches hotes n'est pas quelconque (fig. 2-17). Ainsi, les filons syn-
plutoniques discordants sur la foliation ont été principalement observés
dans les tonalites T1; un exemple unique a été repéré au sein des diorites
quartziques a proximité de la bordure sud de I'ICFL (fig. 5, planche I, p.
121). Au contraire, les couloirs d'enclaves parall¢les a la foliation sont
surtout caractéristiques des diorites quartziques.

Cette sélectivité du type de structure en fonction de la nature de la
roche hote est corrélable avec le contraste rhéologique entre les deux
magmas (Furman et Spera, 1985; Sparks et Marshall, 1986; Frost et
Mahood, 1987). On peut supposer que quels que soient l'instant et le lieu de
Iinjection, le magma basique a des propriétés constantes. Au cours d'un
méme stade d'alimentation, la zonation rhéologique du magma résident (fig.
1-20) entraine par conséquent la formation des structures les plus évoluées
au coeur de l'intrusion. Dans la premiére partie du mémoire, nous avons vu
que cette zonation pouvait résulter (a) du gradient de température entre
I'encaissant et I'intrusion elle méme. Dans 1'ICFL, deux autres possibilités
(b et c) peuvent étre envisagées. Si lintrusion a partout la méme
température au moment de linjection, sa zonation inverse (fig. 2-11)
favorise également l'apparition des contrastes de rhéologie plus faibles
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entre les magmas dioritiques vers le coeur quentre le magma dioritique
injecté et le magma tonalitique de bordure. L'organisation interne de
l'intrusion et la répartition des différents magmas résidents (b) apparait ainsi
comme un second facteur de contrdle. Enfin, en négligeant ces effets de
compositions différentes du magma résident, les proportions relatives de
magmas basiques plus importantes dans les diorites quartziques que dans
les tonalites T1 peuvent également suggérer que la zonation rhéologique
résulte (c) de températures d'équilibrage thermique local plus €levées vers
le coeur que sur la bordure de I'intrusion.

Nous avons également vu dans le chapitre de la premiére partie
consacré au mélange (fig. 1-34; Barbarin, 1989; Pitcher, 1991) que les
enclaves éparses peuvent témoigner de stades d'injection trés précoces dans
le temps tandis que les filons syn-plutoniques peuvent se former au cours
des stades d'injection les plus tardifs. Cette hypothése ne peut pas E€tre
écartée dans ITCFL puisque, par exemple au sein des tonalites TI,
coexistent les deux types de structures. Cette observation indique que
l'alimentation ne s'est pas produite au cours d'une étape unique. Différentes
périodes d'injection doivent donc étre envisagées pour expliquer cette
coexistence de ces structures opposées dans un schéma d'évolution
injection-fragmentation-dispersion tel que celui que nous venons de
construire. Nous venons de parler de "périodes” mais aucune donné ne
permet dexclure la possibilit¢ d'une alimentation en magma basique
continue dans I'ICFL.

Pour avancer dans la discussion des conditions (contrastes
rhéologiques) et des modalités (précocité, intermittence) de l'injection, de la
fragmentation et de la dispersion, il est maintenant nécessaire de quantifier
les propriétés physiques des magmas et d'identifier la nature des échanges
chimiques et mécaniques qui caractérisent les roches de I'TCFL. Nous
allons donc d'abord envisager les conditions physiques de leur mise en
place a partir de leurs caractéristiques minéralogiques. Ensuite, nous
aborderons les processus de différenciation grice a la géochimie des
éléments majeurs et de quelques éléments traces, avant de véritablement
discuter des mécanismes de formation des structures.
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Figure 2-17 : Représentation schématique et synthétique des principaux
types de structures basiques de I'ICFL en fonction de la nature du magma
résident.

139




Planche IV :
Principaux caracteres minéralogiques et texturaux des roches de 1TCFL.

(L 2]
(Jd1
Lumiere naturelle ( X 25). EIB

Figure 1 : Au centre de la photographie, clinopyroxene altéré et
résiduel (gris foncé a noir) au coeur d'une hornblende zonée (minéral gris
clair a gris plus foncé vers le haut et le bas). Le quartz apparait en blanc,
un minéral opaque dans l'amphibole, en noir; les plagioclases totalement
altérés sont disposés autour de l'amphibole. Diorite quartzique.

Figure 2 : Au centre, les grains de minéraux opaques (noir) sont en
inclusion dans une amphibole zonée depuis des compositions de
cummingtonite (zones en gris clair) jusqu'a des compositions de
hornblendes vertes (zones les plus sombres de la photographie). Ces
granules de minéraux opaques sont associés et fragmentés par des produits
phylliteux : l'ensemble pourrait correspondre a d'anciens orthopyroxenes.
Les plagioclases (en bas ou a l'extréme droite) constituent des zones
blanches d'aspect plus hétérogene que la cummingtonite du centre de la
photographie; le quartz apparait en blanc. Diorite quartzique.

Figure 3 : La réaction de déshydratation de la cummingtonite (zones
les plus claires dans la hornblende plus sombre). On peut remarquer les
minuscules vermicules de quartz (en blanc) disséminé dans la partie
supérieure de la hornblende. En bas et a droite, le plagioclase. En noir, les
minéraux opaques. Diorite quartzique.

Figure 4 : Texture classique, finement grenue a microgrenue des
enclaves dioritiques éparses et le contact avec la diorite hote (quart
inférieur droit). En sombre les hornblendes. En clair, les plagioclases. En
noir les minéraux opaques. On peut remarquer, dans la microdiorite, le
cristal détaché de la roche hote et, a droite (milieu de la photographie) le
plagioclase fortement zoné (altération différentielle et zones plus riches en
inclusions) de la diorite hote.

Figure 5 : Texture microgrenue classique dans les microdiorites des
filons syn-plutoniques. En blanc, le plagioclase non altéré. En sombre, le
plagioclase altéré et riche en inclusions. En noir, les hornblendes. On
remarque l'orientation préférentielle (foliation) et la zonation des
plagioclases  sub-automorphes (coeur sombre, bordure blanche)
témoignant de deux étapes de cristallisation.
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3- Minéralogie et séquence de cristallisation.
3.1- Composition des phases.

Les analyses des phases minérales ont été effectuées a la microsonde
électronique automatisée CAMEBAX (IFREMER, Brest) sous une tension
accélératrice de 15 kV et une intensité de 15 nA pour un temps de
comptage de 0.6 s. La plupart des analyses ont été effectuées par Genestier
(1984) et seules quelques analyses (pyroxéne, cuammingtonite) complétent
cet échantillonnage initial. Les méthodes de calcul des formules
structurales des différentes especes minérales sont les mémes que celles
décrites par Bremond d'Ars (1990).

Les reliques d'orthopyroxene, totalement déstabilisées en un produit
phylliteux de type serpentineux (bastite) associé a des minéraux opaques
n'ont pas été analysées. Il en est de méme pour les lamelles de biotite, la
plupart du temps transformées en chlorite et dont les clivages sont envahis
par de la préhnite et par des granules de minéraux opaques. Les phases des
leucodiorites n'ont pas été analysées.

La composition des phases majeures est relativement constante d'un
type pétrographique a l'autre que se soit dans la série diorite-tonalite et dans
les roches microgrenues qui forment les structures magmatiques.

Les clinopyroxénes reliques sont trés rares au sein du massif et seul un
échantillon de diorite quartzique a permis de les analyser. Ce sont des
augites (tab. 2-3; Morimoto, 1988). Elles sont trés pauvres en Ti et Cr (0.2
%) et présentent un caractére orogénique marqué (fig. 2-18, Leterrier et al.,

1982).

SiO, 52,79 Si 1,970

TiO2 0,13 Ti 0,004 Wo 45,1
1,03 0,91 Al 0,040

Cr203 0,06 Cr 0,002 En 23,0
FeOQ* 10,24 Fe3+ 0,034

MnO 0,35 Fe2+ 0,286 Fs 16,9
MgO 13,43 Mn 0,011
CaO 22,13 Mg 0,747
NaO 0,31 Ca 0,885
K>O 0,00 Na 0,022
Total : 100,35 |K ‘ 0,000
Total : 4,001

Tableau 2-3 : Composition des clinopyroxénes dans les diorites quartziques

de I'ICFL.
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Figure 2-18 : Le caractére orogénique des clinopyroxénes de I'ICFL (rond
blanc) et comparaison avec les clinopyroxénes du massif gabbro-dioritique
de Squiffiec (zone grisée) dans le diagramme de Leterrier et al. (1982).

Le plagioclase est systématiquement zoné (tab. 2-4); les coeurs
peuvent varier de An-, (labrador-bytownite dans les diorites) & An 45
(andésine dans les tonalites T2) tandis que les parties externes des cristaux
ont des compositions oscillant de An60 (labrador dans les diorites) a An5
(albite dans la tonalite T2). Dans les enclaves des tonalites T1 les
compositions mesurées varient du labrador a I'oligoclase (An56 2 An36:

Ech. 130 (D) Ech. 104 (T2) Ech. 135a (enT1)
coeur | bordure | coeur | bordure | coeur | bordure
SiO0, 50,08 53,07 57,21 66,30 51,48 58,66
Al,O4 31,78 29,76 24,95 20,39 25,19 26,17
FeO* 0,06 - 1,45 0,10 2,92 0,20
MnO - - 0,06 0,03 - 0,02
MgO - 0,01 - - 0,02 0,01
CaO 14,63 12,08 10,37 1,01 13,28 7,52
Na,O 3,30 4,58 6,58 10,64 5,81 7,65
K,O 0,02 0,07 0,08 0,14 0,07 0,05
An % 71 59 46 5 56 36

Tableau 2-4 : Compositions des plagioclases de I'ICFL, l'échantillon 135a
est enclavé dans les tonalites T1 . Genestier, 1984.
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tab. 2-4). Cependant, la plupart des plagioclases analysés ou dont la
composition a été déterminée optiquement révelent que I'andésine domine
dans toutes les roches de I'ICFL.

Les amphiboles calciques sont essenticllement des magnésio-
hornblendes (tab.2-5) en particulier lorsqu'elles englobent de l'augite
relictuelle. Cependant, leur composition évolue de maniere continue entre
un pdle tschermakitique et un péle actinolitique (Si compris entre 7.7 et
6.3) tandis que le paramitre mg* (mg*= Mg2+/(Fe2++Mg2+)) est
relativement constant et toujours supérieur a 0,5 (Leake, 1978; fig. 2-19).
Cette variation maximale n'a été observée que dans les échantillons de
diorite; les analyses sur les autres types pétrographiques (DQ, T1, T2 et
microdiorites) ne permettent pas de confirmer ou de rejeter I'hypothése
d'une gamme de variation similaire. Cette variation de composition des
amphiboles peut étre gouvernée par le refroidissement (Helz, 1973).

Les cummingtonites : ce sont des magnésio-cummingtonites. Malgré
un nombre d'analyses limité, il est possible comme dans lintrusion
dioritique de Saint Quay Portrieux de distinguer deux populations (Fabriés
et al., 1984; fig. 2-20) :

- les cummingtonites primaires avec des teneurs relativement
élevées en alumine (>2%) et en CaO (jusqu'a 9%);

- les cummingtonites résultant de la déstabilisation d'un
orthopyrox&ne et caractérisées par des teneurs basses en alumine (<= 1%)
et en CaO (<1%).

Les minéraux opaques; il s'agit essentiellement d'ilménite (tab. 2-6)
dont la teneur en MnO (valeur moyenne de 2%) est typique des ilménites
entrant dans la composition des roches dioritiques (Haggerty, 1976).
Cependant, de la magnétite a été également décelée dans un échantillon de
diorite quartzique (échantillon 33); elle ne renferme que trés peu de titane
(teneur moyenne en TiO2 0,03%).
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Ech. : 130(D) | 33(DQ) | 33(DQ) [135b(T) (104 (T2){ 99en 135a 713
= 10 8 8 8 3 5 8 11

Si02 45,51 | 45,56 | 53,55 | 45,63 | 46,85 | 44,12 | 45,70 | 44,97
TiO2 1,30 0,86 0,12 1,21 1,12 091 0,81 1,03
A1203 10,09 | 10,18 1,87 8,92 8,74 11,23 9,78 10,63
Cr203 0,01 0,03 0,02 0,02 0,05 0,00 0,02 0,05
FeO* 16,43 | 17,29 | 22,32 | 17,51 | 16,75 | 16,29 | 17,07 | 16,59
HMnO 0,35 0,48 1,01 0,45 0,30 0,32 0,32 0,26
MgO 12,65 | 12,11 | 18,06 | 11,22 | 11,68 || 10,87 | 11,40 | 11,50

CaO 9,54 9,42 1,21 10,43 | 11,11 | 10,77 | 10,98 | 11,30
Na20 1,17 1,22 0,20 1,33 1,16 1,40 1,32 1,34
K20 0,49 0,29 0,01 0,43 0,42 0,32 0,37 0,34

Total 97,53 | 97,44 | 98,44 | 97,15 | 9818 | 96,23 | 97,77 | 98,01

Si 6,65 6,67 7,74 6,76 6,85 6,57 6,71 6,58
Al IV 1,35 1,33 0,30 1,24 1,15 1,43 1,29 1,42
Al VI 0,39 0,43 0,05 0,32 0,36 0,55 0,04 0,42

Ti 0,14 0,09 0,01 0,14 0,12 0,10 0,09 0,11
Cr 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01
Fe3+ 0,58 0,64 0,18 0,55 0,41 0,51 0,55 0,57 —
Ll::z"' 1,09 1,12 0,73 1,46 1,52 1,39 1,42 1,36 )
n 0,04 0,06 0,13 0,06 0,04 0,04 0,04 0,03 o
Mg 2,76 2,64 3,89 2,48 2,55 241 2,49 2,51
Fe M4 0,34 0,35 1,78 0,16 0,12 0,13 0,13 0,11
Ca 1,50 1,48 0,19 1,66 1,74 1,72 1,73 1,77 .
i:la M4 0,16 0,17 0,03 0,18 0,14 0,15 0,15 0,12 _
aA 0,17 0,18 0,03 1,20 0,19 0,26 0,23 0,26
K 0,09 0,05 0,00 0,08 0,08 0,06 0,07 0,06
mg* 0,66 0,64 0,61 0,60 0,61 0,61 0,62 0,63

Mg-Hb | Mg-Hb | Cum. | Mg-Hb | Mg-Hb | Mg-Hb | Mg-Hb | Mg-Hb

Tableau 2-5 : Compositions représentatives des amphiboles de I'ICFL.
Genestier (1984). Les échantillons 99en, 135a et 713 correspondent
respectivement a une enclave dans les diorites quartziques, a une enclave
dans les tonalites T1 et a un fragment des filons syn-plutoniques dans T1.
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Figure 2-19: Les amphiboles vertes de L'ICFL dans la classification de
Leake (1978).
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Figure 2-20 : Comparaison des cummingtonites de I'ICFL avec celles du
massif de St. Quay Portrieux: distinction entre les minéraux primaires et
les amphiboles résultant de la réaction du magma avec un orthopyroxéne

(Fabriés et al., 1984).

D T1 T2 Filon DQ
(éch. 130) ((éch. 135b)| (éch. 104) | (éch. 713) | (éch. 33)

n=4 n=4 n=4 n=4 n=10

SiO; 0,24 0,22 0,38 0,14 0,30
ALO3 0,14 0,04 0,12 0,04 -

FeO* 42,85 42,40 43,60 41,16 31,20

Fe;O3 6,82 4,89 - 4,60 69,49

MnO 1,02 2,52 2,54 2,61 0,03

MgO 0,05 0,11 0,13 0,23 0,05

CaO - 0,02 0,18 0,04 0,04

Na O - 0,01 0,02 - 0,05
K,O - 0,01 - - -

TiO, 49,96 50,17 53,30 48,78 0,03

ICr203 - 0,01 0,04 0,05 0,03

Tableau 2-6 : Compositions des minéraux opaques de I'ICFL.
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3.2- Séquence de cristallisation.

L'analyse des relations entre les diverses phases minérales conduit a

proposer un ordre de cristallisation, similaire dans tous les types
pétrographiques, y compris au sein des roches microgrenues (filons et

enclaves, fig. 2-21).

(1) cristallisation des minéraux opaques et accessoires en inclusion
dans toutes les autres phases (sauf le quartz);

(2) cristallisation des phases majeures: orthopyroxeéne, clinopyroxéne

et surtout plagioclase (il est toujours sub-automorphe sauf dans les
enclaves, souvent en inclusion dans les amphiboles) puis amphiboles
(cummingtonite puis hornblende verte), le plagioclase continue & nucléer.
La biotite peut apparaitre en méme temps que la hornblende verte, mais sa

cristallisation se poursuit apres celle de I'amphibole;

(3) cristallisation du quartz xénomorphe.

opaques
L | [ ] W 5
accéssolres
N | ]
plagloclase
[ ] L |
cummingtonite
opx (?, [ N | |
- homblende
cpx [ ] IS N S ——_—
| | T
blofite
]
quariz
|

Figure 2-21 : Représentation schématique de l'ordre de cristallisation dans

I'ICFL.
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Pendant le second stade, deux observations permettent de confirmer la
cristallisation relativement précoce d'orthopyroxéne qui n'a a été
directement observé en lame mince :

- les granules bastitiques renfermant des minéraux opaques;
- la présence de cummingtonite (voir p. 144; Fabries et al., 1984).

De plus, toutes les phases de la réaction dhydratation de la
cummingtonite (Asklund, 1925; Stewart, 1946) ont été observées dans ces
roches (fig. 3, planche IV, p. 141); elle correspond a la réaction
3Cummingtonite + 14Anorthite + HoO = 7 Hornblende + 10 SiOj; les
amphiboles de type cummingtonite apparaissent souvent au sein des
hornblendes vertes qui sont parfois riches en inclusions globuleuses de
quartz.

Cette réaction a également été décrite dans les autres intrusions de la
Baie de Saint Brieuc avec lesquelles nous avons déja eu l'occasion de
comparer I'ICFL (Saint Quay Portrieux : Arnaud, 1980; Fabri¢s et al., 1984;
Squiffiec : Hallot DEA Rennes 1988, non-publié). Les similitudes que nous
avons signalées constituent autant d'arguments permettant de relier la mise
de place de ces trois intrusions dans la baie au méme processus
magmatique (Barrois, 1934).

Par ailleurs, des phénomenes d'altération de type hydrothermal et/ou
de démixtion des phases sous l'effet du refroidissement affectent
tardivement les biotites (développement de préhnite, aiguilles de sagénite,
chloritisation, granules d'opaques ceinturés de leucoxene), les plagioclases
(saussuritisation) et permettent localement d'observer le développement de
petites plages éparses de muscovite dans les roches hoétes. Cependant,
aucun argument ne permet de préciser lequel ou lesquels de ces événements
tardifs correspondent a des circulations de fluides tardi-magmatiques et/ou
métamorphiques.
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4- Estimations des conditions physiques de mise en place.

Comme dans le cas des ordres de cristallisation, nous n'avons pas été
en mesure de montrer des différences significatives entre les magmas des
roches hétes et ceux des structures basiques. Les estimations des conditions
physiques seront donc, sauf cas particulier discuté, globales pour
l'ensemble des termes de I'ICFL.

4.1- Pression totale et teneur en eau.

En fonction de la teneur en Al total des hornblendes, de nombreux
géobarometres ont été proposés (Hammarstrom et Zen, 1984; Hollister et
al., 1987; Johnson et Rutherford, 1989). Ces barométres ne sont pas précis
(£2 a 3 kbar). Ils permettent néanmoins d'obtenir dans un premier temps un
ordre de grandeur de la pression au moment de la cristallisation des
amphiboles. Rutter et al. (1989) comparent les lois empiriques des auteurs
précédents aux conditions expérimentales dans lesquelles ils ont obtenu
leurs minéraux et concluent en faveur de la validité de ces outils (fig. 2-22).
Cependant, les nombreux facteurs (pression, température, composition,
fugacité d'oxygeéne) qui contrdlent la répartition de I'aluminium entre les
hornblendes naturelles, les autres minéraux et le magma font encore l'objet
d'études et de discussions (Blundy et Holland, 1990; 1992 a et b; Vyhnal et
al., 1991; Hammarstrom et Zen, 1992; Rutherford et Johnson, 1992; Poli et
Schmidt, 1992). Malgré ces réserves nous avons utilisé ces géobarometres
dans le cas de I'ICFL (fig. 2-22) : une estimation d'environ 6 kbar peut dans
un premier temps étre retenue.

Par ailleurs, l'apparition tardive de l'amphibole par rapport au
plagioclase et aux pyroxénes indique que le magma est sous saturé en eau
au début de la cristallisation. La diminution de la teneur en AV du coeur
vers la bordure des amphiboles confirme cette observation (Allen et
Boetcher, 1978). On peut, a partir des résultats expérimentaux sur des
magmas de composition basaltique ou intermédiaire, fixer la pression totale
d'un magma dans lequel le plagioclase est précoce aux environs de 4-5 kbar
au maximum (fig. 2-23A; Eggler, 1972 a et b; Eggler et Burham, 1973,
Green, 1982; Foden et Green, 1992). Cing kbar correspond donc a la valeur
de pression maximale que l'on peut admettre pour les magmas de 1TCFL.
On constate par conséquent que les géobarometres basés sur la teneur en Al
total des hornblendes ont tendance a légérement surestimer la pression.
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Figure 2-22 : Estimations de pression en fonction de la teneur en Al total
des amphiboles: les différents géobarométres cités dans le texte sont
représentés par les droites. Les croix correspondent a des hornblendes
expérimentales obtenues dans des magmas tonalitiques partiellement
fondus. La zone en grisé représente le domaine de composition des
hornblendes de U'ICFL et les valeurs de pression approximatives que l'on
peut estimer.

Contrairement a l'intrusion de Saint Quay Portrieux, ou Fabri¢s et al.
(1984) reconnaissent plusieurs stades de cristallisation en fonction de la
profondeur avec un stade ultime a des pressions voisines 3 a 4 kbar, 1'ICFL
ne renferme pas de témoins d'une étape de cristallisation a pression plus
élevée que la pression de mise en place. Le massif de Saint Quay Portrieux
est intrusif dans la formation détritique peu métamorphique de Binic. 1l est
donc susceptible d'enregistrer les pressions minimales de mise en place de
I'ensemble du plutonisme qui cristallise aux environs de 580 Ma (Arnaud,
1980; Fabriés et al., 1984). Comme en témoignent les xénolites, I'ICFL ne
semble pas atteindre ces niveaux sédimentaires. Nous retiendrons donc
finalement la valeur de 4 kbar pour la mise en place et la cristallisation de
l'intrusion, soit une profondeur d'environ 13 km.
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A partir des données expérimentales relatives a la solubilité de 1'eau
dans les magmas, il est possible d'estimer que les magmas dioritiques
peuvent admettre jusqu'a 8 % d'eau dissoute a 4 kbar (Dingwell, 1986, fig.
1-7). Dans I'ICFL, cette valeur est maximale (magmas sous saturé au début
de la cristallisation).

La séquence de cristallisation plagioclase-amphibole dans des magmas
de composition basaltique indique que les teneurs en eau étaient inférieures
a 5 % pour une pression de 2 kbar et une fraction de CO2 dans la phase
fluide ou pour une pression de 5 kbar et une phase fluide qui ne contient
que de l'eau (fig. 2-23 B et Cb; Baker et Eggler, 1983; Foden et Green,
1992). Eggler (1972a) et Green (1982) établissent que ce méme ordre de
cristallisation apparait dans les magmas andésitiques pour des teneurs en
eau inférieures a 6%.

Dans I'ICFL, ces valeurs (5-6%) correspondent donc a des teneurs en
eau maximales : la valeur la plus forte correspond aux magmas les plus
acides (tonalites) et la plus faible aux magmas les plus basiques (diorites et
microdiorites). Nous n'avons pas pu déterminer l'ordre de cristallisation
plagioclase-pyroxéne et par conséquent nous ne pouvons pas estimer la
valeur minimale des teneurs en eau des magmas de I'I[CFL avec précision.
Comme le pyroxéne a été rarement observé et comme lorsqu'il subsiste il
n'apparait qu'a I'état de relique, il a fallu qu'il réagisse avec le magma. Par
conséquent sa cristallisation a probablement été trés précoce. Si tel est le
cas, on sait que la cristallisation du plagioclase précéde celle des pyroxenes
dans des magmas basaltiques pour des teneurs en eau particulierement
faibles d'environ (ou inférieur a) 2 % (Eggler, 1972b; Foden et Green,
1992). 2% est également la teneur limite pour les magmas andésitiques
(Eggler, 1972a, b). Il est donc probable que la teneur en eau dans les
magmas de 'ICFL était supérieure a 2%.

La cristallisation précoce des minéraux opaques par rapport au
plagioclase semble indiquer selon les travaux de Baker et Eggler (1983; fig.
2-23) qu'au moins dans les termes les plus basiques, la fraction d'eau dans
la phase fluide était dominante et que les teneurs en eau étaient
probablement proche des valeurs limites supérieures. Cependant ces
auteurs remarquent que la précocité des minéraux opaques est également
fortement dépendante de la fugacité d'oxygene.

Lorsque nous effectuerons les calculs de viscosité nous utiliserons
donc essentiellement la valeur de 4% sachant que les teneurs en eaux des
magmas de 1'ICFL peuvent varier entre 2 et 6%.
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Figure 2-23 : (A) Courbes de fusion d'une andésite du Paracutin. Les
courbes a gauche du diagramme correspondent a des conditions de
saturation en eau; les autres lignes sont des courbes de fusion a différentes
teneurs en eau comme indiqué par le chiffre (pourcentage pondéral d'eau).
Les courbes continues correspondent au liquidus du plagioclase, les lignes
en tiret long a l'orthopyroxéne, en tiret court, le clinopyroxéne (Eggler
1972b). (B) Relations de phases dans un basalte riche en alumine a 2 kbar
en fonction de la température et da la fraction molaire d'eau dans la phase
fluide. Baker et Eggler, 1983. (C) Relations de phases dans des basaltes
riches en alumine en fonction de la température et de la teneur en eau des
magmas, a (a) 2 et (b) 5 kbar. Foden et Green, 1992.
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4.2- Températures.

Le géothermometre empirique de Kudo et Weill (1970) permet de
calculer la température de 1'€quilibre chimique entre le plagioclase et le
liquide silicaté qui contient ces minéraux. Ce calcul peut tre mené si l'on
connait la pression partielle en eau du systeme, Py,0, et les compositions
du liquide et du minéral. Les auteurs indiquent que la précision de la
méthode n'est pas trés élevée et que pour le calibrage de la méthode, la
moyenne des écarts entre les températures calculées et les températures
mesurées sont d'environ 270 °C. Pour effectuer ces calculs dans les
magmas de I'ICFL, nous avons en plus supposé (a) que la phase fluide est
exclusivement composée d'eau, et que donc Py,o = P totale; (b) que la
composition de la roche totale (voir la partie géochimie du mémoire)
représente la composition du liquide avec lequel le plagioclase est en
équilibre. Nous n'avons pas de contraintes pour confirmer ou infirmer le
point a. Par contre, le point b est surtout valide en début de cristallisation
et les calculs ont été effectués a partir des coeurs de plagioclases. Kudo et
Weill (1970) n'ont calibré leur géothermometre que pour Py, = 0.5, 1 et 5
kbar, nous avons donc extrapolé leur corrélation pour une pression de 4
kbar. Les résultats sont les suivants:

D et microdiorites: 1020 °C; DQ : 890 °C; T1 : 830 °C; T2 : 660°C.
On peut remarquer que ces températures sont trés basses en particulier en
ce qui concerne les roches les plus différenciées (T2). Compte tenu des
nombreux facteurs d'incertitude présentés ci dessus (calibrage, points a et
b) auxquels il faut ajouter les erreurs analytiques sur les mesures de
composition, il est surtout intéressant de confronter ces résultats a une autre
méthode d'estimation.

Blundy et Holland (1990; 1992 a et b) ont proposé un géothermometre
dépendant de la pression et basé sur la teneur en AV des amphiboles et la
teneur en albite du plagioclase. Les températures d'‘équilibre entre ces deux
minéraux donnent avec quatre couples hornblende-plagioclase dans les
différents termes de I'ICFL:

D: 900° C; DQ : 790 °C ; T1 et T2 : 750°C;

microdiorites : 750 a 850 °C.

Les erreurs 2 assigner i ces températures sont importantes puisque le
thermometre tient compte de la composition des amphiboles (voir p. 150) et
de nombreux auteurs suggérent que cette méthode doit étre testée a partir
de données expérimentales (Hammarstrom et Zen, 1992; Rutherford et
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Johnson, 1992; Poli et Schmidt, 1992). Les écarts calculés entre les
températures minimales et maximales dans un méme échantillon de I'ICFL
peuvent atteindre 80°C.

Ces températures s'échelonnent sur une gamme de variation moins
large que les températures calculées avec la méthode de Kudo et Weill
(1970) : elles sont moins élevées pour les roches basiques et intermédiaires
(jusqu'a T1) corrélativement au fait que les amphiboles sont plus tardives
que les plagioclases. Par contre cette logique n'apparait pas pour les termes
les plus acides (T2) et montre ainsi les limites de ces méthodes empiriques
d'estimation des conditons physiques de cristallisation. Ces derniéres
estimations de température s'accordent cependant avec les données
expérimentales de Helz (1973). En effet, la comparaison des compositions
d'amphiboles de I'ICFL avec les amphiboles expérimentales dont on connait
les températures de cristallisation (Helz, 1973) indique que les hornblendes
de I'ICFL ont pu cristalliser entre 930 et 750 °C.

Par ailleurs, a la maniére de Frost et Lindsay (1987), Bremond d'Ars
(1990) établit un modele de courbes liquidus, liquidus a saturation et
solidus a 4.5 kbar (pression totale) en fonction de la teneur en SiO2 et H20
(fig. 1-6). Pour estimer les températures de liquidus et de solidus des
gabbros et diorites cadomiens de Guernesey il utilise les divers travaux
expérimentaux de Wyllie (1977), Eggler (1972a) et Naney (1983). Ce
modele (Bremond d'Ars, 1990) permet d'obtenir pour les différents termes
de I'ICFL :

- diorites et microdiorites Tliq = 1100°C, Tsol = 690°C.

- diorites quartziques et tonalites T1 : Tliq =1080°C, Tsol = 660°C.

- tonalites fortement quartziques T2 Tliq = 1050°C, Tsol = 650°C.

I1 faut noter que 1'estimation de Tsol est trés approximative car elle est
fortement dépendante de la fraction d'eau dans la phase vapeur (Eggler,
1972a). On remarque que les températures de liquidus des magmas les plus
basiques sont proches des températures des équilibres entre le plagioclase
et les liquides. C'est pour les roches les plus acides (T2) que cet écart est le
plus grand et pour lesquelles la méthode de Kudo et Weill (1970) ne
semble pas adaptée. Ces températures de solidus et de liquidus sont
compatibles avec les températures de cristallisation simultanée des
amphiboles et des plagioclases. Ce sont ces valeurs (Tlig, Tsol) que nous
utiliserons ultérieurement.
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4.3- Fugacité d'oxygene.

La fugacité d'oxygene, fO2, est vraisemblablement élevée dans les
magmas de 1'ICFL puisque la présence de magnétite a été identifiée comme
une phase précoce dans certaines diorites quartziques : cette phase ne peut
apparaitre au liquidus que pour des fugacités d'oxygene supérieures au
tampon Ni-NiO (Eggler, 1972a; Eggler et Burham, 1973; Baker et Eggler,
1983). La présence simultanée de magnétite et d'ilménite dans les diorites
quartziques permet une estimation de fO2 au cours du rééquilibrage des
oxydes ferro-titanés qui se produit en général tardivement dans les
évolutions magmatiques.

La premiere méthode de calcul utilisée est celle de Stormer, (1983)
avec la formulation de Spencer et Lindsley (1981) : dans I'échantillon de
diorite quartzique analysé (Genestier, 1984) les oxydes peuvent sétre
équilibrés 2 des températures voisines de 500°C pour des fugacités
d'oxygéne d'environ 1018 Pa, c'est & dire approchant les conditions
d'oxydo-réduction du tampon HM (hématite-magnétite).

Les estimations T-fO2 a partir de la méthode proposée par Ghiorso et
Sack (1991) indiquent que la magnétite et 1'ilménite ont pu s'équilibrer tot et
a des fugacités moins élevées. La fugacité d'oxygéne peut étre comprise
entre les tampons QFM et NNO vers 900°C (fig. 2-24). Ces estimations
sont similaires aux fugacités déterminées dans la plupart des laves -
basaltiques et andésitiques & hornblende (Carmichael et Ghiorso, 1990). -
Nous retiendrons donc que le rééquilibrage des minéraux opaques a pu €tre
précoce dans I'ICFL et cette derniere estimation indique qu'au cours de la
cristallisation la fugacité d'oxygéne a diminué si de la magnétite est
véritablement apparue au liquidus.

En conclusion, on peut retenir comme conditions de mise en place et
comme caractéristiques initiales des principaux magmas de I'ICFL :

Pression 4 kbar
Teneur en eau 226 %
Températures de D et microdiorites : 1100- 690°C
liquidus et de solidus DQ et T1 : 1080-660°C
T2 : 1050-650°C
Fugacité d'oxygeéne entre les tampons QFM et NNO a 900°C
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Figure 2-24 : Estimation de la fugacité d'oxygene dans U'ICFL a partir des

fractions molaires d'hématite dans la phase rhomboédrique (abscisse) et de

la fraction molaire de magnétite dans la phase cubique (ordonnée). —
Ghiorso et Sack, 1991. Les fugacités d'oxygene relatives sont données sur
les courbes isoplétes en unités logarithmiques au-dessus (+1, +2, +3) ou
au-dessous (-1, -2...) du tampon QFM.
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5- Caracteres géochimiques et pétrogenese.

Les caractéristiques chimiques (éléments majeurs et quelques
éléments en traces) des différentes roches de I'ICFL sont regroupées en
annexe. Les valeurs moyennes sont données ici. Les analyses chimiques
ont été effectuées a Géosciences Rennes par fluorescence X (spectrométre
séquentiel Phillips PW1404, tube a anticathode de Rhodium : les précisions
sur les mesures figurent en annexe). Seuls les spectres de Terres Rares des
termes principaux de l'intrusion (roches microgrenues et grenues sauf les
leucodiorites) ont été obtenus par activation neutronique (par H. Martin).

Ces analyses confirment I'existence des six types de roches reconnus
pétrographiquement et que nous avons regroupés en trois ensembles (les
quatre termes de la série diorites-tonalites, les leucodiorites et les
microdiorites).

5.1- La série diorites-tonalites.

Les documents de la figure 2-25 et le tableau 2-7 permettent d'illustrer

les principaux caracteres chimiques des roches de la série diorites-tonalites:

- (i) les analyses montrent que les différents termes de la suite se

distinguent les uns des autres; mais si les différences sont bien marquées

entre les tonalites (T1 et T2), elles sont beaucoup plus ténues entre les
diorites et les diorites quartziques;

- (ii) une série de différenciation presque continue se dessine et
s'étale sur une gamme relativement large de teneur en silice (50 a 65 % en
masse) des diorites aux tonalites T2; la lacune de composition qui apparait
entre 60 et 64 % de silice (entre T1 et T2) semble caractéristique de 1'TCFL
(Genestier, 1984; Shufflebotham, 1987);

- (iii) dans cette suite, les éléments alcalins apparaissent comme les
seuls éléments majeurs dont les teneurs demeurent constantes avec
l'augmentation de l'acidité (tous les autres ont des teneurs qui diminuent
lorsque SiO7 augmente); ce sont également avec CaO les éléments majeurs
les plus dispersés; la somme des alcalins est toujours proche de 5% avec de
maniére constante une prédominance de Na,0 sur K,0; K,0 augmente
sensiblement vers les tonalites T1 corrélativement a un enrichissement en
biotite, mais diminue de T1 a T2;
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Figure 2-25: Diagrammes de Harker réalisés avec les échantillons récoltés
au cours de ce travail. Eléments majeurs en pourcentage pondéral d’oxydes
et les éléments traces en ppm.
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- (iv) les teneurs en alumine sont élevées (de 20 a 16% des diorites
aux tonalites T2); elles refletent les proportions élevées de plagioclase
notamment dans les termes les plus basiques;

- (v) les valeurs décroissantes de (Fe203 + MgO + Ti02) qui passent
d'environ 15% 2 8% de D a T2, Fe203*/MgO est constant et voisin de 2;

- (vi) on peut distinguer parmi les éléments en traces comme pour les
éléments majeurs deux groupes en fonction de leur dispersion (les écarts
types permettent d'évaluer un degré de dispersion, tab 2-7) :

- les éléments les plus dispersés sont en particulier Zr, Rb, Sr,
Ba et Y; cette dispersion est souvent plus marquée dans les diorites
quartziques que dans les autres termes et semble décroitre avec l'acidité (Zr
par exemple) : les analyses de certains termes pétrographiques (DQ ou T1)
semblent montrer des corrélations secondaires "internes" avec, pour une
trés faible augmentation de silice, une variation non négligeable de la
teneur de 1'élément considéré; c'est le cas de Zr qui augmente (fig. 2-23);

- les éléments traces les moins dispersés sont aussi ceux qui
montrent un comportement "compatible” des diorites aux tonalites T2 (Ni,
Co, V, Cr); il convient également de noter les teneurs particuli¢rement
basses en Ni de ces roches (<25 ppm);

- (vii) les 4 spectres de Terres Rares sur les échantillons (Genestier,
1984) représentatifs de la lignée principale diorite-tonalite observée
précédemment montrent (a) un fractionnement positif, plus important pour
le spectre de la tonalite T2 par rapport & un ensemble D-T1; (b) une 1égere
anomalie positive en Eu, mieux marquée au niveau de l'analyse de la
tonalite T2, et (c) que les tonalites T2 ont des teneurs en TR lourdes
significativement plus basses que les autres termes de la suite (fig. 2-26).

La plupart de ces données chimiques permettent d'interpréter la série
observée comme le résultat d'une évolution par cristallisation fractionnée a
partir d'un magma basaltique riche en alumine. Cette hypothese a été testée
dans l'intrusion de Saint Quay Portrieux (Arnaud, 1980; Barrat, 1986) dont
les termes dioritiques ont des compositions, en éléments majeurs et en
éléments traces, trés proches des roches de I'ICFL. Le fractionnement d'un
cumulat composé d'orthopyroxeéne (ou/et d'olivine), de clinopyroxene, de
plagioclase (andésine), de magnétite, d'ilménite et d'apatite peut rendre
compte, avec des taux de cristallisation globaux élevés (80%), de
l'apparition des magmas tonalitiques 2 partir des liquides dioritiques. Au
cours de cette évolution, la composition du cumulat a pu évoluer et la
participation de
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D DQ T1 T2
Moy. o] n Moy. c n Moy. o n Moy. o] n
Si02 5094 | 1.00 { 5 || 5387 | 1,05 (14| 5870 | 139 {11 | 6405 ) 047 | 4
A1203 1941 | 0,57 | § 18,76 1 0,63 | 14 | 17,59 | 0,41 | 11 { 16,02 | 034 | 4
e203* 9,02 | 041 | 5 826 | 055 (14 6,69 | 0,39 | 11 506 | 0,09 | 4
nO 0,15 00215 014 | 001 (14| O11 002 |11 { 0,07 - 4
g0 4,68 049 | 5 416 | 034 | 14| 3,57 019 |11 239 | 006 | 4
CaO 800 | 026 | 5 6,91 081 |14 556 | 044 |11 ] 4,83 0,19 | 4
a20 3,75 030 | 5 3,89 033 |14 380 | 024 | 11 35 ] 0211 4
O 1,08 031 ]| 5 126 | 046 | 14 | 1,57 0,17 | 11 1,26 1 0,14 | 4
i02 1,05 0,10 | 5 0,93 0,08 |14 0,80 | 0,06 | 11} 0,63 0,02 | 4
205 0,17 003 1|5 0,18 002 |14 016 | 0,02 |11 0,12 | 0,03 | 4
F 144 | 029 | 5 1,82 | 045 | 14 1,85 045 | 11 1,60 | 0,20 { 4
Total 99,69 100,19 100,40 99,62
Nb 8 3 5 8,07 2 14 8 2 11 6 2 4
Zr 101 17 5 | 123,79 1 31 14 126 13 11 129 9 4
Y 24 4 5 21 4 14 20 4 11 11 2 4
Sr 512 26 5 485 34 |14 455 24 11 441 27 4
Rb 29 10 5 37 17 14 44 8 11 36 5 4
Co 28 5 4 27 3 10 23 2 6 16 2 4
\4 222 29 4 187 27 10 156 11 6 102 9 4
Ni 26 7 5 20 6 14 21 5 11 14 1 4
Cr 51 21 4 42 16 |13 49 14 10 42 2 3
a 398 99 5 474 158 | 14 550 93 11 632 89 4
Zn 88 3 3 83 4 12 A\ 4 9 56 1 2
[Cu 54 22 3 34 7 12 28 10 8 4 1 2
Th 1 - 1 2 1 6 7 4 6 1 - 1
Hf 2 - 1 3 - 1 5 - 1 4 - 1
1’l‘a 0,4 - 1 0,5) - 1 0,5) - 1 ©,2) - 1
Cs 1 - 1 1 - 1 1 - 1 1 - 1
Sc 21 - 1 23 - 1 17 - 1 10 - 1
Ga 20 - 2 20 1 8 19 1 4 16 1 2
Qz 4,14 12,40 24,32
Or 6,39 7,43 9,26 7,45
Ab 31,70 32,92 32,19 30,36
An 32,95 30,01 26,31 23,19
1,45 0,80 0,07
0,78 0,42 0,03
2,36 1,30 0,10
9,59 9,57 8,82 5,95
5,14 4,97 3,16 1,03
0,42
0,25
0,39 0,42 0,36 0,27
1,99 1,76 1,52 1,19
0,26
4,23 4,09 3,95 3,75

Tableau 2-7 : Compositions chimiques moyennes et analyses normatives

des termes de la suite diorites-tonalites de 'ICFL.
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Figure 2-26 : Spectres de Terres Rares obtenus par H. Martin (activation
neutronique) des diorites (141), diorites quartziques (112) et tonalites (T1 :
711 et T2 : 104) a gauche et des microdiorites a droite (enclave dans les
diorites quartziques: 133b et 207en; dans la tonalite T1 enclave éparse
106en et filons syn-plutoniques: 712).

I'amphibole et de la biotite ne peut pas €tre exclue surtout dans les stades
ultimes (entre T1 et T2) ou nous avons constaté une 1égeére diminution de la
teneur en K20.

On peut remarquer que 1'échantillon de diorite quartzique analysé est
plus riche en Terres Rares que tous les autres termes de la suite. Par contre,
le facies le plus différencié est le plus pauvre en Terres Rares. Il n'y a donc
pas, au cours de la différenciation, de progression continue avec la
croissance ou la décroissance réguliére des teneurs en certains éléments
traces. Cette observation peut conforter une hypothé¢se de changement de
composition du cumulat avec la différenciation mais montre surtout que les
processus pétrogénétiques dans 1'TCFL sont complexes. La dispersion des
teneurs de certains éléments au sein des différents faciés va dans ce sens
méme si elle a pu étre accentuée par des phénomenes d'altération tardi- et
post- magmatiques. En particulier, on sait que la différenciation peut, en
plus de (a) la cristallisation fractionnée, avoir deux autres origines : (b) le
mélange avec les magmas basiques qui viennent réalimenter le réservoir
que nous discuterons aprés avoir présenté les caractéres chimiques des
microdiorites et (c) la contamination crustale.

Les rapports isotopiques initiaux du strontium (87Sr/86Sr); recalculés a
590 Ma sont relativement homogenes pour les échantillons de I'ICFL
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analysés (Vidal, 1980; Guerrot, 1989). En effet, les valeurs varient entre
0.7045 et 0.7048; elles sont légerement plus élevées que le rapport moyen
(chondritique) du manteau au méme age (0.704). Deux échantillons (diorite
et diorite quartzique, Genestier, 1984) ont été analysés en Sm-Nd (Guerrot,
1989). IIs donnent respectivement des valeurs de € Ng (1=500Ma) d€ +5 et
+1,9 et peuvent indiquer qu'avec la différenciation, les magmas s'écartent
du pble mantellique (+9 a +7 vers 590Ma). Par conséquent, comme pour
les autres intrusions du méme 4ge que 1'TCFL (Coutances et Saint Quay
Portrieux), il n'est pas possible d'écarter parmi les processus de
différenciation de ces magmas, l'intervention de la contamination crustale
(Guerrot, 1989) : les données isotopiques (Sm-Nd et Rb-Sr) montrent
cependant que ces magmas restent juvéniles. Leurs écarts par rapport aux
valeurs moyennes du manteau sont restreints. Ces écarts peuvent ne pas
étre significatifs surtout si la source mantellique est enrichie (manteau sous
continental, par exemple; Menzie, 1990). De méme, il n'est pas possible, en
contexte de subduction, de distinguer a partir de ces seules données s'il y a
une véritable contamination crustale ou s'il y une contribution a la source
des sédiments entrainés par la plaque subductée (Davidson, 1991).

5.2- Les leucodiorites : géochimie, formation et implications.

Les leucodiorites n'ont été échantillonnées que dans les tonalites T1 et
les diorites quartziques (un échantillon par faciés); elles ont une
composition chimique qui reflete leur constitution essentiellement
plagioclasique (tab. 2-8 et annexe pour les échantillons spécifiques a
I'ICFL) :

- plus de 20 % d'Al,O3; 6 & 8 % de Ca0; 5 a 6 % de NajO.

Les caracteres morphologiques des structures que forment ces roches
dans les magmas de la suite diorite-tonalite ou dans les autres intrusions de
la Baie de Saint Brieuc (Saint Quay Portrieux; Squiffiec) permet
d'interpréter ces roches comme des éléments de magmas tres fortement
cristallisés (comportement presque solide). Ces roches peuvent se former
précocement a partir de leurs magmas hotes. Cette hypothése est en accord
avec la cristallisation du plagioclase a des températures proches du
liquidus. Barrat (1986) propose qu'a Saint Quay Portrieux il s'agisse de
niveaux qui se sont formés par accumulation locale de plagioclases
susceptibles de flotter. Mais, de tels "flottats plagioclasiques” sont surtout
envisageables dans le cas de magmas anhydres. En effet, la flottaison du
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plagioclase est un mécanisme possible pour expliquer la formation des
anorthosites lunaires et terrestres (Walker et Hays, 1977; Morse, 1982). Or
nous avons vu que les magmas de I'ICFL sont hydratés. De plus, cette
hypothese n'est pas adaptée pour expliquer la géométrie verticale de ces
structures (planche I, p. 121).

Un mécanisme de type "filtre presse" nous semble mieux rendre
compte de l'ensemble des observations sur ces structures syn-plutoniques.
En particulier, le parallélisme des interfaces avec la foliation permet
d'envisager que, dans le magma ou ont essenticllement cristallisé des
plagioclases, les liquides résiduels aient pu étre localement expulsés sous
l'effet des contraintes tectoniques. Ces structures ont ensuite pu subir de
légeéres réorientations et apparaitre localement oblique sur cette foliation. -

Au contraire, Erikson (1977) a propos du batholite de Mont Stuart
(Washington State, USA) qui par de nombreux aspects (déformation, faci¢s
pétrographiques, compositions) est comparable a I'ICFL, interpréte sur la
base d'arguments géochimiques, les leucodiorites comme des injections de
liquides résiduels appauvris. Nous n'avons pas retenu cette possibilité a
partir des caract®res morphologiques, structuraux et minéralogiques
(précocité de la cristallisation du plagioclase) que nous avons observés.

De plus, a partir des différents magmas (sauf T2) de la suite diorite-
tonalite de IICFL, il est possible grice aux leucodiorites d'expliquer en
partic la dispersion de certains éléments chimiques. En effet, les
diagrammes de la figure 2-27 qui tiennent compte de toutes les analyses
chimiques disponibles sur ITCFL (auxquelles on a ajouté le champ de
l'ensemble des leucodiorites du Massif Armoricain) permettent de
distinguer deux tendances principales : (a) la lignée de différenciation
diorite-tonalite précédemment discutée et (b) des alignements secondaires
apparemment contrdlés par le champ des leucodiorites. Ainsi, la variation
de composition chimique a SiO2 constant, au sein des tonalites T1 par
exemple, peut étre interprétée en terme d'extraction partielle et en quantité
variable de liquides intergranulaires au moment de serrages tectoniques.
Ces derniers, peuvent parfois (localement) aboutir 4 la formation de
leucodiorites, mais permettent surtout d'engendrer au sein dun méme
groupe de roche des compositions différentes en certains €léments
chimiques.
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Figure 2-27 :  Evolutions chimiques primaires (D-DQ-T1-T2) et
secondaires possiblement gouvernées par les leucodiorites. Sur cette figure
apparaissent toutes les données chimiques disponibles sur l'intrusion :
Genestier (1984); Shufflebotham (1987) et ce travail. Le champ des
leucodiorites a été obtenu a partir des analyses de Arnaud (1980) dans
l'intrusion de Saint Quay Portrieux.

165

T




Pour continuer avec l'exemple des tonalites T1, chaque échantillon
peut représenter un magma appauvri d'une partie de son liquide résiduel et
les analyses les plus proches des leucodiorites sont, dans ces conditions, les
plus éloignées de la composition initiale du magma. Mais, le devenir des
liquides résiduels expulsés est inconnu et dans I'absolu, on ne peut pas
exclure le fait que certains autres échantillons de ce méme facies
pétrographique T1 puissent étre enrichis par ces liquides riches en
magnésium. Il nous est donc impossible de connaitre les caractéristiques
initiales des magmas de la lignée de différenciation diorite-tonalite de
I'ICFL. Par conséquent, on suppose arbitrairement que la moyenne des
compositions de chaque terme de la série représente la composition des
magmas initiaux pour justifier I'hypothése de cristallisation fractionnée et
de contamination crustale mineure que nous avons formulé en 5.1.

Le contrdle des leucodiorites sur la composition des diorites
quartziques est moins net que sur celle des tonalites T1 si I'on ne considere
que les analyses de leucodiorites provenant de I'TCFL. Cependant, on peut
envisager l'extension du phénoméne a tous les types pétrographiques par
comparaison avec les données provenant des autres intrusions de la Baie de
Saint Brieuc (Saint Quay Portrieux : Arnaud, 1980 et Squiffiec). On peut
ainsi évaluer 'ampleur des variations chimiques envisageables au sein des
leucodiorites corrélativement aux variations chimiques des magmas dans
lesquels vont s'opérer ces phénomenes de différenciation secondaires. Cette
variabilité des compositions de leucodiorites (tab. 2-8; 53-60 % de SiO2,
fig. 2-27) constitue notre principal argument pour envisager l'importance
des effets de fractionnements secondaires résultant de la cristallisation sous
contraintes des intrusions dioritiques de la Baie de Saint-Brieuc.

On peut noter également quun tel mécanisme de “filtre-presse”
implique des taux de cristallisation d'au moins 50% dans les magmas ou les
cristaux doivent au moins former une charpente précoce pour ne pas €tre
entrainés avec les liquides intergranulaires.

Compte tenu de la variété des processus pétrogénétiques que nous
avons évoqué jusqu'alors, on peut se demander si la signature géochimique
du mélange et des interactions chimiques qui peuvent se produire a Iissue
de 1a réalimentation du réservoir en magma basique est encore distinguable.
C'est ce que nous allons rechercher maintenant a partir de la géochimie des

microdiorites.
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LEUCODIORITES DU M.A.
u Moyenne s nb
SiO2 56.63 2.05 10 E
A1203 22,63 1,15 10
[Fe203* 3,15 1,21 10
MnO 0,05 0,03 10
MgO 1,23 0,59 10
CaO 7,51 0,97 10
Na20 4,87 0,66 10
K20 1,71 0,42 10
TiO2 0,46 0,27 10
P205 0,08 0,10 10
PF 1,53 0,76 10
Total 99,85
Nb 6 1,3 3
Zr 83 8,6 3 ‘
Y 10 6,3 3
Sr 607 69,9 3 :
Rb 54 19,5 3
Co 10 3,7 3
64 21,3 3 .
i 247 221,7 7 —
Cr 20 2,9 3
Ba 477 132,6 3
Zn 31 3,0 2 -
Cu 9 5,5 2 —
Ga 20 0,5 2
Qz 4,49
Or 10,09
Ab 41,19
An 34,86
g-Di 0,67
F/Z-Di 0,78
Ca-Di 2,39 -
Ap 0,19
(Ilm 0,87
Hém 1,86
Mag 0,86

Tableau 2-8 : Composition chimique moyenne et analyse normative des
leucodiorites du Massif Armoricain. St. Quay Portrieux: Arnaud, 1980,
Squiffiec (1analyse) et Fort la Latte (deux analyses).
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5.3- Les microdiorites.
5.3.1- Caracteres chimiques.
- les filons syn-plutoniques.

Les microdiorites qui constituent les filons syn-plutoniques ou les
enclaves associées a ces filons (fragmentation interne ou de bordure)
correspondent aux roches qui ont les compositions les plus basiques de
I'ICFL (48 % de SiO7 environ, tab. 2-9). Elles n'ont été échantillonnées que
dans les tonalites T1 (fig. 2-25, p.159). Ces compositions sont trés proches
de celles de basaltes riches en alumine ("HAB", tab. 2-10). On peut
remarquer que l'allure du spectre de Terres Rares des filons est trés voisine
de celui des tonalites T2 avec lesquelles les microdiorites en filon ne sont
jamais contact sur le terrain (fig. 2-26 p. 162).

Comme les filons présentent occasionnellement des bordures figées au
niveau de leur interface avec le magma héte (fig. 6, planche II, p. 129), ces
microdiorites sont, a priori, les roches qui ont les compositions les plus
proches de véritables liquides. Mais, certains caractéres texturaux
(accolement serré de baguettes de plagioclases, fig. 5, planche IV, p. 141)
et les teneurs en alumine trés élevées (19 % environ) de ces roches
rapidement refroidies dans un premier temps, suggerent la possibilité d'une
accumulation de plagioclases. Ces roches sont susceptibles d'avoir perdu
une partiec non négligeable des liquides intergranulaires baignant les
microlites a l'issu du rééquilibrage thermique local. Aprés une breve
présentation des caractéristiques chimiques des enclaves éparses, nous
allons envisager les Terres Rares comme des marqueurs possibles de ces
migrations de liquides.

- les enclaves éparses.

Les enclaves montrent des compositions voisines de celles des termes
dioritiques grenus et trés proches, bien que légerement plus acide, des
filons syn-plutoniques. Ainsi, lorsque l'on parle d'injections de magmas
"basiques” dans 1'ICFL, ce terme doit étre nuancé pour ce qui concerne les
diorites de la suite diorites-tonalites. Dans les diagrammes de Harker (fig.
2-25) certains €léments majeurs (Fe,03*, MgO, CaO par exemple)
permettent d'observer un alignement des points représentatifs des enclaves
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Filons syn-plutoniques

Enclaves et filons

Moyenne o nb Moyenne o nb
Si02 47,59 0,86 3 49,26 1,12 24
1203 19,29 0,23 3 19,40 1,02 24
e203* 10,64 0,32 3 10,04 0,63 24
MnO 0,17 0,01 3 0,17 0,02 24
go 5,17 0,40 3 5,13 0,73 24
CaO 7,91 0,54 3 8,15 0,59 24
Na20 3,50 0,44 3 3,66 0,39 24
K20 1,39 0,22 3 1,22 0,41 24
TiO2 1,36 0,05 3 1,14 0,19 24
P205 0,16 0,02 3 0,18 0,03 24
F 2,01 0,21 3 1,68 0,45 24
Total 99,19 100,03
Nb 4 2,2 3 8 2,5 24
Zr 53 2,5 3 82 20,2 24
Y 15 0,8 3 24 7,7 24
Sr 430 4,5 3 497 53,3 24
Rb 38 4,8 3 35 13,7 24
Co 36 4,2 3 31 5,1 20
\4 220 15,0 3 234 23,8 20
INi 19 3,2 3 24 16,7 24
Cr 9 0,0 1 53 74,7 20
Ba 449 92,7 3 506 226,8 24
Zn 88 0,0 1 91 6,5 16
Cu 50 0,0 1 74 32,3 16
Ga 19 0,0 1 21 1,1 12
Or 8,19 7,21
Ab 29,62 30,95
An 32,83 32,92
Mg-Di 1,26 1,50
Fe-Di 0,87 1,02
Ca-Di 2,23 2,64
g-Hy 0,30 2,76
e-Hy 0,21 1,88
g-0Ol 7,93 5,96
e-0Ol 6,04 4,48
p 0,38 0,42
m 2,58 2,16
ag 3,95 3,69

Tableau 2-9 : Compositions moyennes des filons syn-plutoniques et de

l'ensemble des microdiorites (enclaves et filons) de I'ICFL.
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dans le prolongement de la suite majeure des roches grenues de I'ICFL. Par
contre, des €léments majeurs tels que Na,0, TiO,, P05, voire méme
A1203 et surtout les éléments traces (Rb, Sr, Ba, Co, Zr, Y notamment)
montrent que les enclaves éparses peuvent constituer des alignements
indépendants de l'‘évolution majeure diorites-tonalites. On peut noter
également que les enclaves éparses que nous avons échantillonnées dans
les tonalites T1 ont, parmi les microdiorites, les teneurs les plus fortes en
silice. De plus, les teneurs en Terres Rares des enclaves sont
systématiquement plus élevées (sauf La) que tous les autres types
pétrographiques de 1TCFL (seul le spectre des leucodiorites n'est pas
connu). Le fractionnement des Terres Rares est minimum (fig. 2-26, p.
162).

SiO, 49.8 Nb 2
ALO3 19.0 |Zr 81
FeO* 9.8 Y -
MnO 0.2 Sr 518
MgO 5.8 Rb 17
CaO 10.7 Co 31
Na,O 3.4 \% 260
K,0 1.0 Ni 13
TiO, 0.9 Cr 11
P205 0.2 Ba 364

Tableau 2-10 : Composition moyenne de 33 basaltes riches en alumine
(Brophy et Marsh, 1986).
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5.3.2- La migration des liquides intergranulaires ?

Sur la figure 2-27 on peut constater que I'ensemble des microdiorites
semble suivre une évolution qui est peu différente des lignés secondaires
dirigées vers les leucodiorites. Comme dans les roches hétes, nous
proposons que les microdiorites correspondent & des éléments de magmas
parfois appauvris ou enrichis par rapport au magma originel. L'expulsion
des liquides résiduels a lissu de la cristallisation provoquée par le
rééquilibrage thermique local engendre alors une partie des variations de
composition chimiques que montrent les microdiorites (tab. 2-9). A ce
propos, on peut noter que les éléments chimiques qui montrent une
dispersion maximale dans les enclaves sont les mémes que ceux présentant
une dispersion importante dans les roches hotes.

Mais on peut également remarquer (fig.2-27) que contrairement aux
évolutions secondaires des roches hotes, la tendance évolutive générale des
microdiorites ne se traduit pas par un enrichissement ou un
appauvrissement en alumine. La possibilité de migration des liquides
intergranulaires n'est donc pas aussi nettement marquée dans les
microdiorites que dans les magmas hétes. On peut essayer de chercher des
traceurs susceptibles de révéler des anomalies corrélables avec 'hypothése
de migration.

Le spectre de Terres Rares de 1'échantillon 712 qui correspond a celui
d'un filon (fig.26, p. 162) est, par exemple, radicalement différent de celui
des microdiorites qui forment des enclaves éparses, aussi bien dans les
diorites quartziques que dans les tonalites. De plus, ce spectre est trés
proche de celui de la tonalite T2. Le seul point commun entre ces deux
roches est quelles forment des filons reconnus comme les injections les
plus tardives dans lhistoire thermique de I'[CFL. Nous n'avons pas
d'arguments irréfutables mais 1'idée qui découle de ces observations est la
suivante. La mise en place des filons dans les magmas fortement cristallisés
(donc particulierement 2 méme de jouer le réle d'un étau en transmettant
aisément les contraintes) nous semble une situation particuliérement
adéquate pour engendrer dans les magmas injectés un peu moins cristallisés
que les magmas hotes, une migration tardive des liquides intergranulaires.
On peut donc se demander dans quelle mesure, les spectres trés semblables
de roches de nature totalement différentes ne sont pas caractéristiques des
mécanismes qui peuvent affecter ces filons indépendamment de leur
composition. Sans pouvoir prouver que le mécanisme en question
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correspond a la migration des liquides intergranulaires nous pensons
pouvoir avoir des arguments suggérant que les microdiorites dans les filons
ont des compositions plus éloignées des liquides réalimentant le réservoir
que les enclaves microgrenues éparses.

5.3.3- Le mélange dans I'ICFL.
- introduction mécanique de phénocristaux?

L'un des principaux caracteres des enclaves de 1'ICFL est de présenter
des proportions variables de phénocristaux de plagioclase, de hornblende et
accessoirement de biotite. Une interprétation classique suggere qu'ils aient
cristallisé dans le magma hoéte, puis qulils se soient introduits
mécaniquement dans le magma des enclaves. Dans de nombreux exemples
a travers le monde, cette interprétation est issue de l'observation des
textures de déséquilibre chimique qui caractérisent en général ces
xénocristaux magmatiques (Didier, 1973; Vernon, 1983). Dans I'ICFL, les
résorptions de cristaux n'ont jamais été observées. Nous venons de voir que
les magmas des microdiorites (enclaves et filons) et les magmas des roches
hétes (D et DQ en particulier) présentent des contrastes de composition trés
faibles. Ainsi lorsque les cristaux sont introduits mécaniquement dans le
magma des microdiorites, ils ne sont pas soumis a d'importantes variations
des conditions d'équilibre et ce mécanisme d'échange est plus difficile a
mettre en évidence.

Dans les enclaves de I'lCFL, la présence ou l'absence de phénocristaux
n'engendre pas de modifications significatives de leur composition. Notre
échantillonnage ne nous a pas permis de montrer des corrélations entre la
teneur des éléments et les proportions des phénocristaux dans les enclaves.
De méme, lorsque nous avons analysé deux enclaves contenant 15 et 30 %
de phénocristaux, avant et aprés extraction des amphiboles, des
plagioclases et des biotites d'une taille supérieure au grain moyen de la
matrice de l'enclave, nous n'avons pas constaté de différence dans les
analyses (tab. 2-11).

Ces résultats impliquent que le mécanisme a l'origine de la présence
des phénocristaux dans les enclaves est tel qu'il n'entraine pas de
modifications de la composition modale des microdiorites. Tout se passe
donc comme si les proportions relatives entre les hornblendes et les
plagioclases étaient les mémes au niveau des phénocristaux et de la
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“Ech. 89-27E | 89-27ET 89-29 89-29T
° Ana. 10505 10511 10506 10517
5i02 49,76 49,71 50,68 50,11
1203 19,44 19,28 19,12 18,60
203 9,60 9,61 8,97 9,45
no 0,17 0,17 0,16 0,16
g0 4,86 4,80 5,29 5,57
Ca0 8,01 8,17 8,28 8,34
Na20 4,04 4,04 3,79 3,63
K20 0,93 0,85 1,14 1,04
TiO2 1,16 1,17 0,94 0,98
P205 0,21 0,21 0,17 0,18
PF 1,31 1,06 1,35 1,24
Total 99,49 99,07 99,89 99,30
Nb 11 11 9 9
Zr 112 110 83 81
Y 26 25 19 20
Sr 527 536 551 540
Rb 30 26 35 31
Co 31 31 33 34
\4 265 268 204 216
Ni 18 16 47 47
Cr 29 22 70 83
Ba 337 286 392 354
Zn 91 91 88 94
Cu 46 47 99 99
Ga 21 21 20 19
Or 5,50 5,02 6,74 6,15
Ab 34,19 34,19 32,07 30,72
An 32,16 31,96 31,79 31,39
Mg-Di 1,50 1,73 2,04 2,18
hFe-Di 0,98 1,14 1,19 1,31
Ca-Di 2,59 3,01 3,41 3,68
Mg-Hy 3,07 3,22 5,10 5,88
Ll::-ﬂy 2,01 2,12 2,97 3,52
g-0l 5,28 491 4,22 4,07
Fe-Ol 3,80 3,57 2,71 2,69
Ap 0,49 0,49 0,39 0,42
Nm 2,20 2,22 1,79 1,86
Mag 3,72 3,73 3,45 3,50

Tableau 2-11 : Comparaison de la composition totale d'enclaves a texture
microgrenue porphyrique (89-27E dans DQ : 30% et 89-29 dans T1: 15%
volumiques de phénocristaux) avec celle de la matrice microgrenue qui
cimente les phénocristaux (27ET et 297T).
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matrice. Il est peu probable que l'introduction mécanique agisse de la sorte.
C'est pourquoi nous suggérons que dans IICFL, la plupart des
phénocristaux dans les microdiorites porphyriques ont cristallisé a partir du
magma dans lequel on les observe aujourd’hui. L'introduction mécanique
n'est cependant pas exclue au moins au niveau des bordures des enclaves
(fig. 4, planche IV, p. 141) ou parfois les phénocristaux d'amphibole sont
particuliérement xénomorphes.

- la cristallisation des phénocristaux a partir du magma des enclaves et
ses implications.

Les phénocristaux sont trés rares dans les filons syn-plutoniques. Ces
derniers indiquent donc que d'une maniére générale les magmas injectés ne
contenaient pas de cristaux précoces (primo-cristaux) témoignant de stades
de cristallisation antérieurs a la réalimentation. Le magma microdioritique
est injecté a 1'état liquide au moins dans les stades les plus tardifs.

Par conséquent, si c'est également le cas pour les stades d'injection
précoce, la seule origine possible pour la plupart des phénocristaux est de
croitre a l'intérieur de I'enclave au cours du stade de refroidissement lent de
l'intrusion (équilibrage thermique global) aprés le rééquilibrage thermique
local du magma injecté avec le magma hote (Sparks et Marshall, 1986). La
présence ou l'absence de phénocristaux dans le magma injecté dépend donc
de la température d'équilibrage locale entre les deux magmas. Lorsque
linjection est précoce, donc a température d'équilibre élevée, le
refroidissement rapide du premier stade entraine la formation de microlites
avec une densité qui permettra la croissance de cristaux de taille
comparable a celle des roches hotes. Par contre, au cours des stades
d'injection plus tardifs (les filons, par exemple), les taux de nucléation tres
élevés a l'issu du rééquilibrage thermique local ne permettent pas la
croissance de cristaux de grande taille : par manque d'espace tous les
cristaux ont sensiblement la méme taille réduite. Dans le cas des filons, la
température d'équilibre est plus basse que dans le cas des enclaves. Mais
elle n'atteint pas la température de solidus des magmas injectés comme en
témoignent les auréoles de surcroissance des baguettes de plagioclases (fig.
5, planche IV, p. 141)."

En terme de degré de surfusion cela signifie que la surfusion est plus
importante au moment du rééquilibrage thermique au niveau des filons que

pour les enclaves (fig. 2-28).
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nucléation
croissance
Taux de nucléation
ou de croissance
1 2 Degré de surfuslon

Figure 2-28 : Variations de texture des enclaves au contact des tonalites T1
correspondant sur 1 et 2 a la roche dont les grains sont les plus gros (env.
1 cm) et interprétation schématique des conditions de nucléation
cristallisation du magma basique dans les deux cas; 1: enclaves a grains
moyens (peu de nucléi au départ) et 2: enclaves en bordure de filon a
grains fins (nombreux nucléi au départ) : les filons et leurs enclaves se sont
trouvés figés et ont conservé les principaux caractéres de la structure
d'injection initiale. 175
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L'examen des conditions de nucléation et de cristallisation au niveau des
magmas qui forment les structures prouve donc que 1'écart thermique entre
le magma hote et le magma injecté a été plus important lors de l'injection
des filons qu'au moment de la formation des enclaves.

On peut également interpréter ces différences de texture comme un
effet de vitesses de refroidissement différentes dans les filons et dans les
enclaves. En effet, les vitesses de refroidissement contr6lent également les
taux de nucléation. Les refroidissements les plus rapides favorisent les taux
de nucléation les plus élevés. Par conséquent au moment de la formation de
certaines enclaves dont la texture est presque grenue la vitesse de
rééquilibrage thermique avec le magma hote pouvait étre trés peu différente
de la vitesse de refroidissement globale de l'intrusion.

Pour expliquer les enclaves pauvres en phénocristaux et réellement
porphyriques, on ne peut exclure I'hypothése d'injections précoces de
magmas renfermant quelques cristaux.

- Echanges chimiques, hybridation et conclusions.

Nous venons de voir que d'importants échanges chimiques ne sont pas
assurés par le transfert des minéraux du magma héte vers le magma injecté.
Pourtant, les diagrammes de Harker (fig. 25, p. 159) montrent que la
majeure partie des enclaves éparses présente une composition intermédiaire
entre celle des filons syn-plutoniques et celle des roches de la lignée de
différenciation principale de 1'TCFL (diorites-tonalites). On peut également
remarquer que le spectre de Terres Rares de la diorite quartzique est en
position intermédiaire entre le spectre des autres roches de la suite et ceux
des enclaves éparses dans les roches de 1'TCFL (fig. 26, p. 162). Dans le cas
ou cette caractéristique est un effet de mélange cela veut dire que la
composition en Terre Rares des enclaves est plus proche de celle du
magma injecté que la composition des filons syn-plutoniques eux mémes
qui sont pourtant plus tardifs. Par conséquent, il est possible que les teneurs
en Terres Rares des filons syn-plutoniques résultent de phénomenes
secondaires tels que la migration des liquides intergranulaires.

L'ensemble de ces caracteres chimiques suggere que l'hybridation n'est
pas un phénomene négligeable dans 1'TCFL que les les roches soient hétes
ou injectées. Mais lorsque 1'on essaie de quantifier ces taux d’hybridation a
partir de deux pdles de composition différents, on se heurte a un obstacle
majeur : la sélectivité des divers éléments chimiques vis a vis des processus
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pétrogénétiques variés. En effet, tout se passe comme si chaque élément
chimique (ou plus exactement chaque groupe d'éléments parmi un grand
nombre) est un traceur d'un processus pétrogénétique spécifique.

C'est la raison principale de la difficulté d'interprétation des données
chimiques et des variations importantes des teneurs en certains éléments au
sein d'un méme facies pétrographique. Cependant, nous avons pu montrer
la diversit¢ des processus pétrogénétiques susceptibles d'expliquer les
principaux caracteres chimiques des roches de 1'CFL. Nous retiendrons
qu'il faut compter trois stades d'‘évolution distincts et successifs pour
expliquer 'ensemble des caractéres chimiques observés:

- les évolutions antérieures a l'interaction des deux magmas
(cristallisation fractionnée, pauvreté en nickel);

- I'hybridation et les mélanges postérieurs aux injections les plus
précoces;

- les processus tardifs d'évolution des magmas partiellement hybrides
par fractionnements secondaires.

Dans le détail :

-(a) la différenciation de la série diorites-tonalites peut résulter:

- (al) de la cristallisation fractionnée & partir d'un magma a
composition proche d'un basalte riche en alumine;

--(a2) de la contamination a la source ou lors de l'ascension des
magmas différenciés;

- (a3) du mélange et des interactions avec les magmas ré-injectés;

- (a4) des processus de fractionnement secondaires par migration des
liquides intergranulaires au-dela de 50% de cristaux.

- (b) les variations de compositions des microdiorites qui ont
des compositions de basaltes riches en alumine peuvent €tre surtout
produites par :

- (bl) les interactions chimiques avec les divers magmas hotes; nos
données chimiques ne nous permettent pas de considérer l'introduction
mécanique de phénocristaux comme un mécanisme majeur d'échange dans
I'ICFL;

- (b2) la migration tardive des liquides intergranulaires en méme
temps qu'elle se produit pour les roches hotes.

On peut ajouter que la possibilité d'échanges chimiques et les
conditions de cristallisation sont essentiellement contrdlée par :

- les températures de rééquilibrage des magmas en présence;

- les temps de résidence des magmas en enclaves;
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Nous avons vu que dans I'ICFL ces parametres sont variables en
fonction du type de structure observé. Dans ce qui suit nous qualifirons
abusivement les magmas injectés de magmas basiques parcequ'ils sont
nettement moins riches en silice que la plupart des autres faciés de I'I[CFL,
mais leur contraste de composition avec les diorites est négligeable.
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6- Injection et fragmentation des microdiorites.
6.1- Estimation des conditions physiques des interactions.
6.1.1- Les contrastes de densité.

Nous avons vu que pendant l'injection, le magma basique peut étre
considéré comme un liquide et qu'il est possible de calculer la densité d'un
liquide si on connait sa composition chimique (premier chapitre). Nous
avons effectué ce calcul a partir de la composition des roches de 1'ICFL.
Sachant que ces compositions ne sont plus représentatives des magmas
originels comme nous venons de le voir, il convient de noter l'incertitude
importante introduite par la méconnaissance des compositions originelles.

Un autre grand facteur d'incertitude que nous avons discuté en

premiere partie concerne le choix du modele de cristallisation modale. Or,
nous avons vu que la cristallisation des phénocristaux dans les enclaves est
envisageable a partir des seuls magmas basiques. Compte tenu des
similitudes de compositions des matrices d'enclaves et de 1'assemblage des
phénocristaux, il est possible que le modele de cristallisation modale (p. 26-
27) soit proche de la véritable cristallisation des magmas de 1'ICFL.
A partir des valeurs de la densité des solides gabbroiques et tonalitiques
fournies par Malooe (1985) et de nos calculs sur celles des liquides
basaltiques (composition des microdiorites) et tonalitiques (proche de la
composition des tonalites T1), nous avons extrapolé sur l'intervalle
thermique de cristallisation les densités approximatives des magmas
partiellement cristallisés de I'TCFL (fig. 2-29). Quel que soit le taux de
cristallisation le magma basique est plus dense que le magma acide avec
lequel il est a 1'équilibre thermique. Par contre, il peut y avoir une inversion
du contraste de densité entre un liquide basaltique et un magma tonalitique
partiellement cristallisé car les magmas de 'ICFL montrent des contrastes
de composition modérés. On peut ainsi définir une température du magma
acide pour laquelle il y a inversion. Lorsque les magmas présentent un fort
contraste de composition, par exemple, lors de l'interaction d'un liquide
basaltique avec un magma granitique, cette inversion ne peut se produire
qu'a tres basse température. Au contraire, plus le magma acide a une
composition proche de celle du liquide basique, plus cette inversion se
produit a une température élevée.

179




2900

Dens‘ltSé 1 magma basaltique
Ka/m* 57001
2500 -
1 :i:gts‘;cl’u'eque magma tonalitique
2300 + } i |

500 700 900 1100
Température, C

| températures liquidus et solidus

'T‘ saut de densité par équilibrage thermique

Figure 2-29: Courbes schématiques d'évolution des densités des magmas
de I'ICFL au cours de la cristallisation (magma microdioritique et tonalite
T1). Les températures correspondent a celles du magma résident TI. Au
cours de linjection, a "basse température”, le liquide basique est
susceptible d'étre moins dense que le magma acide. Par contre, a l'issue du
rééquilibrage thermique dans ce domaine thermique, le magma basique
partiellement cristallisé devient, comme il est a plus haute température,
plus dense que le magma acide.

Dans I'ICFL, si on considere que les liquides basaltiques sont injectés
a une température proche de leur liquidus, cette inversion se produit pour
des valeurs de températures dans les tonalites T1 d'environ 900-950 °C.
Cette estimation permet donc de distinguer deux domaines de température
pour les magmas hotes :

- un domaine de haute température ou le liquide basaltique injecté est
plus dense que le magma résident;

- un domaine de basse température o, au contraire, la densité du
liquide basique est inférieure a celle du magma résident.

Nous avons évoqué au cours du second chapitre le rdle déterminant du
contraste de densité sur la forme des structures d'injection : les contrastes
de densité déstabilisants (Ap = phote - Pinjecté >0) favorisent dans les
milieux déformables la formation de structures d'injection verticales
(filons); les contrastes de densité stabilisants (Ap<0) permettent les
épanchements horizontaux (sills). Par conséquent, au cours de I'injection
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chacun des deux domaines thermiques que nous venons de définir est
schématiquement caractérisé par un type de structure. Les structures planes
(filons, couloirs d'enclaves) de 1ICFL se sont donc formées dans le
domaine des basses températures pour lesquelles les conditions de densité
sont déstabilisatrices.

6.1.2- Les propriétés rhéologiques.
Estimation des viscosités.

Comme précédemment, on suppose que le liquide basique est injecté a
la température de son liquidus. Dans ces conditions le magma basique
injecté présente une viscosité inférieure a la viscosité du magma acide, quel
que soit le taux de cristallisation de ce dernier (fig. 2-30 estimations selon
la méthode décrite par Bremond d'Ars, 1990; voir premiere partie).

Par contre, a l'issue de 1'équilibrage thermique le contraste de viscosité
entre les magmas basique et acide est susceptible de s'inverser a cause de la
cristallisation rapide a laquelle est soumis le magma basique (second
chapitre; Sparks et Marshall, 1986; Frost et Linslay, 1988; Fernandez et
Barbarin, 1991).

La figure 2-30 représente les viscosités des magmas dioritiques et
tonalitiques de 1ICFL. Les calculs ont été menés avec des valeurs de
parametres correspondant aux conditions physiques et aux caractéristiques
moyennes des magmas que nous avons précédemment présentés (pression :
4 kbar; teneur en eau : 4%). La valeur du seuil de cristallinité de la
transition entre les comportements fluide et solide est de 60%. L'inversion
des viscosités pour les magmas de I'TCFL (composition proche de celle des
microdiorites et des tonalites T1), se produit, dans ces conditions, a2 une
température d'équilibre d'environ 950°C. On peut évaluer l'influence des
différents parametres de calcul sur cette valeur de température a 1'aide de la
figure 2-31. En faisant varier le pourcentage rhéologique critique (teneur en
cristaux critique), la teneur en eau et la pression totale, on constate que les
valeurs s'étendent sur une large gamme de température (920 a 1000°C). On
remarque également que cette inversion du contraste de viscosité se produit
lorsque le magma basique présente environ le double de la teneur en
cristaux du magma acide.
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Figure 2-30: Estimations des viscosités des magmas acides et basiques de
I'ICFL en fonction de la température d'équilibre (température du magma
acide) : il y a inversion des viscosités lorsque le magma basique atteint une
proportion de cristaux qui correspond au double du taux de cristallisation
du magma acide. Le taux de cristaux critique utilisé pour le calcul est de
60%, une teneur en eau de 4% et une pression totale de 4 kbar.
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Figure 2-31: Variation de la température d'inversion du contraste de
viscosité entre deux magmas de I'ICFL (magma basaltique : microdiorites
et tonalite TI1) avec différentes valeurs pour les parameétres de calcul:
CRT=poucentage de cristaux critique de la transition rhéologique entre les
comportements plastiques et visqueux. Comme sur la figure précédente, les
chiffres preés des courbes indiquent les teneurs en cristaux a la température
d'inversion: la valeur la plus élevée correspond au magma basique.
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Nos observations pétrographiques nous permettent de considérer qu'a
I'échelle des affleurements, au cours d'un méme épisode d'injection, la
quantit¢ de magma basique est trés faible par rapport a la quantité de
magma acide. En effet, nous interprétons la grande variété des structures au
sein de presque tous les facies acides comme le témoin du caractere itératif
de l'injection (p.136-137). Cette approximation est totalement justifiée si
l'on considere les injections tardives (filons peu ou pas fragmentés) dans les
tonalites T1 qui ne représentent qu'une infime partic du volume total des
roches présentes & l'affleurement. Par conséquent, la température
d'équilibre entre les deux magmas peut étre considérée comme étant celle
de la température locale du magma acide hoéte. Dans un graphe
représentant 1'évolution de la viscosité en fonction de la température
d'équilibrage des deux magmas, on peut distinguer trois domaines
spécifiques du comportement du magma basique (fig. 2-32):

- (1) le magma basique est plus fluide que le magma résidant: le
mélange et 'homogénéisation chimique sont a priori favorisés; il peut y
avoir disparition des hétérogénéités si les conditions hydrodynamiques s'y
prétent; on appellera ce domaine le domaine fluide;

- (ii) le magma injecté est plus visqueux que le magma héte : on
favorise la conservation partielle d'hétérogénéités chimiques et la formation
d'enclaves arrondies si la fragmentation intervient aprés l'équilibrage
thermique; c'est le domaine visqueux;

- (iii) le magma basique peut €tre assimilé a un solide et dans ces
conditions la fragmentation des hétérogénéités basiques préexistantes
permet d'expliquer l'apparition des enclaves anguleuses dans un domaine
thermique (iiia) ou le magma acide est encore suffisamment mobile pour
étre a son tour injecté dans les structures basiques. Un domaine (iiib) ou la
cristallisation ne permet plus aucune mobilit¢ du magma acide doit étre
distingué; la mobilisation des liquides intergranulaires et quelques échanges
chimiques entre ces liquides peuvent aussi se produire.

La transition entre les modes de déformation fluides et solides.

La relation de Maxwell permet d'estimer la position de la transition
rhéologique entre les comportements ductiles et fragiles des magmas trés
peu cristallisés dans un diagramme température-temps (Dingwell et Webb;
1989; 1990; premiere partie). Cette transition apparait lorsque les vitesses
d'application des contraintes sont trop rapides pour laisser le temps au
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Figure 2-32: Les modes de déformation des éléments de magma basique a
'équilibre thermique avec le magma acide résident.

magma d'accommoder la déformation par des réarrangements structuraux.
L'extension du domaine de déformation non-newtonien du coté des hautes
températures et vers les temps caractéristiques de la déformation les plus
longs n'est connue.

Munis d'estimation de viscosités nous avons étendu la méthode aux
domaines thermiques ou les taux de cristallisation sont intermédiaires (fig.
2-33). Dans ces domaines de température intermédiaires, les valeurs
calculées sont peu fiables : les résultats de Dingwell et Webb (1989; 1990)
ont été obtenus avec des liquides et ne s'appliquent théoriquement qu'aux
systtmes liquides. Dans les magmas trés fortement cristallisés, on se
rappelle que la position de cette méme transition dans un espace
température-temps peut &tre estimée comme Furman et Spera (1985) le font
dans un exemple du batholite de la Sierra Nevada (fig. 2-33; domaine de
basse température).

Nous avons représenté dans un méme diagramme température-temps
les deux courbes correspondant aux deux méthodes dans leurs domaines
respectifs et étendus de températures. Ceci nous permet d'estimer sur la
totalité de lintervalle de cristallisation la position de la transition
rhéologique fluide-solide pour un magma de composition connue (fig. 2-
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33). Dans les domaines de température intermédiaires, la valeur du temps
caractéristique de rupture est surtout fonction de la valeur de la teneur en
cristaux critique utilisée pour calculer la viscosité. En effet, la transition
solide-fluide estimée a partir de la relation de Maxwell devient quasiment
indépendante de la vitesse de déformation lorsque le taux de cristallisation
s'approche de 60% (valeur utilisée pour tous les calculs qui suivent). Dans
le domaine de basse température la rupture dépend essentiellement de la
pression fluide : les fortes pressions fluides réduisent les vitesses de
déformation (Furman et Spera, 1985).

Comme nous l'avons fait pour les viscosités, nous avons comparé les
temps caractéristiques de ruptures d'un magma basaltique avec celui d'un
magma tonalitique T1 (fig. 2-34). Nous considérons comme pour les
viscosités que le temps caractéristique du magma basique a 1'équilibre
thermique avec le magma acide ne dépend que de la température du magma
acide (en abscisse sur la figure).

Munis de ces approximations sur les densités, les viscosités et les
temps caractéristiques de déformation nécessaires a la rupture pour les
magmas de I'TCFL, nous nous proposons d'essayer de cerner les conditions
de température, de teneurs en cristaux et de vitesses de déformation qui
correspondent 2 la formation des structures de 1'TCFL.

6.2- Contraintes pétrographiques.

Les observations de terrains apportent de nombreuses contraintes.
Notre objectif est ici de les résumer.

6.2.1- Relations entre les structures syn-plutoniques et la
déformation.

La concordance des directions de la foliation dans les microdiorites
avec celles des tonalites T1 et 1'obliquité des directions de filons sur cette
foliation, permettent d'établir que la mise en place des structures d'injection
est plus précoce que l'acquisition de l'orientation préférentielle des
minéraux. On admet généralement que les minéraux des magmas sont
capables de s'orienter préférentiellement pour des taux de cristallisation
relativement élevés, correspondant 2 la transition rhéologique fluide-solide
(Cruden, 1990; Fernandez et Barbarin, 1991).
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Figure 2-33: Calculs de la transition entre les comportements fragiles et
non newtoniens des magmas partiellement cristallisés en fonction de la
température et du temps caractéristique de la déformation (inverse de la
vitesse d'application des contraintes). Voir texte, premiére partie du
mémoire.

Dans I'ICFL, l'orientation des minéraux dans les filons n'est pas
compatible avec les directions supposées d'écoulement dans de telles
structures planes. En admettant que les magmas de I'TCFL puissent
enregistrer une foliation résultant d'une cristallisation sous contraintes a
partir de teneurs en cristaux d'environ 60%, les calculs de viscosités
montrent que les structures d'injection syn-plutoniques des tonalites T1 sont
apparues a des températures d'au moins 850°C. On considére qu'a
température plus basse le magma acide n'est plus assez mobile pour
s'injecter dans le magma basique.
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Au cours du refroidissement le magma basaltique est susceptible de
présenter une orientation minéralogique avant le magma tonalitique
(Cruden, 1990; Fernandez et Barbarin, 1991). Dans ces conditions, ces
auteurs pensent que la réorientation des structures basiques au gré des
mouvements convectifs (instabilité gravitaire, déformation tectonique...)
peut engendrer l'obliquité des foliations entre les matériaux acides et
basiques. Ceci n'a jamais ét€ observé dans 1'ICFL et suggere donc que
l'apparition de la foliation a été trés tardive.

Par conséquent, ces contraintes pétrographiques nous permettent de
proposer la limite thermique minimale de mise en place des structures syn-
plutoniques dans les tonalites T1 de I'ICFL (850°C). A cause des contrastes
de composition, pour les diorites quartziques cette température minimale
est sous estimée. Au contraire elle est surestimée si l'injection se produit
dans les tonalites T2.
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Figure 2-34: Comparaison des positions relatives dans un espace
température-temps des transitions rhéologiques fragile-non newtonien des
deux types de magma de I'ICFL (un magma basaltique et un magma
tonalitique), la température ou les courbes se croisent correspond a la
température d'inversion des viscosités de la figure 3-3. Au cours de
linjection les temps caractéristiques de déformation sont d'environ Is
(Furman et Spera, 1985; Spera et al., 1988) linjection d'un liquide
basaltique ne peut engendrer la rupture fragile du magma acide que si la
température de ce dernier est au plus d'environ 850-900°C.
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Nous avons vu que le magma basique au niveau des filons a subi une
surfusion importante. I1 est donc a l'issue de l'équilibrage thermique
vraisemblablement riche en cristaux. Malgré cela, les pipes magmatiques
dans les filons syn-plutoniques des tonalites T1 suggerent qu'a lissue du
rééquilibrage thermique, le magma basique est encore trés mobile. Cette
mobilité peut étre favorisée par des hétérogénéités de composition locales
(teneur en eau par exemple).

6.2.2- La convection dans I'ICFL.

Nous avons des évidences des phénomeénes de convection c'est a dire
d'un brassage actif tous les stades du refroidissement. Dans 1'ICFL, quel
que soit le mécanisme de fragmentation, la dispersion mécanique des
enclaves est un fait d'observation. La présence d'enclaves isolées ou
regroupées en ilots (amas) et sans relations apparentes les unes avec les
autres, indiquent que les mouvements convectifs dans le magma ont joué
un rdle non-négligeable. De plus, cette convection peut permettre
d'expliquer la réorientation des couloirs d'enclaves parallélement aux plans
de foliations de l'intrusion : il est en effet difficile de concevoir que les
injections basiques fragmentées (couloirs d'enclaves) et que les filons
tonalitiques (T2) tardifs se soient localisés dans les plans de foliation. En
effet, la majorit€é de ces plans suggerent une importante composante en
aplatissement montrant que les filons auraient dd s'orienter dans des plans
sub-verticaux perpendiculaires & la foliation. Dans ces conditions, il faut
admettre soit (a) que ces structures ont été réorientées, soit (b) que la
majorité des filons syn-plutoniques (microdiorites fragmentées en couloirs
d'enclaves et tonalite T2) s'est localisée dans des discontinuités
(cisaillements précoces?), soit (c) que le systtme de contraintes était
radicalement différent de celui imposé par la déformation régionale. Nous
ne retenons pas (c) car il est peu probable que le régime de déformation ait
changé entre 1a mise en place des structures et la fin de la cristallisation de
l'intrusion.
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6.3- Modalités de I'injection dans I' CFL.

Dans I'ICFL, les structures d'injections sont planaires et verticales. De
telles structures suggeérent que les contrastes de densité éEtaient
déstabilisants au moment de l'injection (densité du liquide injecté inférieure
a la densité du magma résident). Par ailleurs, les températures minimales
que nous venons d'estimer sont basées sur le fait que les magmas résidents
peuvent encore se comporter comme des fluides. Ils étaient donc
déformables : seuls des contrastes de densité déstabilisants permettent la
formation de structures d'injection verticales dans les systémes de
contraintes isotropes (par exemple Lister et Kerr, 1991). La cristallisation
sous contraintes de I'ICFL indique que ces dernieres conditions ont pu
favoriser la géométrie planaire des filons perpendiculairement a I'axe des
contraintes minimales au moment de 'injection.

La gamme de température comprise entre la température d'inversion
du contraste des densités (950 °C) et la température a laquelle le magma
tonalitique montre une brusque augmentation de sa viscosité (850°C si la
teneur en cristaux critique est de 60%), correspond a l'intervalle thermique
sur lequel s'est effectuée l'injection permettant la formation des structures
fragmentées. La valeur inférieure est obtenue grice aux contraintes de
mobilité du magma acide pour démanteler les structures d'injection
basiques et, éventuellement, disperser les enclaves. Cet intervalle de
température correspond 2 des teneurs en cristaux dans le magma acide entre
20% et 60%, la teneur en cristaux de la transition entre les comportements
rigides et ductiles. Cette derniere valeur que nous avons fixée a 60% pour
effectuer nos calculs est fonction de la vitesse de déformation (I'inverse du
temps caractéristique de la déformation, voir premier chapitre). Bien
entendu, les filons non-fragmentés ont pu se mettre en place a des
températures plus basses que 950°C : il n'y a aucune raison pour que les
injections basaltiques cessent lorsque la température du magma tonalitique
décroit.

Pour tenir compte de cette vitesse de déformation on peut comparer
les temps caractéristiques de rupture des magmas aux temps
caractéristiques de refroidissement par rééquilibrage thermique. Pour des
structures décimétriques 2 métriques ces temps caractéristiques sont
d'environ 103 s (formule n°5, p. 74). Ce temps représente le temps moyen
que met le magma basique de la structure pour s'équilibrer thermiquement
par conduction avec le magma acide. Les structures d'injection de liquides
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dans un magma partiellement cristallisé ne se forment que lorsque le temps
caractéristique de la déformation est beaucoup plus court que le temps
caractéristique de refroidissement.

La valeur de la limite inférieure est donnée par les phénomenes
volcaniques les plus rapides pour lesquels le dégazage favorise les temps
caractéristiques les plus courts (102 s; fig. 1-12). Spera et al. (1988)
retiennent la valeur de 1 s pour caractériser les temps de transport des
magmas basaltiques dans la crofite.

Les estimations de la gamme de température du magma tonalitique au
moment de I'injection de la majorité des structures de I'I[CFL (850-950°C)
ont une implication importante. L'injection n'a probablement pas provoqué
la fracturation du magma acide partiellement cristallisé sauf dans les cas
extrémes d'alimentation : injection tardive avec des vitesses élevées. Au
voisinage de 900°C il faut des vitesses de déformation d'environ 10-3 s-1
pour provoquer la rupture fragile du magma tonalitique lors de 1'injection,
c'est a dire, des vitesses de quatre ordres de grandeur supérieures aux
vitesses de déformation couramment admises lors du transport de magmas
fluides dans la crofite (fig. 2-34). Si l'on retient 1'estimation de Spera et al.
(1988; 1 s) pour le transport de magmas basaltiques, a2 900°C le
comportement du magma résident est, d'apres les modeles de calculs, non-
newtonien (fig. 2-34). De méme, les filons non fragmentés de I'ICFL qui
peuvent présenter des extrémités arrondies (fig. 2, planche II, p. 129) et qui
témoignent dans ce cas d'un mode de déformation du magma résident plutdt
fluide que fragile, indiquent que si I'injection a eu lieu en deca de 900°C les
temps caractéristiques sont plus longs que 10 25 s (soit des vitesses de
déformation < 3.10 3 s°1),

C'est ce dernier résultat qui a motivé les expériences analogiques que
nous présenterons en troisitme partic du mémoire. I1 nous faut encore
tenter de préciser les conditions de formation des enclaves a partir des
structures d'injection.

6.4- La fragmentation des structures d'injection.
6.4.1- La fragmentation postérieure a l'équilibrage thermique.
Les filons syn-plutoniques des tonalites de IICFL permettent

d'envisager les écarts thermiques entre le liquide basaltique et le magma
tonalitique. Cet écart est au maximum de 250°C dans les conditions ou
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nous avons mené les calculs de viscosité et si I'on considere que les
magmas basaltiques super fondus n'existent pas. Les courbes rhéologiques
des diorites quartziques sont plus proches de celles du magma basaltique
que le sont celles des tonalites T1 : I'inversion des densités se produit a plus
haute température et la gamme des températures que 1'on peut admettre lors
des injections est plus élevée. 250°C constituent par conséquent, une
estimation maximale et globale pour 1'écart thermique entre les magmas
résidents et injectés de I'ICFL.

Nous avons montré que 1'équilibrage thermique, dans la plupart des
enclaves éparses et arrondies n'a pas abouti, comme dans les filons, a la
cristallisation presque totale sous forme de microcristaux. Au contraire, ces
microcristaux devaient étre suffisamment espacés pour permettre la
croissance de cristaux susceptibles d'atteindre des tailles de minéraux
comparables a celles des roches hdtes. De plus, on a reconnu dans tous les
cas (tonalites T1 et DQ) la nécessité d'avoir des objets basiques
suffisamment fluides pour former des enclaves arrondies. Contrairement
aux enclaves anguleuses, ces derni¢res devaient accommoder leurs formes
en fonction des contraintes imposées. Toutes ces données suggerent que la
plus grande partie des magmas basiques de 1TICFL a été injectés
précocement et & des températures> 900°C. Cette température correspond a
la valeur de changement de pente brutale de la courbe de transition
rhéologique solide-fluide du magma basique.

En fait, la figure 2-35 permet de distinguer les domaines température-
temps des modes de déformation des magmas basaltiques a 1'équilibre
thermique avec le magma résident. Quelle que soit la vitesse de
déformation du mécanisme de fragmentation, au-dela de 900°C, le magma
basique se comporte comme un fluide non-newtonien. A une température
inférieure, son comportement dépend surtout de la vitesse de déformation :
seules les vitesses les plus rapides permettent d'expliquer l'apparition des
enclaves anguleuses (rupture fragile) dans les diorites quartziques de 1'TCFL
11 faut donc admettre que dans I'IlCFL, les vitesses de déformation imposées
par les mouvements de convection pouvaient atteindre au moins localement
103 s-1. Si la fragmentation anguleuse a eu lieu vers 900°C, les temps
caractéristiques de déformation devaient étre au moins égaux a ceux de
l'injection.
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Figure 2-35: Domaines température-temps caractéristiques de la
déformation correspondant aux conditions possibles de formation des
enclaves de I'ICFL. A l'issue du rééquilibrage thermique entre les deux
magmas : (a) domaine de formation des enclaves arrondies; (b) domaine
de formation des enclaves anguleuses. Il est peu probable de former des
enclaves anguleuses avant que cet équilibre thermique soit atteint sauf
avec des vitesses de déformation extrémement rapides. 1l est possible de
former des enclaves arrondies caractéristiques d'un mode de déformation
fluide au cours du stade d'injection avant l'équilibrage thermique.
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6.4.2- Fragmentation synchrone de l'injection?

Dans ce qui a précédé nous n'avons envisagé la formation des
enclaves uniquement comme le résultat d'une fragmentation postérieure a
I'équilibrage thermique entre le magma injecté et le magma hdte.
L'apparition des enclaves anguleuses dont la fragmentation suppose que le
magma basique a acquis son mode de déformation fragile, constitue a priori
un obstacle majeur a la formation des enclaves au cours du stade
d'injection.

Le caractere partiellement fragmenté des filons dans les tonalites T1 et
les textures des microdiorites suggerent que le magma basique a refroidi en
masse et qu'il a rapidement acquis des teneurs en microlites élevées. Dans
ces conditions, la température d'équilibre pouvait €tre relativement basse.
Dans un tel cas de fragmentation tardive il est surprenant de ne jamais
observer aux bordures des filons des enclaves anguleuses. Une explication
possible est que les vitesses de déformation par convection n'ont pas permis
la rupture fragile. Mais par ailleurs, on sait que ces vitesses importantes ont
pu étre atteintes dans les diorites quartziques (rares enclaves anguleuses).
On peut se demander pourquoi aucune preuve ne subsiste dans les tonalites
T1. Une explication pourrait €tre que la fragmentation a pu opérer avant la
fin de 1'équilibrage thermique. Dans ce cas, le mode de déformation du
magma basique est un mode de déformation fluide méme si les vitesses de
déformation sont aussi grandes que les vitesses d'injection. 11 est donc
rhéologiquement possible de ne produire que des enclaves arrondies
marquant un mode de déformation fluide du magma injecté avant que ne
s'acheve le rééquilibrage thermique.
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7- Conclusions sur 1'étude de I'ICFL.

Nous avons pu établir au cours de cette étude que I'ICFL est
caractérisé par une grande variété de structures syn-plutoniques témoignant
d'interactions de magmas contemporains dans des conditions diverses.
Nous proposons de résumer les résultats importants comme suit:

La profondeur de cristallisation de l'intrusion inversement zonée est
denviron 13 km. Elle cristallise dans un contexte tectonique actif et a
enregistré surtout sur sa bordure sud le fonctionnement de décrochements
senestres.

Les roches grenues forment une lignée de différenciation depuis des
diorites jusqua des tonalites. Les caracteres chimiques de ces roches
permettent de les interpréter par l'intervention de nombreux processus
(cristallisation fractionnée, mélange, migration tardive des liquides
intergranulaires qui peut aboutir a la formation de leucodiorites).

La plupart des structures syn-plutoniques microdioritiques que ces
roches hotes renferment se sont mises en place in situ, 4 la profondeur de
cristallisation de l'intrusion (sauf peut étre les structures susceptibles de
témoigner d'interactions plus précoces : les enclaves microgrenues €parses
et les ilots).

Les structures les plus tardives sont toutes des structures planaires
verticales (filons syn-plutoniques, couloirs d'enclaves); elles permettent
d'observer la fragmentation des structures d'injection qui aboutit, in situ, a
la formation d'enclaves. _

Le contraste de densité entre le liquide inject¢ et le magma
partiellement cristallisé résident est susceptible de s'inverser parce que les
magmas qui interagissent présentent un faible contraste de composition.

Les contrastes de viscosité s'inversent avec le refroidissement lorsque
les magmas qlii interagissent sont a 1'équilibre thermique.

Au moment de la plupart des injections du magma basique, le magma
héte a un comportement assimilable, en fonction de sa teneur en cristaux
(20-60%) et de la vitesse d'application des contraintes (environ 1 s1) 2
celui de fluides ou 2 celui de solides. Ces conditions correspondent a celles,
au moins vers les plus basses températures, ot le fluide est non-newtonien.
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Les caracteres morphologiques des structures (arrondies ou
anguleuses) ont été utilisés pour déterminer les modes de déformation du
magma acide (stade d'injection) ou du magma basique (stade de
fragmentation). La figure 2-36 résume l'ensemble des hypothéses et des
résultats de nos estimations des conditions de formation des structures. La
fragmentation peut étre soit synchrone de l'injection et la formation
d'enclaves anguleuses n'est pas envisageable, soit postérieure a 1'équilibrage
thermique et & T< 900°C. Les temps caractéristiques de convection doivent
étre de toute fagon trés courts pour produire des enclaves anguleuses
(vitesses de déformation élevées > 103 s71).
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Figure 2-36 : Syntheése des conditions de formation des structures de
UICFL. Rappels des figures précédentes. Représentation des domaines
température-temps dans lesquels on peut attendre les différents types
de structures représentées schématiquement.

Al : injection sans fragmentation;

A2 : injection et fragmentation synchrones;

B: fragmentation postérieure a 1’équilibrage thermique.

t = temps caractéristique de déformation;

Trésident = température du magma hote;

Ti = température d’inversion du contraste de densité;

Tfcc = températures de la transition rhéologique solide-fluide pour le
magma acide (a) et basique (b).
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Figure  2-37 : Carte géologique de région de Saint Brieuc établie en
collaboration avec R. Hébert. La ligne continue a Uintérieur du pluton
représente la limite approximative des faciés du groupe I (essentiellement
au Nord de cette ligne) avec les faciés intermédiaires; la ligne discontinue
correspond au tracé de la transition entre ces mémes faciés intermédiaires
et les granodiorites du groupe II (les plus au Sud).

1: formation d’Yffiniac; 2 : formation de Lanvollon; 3 : formation du
Légué; 4: intrusion de Squiffiec; 5: granitoide de Ploufragan;

6 : "granodiorite” de Saint Brieuc (ISB).
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III- L'INTRUSION DE SAINT-BRIEUC.,

L'intrusion de Saint Brieuc est localisée a 1'Ouest de la baie du méme
nom. Son étude va nous permettre d'envisager des aspects du mélange
magmatique différents de ceux que nous venons d'explorer dans l'intrusion
de Fort La Latte. Nous allons abandonner momentanément I'étude des
structures d'injection magmatiques car, contrairement "au Fort-la-Latte",
cette intrusion ne montre pas d'affleurements présentant de spectaculaires
structures syn-plutoniques.

1- Esquisse géologique et travaux antérieurs.

L'Intrusion de Saint-Brieuc (ISB) dessine une intrusion dont les
contours cartographiques présentent deux lobes principaux. Le lobe le plus
a I'Est est centré sur l'agglomération de Saint-Brieuc (fig. 2-37). Elle est
bordée a 1'Ouest par les gabbros-diorites de Squiffiec, au Nord par la
formation de Lanvollon, a I'Est par les métabasites d'Yffiniac et au Sud par
les granitoides de Ploufragan rattachés & la ceinture migmatitique de Saint
Malo-Guingamp. L'ensemble de ces formations a été brizvement décrit au
début de la seconde partie de la thése (voir contexte géologique).

L'ISB est une intrusion qui n'a jamais fait l'objet d'une étude
pétrographique détaillée. Elle est, dans un premier temps, assimilée aux
dioritoides structurés (Coutances, Fort-la-Latte, Saint-Quay et Squiffiec),
improprement regroupés sous le label "Syénite de Coutances" (Barrois,
1895; 1934; Jérémine, 1924). Cependant, dans la région de Saint Brieuc,
Barrois (1895) distingue dans cet ensemble hétérogéne plusieurs facies de
compositions et de textures différentes, parmi lesquels le "granite a
amphiboles” de Saint-Brieuc. Chantraine (1966) confirme 1'opposition entre
les diorites déformées de Plouvara-Squiffiec (bordure ouest de 1'ISB) et les
granitoides isotropes de 1'ISB dont il souligne ainsi le caractere tardif ou
post-tectonique dans l'histoire cadomienne. Une tentative de datation Rb-Sr
sur roche totale (603196 Ma, Vidal, 1980; Graviou et al., 1988) confirme,
dans un premier temps, que 1'ISB est une intrusion cadomienne mais ne
permet pas, plus tard, de préciser si elle est tardi-cadomienne comme le
pensent Le Gall et Barrat (1987) ou bien seulement tardive par rapport a
I'épisode de déformation majeur reconnu en Baie de Saint Brieuc (Balé et
Brun, 1983). Les données isotopiques Rb-Sr (Vidal, 1980) sont réutilisées
et couplées a de nouvelles données Sm-Nd (Guerrot, 1989); elles
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permettent d'établir que 1'ISB est l'intrusion la plus contaminée parmi les
dioritoides de la baie (Fort la Latte, Saint-Quay): un modele pétrogénétique
faisant intervenir la contamination crustale par un composant granulitique
profond d'un magma mantellique différencié est envisagé pour toutes ces
intrusions, alors supposées sub-contemporaines (Guerrot, 1989). On sait
aujourd'hui que I'ISB se met en place a 533 £ 11 Ma (U-Pb sur mono-
zircon, Hébert et al., 1993) et nous allons voir que cette datation permet
également de connaitre I'dge du granite de Ploufragan.

2- Description pétrographique.

Les variations de composition modale a l'intérieur du pluton montrent
que sa constitution évolue de mani€re continue depuis des diorites
quartziques jusqu'a des tonalites et/ou des granodiorites (fig. 2-38). De
facon 2 clarifier I'exposé, deux ensembles pétrographiques principaux ont
été distingués en fonction de leur répartition géographique, de la texture des
roches qui les composent et, de la présence ou de l'absence d'enclaves a
l'affleurement. Il est important de noter le caractére arbitraire de cette
distinction étant donnée l'existence de facies transitionnels en position
intermédiaire (fig. 2-37) qui expliquent pourquoi les contacts entre les
faciés ne sont quasiment jamais observés.

2.1- Les termes ''basiques'' du groupe 1.

Le premier groupe (I) est essenticllement constitué de diorites
quartziques, finement grenues (taille moyenne du grain < 2mm) et
exceptionnellement grenues, qui n'ont été échantillonnées que sur les
bordures nord et nord-est de I'ISB (fig. 2-37). A l'exception de xénolites
d'amphibolites provenant de l'encaissant au Nord du pluton et de rares
xénocristaux de quartz anguleux, blindés dans une auréole de minéraux
ferro-magnésiens, cet ensemble I ne contient pas d'autres enclaves. C'est
précisément cette absence s'ajoutant aux analogies de texture avec les
diorites quartziques qui permettent de rapporter certains des facies
transitionnels 2 composition de granodiorite ou de tonalite a ce groupe I: il
s'agit (i) de granitoides localisés dans la frange nord (dont l'unique
échantillon déformé du massif); (ii) des enclaves tonalitiques de type
microgrenu en inclusion dans les faciés rattachés au groupe II.
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Figure 2-38 : Diagramme de Streckeisen : variation des compositions
modales des roches de I'ISB et de Ploufragan; le faciés intermédiaire de
I'ISB entre les roches du groupe I (triangles) et celles du groupe II (ronds)
n'a pas été distingué; dans l'intrusion de Ploufragan (étoiles), a (aplites &
tourmaline) et b (unique échantillon grenu de granite) n'ont pas été
analysés chimiquement.

Bien que ces enclaves soient particuliérement rares, elles permettent
d'envisager la contemporanéité des magmas des deux groupes. Dans les
roches du groupe I, le plagioclase est sub-automorphe et présente un
zonage normal fortement marqué (andésine-oligoclase). Des reliques
d'augite au coeur des cristaux de hornblende vert-pales et des biotites
souvent chloritisées constituent les principaux minéraux ferro-magnésiens
(tab. 2-12). Le quartz et le microcline lorsqu'il existe, sont interstitiels. Les
opaques sont généralement dominants sur les autres minéraux accessoires :
apatite aciculaire, zircon et sphéne.

2.2- Les termes "'acides' du groupe II et les faciés transitionnels.

Les roches du groupe II et des facies transitionnels représentent plus
de 80% du volume total des affleurements du massif. Elles se différencient
de celles du groupe I (1) par la présence systématique d'enclaves
surmicacées centimétriques parfois associées & des "nodules” de quartz de
taille décimétrique, et (2) par une texture grenue
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n° ech. Pl Hbi Px Qtz Bt Kfs Ms Crd Acc.

Groupe | 90-25 54.00 20.00 2.00 8.00 15.00 1.00

90-27 37.00 37.00 25,00 1.00

90-23 60.00 5.00 16.00 13.00 5.00 1.00

90-51 55.00 15.00 8.00 18,00 3.00

facies 90-19 46.00 10.00 20.00 18.00 4.00 1.00

interm. 90-67 48.00 10.00 1.00 13.00 22,00 5.00 1.00

90-49 62.00 5.00 14.00 16.00 3.00 1.00

Groupe Il 90-58 50.00 2.00 21.00 11.00 16.00 1.00
90-28 47.00 20,00 17.00 6.00 100

90-57 46,00 1.00 22,00 20.00 9.00 1.00

Gran. Plouf | 90-29 32,00 26.00 20.00 3.0Q 12.00 7.00 0.50

Tableau 2-12 : Compositions modales représentatives des groupes de
roches qui composent le massif de Saint Brieuc et le granite de Ploufragan.

(taille moyenne du grain 3-4 mm) généralement isotrope (sauf dans la
bordure occidentale). Les granodiorites dominent largement mais des
tonalites ont également été échantillonnées (fig. 2-38). Au contact avec le
granite de Ploufragan ces tonalites renferment parfois de la muscovite.

La minéralogie de ce groupe est identique a celle du groupe I II
convient de noter cependant que la biotite constitue le minéral ferro-
magnésien dominant et que I'amphibole et surtout le clinopyroxéne sont
particulirement rares. L'apatite est systématiquement trapue.

Les enclaves surmicacées sont de tailles et de proportions variables.
Elles sont particulitrement rares dans les faciés transitionnels. Les plus
petites (environ 1cm) sont généralement recristallisées et ont souvent perdu
la fabrique conservée dans les plus grosses (10 cm). Elles renferment
essentiellement de la biotite et de la muscovite, (+ plagioclase, tapatite).
Certaines d'entre elles présentent une couronne réactionnelle de hornblende
au contact de la granodiorite hote (fig. 2-39).
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Figure 2-39 : Représentation microscopique du contact entre une
granodiorite de l'intrusion de Saint Brieuc et une enclave surmicacée
bordée par un niveau riche en amphiboles. Dessin de R. Hébert d'apres
lame mince (X 25).
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3- Principaux caracteres chimiques et interprétation
pétrogénétique.

Les enclaves surmicacées dans les granitoides sont généralement
interprétées comme des témoins d'une origine crustale des magmas qui les
renferment (Chappell et al., 1987; Didier et Barbarin, 1991). Ces enclaves
constituent des restites de fusion partielle entrainées par les liquides avec
lesquels elles sont supposées étre en équilibre. A linverse, des enclaves en
déséquilibre dans le magma hote présentent des recristallisations ou des
auréoles réactionnelles. Dans I'ISB, nous interprétons les textures des
enclaves surmicacées (fig. 2-39) comme des témoins d'une introduction
mécanique d'un corps solide restitique dans le magma du groupe II. La
présence de nodules de quartz de grandes tailles est compatible avec cette
interprétation.

Par ailleurs, l'absence d'enclaves surmicacées et la paragenése
minérale dans le groupe dioritique I, ainsi que la comparaison avec les
autres massifs cadomiens (Graviou et Auvray, 1985) suggerent que ces
magmas ont une origine mantellique (Chappell et White, 1974; Didier et
al., 1982). Les observations pétrographiques dans les deux groupes sont
cohérentes avec un modele d'interactions entre des magmas crustaux et
mantelliques au sens large.

Les compositions chimiques représentatives des deux ensembles sont
regroupées dans le tableau 2-13 (analyses par fluorescence X, Géosciences
Rennes). Elles confirment le caractére arbitraire de la distinction entre les
deux groupes de magmas. Ces données montrent, en effet, une série de
différenciation continue depuis les roches du groupe I vers celles du groupe
1I (fig. 2-40). On peut constater dans les diagrammes de Harker, qu'au sein
des deux groupes, les analyses sont peu dispersées pour la plupart des
éléments majeurs et des éléments traces. Par contre, les roches du groupe I
(% SiO2 = 55 %) peuvent présenter des variations de teneurs en certains
éléments, dont par exemple TiO2, Y, Cr. On note également que les
tonalites et les granodiorites, distinguées par leurs compositions modales,
ont en fait une composition chimique quasiment identique. Dans les
tonalites et les granodiorites, l'essentiel du potassium se réparti
respectivement, dans les biotites et dans les feldspaths alcalins (tab. 2-12).
Cette identité géochimique des roches du groupe II permet d'envisager des
variations des conditions physiques de cristallisation au sein du massif.
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De plus, ces données s'accordent avec I'hypothése d'une introduction de
composants crustaux dans un magma plus basique mantellique tel qu'on
peut l'envisager a partir des données isotopiques (87Sr/86Sr (t=540Ma) =
0.707; Vidal, 1980; SNd (t=540Ma) = + 0.5 et -0.5; Guerrot, 1989)
L'augmentation du rapport A/CNK des roches du groupe I vers celles du
groupe II, I'apparition du corindon normatif dans les granodiorites riches en
enclaves surmicacées et l'augmentation des rapports K20/Na20 avec la
teneur en silice témoignent d'une possibilité de mélange entre des produits
mantelliques et crustaux dont la proportion augmente significativement
avec la différenciation. Il est donc probable que le mélange provoque, pour
une large part, cette différenciation. L'hybridation entre les magmas
mantelliques par les magmas crustaux est continue et d'intensité croissarite
depuis les diorites quartziques jusqu'aux granodiorites. Une classification
des granitoides orogéniques particulierement adaptée aux roches de 1'ISB a
récemment €t€ proposée par Castro et al. (1991). Etablie a partir des
granitoides hercyniens d'Espagne, elle présente une classification basée sur
l'intensité des interactions entre les produits mantelliques et crustaux. Dans
cette classification, les caracteres pétrographiques et géochimiques des
faciés du groupe I correspondent aux magmas hybrides de type Hm. Les
magmas du groupe II constituent un type hybride plus évolué (Hss ou Hs)
dans lequel les proportions de contaminant magmatique crustal introduites
lors du mélange ont été€ plus importantes (tab. 2-14).

Les faciés transitionnels suggérent qu' un mélange "in situ" -synchrone
de la mise en place du pluton- entre les deux magmas hybrides (groupes I et
II) a pu intervenir. Mais, il convient d'envisager des phénomeénes
d'hybridation plus précoces entre les produits crustaux et mantelliques dans
un site plus profond que celui de la mise en place et de la cristallisation de
l'intrusion. Ces derniers permettent d'expliquer le caractere hybride des
magmas des deux groupes. Ils doivent étre distingués d'un éventuel
mélange plus tardif entre les produits hybrides.

Un systéme d'alimentation continu par des magmas de plus en plus
contaminés dans le temps peut également étre envisagé pour compléter le
schéma précédant : les magmas les plus précoces et les moins hybrides se
trouvent "figés" au contact nord avec des amphibolites "froides". Ils sont
repris sous forme d'enclaves magmatiques microgrenues par les magmas
les plus évolués et les plus tardifs.
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r I Intermeéd. I
N° Ech. 90-24 90-19 90-57
§° Ana. 10892 10889 10899
Si02 53.80 59.14 65.13
A1203 16,97 16,22 15,79
Fe203 9,11 7,37 5,36
FeO nd nd nd
MnO 0,17 0,11 0,08
MgO 421 3,01 1,80
CaO 7,47 5,32 2,40
Na20 3,87 4,01 3,59
K20 0,48 2,68 4,05
TiO2 2,78 1,23 0,97
P205 0,19 0,23 0,22
PF 1,33 0,81 1,02
Total 100,38 100,13 100,41
Nb 14 15 14
Zr 97 319 271
Y 29 51 40
Sr 352 195 209
Rb 11 101 146
Co 27 21 14
\% 252 132 91
Ni 10 13 16
Cr 75 129 71
Ba 241 652 846
Zn 87 96 76
Cu 14 14 13
Th 1 4 7
Ga 20 21 20
Qz 941 10,47 21,40
Or 2,84 15,84 23,93
Ab 32,75 33,93 30,38
An 27,51 18,34 10,47
Mg-Di 2,95 1,84
Fe-Di 0,06 0,68
Ca-Di 3,47 2,73
t:_/lg-Hy 7,53 5,65 4,48
e-Hy 0,14 2,09 0,32
Ap 0,44 0,53 0,51
IIm 5,28 2,34 1,84
Cor 1,66
Mag 6,19 4,44 4,14
A / CNK 0,84 0,85 1,08

TR
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Tableau 2-13 : Analyses chimiques représentatives des roches de I'ISB.
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(Castro et al., 1991).
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4- Relations avec les granitoides de Ploufragan.
4.1- Description pétro-géochimique.

Le granitoide de Ploufragan constitue un exemple typique de
granitoide d'anatexie, rattaché structuralement a la ceinture migmatitique de
haute température de Saint Malo-Guingamp dont la mise en place se situe
vers 540 Ma (Graviou et al., 1988; Brun et Balé, 1990; Hébert et Ballevre,
1992).

Localisé au Sud de Saint Brieuc (fig. 2-36), il s'agit d'un granitoide a
grain beaucoup plus fin que les granodiorites de I'ISB (taille moyenne = 2
mm). Il est hétérogéne et présente des variations importantes dans les
proportions, d'enclaves surmicacées, de xénolites méta-sédimentaires, de
nodules de quartz décimétriques et d'intensité de déformation. Les roches
de ce massif ont été décrites sous le terme de gneiss a 2 micas (Chantraine,
1966 ; Cogné et Sagon, 1976). Dans les zones ou nous avons échantillonné
(voir annexe) les tonalites dominent. Il existe également des granites, des
granodiorites et des filons aplitiques a tourmaline. Quelquefois ces
tourmalines forment des enclaves ("cocardes”; Le Fort, 1991). Seules les
tonalites ont fait I'objet d'analyses chimiques.

Dans les tonalites, le plagioclase et de rares cristaux d'orthose
perthitique sont sub-automorphes. On observe parfois de la cordiérite
automorphe pseudomorphosée en biotites et muscovites. Au moins deux
générations de biotites et de muscovites ont été identifiées : les
phyllosilicates primaires dispersés dans la matrice et les secondaires qui
remplacent la cordiérite. Le quartz et le microcline sont interstitiels.

Le caractére anatectique de ces tonalites de type S (Chappell et White,
1974) est confirmé par les analyses chimiques (tab. 2-15). En particulier,
leur composition permet de vérifier qu'elles peuvent correspondre, en
fonction des conditions (essentiellement la pression, teneur en fluides), a
l'eutectique du systeme Qz-Ab-Or (fig. 2-41; Winkler, 1976) et qu'elles
renferment toutes du corindon normatif (tab. 2-15).
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Migmatites Ploufragan
| Moyenne fes
Si02 65.79 0.83
A1203 16,00 0,47
Fe203* 5,70 0,27
MnO 0,06 0,00
MgO 2,41 0,15
CaO 1,00 0,32
Na20 3,02 0,15
K20 3,36 0,18
TiO2 0,79 0,03
P205 0,14 0,06
PF 2,10 0,31
100,36
15 0,5
192 11,5
31 5,
180 18,4
120 9,2
15 2,2
137 8,7
31 35
110 2,5
857 93,1
82 10,9
16 4,3
11 0,9
21 1,0
29,37
19,87
25,52
4,02
6,00
1,50
0,33
1,49
5,93
3,93
>1,4

Tableau 2-15 : Moyenne de cing analyses chimiques du granite de
Ploufragan.
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4.2- Relations granodiorite hybride-granite d'anatexie

L'examen du contact entre les granodiorites hybrides du Sud du PSB
et le granite de Ploufragan révele: (a) l'absence d'auréole thermo-
métamorphique; (b) la présence de lobes a toutes les échelles d'observation
(km ou dam) entre les deux granitoides, (fig. 2-42) (c) des contacts diffus
que la différence de grain entre les deux roches permet de localiser
précisément (fig. 2-43); (d) la présence locale d'aplites & tourmaline en
amas ("cocardes", Le Fort, 1991), intrusives dans le granite de Ploufragan
et la granodiorite de Saint Brieuc, et impliquant des circulations de fluides
tardives. Les observations (a) (b) (c) permettent d'établir que les deux
magmas (Ploufragan et Saint Brieuc) sont contemporains. Méme si les
lobes peuvent résulter d'une géométric des contacts sub-parallele
(Chantraine, 1966; fig. 2-44) a la surface d'érosion, ils correspondent
néanmoins a un systtme d'injections réciproques entre les deux magmas
sub-contemporains .

La conservation de l'identité physique et chimique des deux magmas
s'accorde avec les viscosités élevées des magmas acides en partie
cristallisés que constituaient ces systtmes. Ceci n'empéche pas qu'ils aient
pu présenter des contrastes de viscosité non négligeables au moment de
leur mise en contact.

Cependant, plusieurs arguments s'averent contradictoires lorsque 1'on
veut quantifier ce contraste : (a) la structuration est généralisée (mais non
systématique) dans le granitoide de Ploufragan alors que dans la
granodiorite de Saint Brieuc les foliations sont trés rares (exclusivement a
I'Ouest) (b) a I'échelle cartographique le granite de Ploufragan tronque 11SB
dont la forme particuliére a déja été soulignée; (c) la proportion d'injections
granitiques (Ploufragan) observée est supérieure a la quantité des injections
granodioritiques (type ISB) dont un seul exemple est actuellement connu
(Chantraine, 1966). Si les arguments (b) et (c) indiquent que le magma
anatectique est plus fluide que le magma granodioritique au moment de la
mise en place, l'argument (a) suggere les relations inverses. Cette
contradiction peut s'expliquer dans un environnement de magmas
contemporains ou l'alimentation jusqu'au site de mise en place des
différents produits ne s'effectue pas en un seul stade dans les deux
intrusions. On congoit aisément qua lintérieur d'un méme ensemble
pétrographique (Ploufragan) puissent coexister, a la suite d'injections
successives (venues multiples sub-contemporaines), des magmas de
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compositions identiques avec des propriétés rhéologiques (teneurs en
cristaux) totalement différentes. Une telle hypothése permet de mieux
comprendre les hétérogénéités de déformation ainsi que les injections
réciproques entre les magmas de Ploufragan et de Saint Brieuc.

Figure 2-5 : Positions relatives des analyses de IISB et du granite
d'anatexie de Ploufragan; la courbe a 4kbar correspond a l'eutectique du
systéme Qtz-Ab-Or a cette pression (Winkler, 1976) . Méme légende que la
figure 2-40, p. 205.
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Figure 2-42: Détails d’affleurements a proximité de la vallée du Gouét
au nord (a) et au sud (b) de la Méaugon, illustration des contacts lobés
et digités entre les deux types de granitoide.
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Figure 2-43 : Détails des contacts entre le granite d'anatexie a grains fins
de Ploufragan (a gauche) et les granodiorites hybrides de Saint Brieuc a
grains plus grossiers (a droite sur les photographies). En haut, on peut
remarquer la morphologie irréguliére des contacts francs et les enclaves
restitiques dispersées dans le granite d'anatexie (La Méaugon). En bas, les
minéraux noirs correspondent aux biotites tandis que les grains les plus
clairs correspondent aux quartz (en gris), aux plagioclases et aux
feldspaths alcalins (en blanc).
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Figure 2-44 : Coupe interprétative des relations entre les granitoides de la
Vallée du Gouét (Chantraine, 1966) .

Les données obtenues au cours de cette étude suggerent que les
granitoides de Ploufragan sont des contaminants potentiels pour les
granodiorites hybrides de I'ISB. En effet, I'examen des analyses chimiques
(tab. 2-13 et 2-15; figs. 2-38 et 2-39) montre que, pour la plupart des
éléments, les granodiorites de Saint-Brieuc ont des compositions
intermédiaires entre les diorites quartziques et le granite d'anatexie.
Cependant, il est possible que la composition du contaminant ne soit pas
exactement celle des tonalites de Ploufragan dont les rapports Rb/Sr sont
plus bas que certaines granodiorites hybrides. Pour expliquer cette
anomalie, on peut envisager plusieurs hypotheses : une hétérogénéité de la
source crustale en profondeur; des circulations de fluides tardi-
magmatiques; un modele de fractionnement restitique (Chappell et White,
1987). Ces possibilités ne s'excluent pas mutuellement.
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La contemporanéité des magmas hybrides et des produits d'anatexie,
ainsi que la mise en évidence de mélanges précoces, permettent de discuter
I'éventuelle contribution thermique des produits mantelliques lors de la
fusion crustale sur ce segment cadomien (Graviou et Auvray, 1985; Le Gall
et Barrat 1987; Bremond d'Ars et al., 1992).

Bremond d'Ars (1990) a étudié la base de la chambre magmatique
basique du complexe plutonique nord de Guernesey. Il conclue que la mise
en place et la cristallisation des magmas mantelliques peuvent engendrer la
fusion particlle de l'encaissant. L'éssentiel de l'histoire pétrogénétique se
passe sur la site de cristallisation. Un tel modele n'est pas envisageable a
Saint Brieuc car les magmas qui se mettent en place sont des magmas
hybrides (ou différenciés) dont les interactions précoces ont débuté a des
profondeurs supérieures (plus forte pression) a celles de mise en place de
l'intrusion.

Dans ces conditions, on ne peut pas exclure que les magmas
mantelliques aient pu engendrer la fusion d'une partie du matériel crustal
avec lequel ils interagissent au cours de l'ascension. Cependant, cette
hypothése se heurte au probléme majeur de I'évaluation des proportions
relatives entre les deux types de matériaux. Bien que la proportion de
matériel basique nécessaire a la fusion de la croiite dépende de nombreux
facteurs (compositions, chaleurs latentes...), on sait que cette proportion
doit étre importante (> 50% du volume total de magmas produits) pour que
le liquide acide puisse étre extractible (Huppert et Sparks, 1988; Bergantz,
1989). Or, en Baie de Saint Brieuc, le volume apparent de matériel hybride
est trés inférieur au volume des produits anatectiques. I1 faut donc admettre,
dans le cadre de cette hypotheése de fusion induite par les magmas
mantelliques, que d'importants volumes de matériaux basiques (trop denses
pour traverser la croiite?) se sont accumulés en profondeur (interface croiite
inférieure-croiite supérieure? voir second chapitre). En effet, seuls les
granites d'anatexie (Ploufragan) et les produits mantelliques différenciés
(ISB) semblent pouvoir atteindre les niveaux structuraux supérieurs.

Nous ne sommes pas en mesure actuellement de proposer un modele
pétrogénétique plus précis. Nous en resterons donc a la localisation
préférentielle des magmas mantelliques au niveau d'une discontinuité de
densité dans la crolte qui peut contribuer, avec lactivité tectono-
métamorphique  régionale (épaississement-relaxation? voir contexte
géologique; Lagarde et al., 1992), a engendrer la production de magmas
crustaux .
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5- L' ISB : Conclusions.

Cette étude a permis de préciser ou d'établir : (1) les éléments de la
chronologie relative locale, a savoir, I'antériorité de la diorite déformée de
Squiffiec recoupée cartographiquement par l'intrusion de Saint Brieuc (voir
travaux antérieurs sur 1'ISB); (2) le caractére contaminé et hybride (Castro
et al. 1991) des diorites quartziques et des granodiorites de Saint Brieuc
résultant de "l'interaction de produits mantelliques (s.1.) et crustaux"; (3) la
mise en place synchrone des magmas hybrides de lintrusion de Saint
Brieuc et du granite d'anatexie de Ploufragan vers 530 Ma et donc la
confirmation de son appartenance a la ceinture de haute température de
Saint Malo-Guingamp (4) la forte probabilitt¢ que le granitoide de
Ploufragan corresponde au contaminant responsable des caracteres hybrides
du massif de Saint. Brieuc.

Par conséquent, la contamination crustale peut €tre envisagée non plus
en terme d'interaction magma-solide (Guerrot, 1989) mais véritablement
sous la forme de mélanges et d'interactions entre les magmas
contemporains, avant et pendant leur mise en place sur leur lieu de
cristallisation. En effet, il n'existe pas d'évidence de mélange "in situ" entre
les granitoides d'anatexie et les granodiorites hybrides bien que les deux
magmas se mettent en place en méme temps. Dans ces conditions, on
envisage les étapes pétrogénétiques suivantes (fig. 2-45):

(a) intrusion, accumulation, cristallisation et différenciation de
magmas mantelliques et basiques dans la crodte qui induisent la fusion
partielle de leur encaissant ou se mettent en place dans une croite déja
partiellement fondue pour des raisons structurales;

(b) ascension et mélanges entre les produits partiellement fondus
d'origine mantellique et d'origine crustale; au cours de ce stade précoce le
mélange produit au moins deux stocks de magmas hybrides (groupe I et II);
les magmas anatectiques sont également capables de monter sans se
mélanger aux produits mantelliques.

(c) mise en place, injections mutuelles, et cristallisation des venues
magmatiques successives et probablement multiples qui vont constituer les
intrusions de Saint Brieuc et de Ploufragan. Les magmas les moins
hybrides (groupe I) précédent vraisemblablement les plus évolués (groupe
II). C'est au cours de ce stade que l'on peut envisager des interactions "in
situ" permettant d'expliquer la zonation interne de I'ISB et I'apparition des
facies intermédiaires.
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Figure 2-45 : Schéma interprétatif de I'évolution et de I'hybridation vers

530 Ma en Baie de Saint Brieuc (voir texte). Inspiré de Brun et al. (1990).
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Deuxiéme partie : CONCLUSIONS.

Les résultats de notre étude pétrographique confirment la chronologie
relative des événements cadomiens en Baie de Saint Brieuc :

- (1) une phase tectono-métamorphique majeure (fonctionnement de
décro-chevauchements a vergence sud-ouest vers 600-580 Ma, Balé et
Brun, 1983; Brun et Balé, 1990; Hébert et Ballevre, 1992) contemporaine
de la mise en place de volumes importants d'intrusions plutoniques de
compositions basiques a intermédiaires (Saint Quay-Portrieux, Fabri¢s et
al., 1984; I'ICFL, Genestier, 1984; Squiffiec); les magmas sont caractérisés
par une affinité mantellique au sens large; ces magmas peuvent se
différencier par cristallisation fractionnée; les phénomeénes de mélange
peuvent étre importants mais difficiles 2 décrypter a l'aide des données
chimiques a cause de 1a diversité des processus pétrogénétiques qui
agissent; une contribution crustale mineure est envisageable (par exemple
comme a Guernesey, Bremond d'Ars, 1990); la plupart des roches ont
perdu leurs liquides résiduels avant la fin de la cristallisation;

- (2) un épisode de migmatisation et de mise en place de volumes
importants de produits d'anatexie (Saint Malo-Ploufragan; 540-530 Ma)
susceptibles d'interagir par mélange avec des magmas mantelliques : mise
en place et cristallisation de petits stocks granodioritiques hybrides (ISB).
Au cours de cet épisode, 1'ISB constitue un argument supplémentaire pour
discuter de la contribution mantellique & la fusion crustale au cadomien
(Graviou et Auvray, 1985; Le Gall et Barrat, 1987) dans la mesure ou
l'origine du métamorphisme cadomien n'a pas encore été clairement
identifiée (Hébert et Ballévre, 1992).

La variété des magmas produits caractérise 1'activité pendant les deux
périodes (590 Ma : ICFL et ISB : 530 Ma).

Dans I'ICFL, la composition des magmas les plus basiques peut €tre
rapprochée de celle de basaltes riches en alumine. Ce type de basalte
s'injecte a 1'état liquide dans les magmas plus différenciés et y forme une
grande variété de structures syn-plutoniques (enclaves microgrenues et
filons). La présence méme de ces structures indique que les degrés
d’homogénéisation résultant du mélange ne sont pas trés élevés bien que les
données chimiques et 1a présence d'enclaves éparses ne nous permettent pas
d'exclure la possibilité d'hybridations antérieures trés précoces. Les
injections basiques se sont poursuivies tout au long du refroidissement de
l'intrusion. Les contrastes de densité déstabilisants ont trés probablement
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structures les plus tardives caractérisées par leur géométrie planaire et sub-
verticale (filons fragmentés ou non, couloirs d'enclaves).

Dans I'ISB, au contraire, les magmas ont des caracteres hybrides qui
témoignent du mélange avec un degré d'homogénéisation €levé; les taux de
mélange entre les magmas d'origine mantellique et d'origine crustale sont
variables. L'ascension des magmas les plus basiques semble précéder celle
des magmas les plus évolués : comme tous les magmas sont contemporains
il n'est pas possible d'exclure que les viscosités puissent contrbler les
vitesses d'ascension. Cette évolution temporelle peut également Etre
interprétée en terme de production de volumes croissants de magmas
crustaux qui peuvent renforcer (ou a défaut, engendrer) un filtre de densité
particulie¢rement sélectif.

Ces interprétations impliquent pour la géologie régionale des
changements importants au niveau de la croiite entre 590 et 530 Ma :

- avant 570 Ma, les magmas basiques et intermédiaires peuvent
atteindretous les niveaux structuraux de la croiite et la surface (il existe des
volcanites, voir le contexte géologique) ;

- aprés 570 Ma, seuls les produits intermédiaires et acides peuvent
atteindre les niveaux structuraux supérieurs de la croite (et 1a surface);

Par conséquent, si des magmas mantelliques sont toujours produits
avec des taux importants au moment de la cristallisation des intrusions du
type Saint Brieuc, il n'est pas possible d'y observer des structures
d'injections basiques comme dans IICFL. En effet, I'ISB témoigne
d'interactions de magmas contemporains acides-basiques précoces et au
contraire de 1'ICFL, le pole basique du mélange initial n'intervient plus
apres la mise en place de l'intrusion.

Par ailleurs, dans le cas de IICFL, nous avons montré que les
structures d'injection les plus tardives peuvent se fragmenter en couloirs
d'enclaves microgrenues : ces enclaves peuvent apparaitre lorsque le
magma hote a atteint son site de cristallisation et qu'il est probablement
soumis 2 des mouvements de convection peu vigoureux. La plupart des
structures se forment dans les conditions (teneur en cristaux, vitesse de
déformation) ou le magma hote présente un comportement non-newtonien.
Un tel comportement contraste avec les conditions dans lesquelles ont été
effectuées les expériences analogiques réalisées pour étudier le mélange
(interactions liquides-liquide; voir premi¢re partie). C'est la raison qui a
motivé l'orientation de nos recherches vers la formation des structures
d'injection en milieu non newtonien.
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Troisieme partie :
ASPECTS EXPERIMENTAUX DE L'INJECTION,
EFFETS NON-NEWTONIENS et IMPLICATIONS.

Nos objectifs:

- dresser le panorama des expériences antérieures
(dispositif, conditions...) en mati¢re d'injection de liquide
dans des milieux plus visqueux et de rhéologie variable
(newtonien ou non newtonien);

- présenter les résultats d'une série d'expériences
préliminaires d'injection d'eau dans un milieu a rhéologie
complexe non newtonien qui peut de plus présenter des
propriétés plastiques;

- comparer les caractéres morphologiques des
structures obtenues dans les diverses conditions
expérimentales avec ceux des structures naturelles dans les
chambres magmatiques et, discuter des principaux effets
de l'apparition de propriétés non-newtoniennes lors de
l'injection dans les réservoirs magmatiques partiellement

cristallisés.
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Nous avons vu, dans I'ICFL que lorsqu'un liquide basaltique s'injecte
dans un magma plus acide partiellement cristallisé, il se forme
essentiellement des structures planaires. Les caracteéres morphologiques de
détail de ces structures (fragmentation) peuvent étre acquis, soit au cours de
l'injection, soit postérieurement par convection (sens large). Selon toute
vraisemblance ces structures se mettent en place dans un milieu qui
présente des propriétés non-newtoniennes. De plus, dans la premiére partie
du mémoire, nous avons montré la variété des comportements rhéologiques
que sont susceptibles de présenter les magmas partiellement cristallisés. Au
cours de l'injection, si les propriétés des liquides injectés sont constantes
quelle que soit la température du magma résident, ce n'est pas le cas pour
ce dernier, ni pour les premiers lorsqu'ils tendent vers 1'équilibre thermique.
Ainsi, dans ces conditions de températures identiques, les systémes
d'injection réciproques que nous avons décrit dans IICFL, peuvent
correspondre, par exemple, a des interactions complexes entre deux fluides
non-newtoniens. On peut alors penser que ces changements de
comportements rhéologiques qui dépendent également des vitesses
d'application des contraintes (vitesses d'injection) peuvent influencer les
caractéristiques morphologiques et les tailles des structures d'injection. Si
on se rappelle le principe de linstabilité magmatique énoncé deés
l'introduction de la premiére partie et 1influence des formes et des tailles
sur les possibilités de mélange, on congoit dans ce cas 11intérét de recenser
en fonction des différentes possibilités d'interaction (rhéologie, vitesse
d'injection...) les structures et leurs caractéristiques morphologiques
initiales. Nous proposons donc a la suite des travaux antérieurs de
poursuivre cette démarche & 1'aide d'expériences analogiques en se limitant,
toutefois, aux cas d'injection de liquide dans un milieu a rhéologie variable
et en particulier non-newtonienne.

En effet, les modalités de l'injection en milieu non-newtonien ne sont
pas trés bien connues. Le phénomeéne a surtout été étudié de maniere
numérique ou analogique dans des dispositifs expérimentaux spéciaux
(cellules de Hele Shaw; par exemple, Van Damme, 1989). Comme nous le
verrons, ces cellules ne sont pas véritablement adaptées pour représenter la
réalité¢ tridimensionnelle d'un réservoir magmatique. Cependant, les
résultats de ces études suggerent 1'intérét des effets non-lin€aires au cours
de linjection. Les formes des structures obtenues expérimentalement
peuvent étre dans un premier temps comparées avec celles que I'on obtient
lors de l'injection dans les milieux newtoniens. Comme nous allons le

222

L e N




montrer, des différences peuvent E&tre constatées. Par ailleurs, les
ressemblances  morphologiques entre les  structures  obtenues
expérimentalement et les figures magmatiques naturelles permettent
d'envisager que dans la nature et dans les cellules de Hele Shaw, les
processus sont voisins. Mais pour modéliser de véritable injections dans
des systtmes tridimensionnels, nous avons également réalis€ des
expériences d'injection d'eau dans une cuve contenant une suspension
d'argile dont les propriétés rhéologiques sont complexes (non-newtonien,
propriétés élastiques...). Les résultats de ces expériences permettent
d'envisager les conditions de formation des structures planaires dans les
milieux non-newtoniens et présentent également des différences avec les
résultats d'injection dans des milieux newtoniens. Nous qualifierons ces
expériences de préliminaires parce que nous n'avons pas été en mesure de
quantifier avec une précision satisfaisante l'ensemble des parametres
expérimentaux (les viscosités et coefficients des lois rhéologiques
notamment)

Nous allons commencer par rappeler le principe de similitude de la
mécanique des fluides et donner quelques éléments qui permettent d'évaluer
qualitativement ou quantitativement la représentativité des modeles par
rapport a la réalit€¢ que l'on cherche a modéliser. Puis nous ferrons une
revue des travaux expérimentaux concernant 1'injection d'un fluide dans un
autre fluide plus visqueux, aussi bien en milieu newtonien qu'en milieu
non-newtonien. Nous préciserons quelques détails des expériences
représentant la réalimentation de réservoirs magmatiques que nous avons
déja évoqué dans le second chapitre de ce mémoire (Sparks et al., 1980;
Huppert et al., 1986; Campbell et Turner, 1989). Ensuite, nous décrirons
nos propres expériences et résultats. Ce mémoire s'achévera par une bréve
discussion concernant les implications des expériences antérieures et de nos
propres résultats dans les applications en magmatologie. Nous conclurons
sur les conditions de formation de structures planaires dans les milieux non-
newtoniens et viscoplastiques.
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1- Similitude et dimensionnement.

Tous les systemes dans lesquels circulent des fluides, méme lorsqu'ils
sont aussi différents que des chambres magmatiques et des cuves
expérimentales, sont décrits par les mémes équations de transport de
matieére et de conservation de masse (par exemple Tritton, 1977). En
mécanique des fluides, le principe de similitude dynamique stipule que des
systémes sont équivalents quand tous les nombres sans dimensions qui
régissent les écoulements dans les modeles expérimentaux et dans la nature
sont égaux. Le modele est alors qualifié d'analogique. Lorsqu'on étudie un
phénomene, cette condition d'égalité des nombres sans dimensions est
valable pour tous les parametres susceptibles d'influencer le systtme. Les
forces et les paramétres de contrble phénoménologiques qui peuvent
intervenir dans les milieux naturels sont particulierement nombreux et
parfois complexes. Nous avons déja évoqué pour l'injection, la dynamique
de l'écoulement et I'importance des effets thermiques. Mais il convient
aussi de considérer la géométrie du dispositif et les effets des propriétés
physico-chimiques des magmas.

A cause de cette diversité, au laboratoire, les analogues sont rarement
idéaux : par exemple, notre étude ne tiendra pas compte des effets
thermiques. Les modeles offrent cependant I'avantage d'accéder au moins a
la compréhension d'une partie des aspects d'un phénomene ou dun
mécanisme. Ainsi, notre investigation se limite a 1identification des effets
du comportement rhéologique du milieu hote et du contraste de densité lors
de l'injection de liquides dans un milieu résident. La pression d'injection est
également un parametre que nous ferons varier. Notre objectif est de
représenter l'intrusion de liquides basiques dans des réservoirs
magmatiques plus acides et de chercher les mécanismes qui ont pu
contrdler la formation des structures que nous avons pu identifier au cours
de I'étude pétro-géochimique dans I'ICFL.

Les forces fondamentales qui régissent les écoulements de fluides sont
pour l'essentiel les forces visqueuses, les forces gravitaires et les forces
inertielles. Dans certains cas, les forces capillaires qui correspondent aux
tensions de surface, peuvent également jouer un role sensible.
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Les nombres sans dimensions utilisés pour quantifier les rapports entre
ces forces sont :

- le nombre de Reynolds qui correspond au rapport des forces
inertielles sur les forces visqueuses :

Re=U1p/m

ol U est la vitesse de déplacement du fluide (m/s), 1 la taille
caractéristique de la structure d'écoulement (m), p et 1}, respectivement la
densité (kg/m3 ) et la viscosité (Pa. s) du fluide; ce nombre quantifie la
turbulence des systémes d'écoulement (Re < 2000 : régimes laminaires; Re
>2400 : régimes turbulents, Tritton, 1977).

- le nombre de Froude qui exprime le rapport des forces inertielles aux
forces gravitaires :

Fr = U/(1 g Ap/p)Y/2 ; les nouvelles quantités introduites dans cette
formule par rapport a la précédente sont g, la constante gravitationnelle
universelle (9.8 m s2) et Ap, le contraste de densité (valeur absolue).

- le nombre capillaire qui donne le rapport des forces visqueuses et
des forces capillaires Ca = U /T ot T correspond aux tensions de surfaces
entre les deux fluides (N.m2 ou Pa.m);

Les autres nombres sans dimension que l'on peut utiliser pour
proportionner les dispositifs expérimentaux aux systémes naturels sont les
rapports de viscosité et les rapports de longueur ou de densité.

Le tableau suivant donne les ordres de grandeurs récapitulatifs des
principaux nombres sans dimension et parametres que l'on peut attendre
dans les systémes naturels au cours de l'injection d'un nouveau liquide (noté
b pour basique ou i, pour injecté) dans un magma résident (a pour acide ou
h pour hote).

U= 1 m/s (temps caractéristique de la déformation=1s) ; I= 1m; L,
taille du réservoir (sur laquelle on a des propriétés physiques constantes) =
1 hm -1km.

na 103 - >1010
namb (nb=102Pa.s) > 10

pa/pb =]

Re (i) >1

Re (h) <1

On peut noter la large gamme de variation de certains parametres
comme la viscosité du magma résident. Celle-ci entraine un grand nombre
de possibilités (en fonction de la température du magma résident) pour les
valeurs de Re ou du rapport des viscosités. De plus, nous avons fixé pour
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ces calculs U a 1m/s mais lorsque nous avons déterminé lintervalle
possible des temps caractéristiques d'injection, on se rappelle que ces
valeurs pouvaient s'étendre indépendamment de la température du magma
résident entre 1072 et 10° s. Elles correspondent pour une distance de
propagation d d'échelle hectométrique a des vitesses U=d/t qui s'étendent
également sur une large gamme de valeurs (102-103m/s). Si ce large
intervalle laisse une plus grande liberté de choix des parametres
expérimentaux qui sont souvent difficilement modulables parce qu'ils sont
imposés par les matériaux utilisés, elle inhibe la représentativité du modele
par rapport au systeme naturel dont les valeurs précises des parameétres sont
souvent méconnues. Pour cette raison, les travaux expérimentaux que nous
allons présenter ne sont pas strictement dimensionnés. Dans notre cas, une
telle opération suppose d'importantes spéculations sur les parametres
naturels tels que I'épaisseur des niveaux magmatiques susceptibles de
présenter une rhéologie non-newtonienne, la taille des sources ou encore
les parameétres rhéologiques non-newtoniens. Pour les mémes raisons, les
conclusions que nous déduirons des expériences en milieu non-newtoniens
seront essentiellement phénoménologiques : nous chercherons si les
phénoménes que nous observons expérimentalement trouvent des
applications naturelles ou inversement si certaines structures magmatiques
ne constituent pas des évidences de l'intervention de certains mécanismes
étudiés expérimentalement.

2- Les Travaux antérieurs.

Comme nous l'avons déja signalé (second chapitre du mémoire) il
existe de nombreux travaux concernant l'injection de liquides dans des
fluides newtoniens plus visqueux. Un grand nombre d'entre eux a été
réalisé dans des dispositifs expérimentaux tridimensionnels. Nous
commencerons donc par donner les principales caractéristiques de
linjection dans ces conditions. Il existe également des expériences
d'injection en milieu newtonien dans des cellules dites de Hele Shaw. I
s'agit de cellules & géométrie planaire assimilables a des dispositifs bi-
dimensionels. C'est dans ce type de cellule qu'ont été réalisées les seules
expériences d'injections connues dans des fluides avec une rhéologie plus
complexe que celle des milieux newtoniens. Avant de présenter nos propres
résultats d'expériences d'injection en milieu non-newtonien contenu dans un
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Figure 3-1 : Représentation schématique des quatre principaux modes
possibles de réalimentation des réservoirs magmatiques en fonction du
contraste de densité et du nombre de Reynolds qui quantifie la turbulence
du milieu résident (Re=2r Uo p/; voir p. 225 pour comparaison, r et Uo
sont le rayon et la vitesse initiale dans le conduit d'alimentation). (a) et (b)
correspondent aux "fontaines laminaires” et "turbulentes” . (c) et (d) aux
cas des "panaches laminaires" et des "panaches turbulents”. D'aprés
Philpott s (1990).
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dispositif tridimensionnel, nous passerons en revue les caractéristiques de
l'injection en cellule de Hele-Shaw.

2.1 - Injections en milieu newtonien.
2.1.1- Dispositifs expérimentaux tridimensionnels.

Parmi les premi€res expériences connues, relatives a l'intrusion de
fluide dans un autre fluide plus visqueux a l'aide d'un dispositif
expérimental tridimensionnel, figure celles concernant ['étude des
instabilités gravitaires (instabilittés de Rayleigh-Taylor). De telles
instabilités sont caractérisées par de faibles nombres de Reynolds
(Whitehead et Luther, 1975). En effet, dans un syst¢me composé de deux
couches superposées, si le niveau inférieur est moins dense que le niveau
sus-jacent, le contraste de densité déstabilisant engendre spontanément la
formation de "panaches" dans le niveau supérieur. Les caractéristiques
cinétiques de l'injection sont contr6lées par le contraste de densité entre les
deux fluides.

D'autres systémes, en particulier ceux qui sont utilisés pour modéliser
la réalimentation de réservoirs magmatiques, correspondent a des cas
d'injection forcée. Dans ces derniers, le moteur de I'injection est
indépendant du contraste de densité entre les fluides et les nombres de
Reynolds sont susceptibles d'€tre significativement plus élevés que ceux
impliqués au cours du développement des instabilités gravitaires.

Nous avons déja expliqué que le contraste de densité joue un rdle
majeur dans la détermination de la direction de propagation d'un fluide
injecté de maniére forcée dans un autre fluide plus visqueux. On se rappelle
en effet qu'un contraste de densité déstabilisant (densité du fluide injecté <
densité du fluide résident) permet, si le fluide est injecté a la base du
réservoir, 'ascension de structures verticales. Au contraire, si le contraste
est stabilisant, le fluide se propage le long de la surface au niveau de
laquelle les densités sont équivalentes, ou bien si une telle surface n'existe
pas 2 réellement, le fluide s'épanche & la base du réservoir (fig. 3-1;
Campbell et Turner, 1985; 1986; 1989; Lister et Kerr, 1991).

Plusieurs  dispositifs  expérimentaux  tridimensionnels  sont
envisageables. Les instabilités gravitaires ont ét€ étudiées a l'aide de
sources d'alimentation planaires (par exemple Elder, 1970), lin€aires (Kerr
et Lister, 1988) ou ponctuelle (Whitehead et Luther, 1975). Nous traiterons
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ici essentiellement les cas qui correspondent aux injections forcées ou non
a partir d'une source linéaire ou ponctuelle. Il convient d'ajouter que nous
limitons notre revue aux systtmes expérimentaux dans lesquels,
I'alimentation est stationnaire (débit d'alimentation constant).

Les panaches : contraste de densité déstabilisant.

Lorsque la densité du liquide injecté est inférieure a celle du fluide
résident et lorsque les forces inertielles sont négligeables devant les forces
visqueuses (Re <1), & partir d'une source ponctuelle (injection forcée ou
non), deux types de "panaches” ("creeping plumes") peuvent se former en
fonction du contraste de viscosité (Olson et Singer, 1985; fig. 3-2):

- les panaches diapiriques (conduit d'alimentation d'une taille
caractéristique comparable a celle de la "téte" dont la forme évoque celle
des champignons) lorsque les viscosités entre les deux fluides sont
approximativement identiques;

- les panaches a téte sphérique ("cavity plume" : conduit
d'alimentation presque d'un ordre de grandeur plus fin que la taille du
réservoir sphérique qui constitue la téte de la structure) lorsque le fluide
injecté est significativement moins visqueux que le fluide résident;

"Creeping Plumes”
Re<1

"Diapiric Plume" "Cavity Plume”
pi=ph ni<<ph

Figure 3-2: Caractéristiques morphologiques des panaches dans les
conditions d'écoulement laminaire ("creeping plumes": Re <1). A gauche,
le contraste de viscosité est négligeable, a droite la viscosité du fluide
injecté est de plusieurs ordres de grandeur inférieure a celle du fluide
résident.
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Lorsque l'interface entre les fluides est caractérisée par une forte
tension de surface (fluides immiscibles), la forme sphérique est favorisée,
le conduit d'alimentation peut disparaitre et une succession de gouttelettes
ascendante peut étre observée (Whitehead et Luther, 1975). A partir d'une
source ponctuelle, ces panaches laminaires persistent jusqu'a ce que la téte
ait rejoint le bord libre supérieur de la cuve. Si l'alimentation persiste alors,
seul demeure le conduit d'alimentation cylindrique.

A partir d'une source linéaire, Kerr et Lister (1988) obtiennent
également des panaches régulierement espacés sur la longueur de la fente
mais ils précédent une structure planaire verticale et continue sur la
longueur totale de la fente d'alimentation. Lorsque les panaches ont atteint
le bord libre supérieur de la cuve, ce "mur" s'étend de la base au sommet du
dispositif. Ce caractere transitoire des panaches montre qu'en milieu
newtonien, une source linéaire permet la formation de structures planaires.
Dans leurs expériences d'injection a partir d'une source linéaire, Kerr et
Lister (1988) observent également les changements de morphologie des
tétes de panaches (forme en "champignon" a la forme sphérique) lorsque
d'une expérience a l'autre, ils augmentent le contraste de viscosité. Dans le
cas d'une source planaire, I'injection permet la formation de panaches qui
vont perdurer jusqu'a ce qu'ils atteignent le bord supérieur libre de la cuve.
Par conséquent, l'apparition de structures planes verticales dans les
milieux newtoniens caractérise les dispositifs d'injection a source linéaire.
Par ailleurs, il faut également noter que des phénomenes de capture de
panaches que nous aurons l'occasion de détailler dans d'autres
circonstances, ont été observés dans les dispositifs d'injection a source
planaire.

Lorsque le nombre de Reynolds (Re i, pour injecté) s'écartent
significativement des conditions d'écoulement laminaires que nous venons
de décrire (Re i >>1), les panaches qui se forment sont qualifiés de
panaches turbulents (Huppert et al., 1986). Ces panaches sont caractérisés
par une augmentation de la taille de la zone turbulente avec la hauteur
atteinte par le fluide injecté. C'est le seul cas de réalimentation de réservoir,
si le contraste de viscosité est faible (Sparks et al., 1980; Huppert et al.,
1986), qui peut permettre le mélange surtout si la cuve est plus haute que
large (Campbell et Turner, 1986).

Des instabilités apparaissent, lorsque les nombres de Reynolds (Rei et
Reh) augmentent depuis des valeurs qui correspondent aux écoulements
laminaires (panaches décrits précédemment) jusqu'aux écoulements
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a)

turbulents (panaches turbulents). Ces instabilités sont, pour des valeurs
intermédiaires et croissantes des nombres de Reynolds, d'abord (a) des
variations axi-symétriques de la largeur du conduit d'alimentation, ensuite
(b) des variations de la position de I'axe du conduit le long de sa hauteur,
puis (c) les perturbations sont de plus en plus marquées et deviennent non-
stationnaires (fig. 3-3). La succession panache, instabilités a, b et c
caractérise surtout les expériences ol le contraste de viscosité est faible (Re
i = Re h). L'instabilité b disparait de la succession lorsque le fluide injecté a
une viscosité beaucoup plus faible que le fluide résident.

b) c) d) e)

Rej=Rep augmente

Figure 3-3: Instabilités résultant de l'augmentation du nombre de Reynolds
lorsque les viscosités des deux fluides sont identiques (Re i = Re h, variant
entre 1 : panache laminaire (a) a gauche et 1 03: panache turbulent (e) a
droite) lors de l'injection d'un fluide de plus faible densité que le milieu
résident. Les instabilités (b), (c) et (d) sont respectivement qualifiées de
"variscose instability", "meander instability” et "unsteady plume". Huppert
etal. (1986)
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Les fontaines : contraste de densité stabilisant.

Lorsque le fluide injecté est plus dense que le fluide résident, les
structures caractéristiques sont appelées des fontaines (fig. 3-1; Campbell et
Turner, 1985; 1986; 1989). Comme précédemment des différences
importantes apparaissent en fonction de la valeur du contraste de viscosité
et de la violence de l'injection. Des expériences ont été menées avec des
sources ponctuelles ou des sources linéaires.

Lorsque le régime d'écoulement est laminaire lors de l'injection, le
fluide injecté s'épanche a la base de la cuve sans former de fontaine ni se
mélanger avec le fluide résident quel que soit le contraste de viscosité. Il en
résulte une stratification de la cuve. En augmentant les vitesses d'injection
une fontaine apparait. Turner (1973) observe que lorsque 1'écoulement est
stationnaire, l'extrémité supérieure de la fontaine oscille autour d'une
hauteur qui est une fraction constante (0.7 si la source est ponctuelle) de la
hauteur maximale initialement atteinte par la structure. Cette dernicre
correspond a la hauteur ou les forces inertielles sont annulées par les forces
gravitaires. Elle dépend donc essentiellement de la vitesse initiale de
I'injection et de la différence de densité entre les fluides.

Les mouvements ascendants dans cette structure sont localisés 2
I'aplomb du conduit d'alimentation et sont entourés par les mouvements de
fluides descendants (annulaires si la source est ponctuelle). Si le contraste
de viscosités (faible) et les mouvements convectifs turbulents (vitesses
rapides) dans la structure le permettent, ils peuvent entrainer le fluide
résident et permettre la formation d'une couche de fluide hybride qui s'étale
a la base de la cuve. Campbell et Turner (1985) notent que des
changements morphologiques apparaissent le long de la fontaine lors de la
croissance de la couche hybride : l'interface vacille au niveau de la base de
la fontaine lorsque que le fluide injecté traverse la couche hybride; par
contre, l'interface au sommet de la structure est trés réguliére et arrondie et
c'est a ce niveau de l'interface que le contraste de viscosité est le plus élevé.

Lorsque l'alimentation est arrétée les fontaines disparaissent et les
liquides se superposent en couches horizontales.
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2.1.2- La digitation visqueuse en cellule de Hele Shaw.

La cellule de Hele Shaw (1898) est constituée de deux plaques
paralleles séparées par un intervalle étroit correspondant a la longueur
caractéristique du dispositif et qui lui confere une géométrie plane (fig. 3-
4). Dans les expériences d'injection, cet espace est rempli par le matériau
héte plus visqueux que le fluide injecté (voir par exemple, Homsy 1987,
Van Damme, 1989). L'injection peut tre effectuée indifféremment a partir
d'une des extrémités de la cellule ou au milieu de 1'une des plaques. On
parle alors respectivement de cellule axiale ou de cellule radiale et la
position de la source détermine la ou les direction(s) de propagation des
structures.

Cette cellule planaire (taille caractéristique réduite, souvent < 1mm)
est particuliérement adaptée a la modélisation des écoulements de plusieurs
phases dans les milieux poreux (taille moyenne des pores=longueur
caractéristique de la cellule). Ainsi, l'une des applications directes
d'injection dans ce dispositif concerne l'extraction des huiles dans les
réservoirs pétroliferes (Homsy, 1987; Lemaire, 1990).

La formation d'instabilités au cours de 1'écoulement simultané de deux
phases dans une cellule de Hele Shaw a ét€ mise en évidence depuis
longtemps (Hill, 1952; Saffman et Taylor, 1958). L'écoulement est en effet
susceptible de produire une interface entre les fluides fortement lobée et
digitée en fonction des parametres expérimentaux. La formation de cette
instabilité en forme de doigt constitue ce que l'on appelle la digitation
visqueuse.

Nous proposons de montrer les différents parametres expérimentaux
qui contrdlent la stabilité de l'interface pendant l'injection, c'est a dire, les
facteurs dont la variation occasionne des perturbations morphologiques
notables.
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Figure 3-4: Cellules de Hele Shaw. (a) expérience originelle de Hele Shaw
(1898), visualisation des lignes de courant d'eau autour d'un obstacle
compris entre deux plaques paralléles. (b) cellules axiales (a gauche) et
radiales (a droite). L'espace étroit est rempli par le fluide le plus visqueux,
le fluide injecté est introduit, soit par une extrémité en cellule axiale, soit
par le milieu de l'une des plaques de verre en cellule radiale. Dans ce
dernier cas, les structures se développent dans toutes les directions du
plan. D'aprés Lemaire (1990).
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Figure 3-5: Doigts lisses obtenus en cellule de Hele Shaw par injection
d'eau dans de l'huile (& gauche; Hele Shaw, 1898) ou de l'air dans de la
glycérine (a droite; Saffman et Taylor, 1958). D'aprés Van Damme (1 989).

Fluides immiscibles

Saffman et Taylor (1958), en utilisant des fluides dont l'interface est
caractérisée par une tension de surface non-négligeable, décrivent la
formation d'une structure réguliére unique et lisse au cours de 'écoulement
des deux phases (fig. 3-5). Ce "doigt visqueux", trés régulier, croit a partir
d'une perturbation initiale sur I'interface; celle-ci entraine une augmentation
du gradient de pression dans le fluide hote (fig. 3-6). Cette instabilité
s'accelere au fur et a mesure de son développement (Homsy, 1987; Van
Damme, 1989). Le fluide injecté, moins visqueux que le fluide hote, a une
pression interne qui peut étre assimilée 4 une constante.

La largeur du doigt lisse (w, en m) est contr6lée par les valeurs du
nombre capillaire réduit 1/B. Lorsque 1/B varie de 0 2 103, w diminue de
moitié€. 1/B est un nombre sans dimension tel que

1/B =12 (w/b)? u U/T

ol b est I'espacement entre les plaques de la cellule de Hele Shaw (m),
K la viscosit¢ du fluide hote (Pa.s), U la vitesse de propagation de
linterface a l'extrémité du doigt (m/s), T la tension de surface entre les
fluides (Pa.m).
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Figure 3-6: Courbes isobares engendrées par une perturbation de
l'interface entre le fluide de faible viscosité (1) et le fluide de forte viscosité
(2). On remarque que la perturbation provoque un resserrement des
courbes isobares provoquant ainsi une augmentation du gradient de
pression et une accélération de la perturbation (digitation) qui va se
développer. D'aprés Van Damme (1989).

Le paramétre 1/B est utilisé pour estimer les conditions de stabilité des
interfaces en cellules de Hele Shaw. Ainsi, & I'aide de fluides immiscibles
on peut montrer que la morphologie de l'interface n'est pas stable mais varie
fortement avec les parameétres d'écoulement (Van Damme, 1989). En
augmentant 1/B jusqu'a des valeurs supérieures a 103, les perturbations
morphologiques observées sont successivement (fig. 3-7):

(i) le vacillement asymétrique;
(ii) la bifurcation frontale;

Ces changements de régime d'écoulement sont encore exacerbés pour
des valeurs plus fortes de 1/B et les structures obtenues en domaine
newtonien, toujours avec des fluides immiscibles peuvent étre fortement

ramifiées (fig.3-8).
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Figure 3-7: Modes de perturbation des caractéres morphologiques des
interfaces en cellule de Hele Shaw (Van Damme,1989).

Figure 3-8: Figures radiales en cellule de Hele Shaw obtenues avec des
fluides newtoniens non miscibles (a gauche : air dans de la glycérine) et
miscibles (a droite : eau dans une solution de fruidose). Adapté par Van
Damme (1989).
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Fluides miscibles.

La miscibilité favorise l'apparition des perturbations de linterface
(Van Damme, 1989). En effet, lorsque la tension de surface diminue, 1/B
augmente. Ainsi, par exemple, les conditions d'instabilité de l'interface sont
favorisées dans les fluides miscibles a des vitesses d'écoulement plus
faibles qu'avec des fluides immiscibles. La tension de surface est en effet,
un parametre stabilisant.

Par ailleurs, on peut également noter que les conditions d'écoulement
divergeant imposés par les cellules radiales favorisent aussi l'apparition des
perturbations morphologiques qui se traduisent essentiellement par une
augmentation des ramifications dans les structures (fig. 3-8).

Toutefois, aucune des figures d'injection obtenues avec des fluides
newtoniens dans les conditions les plus déstabilisantes (fluides miscibles,
cellules radiales) atteint le degré de complexité des interfaces dendritiques
tres fortement ramifiées qui peuvent étre obtenues a l'aide d'un fluide héte
viscoélastique.

2.2 - Injections en milieu non newtonien et en cellule de
Hele Shaw.

L'injection en cellule de Hele Shaw est le seul cas connu d'expérience
d'injection dans des milieux non-newtoniens. La encore, comme en milieu
newtonien, on parle de digitation visqueuse ou plus spécifiquement en
fonction des propriétés du fluide utilisé de digitation viscoélastique. Dans
ces conditions, les structures d'injection obtenues sont particuliérement
variables et plus complexes que les figures d'injection dans les fluides
newtoniens. Les structures d'injection d'un fluide newtonien dans les
suspensions viscoélastiques plus résistantes varient, en effet, depuis des
doigts assez peu perturbés jusqu'aux formes les plus complexes a
organisation géométrique fractale (Nittman et al., 1985; fig. 3-10).

On peut noter que la découverte du régime de digitation "fractal” est
récente (Nittman et al., 1985). Malgré cela, ce régime d'écoulement a déja
fait 'objet de nombreuses simulations tant numériques qu'analogiques parce
qu'il présente un intérét majeur pour la compréhension des phénomenes de
croissance chaotique (Ben Jacob et al., 1985; Robinson, 1985; Nittman et
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al., 1986; Sander, 1986; Van Damme et al.,, 1987; De Gennes, 1987;
Meakin, 1991; parmi d'autres).

La plupart des travaux auxquels nous allons faire référence maintenant
ont été menés par Van Damme et son équipe au Centre de Recherches sur
la Matiere Condensée d'Orléans. Ces expériences ont été réalisées a l'aide
de suspensions d'argile synthétique (la laponite) qui présente des propriétés
viscoélastiques complexes. Les parametres de la loi rhéologique de la
laponite dépendent de la concentration d'argile en suspension dans l'eau
(fig. 3-9). Dans les expériences, les effets de corps ne sont pas pris en
compte parce que la cellule planaire est disposée horizontalement de
manieére & éliminer I'action des forces gravitaires (Homsy, 1987; Van
Damme, 1989).

Avec une expression dont la formulation est analogue a la formule de
1/B pour le domaine newtonien, en domaine non-newtonien, on peut définir
un paramétre 1/B* dans lequel p=m et ol m représente, cette fois, la
viscosité non-newtonienne qui dépend de la vitesse d'application des
contraintes. Comme précédemment, on peut suivre ['‘évolution des
perturbations morphologiques lorsque ce nombre capillaire réduit
augmente.

Van Damme et al. (1989) décrivent deux séries d'expériences
permettant d'évaluer 1'ampleur des variations de forme des structures avec
les changements des parametres d'écoulement (fig. 3-10a). Dans les deux
séries, les expériences sont menées & l'aide de fluides immiscibles et en
cellule axiale. On se rappelle que ces conditions d'écoulement sont
particuliérement stabilisatrices. Ces effets stabilisants existent également en
digitation viscoélastique. La premiere série d'expérience (série I) est
réalisée a pression d'injection variable et les caractéristiques rhéologiques
de la suspension d'argile sont maintenues constantes. La concentration en
laponite et faible (3 %) et la loi rhéologique correspondante presque
linéaire (n=0.73, exposant de rhéofluidification). Dans la seconde série
d'expériences (série II), la pression d'injection ne varie plus mais la
résistance de la suspension est accrue par augmentation de la concentration
en colloide : il y a augmentation de la valeur du seuil d'‘écoulement et
diminution de I'exposant de rhéofluidification (fig. 3-9). Par conséquent,
dans les deux séries il y a augmentation du nombre capillaire réduit soit par
augmentation des vitesses de propagation des interfaces contrdlées par la
pression d'injection, soit par augmentation de la viscosité non-newtonienne.
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Figure 3-9: Estimations des parameétres des lois rhéologiques des
suspensions de laponite en fonction de la concentration massique S/L
(solide sur liquide, Lemaire, 1990).
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A pression d'injection modérée (série I : Re ~ 102 et 1/B* < 10%) des
doigts du type de ceux de Saffman-Taylor sont observés. Ils sont affectés
comme en domaine newtonien par des perturbations de type vacillement
asymétrique. Lorsque 1/B* augmente, des bifurcations frontales
apparaissent.

Pour des valeurs de 1/B* encore plus élevées (~105, Re ~ 1; série I), la
morphologie originelle en doigt a quasiment disparu et on constate que la
structure est totalement fragmentée et n'est constituée que par un
assemblage de bulles irrégulieres ("blobs"). Van Damme et al. (1989)
soulignent la complexité de la structure obtenue et le caractére chaotique de
sa croissance. Ce régime d'écoulement est également qualifié de régime
transitoire. Toutefois, cette fragmentation doit &tre interprétée comme le
résultat des effets dominants des tensions de surfaces entre les deux fluides.
En effet, les valeurs des nombres capillaires Ca, recalculés a partir des
données expérimentales révelent que dans ce régime chaotique, Ca tend
vers l'unité et est significativement plus élevé dans ces conditions que dans
toutes les autres expériences des deux séries que nous décrivons
actuellement (fig. 3-10a et tab. 3-1).

A partir de ces structures chaotiques, donc & pression d'injection
élevée, débute la seconde série d'expériences. Pour des valeurs de 1/B*
d'environ 106 (Re ~ 20) un nouveau régime d'écoulement est atteint et les
véritables interfaces dendritiques apparaissent. Nittman et al. (1985)
obtiennent des structures identiques avec des fluides miscibles. Ils
démontrent le comportement fractale de l'interface. La description fractale
introduit la notion de perte de longueur caractéristique dans les
phénomenes qui régissent 1'apparition de ces structures. La loi d'échelle qui
gouverne ce phénomene est tel que la dimension fractale de linterface
dendritique est de 1.7 (Mandelbrot, 1975; Van Damme, 1989).

1/B* 104 105 106
Re (fluide hote) [~ 102 |~1 ~20
Ca 2102 |03 7102

Tableau 3-1 : Parametres d'écoulements des trois types de structures de la
figure 3-10a.
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Van Damme et al. (1988; 1989) montrent que lorsque l'injection
produit des interfaces dendritiques la morphologie générale de la structure
n'est quasiment pas dépendante de la présence ou de l'absence de tensions
de surface entre les fluides. Ces auteurs concluent que bien que les
mécanismes de croissance fractale ne soient pas encore parfaitement clairs,
linstabilité de linterface est principalement due aux propriétés
viscoélastiques du fluide héte. Dans le régime dendritique les variations de
1/B* (~ 106) n'entraine que des variations de la largeur globale du systéme
dendritique et de la largeur des branches individuelles de la structure
ramifiée (Van Damme et al., 1988).

11 convient de signaler également les changements significatifs de
régimes découlement contr6lés par le dispositif expérimental. En
augmentant de quelques millimetres l'espacement entre les plaques de la
cellule il est possible de passer du régime dendritique & un régime
d'écoulement de type Saffman-Taylor. Les doigts qui sont produits sont
perturbés par les deux principaux modes de perturbation décrits
précédemment (fig. 3-10b et fig. 3-6; Van Damme et al. 1987). Une des
implications importante de cette observation est que la formation des
interfaces dendritiques lors de l'injection semble restreintes aux dispositifs
particuliers caractérisés par une géométrie planaire et une taille
caractéristique réduite (< mm en cellule de Hele Shaw).
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> Injection pressure
»3p Nhon-newtonian properties

—a Cell spacing

Figure 3-10: Caractéres morphologiques des structures d'échelle
centimétrique obtenues en cellule de Hele Shaw en injectant un fluide
newtonien (air) dans une suspension viscoélastique d'argile et les
principaux facteurs de variations (pression d'injection=vitesse de
déformation; propriétés non newtoniennes = exposant de rhéofluidification
et seuil d'écoulement; taille caractéristique de la cellule, b. (a) et (b)
Structures de digitation. Les paramétres d'écoulement des structures (a)
sont donnés, de gauche a droite, dans le tableau 3-1. (c) la transition du
régime de digitation a celui de la fracturation. Van Damme et al. (1989);
Lemaire et Van Damme, 1989).
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Figure 3-11: Vues de détail des structures au niveau de la transition
digitation-fracturation: ouverture des angles de branchement et diminution
de la largeur moyenne des branches de a a d (d'aprés Van Damme et al.,

1987).
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2.3- La fracturation en cellule de Hele Shaw.

En cellule de Hele Shaw a partir du régime d'écoulement des
structures fractales, si on augmente encore les valeurs de 1/B* (> 106) dans
la suspension viscoélastique (augmentation des pressions d'injection ou de
la concentration de la suspension), un changement drastique du mode de
déformation de la suspension de laponite est observé (fig. 3-10c et fig. 3-
12; Lemaire et Van Damme, 1989; Van Damme et Lemaire, 1990). On
passe du régime de digitation visqueuse ou la déformation du fluide hote
est caractérisée par des écoulements plastiques a la fracturation ou le
comportement fragile du matériau viscoélastique produit également des
structures ramifiées. Toutefois, on différencie ces structures de celles en
digitation par (fig. 3-10c; fig. 3-11 et tab. 3-2):

(1) des angles de branchement des rameaux plus importants;
(ii) I'inversion de la concavité de l'interface;
(1i1) des vitesses de croissances plus élevées.

La transition est caractérisée par un nombre de Déborah du systéme
(De) voisin de l'unité. De représente le rapport sans dimension entre le
temps caractéristique de relaxation structurale des matériaux (~
viscosité/seuil de plasticité) et le temps caractéristique de la déformation
(distance caractéristique parcourue/vitesse de propagation). Lorsque De est
supérieur a 1 la déformation est trop rapide pour que le matériau puisse se
relaxer et les fractures se forment; par contre, lorsque De < 1, il a le temps
d'accommoder sa structure et sa réponse a la sollicitation (fig. 3-12).

I1 convient de noter que la fracturation a également été€ observée dans
des dispositifs tridimensionnels (Lemaire, 1990).

245




DIGITATION

ecroissance continue a l'extrémité des doigls
elargeur des doigts homogéne, qui n'évolue pas
durant la croissance

soxtrémitd des doigls convexe, a faible courbure
eangle de branchement inférieur a 90°

eprofil méandreux (longueur géodésique élevée)
ofigure connexe

edimension fractale comprise entre 1,6 et 1,7

FRACTURATION

ofracturation brutale et discontinue, souvent en arriére
du front

sdpaisseur des fractures hétérogéne, qui évolue durant
la croissance

eoxtrémilé des fissures en pointe

eangle de branchement voisin de 90°

eprofil rectiligne (faible longueur géodésique)
ofigure apparemment non connexe (fentes en échelon)
edimension fractale inférieure & 1,5

etaux de déplacement plus faible

La transition entre les deux régimes est contrdlée par:

ola tension interfaciale;

ola vitesse de propagation de linstabilité;
olo temps caracléristique de relaxation interne du milieu, qui dépend du rapport S/L de

la pate;

ola rigidité du systéme expérimental, qui dépend de I'épaisseur des plaques de la cellule.

Tableau 3-2 : Résumé des caractéristiques générales des régimes de
digitation et de fracturation (d'aprés Lemaire, 1990).
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Figure 3-12: Diagramme de phase digitation fracturation dans un plan
débit d'injection-concentration en colloide, en cellule de Hele Shaw. Les
axes représentent respectivement la vitesse de déformation et l'écart des
propriétés rhéologiques du fluide résident par rapport a un liquide
newtonien. Les cercles correspondent a des figures de digitation visqueuse,
les carrés a des figures de fracturation. Les symboles ouverts représentent
des injections de fluides miscibles (eau) et les symboles pleins représentent
des intrusions de fluides non-miscibles (dodécane). Les courbes indiquent
les frontiéres entre les domaines de digitation (inférieurs) et les domaines
de fracturation (supérieurs) dans les cas d'interactions de fluides miscibles
(pointillés) et non miscibles (ligne continue); sur ces courbes De, le
nombre de Déborah est voisin de l'unité. Lemaire et Van Damme, 1989.
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Nous pouvons retenir de cette revue des travaux expérimentaux en
cellule de Hele Shaw que :

@) dans les conditions les plus stabilisantes (fluides immiscibles,
cellules axiales, fluides newtoniens) d'importants changements
morphologiques dépendants des paramétres d'écoulement peuvent étre
observés;

(i) quelle que soit la rhéologie du fluide hote, les perturbations
morphologiques des structures d'injection sont exacerbées lorsque des
fluides miscibles interagissent mais les tensions de surface peuvent rendre
compte de perturbations spécifiques comme le caractere fragmenté des
structures d'injection du régime transitoire de Van Damme et al. (1989);

(iii) les fluides viscoélastiques complexes fournissent des variations
morphologiques plus importantes que les fluides newtoniens; certains types
d'interfaces comme les structures dendritiques semblent néanmoins
restreints aux dispositifs planaires. Quoi qu'il en soit, les propriétés
viscoélastiques favorisent l'apparition des irrégularités morphologiques
dans les structures d'injection. Bien que l'on puisse montrer que les
propriétés viscoélastiques apparaissent comme des facteurs trés
déstabilisants au cours de la formation des interfaces pendant l'injection, on
ne sait pas si les perturbations morphologiques résultent surtout de la
diminution de l'exposant de rhéofluidification (propriétés visqueuses des
fluides non-newtoniens) ou plutét de l'augmentation du seuil de plasticité
(propriétés €lastiques; Van Damme, 1989).

Ces expériences fournissent donc de précieux renseignements sur les
conditions de stabilité des interfaces. Mais, la taille caractéristique réduite
qui est introduite par les cellules bi-dimensionnelles de Hele Shaw, n'a a
priori pas de signification pour les applications magmatiques. En effet, les
structures syn-plutoniques sont en général caractérisées par une géométrie
tridimensionnelle; elles se mettent en place dans un volume et entrainent, le
plus souvent, la déformation de l'ensemble du magma (liquide+cristaux).
Les modeles d'injection en cellule de Hele Shaw ne sont donc pas
satisfaisants pour simuler la réalimentation des réservoirs magmatiques.
C'est I'une des raisons pour laquelle nous avons mené des expériences
d'injection en milieu non-newtonien dans une cuve, c'est a dire dans un
dispositif tridimensionnel.
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3- Injections dans un milieu viscoélastique tridimensionnel.

I1 n'existe pas de travaux expérimentaux connus en cellule
tridimensionnelle utilisant des fluides non-newtoniens. Une série de 20
expériences a donc été réalisée a Rennes Géosciences pour constituer une
étude préliminaire de l'injection en milieu non-newtonien. Une ébauche
d'un "diagramme de phase", contraste des propriété€s rhéologiques-contraste
des densités entre les fluides hotes et injectés, a pu étre réalisée. L'influence
de la pression d'injection qui détermine les vitesses de déformation n'a été
que partiellement étudiée.

3.1- Dispositif expérimental et paramétres d'injection.
3.1.1- Le dispositif expérimental.

La cellule expérimentale que nous avons congue est composée de
deux réservoirs superposés qui communiquent par une fente de 100x1 mm
(fig. 3-13). Le choix d'une source linéaire a ét€ guidé par le fait qu'en
domaine newtonien, ce type de source favorise l'apparition des structures
planaires (Kerr et Lister, 1988) et la géométrie plane de ces structures est le
principal caractére des structures que l'on a pu observer sur le terrain. Le
réservoir inférieur est destiné a recueillir le fluide injecté et est reli€é & une
cuve de stockage. Cette cuve est surélevée par rapport a la cellule et cette
hauteur de charge (AH) permet de contrbler la pression d'injection. Les
temps d'injection sont de quelques secondes (6 a 15 s) et la surface
importante de la cuve supérieure justifient que pendant l'injection la
pression puisse étre considérée comme une constante : les variations du
niveau de fluide injecté sont de l'ordre de quelques millimetres.

La figure 3-13 montre également la forme en marche d'escalier de la
fente d'injection. Nous n'avons pas controlé l'influence de la seconde
largeur au niveau de la marche de la fente (Smm) sur les tailles
caractéristiques des structures que nous avons observées. De plus, dans les
expériences présentant les plus faibles contrastes rhéologiques et pour
limiter les échanges prématurés entre les deux réservoirs, on a ajouté, au
niveau de l'interface un milieu poreux dont les mailles sont suffisamment
large pour ne pas étre bouchées par la suspension de laponite (Tampon
Jex). L'observation et l'enregistrement des phénomeénes ont été effectués
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grice A un appareil photographique assurant une prise de vue par seconde
sous un éclairage latéral.

A
. AH
\ 4
Fluide
résident H

I i

S ——
10 cm

Figure 3-13: Caractéristiques du dispositif expérimental utilisé.
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3.1.2- Le fluide injecté.

Le fluide injecté est de l'eau colorée avec du bleu de méthyleéne ou
avec du rose amaranthe (3 2 6 % en masse). La densité de cette eau peut
étre ajustée a la valeur désirée en y ajoutant du polytungstate de sodium
avec des pourcentages pondéraux faibles << 10%. Dans toutes les
expériences les valeurs de densité sont voisines de l'unité. Les faibles
concentrations et en particulier celles du polytungstate de sodium
n'induisent pas de modifications significatives de la rhéologie du fluide
injecté par rapport a l'eau pure (fig. 3-14).

viscosité
28 (cP) :'

20 | )
16 ]
12 | N

1.5 2.0 2.5

Figure 3-14: Variation de la viscosité des solutions aqueuses de
polytungstate de sodium en fonction de leur densité.
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Temps (h) Viscosité Densité Kg/m3
4~10-1s"1
(Pa.s)
4 0,086 992
8 0,21 1007
18 0,67 -
22 1,7 -
26 ~86 -

Tableau 3-3 : Mesures de viscosité apparentes dans les suspensions de
laponite a 2.03% en fonction de la durée du repos de la suspension depuis
sa préparation (1'dge de la suspension).

3.1.3- Le fluide hote.

Le fluide résident dans le réservoir supérieur de la cellule
expérimentale consiste en une suspension aqueuse complexe et
viscoélastique d'argile synthétique, la laponite (grade RD des laboratoires
Chimilab Essor). Elle présente le double avantage d'étre transparente et de
permettre de travailler sur des gammes importantes de propri€t€s non-
newtoniennes. Ses parametres rhéologiques sont directement corrélables
avec la concentration pondérale de poudre ajoutée a l'eau (fig.3-9; Van
Damme et al., 1988; Lemaire, 1990) alors que la densité reste toujours tres
proche de 1 (tab. 3-3). En cellule tridimensionnelle, elle devient inutilisable
pour des concentrations en poids supérieures a environ 4% a partir
desquelles, les bulles d'air incorporées au cours du mélange n'ont pas pu
étre éliminées.

La complexité du comportement des suspensions de laponite réside
essentiellement dans des effets de thixotropie. Ce sont des "effets de
mémoire” des sollicitations préexistantes (Lemaire, 1990). En effet, en
fonction du mode opératoire utilisé pour la préparation de la suspension, les
propriétés rhéologiques peuvent varier. Comme Van Damme et ses
collaborateurs, nous avons donc toujours utilis¢é la méme procédure de
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préparation d'une expérience a l'autre; dans notre cas : mélange avec un
mixeur rotatif pendant deux heures (temps nécessaire pour obtenir une
suspension transparente) de la poudre et de 1'eau dans les conditions de
température ambiante (20 a 28 °C); puis repos et mise en place dans la cuve
expérimentale. Les propriétés des suspensions de laponite sont trés
constantes avec la température, ce qui constitue un inconvénient majeur
pour trouver une méthode permettant par exemple d'éliminer les bulles
d'air. Nous avons pu constater la variation des propriétés rhéologiques des
suspensions de laponite avec le temps de repos, en réponse a la formation
de microstructures dans la suspension. En effet, avec le temps, un
"vieillissement" correspondant a une augmentation de la résistance globale
du matériau a été observé (augmentation de l'exposant et du seuil
d'écoulement). Ce vieillissement peut €tre accéléré par 1'évaporation de
I'eau qui n'est pas piégée dans les réseaux de l'argile. Les tests par pesée sur
des échantillons témoins ont livré des taux d'€vaporation d'environ 2.5%
(en masse) par semaine, sur la période de réalisation des expériences. En
une semaine, cette évaporation entraine au maximum (puisqu'elle n'affecte
en réalité que la partie supérieure des récipients et que le calcul est conduit
sur le volume total), une augmentation de la concentration des suspensions
de laponite de 0.05%. Cette valeur est du méme ordre de grandeur que les
incertitudes calculées sur les concentrations de suspension et I'évaporation
a elle seule ne permet pas d'expliquer le vieillissement observé.

Dans nos expériences, pour faire varier le contraste de rhéologie entre
les deux fluides nous avons exploité ce "vieillissement” en plus des
variations rhéologiques avec la concentration. Malheureusement, Rennes
Géosciences ne dispose pas de rhéometre et il n'a pas ét€ possible
d'effectuer les contrdles rhéologiques systématiques qui s'imposent lorsque
I'on désire quantifier les parametres des lois d'écoulement. Toutefois, des
essais de mesure de viscosités apparentes ont été menés a des taux de
déformation fixes et voisins de 0.1 s”1 par une méthode de chute de bille.
(tab. 3-3).

Par ailleurs, les suspensions de laponite sont miscibles dans 1'eau et les
effets des tensions interfaciales entre les deux fluides peuvent étre
totalement négligés (Van Damme et al., 1987).
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3.2- Les Résultats.

Nous avons cherché a décrire et caractériser les structures d'injection
dans les deux grands domaines de déformation des suspensions de laponite
que nous avons exposé précédemment (Van Damme et Lemaire, 1990): le
domaine de déformation fluide qui correspond en cellule de Hele Shaw aux
régimes de digitation et le domaine du comportement fragile marqué par la
fracturation. Dans les expériences a 2% massique de poudre diluée dans
l'eau la suspension s'est toujours comportée comme un fluide (avec les
pressions d'injection utilisées) quel que soit le vieillissement du matériau.
Le mode de déformation par fracturation correspond plus spécifiquement
aux deux expériences menées dans la laponite diluée a 4 %.

3.2.1- Le mode de déformation fluide.

Nous avons essentiellement travaillé avec de faibles contrastes de
densité entre les fluides en essayant dans certaines expériences d'approcher
au mieux des contrastes nuls (Ap=phdte-pinjecté ~ + 8 a -3 kg/m3). Mener
une expérience dans des conditions de Ap nul est parfois délicat a cause de
la grande sensibilité des densités avec la température ambiante. En effet,
nous avons pu constater en manipulant que des inversions de densité
peuvent étre induites par la présence de sources de chaleur telles que les
lampes d'éclairage. L'age de la suspension est le parametre que nous avons
utilisé pour montrer les évolutions des structures d'injection en fonction du
contraste de rhéologie entre le fluide hote (non-newtonien a rhéologie
variable) et le fluide injecté (newtonien a viscosité constante). Lorsque le
comportement rhéologique de la suspension est proche de celui des fluides
newtoniens (exposant de rhéofluidification proche de 1 et seuil
d'écoulement négligeable) on peut distinguer deux types principaux de
structures qui sont les mémes que ceux observés lors de l'injection dans des
fluides newtoniens :

- le domaine de formation des panaches lorsque Ap>0 (contraste
déstabilisant);

- le domaine des épanchements et des fontaines en base de cuve
lorsque Ap<0 (contraste stabilisant);
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Figure 3-15: Evolution spatiale et temporelle (a 1 s: pointillé fin, puis 7, 12
et 19 s: trait plein apreés le début de l'injection) des panaches ascendants
obtenus au cours de l'expérience n°I2 (voir tab. 3-4); linjection ne
s'amorce pas seule; l'alimentation a été coupée a 7s; On remarque le
phénoméne de capture et les irrégularités des tétes de panache. Re -

(résident)= 0.1.
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Expérience | concentration S/L | temps | contraste de densité | Pression d'injection

n° (age) | Ap = phdte-pinjecté

% pondéral kg/m3 Pa

jours -

4 2.04 8 +5 3700
b} 2.04 8 +5 3800
6 2.04 1 16 3400
7a 2.04 1 +6 3000
7b 2.04 1 +6 1600
8 2.04 1 +6 500
8a 2.04 1 16 450
9 2.04 1 +6 630
9a 2.04 1 16 550
10 2.04 1 -1 710
11 2.04 1 -1 500
12 2.04 1 =+1 500
13 2.04 4 =0 500
14 2.04 4 =0 400
15 2.04 5 +3 530
16 2.04 0.5 =0 340
17 2.04 0.5 =0 3900
18 2.04 1 -1 2800
19 3.76 i =-1 =10000

Tableau 3-4: Synthése des conditions d'expériences dans lesquels le mode
de déformation fluide a été observé.

Lorsque au contraire, les propriétés non newtoniennes sont
importantes (les valeurs de l'exposant de rhéofluidification et du seuil
d'écoulement sont €loignées de celles des fluides newtoniens) on peut
considérer que trois types de structures se développent avec des pressions
d'injection modérées:

- les panaches ascendants lorsque le contraste de densité est fortement
déstabilisant dans les suspensions de laponite jeunes;

- les structures qui apparaissent lorsque le contraste de densité est
déstabilisant dans les suspensions trés matures (une semaine de repos); ce
sont des instabilités qui sont morphologiquement proches des fontaines et
qui évoluent également vers les épanchements en base de la cuve;

- les fontaines et les épanchements en base de réservoir lorsque le
contraste de densité est stabilisant.

Les deux derniers types seront traités en méme temps.
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Les panaches.

Ils se forment lorsque le contraste de densité est positif (le plus
souvent dans nos expériences Ap~+6) dans des suspensions de laponite
encore jeunes (1 a 2 jours). Dans ces conditions (expériences n° 6, 8, 9 et
12; tab. 3-4) l'injection produit, sur la longueur de la fente, des instabilités
périodiques de longueur d'onde centimétrique pendant le stade d'initiation.
Ces instabilités s'individualisent ensuite en panaches qui ont dans les
premiers stades de I'évolution toujours une té€te sphérique. Cependant, au
cours de I'ascension cette téte peut prendre des formes elliptiques avec de
grands axes soit allongés dans la direction de propagation du panache, soit
perpendiculaires a cette direction dans les stades ultimes de l'ascension,
lorsque la té€te du panache approche le bord libre supérieur de la cellule
expérimentale (fig. 3-15). Les conduits ombilicaux de ces panaches sont
irréguliers sur la hauteur de la structure et ils peuvent parfois vaciller.

Les vitesses de propagation verticales que nous avons mesurées au
front des panaches sont en général constantes pour chaque structure sur
quasiment toute la durée de l'ascension (fig. 3-16). Elles montrent
également que tous les panaches n'évoluent pas a la méme vitesse (fig.3-
12). Lorsque les variations de la distance parcourue sur la verticale sont
non linéaires, nous avons pu constater une corrélation systématique avec le
phénomene de capture. Cette capture est contr6lée par le panache le plus
proche. La figure 3-16 illustre également pour différentes expériences, les
variations du nombre des panaches existants avec le temps écoulé depuis le
début de l'injection. Globalement pour toutes les expériences, on constate
que le nombre de panache est en général le plus élevé dans les premiéres
secondes de l'injection. Dans ces stades précoces l'instabilité n'est pas
encore un véritable panache (pas de conduit sous la té€te) et le nombre
indiqué sur le graphique correspond au nombre de protubérances
périodiques initiales que 1'on peut compter sur la longueur totale de la fente.
La diminution du nombre des panaches avec le temps indique que parmi
ces instabilités initiales toutes ne se développent pas et que les plus rapides
capturent les plus lentes. Avec le temps écoulé depuis le début de
linjection, on observe également que le taux de capture diminue. C'est au
cours de ces derniers stades du développement de l'instabilité que nous
avons pu identifier deux types de captures:

- (a) la capture des tétes de panaches par d'autres t€tes de panaches
qui les précédent et qui sont plus rapides; ce sont elles qui dominent dans
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les premiers stades de développement des instabilités; elles entrainent des
accélérations des vitesses d'ascension des panaches au cours de la capture;

- (b) la capture des tétes de panaches par des conduits d'alimentation
de panaches préexistants; elle se traduit par un ralentissement des vitesses
ascensionnelles pendant la capture au profit des déplacements latéraux du
fluide injecté en direction des conduits d'alimentation voisins (fig. 3-16).

Ces phénomenes de capture engendrent une croissance plus rapide de
certaines des tétes qui peuvent alors atteindre le double de la taille des tétes
des panaches voisins. Cependant, ces différences de taille ne sont pas les
seules raisons de l'ascension plus rapide de certains panaches par rapport
aux autres. En effet, nous avons pu observer, dans une méme expérience
que certains panaches se développent plusieurs secondes apres le début de
l'injection alors que les panaches les plus rapides ont déja presque atteint le
niveau supérieur de la cuve.

Quelques unes des expériences sur les panaches (séries 6 & 7, 8 et 9
dans le tableau 3-3) ont été l'occasion de vérifier les effets de mémoire des
sollicitations précédentes dans les matériaux non-newtoniens. Aprés un
premier stade d'injection (6, 8 et 9) et une période de repos de quelques
minutes un nouvel épisode injection & été provoqué (respectivement 7a, 8a
et 9a). Parfois trois stades d'injection successifs aprés repos ont €t€ tentés
(6, 7a, 7b). Dans tous les cas, de nouveaux panaches se sont localisés aux
mémes endroits que les panaches des stades précédents (fig. 3-17). Les
anciens conduits ne sont pas systématiquement réutilisés. Il ne se forme pas
non plus de nouveau conduit. Dans ces nouvelles générations, les panaches
sont plus diffus et nettement moins individualisés que dans les premiéres
générations : dans les zones ol sont canalisés les écoulements, apres le
passage des tétes de panache les conduits tendent a se rejoindre et a former
des structures planes et verticales. Nous interprétons ces observations
comme le résultat de la dilution locale de la suspension de laponite aprés le
passage de la premiere génération de panaches. Cette dilution engendre
localement dans le milieu résident des propriétés rhéologiques qui
s'approchent de celles des fluides newtoniens. L'apparition de ces structures
planes dans les fluides non-newtoniens ne nous apparait donc possible que
dans le cas de la réutilisation de conduits préexistants.
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Figure 3-16: Variation de la hauteur h atteinte par les panaches et du
nombre de panaches N avec le temps t. Les panaches les plus rapides (gros
points noirs) et les plus lents (points blanc), ont au cours des expériences
n°12, 6 et 8 des vitesses constantes. Celles-ci peuvent s'accélérer ou
ralentir comme le montrent les courbes intermédiaires et ces variations

sont corrélables au phénoméne de capture.
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Figure 3-16 (suite).
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Figure 3-17: Evolution dans le temps (& 2, 3, 4 et pour 6b a 7 s apres le
début de l'injection) et dans l'espace des panaches des expériences 6 et 6b:
en 6b, les anciens conduits de l'expérience n°6 sont réutilisés. Dans
l'expérience 6 au-dela de 7s (arrét de l'injection), comme dans l'expérience
6b, il n'y a qu'un seul conduit localisé au milieu de la cuve.
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Les "fontaines" et les structures d'épanchements.

Ces structures correspondent aux deux cas d'expériences suivants:

- (a) les injections avec un contraste de densité¢ légérement
stabilisants ou voisin de zéro (tab 3-3 : expériences n° 10, 11 ,13, 14,
16,17,18 et 19);

- (b) les injections avec un contraste de densité déstabilisant
seulement dans les suspensions de laponite matures (tab 3-3: n°4, 5 et 15).

La précision sur les valeurs de densité sont au maximum de 2 kg/m3,
On rappelle cependant que les incertitudes sur les densit€s mesurées sont
importantes a cause de la grande sensibilité de ce parametre aux variations
thermiques. Nous avons pu vérifier (par observation) pour les suspensions
les plus jeunes, le signe calculé de cette valeur et par conséquent nous
avons négligé les éventuelles variations dues a la température.

Dans les deux cas, les structures ressemblent aux fontaines observées
lors de linjection en milieu newtonien. Il y a développement d'une
instabilité de morphologie irrégulire sur la longueur de la fente; en général
le front n'atteint pas le bord libre supérieur de la cuve (sauf dans les cas
dune forte pression dinjection dans une suspension jeune) et le
développement vertical est bloqué; la structure croit alors latéralement en
s'élargissant 2 la base et tend le fluide injecté tend & s'‘épancher sur le
plancher du réservoir supérieur. Il n'y a que trés peu de différences entre les
deux types de structure.

Nous pouvons envisager quelques exemples.

(al) Cas de I'expérience 16 :

Deux structures ascendantes ne se développent que ponctuellement a
partir de la fente. Ces structures évoquent d'abord des panaches turbulents
qui s'élargissent au cours de I'ascension mais rapidement de part et d'autre
du conduit d'alimentation, les courants descendants apparaissent. Ces
fontaines turbulentes se développent dans une suspension de laponite est
trés fluide, le contraste de densité légerement stabilisant. La structure
n'atteint pas le sommet de la cuve (environ 15 cm): la pression d'injection
est modérée.

(a2) Cas de I'expérience 17 :

Les conditions rhéologiques et le contraste de densité sont identiques

au cas (al); la pression d'injection est de un ordre de grandeur supérieure a
celle du cas précédent : les fontaines turbulentes qui se développent a
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intervalles réguliers le long de la fente atteignent rapidement le sommet de
la cuve (fig. 3-18).

A
t ) sl —16 340 Pa
. __--17 2900 Pa
5] r;n”
i
al o
2]
't
0 : ; — : . ,
0 2 4 6 8 10 h (cm) )

Figure 3-18: Hauteurs atteintes par les panaches turbulents dans les
expériences 16 et 17. H représente la hauteur totale de fluide résident au
début de l'expérience.

(a3) Cas de l'expérience 18 :

La structure obtenue au cours de cette expérience est présentée (fig. 3-
19). Le contraste de densité est 1égerement stabilisant et la suspension de
laponite est plus résistante que dans les cas précédants. L'initiation de
l'injection, puis les vitesses de croissance verticales ne sont pas homogeénes
sur toute la longueur de la fente. Initialement la structure a un caractére
périodique mais les différentes instabilités en forme de doigts coalescent
rapidement pour former des ensembles plus volumineux. Au cours de la
formation de cette structure le débit global calculé  partir de I'élévation du
niveau de fluide résident dans la cuve supérieure est relativement variable
(fig. 3-20). La vitesse de croissance verticale du front d'injection diminue
au cours de l'injection (fig. 3-21). Il en est de méme pour les expériences
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réalisées dans des conditions voisines (11 et 10) mais avec des pressions
d'injection plus faibles. On constate que la pression d'injection controle
fortement les hauteurs que peuvent atteindre les différents fronts d'injection
(fig. 3-21). Nous avons arrété l'injection dés que la base de la structure a
commencé a s'élargir. Lorsque linjection est stoppée la forme de la
structure demeure stable pendant plusieurs heures.

| .
\ -
'/ l rTG f\ 1/_\
::/ {/ (/ eyt S //\ \ .
‘\\ h /llnl ,ﬁ \\ / -

10 cm. o

Figure 3-19: Evolution spatiale et temporelle (1, 2, 4, 6 et 13 s apreés le ]
début de l'injection) du front d'injection dans l'expérience 18. La pointe sur .
le doigt gauche est précédée par une bulle d'air. L'injection a duré 12 s.

264



t(@® .
124 S
4
10l __ o’
4
/,.
8t R Q (em’/s)
4 20 N E
6 e r - —* i
’ 10 .
/7 =
4 o e /,
/I 0' 1 ] [ ] R]
2L % t @)
0 , =
o 2 4 6 h’ (mm)>

Figure 3-20: Augmentation de niveau h' dans la cuve supérieure au cours
de linjection et le débit d'injection en fonction du temps dans
l'expériencel8. —_—
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— 10 (710 Pa)
--- 18 (2800 Pa)
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Figure 3-21: Hauteurs (h) atteintes par le front d'injection dans les
expériences 11, 10 et 18 dont les conditions sont données tab. 3-4.
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(a4) Expériencesn° 4 et 5 :

Cette fois le contraste de densité est trés déstabilisant et la suspension
de laponite trés mature : contre toute attente la structure n'évolue pas vers la
formation de panache. Une fontaine qui s'éleve de quelques cm est trés
rapidement stoppée et l'écoulement est canalis€é sous la forme d'un
épanchement 2 la base de la cuve (fig. 3-22). Dans ces expériences comme
dans les précédentes, les débits sont variables sur une gamme relativement
importante. Nous interprétons cette structure comme résultant de pressions
d'injection trop faibles pour pouvoir vaincre la résistance mécanique du
fluide résident. Dans ces conditions, l'initiation d'une structure ascendante
peut résulter d'un effet de dilution a l'interface entre deux fluides ou du fait
que dans notre dispositif, les forces gravitaires sont trop faibles pour relayer
les forces inertielles résultant de la vitesse d'injection initiale. Tout se passe
comme si l'injection provoquait ensuite un découplage entre la base de la
cuve et le fluide résident et la canalisation du fluide injecté. II faudra
envisager de vérifier cette hypothése en surélevant la fente d'injection au-
dessus du plan de la base de la cuve. De méme, ce régime particulier doit
faire I'objet de modélisation spécifique plus complétes pour envisager la
position et les parametres qui contrdlent la transition entre ces "fontaines”
et les panaches lorsque le contraste est déstabilisant (fig. 3-23).
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Figure 3-22: Evolution du front d'injection dans l'expérience 4 (position a
2, 3, 4 et 6 s apres le début de l'injection). Durée de l'injection 16s. Au
dela de 6 s d'injection la variation de la position du front est négligeable.
Les courbes indiquent les débits calculés en fonction du temps dans les
expériences 4 et 5. On remarque la variation importante autour de 6 s.
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Figure 3-23: Ebauche du diagramme de phase contraste de densité-
contraste de rhéologie pour les expériences d'injection en milieu non-
newtonien et dont les conditions figurent dans le tableau 3-4. La courbe en
pointillé représente la position approximative (pour des pressions
d'injection entre 300 et 6000 Pa) de la transition entre les conditions
permettant d'observer des panaches et celles dans lesquelles des structures
ressemblant aux fontaines des milieux newtoniens sont obtenues.
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3.2.2- Le mode de déformation par fracturation.

La fracturation telle quelle a pu étre définie par Van Damme et
Lemaire (1990) n'a été observée et testée que dans deux expériences
utilisant de la laponite diluée & 4%. Ce régime n'a pas fait 1'objet d'études
particulieres au cours de ce travail. Nous ne présentons ici que quelques
observations. Lemaire (1990) réalise des injections d'eau a l'aide d'une
source ponctuelle dans un volume de laponite. Il observe la formation de
fractures (angles de branchements forts). Nous pouvons compléter cette
observation par le fait que les parois des fractures en cours de formation se
comportent comme de petites cellules de Hele Shaw dans lesquels on peut
observer des figures de digitation visqueuse comparables a celles obtenues
a l'aide de cellules radiales.

Au cours des expériences a partir d'une source linéaire deux résultats
différents ont été obtenus mais dans les deux cas il y a formation de
structures planes.

Dans I'une des expériences une injection sub-cylindrique verticale trés
localisée sur la fente a partir de laquelle se développe un réseau de fractures
presque horizontales a été observé; cette initiation locale indique que cette
expérience est assimilable & un cas d'injection ponctuelle qui peut étre
favorisée par une trés grande hétérogénéité de la suspension de laponite.
Cette suspension pi¢ge en effet d'innombrables bulles d'air qui par ailleurs
rendent difficile 1'observation.

Dans la seconde expérience au contraire, l'injection s'est initiée sur la
longueur totale de la fente dans une direction parallele a la surface basale
de la cuve. Au cours de la croissance de cette structure planaire d'épaisseur
millimétrique un changement de direction a I'approche des parois verticales
de la cuve a été observé. Les surfaces de fractures apparaissent donc
courbes et permettent d'observer, vue de dessus, une structure concave en
forme de coupole qui confirme que comme dans I'expérience précédente le
contraste de densité est déstabilisant.

Par conséquent, par fracturation des structures ascensionnelles avec un
contraste de densité déstabilisant, il peut se former des structures planes
sub-horizontales.
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Trois observations nous semblent importantes a rappeler pour conclure
sur les principaux résultats de ces expériences d'injection en milieu
viscoélastique :

- 1) par rapport aux injections dans un milieu newtonien, le domaine
non-newtonien favorise l'apparition de perturbations morphologiques méme
lorsque la loi rhéologique de la suspension et proche de celle d'un fluide
newtonien (des vacillements des conduits de panache, variabilité de la
forme des tétes de panaches a faibles nombres de Reynolds, voir
expérience n°12). Ces observations confirment ainsi les conclusions des
résultats obtenus en cellule de Hele Shaw : la rhéologie non newtonienne
favorise l'apparition des instabilités d'interface au cours de l'injection.

- 2) contrairement 2 l'injection 2 partir d'une source lin€aire dans un
fluide newtonien, les propriétés non-newtoniennes ne favorisent pas la
formation de structures planaires comme le suggerent, par ailleurs, Kerr et
Lister (1988). Les structures planaires ne sont observées dans les fluides
viscoélastiques que lorsque le régime d'écoulement correspond a un mode
de déformation fragile du milieu résident (fracturation) ou lorsque d'anciens
conduits sont réutilisés dans les modes de déformation fluide. Les
écoulements dans ces structures planaires peuvent monter, comme nous
l'avons observé furtivement dans le cas de la fracturation a partir d'une
source ponctuelle, des figures de digitation comparables a celle obtenues en
cellule de Hele Shaw;

- 3) lorsque le contraste de densité est déstabilisant, il n'y a pas
toujours formation de panaches et lorsque la pression d'injection ne permet
pas de vaincre la résistance mécanique du milieu héte il se produit
essentiellement des épanchements en base du réservoir. En fonction du
vieillissement de la suspension pour les conditions de densité favorables a
l'apparition d'instabilités gravitaires nous avons pu montrer une évolution
continue 2 pression d'injection équivalente depuis la formation de panaches
dans les suspensions les plus jeunes jusqu'aux épanchements en passant par
des instabilités dont l'ascension est rapidement inhibée aux profits
d'extensions latérales (fig. 3-23). Sur cette figure qui synthétise I'ensemble
des expériences que nous avons présenté dans ce mémoire, nous proposons
une limite approximative entre les deux types de structures (panache et
"fontaines") pour des pressions d'injection comprises entre 300 et 6000 Pa.
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4- Comparaison des structures expérimentales et des
structures naturelles et applications en magmatologie -
perspectives

En cherchant a estimer les conditions de formation des structures syn-
plutoniques que nous avons observées sur le terrain, nous avons conclu que
la plupart des filons fragmentés de I'ICFL se sont formé lorsque le magma
plus acide hoéte pouvait présenter des propriétés non-newtoniennes
(certaines structures témoignent d'un comportement proche de la rupture
fragile). Ces systemes d'injections réciproques peuvent étre interprétés
comme le résultat de deux stades d'injection successifs (hypothése de
fragmentation par convection) ou contemporains (hypothe€se convective ou
instabilité de 'interface au cours de l'injection):

(a) - le liquide basique dans le milieu non newtonien;

(b) - le magma non newtonien dans le magma basique dont le
comportement rhéologique est fonction de la température d'équilibre locale
ou du stade de refroidissement atteint par le magma basique s'il n'est pas
encore a 1'équilibre thermique.

Or nous n'avons étudié expérimentalement l'injection que dans le cas
(a). Par conséquent nous n'avons pas testé toutes les possibilités d'injection
qui peuvent exister et en particulier lors de linteraction de magmas
contemporains. Dans le cas (b) on peut supposer quen bordure des
structures, le réchauffement du magma acide peut entrainer une diminution
de sa résistance. Nous n'avons pas observé de criteres texturaux d'un tel
phénomene.

Devant I'absence de travaux expérimentaux sur l'injection en milieu
non-newtonien et dans des dispositifs tridimensionnels, nous avons effectué
quelques expériences préliminaires dinjection de fluide newtonien peu
visqueux dans des suspensions synthétiques viscoélastiques. Notre objectif
était de recenser les grands types de structures et de les comparer avec
celles observées en milieu newtonien afin de dégager en fonctions de
conditions expérimentales les principales caractéristiques de 1'injection.

Sauf lorsque les parametres expérimentaux l'ont permis (domaine de
fracturation) nous n'avons quasiment jamais obtenu de structures planaires
alors que le dispositif expérimental & source linéaire dans lequel nous avons
mené les expériences favorise en milieu newtonien la formation de ces
structures planes. Cette géométrie, en milieu non newtonien qui subit un
mode déformation comparable a celui de fluides, correspond au cas ou le
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fluide injecté profite de discontinuités préexistantes dans le milieu hote. Par
conséquent les structures d'injection planaires que nous avons observé
peuvent profiter :

(i) soit des conduits d'injections trés précoces alors que le magma
héte a encore un comportement newtonien; dans ces conditions il est
nécessaire que le magma injecté présente un contraste de composition
relativement faible avec le magma héte de maniére a ce que le contraste de
densité entre les magmas soit déstabilisant et que le magma injecté ne
s'épanche pas 2 la base de la chambre magmatique. Ce n'est donc pas le cas
des injections basaltiques dans les tonalites T1 puisque a haute température
les suspensions magmatiques acides sont moins denses que les liquides;

(i) soit des hétérogénéités du magma résident qui a des propriétés
non-newtoniennes; les structures planaires se forment par réutilisation de
conduits préexistants (anciens conduits de panache ou encore zones de
déformation localisées sous l'effet de contraintes extérieures ou induites par
la mise en place du réservoir magmatique?); les taux de cristallisation du
magma hote avoisinent les 50% ;

(iii) soit par fracturation lorsque les taux de cristallisation et les
vitesses de déformation permettent au magma hoéte de se déformer de
maniére fragile sans qu'il puisse accommoder la déformation par des
réarrangements structuraux internes. Si tel est le cas et que les taux de
cristallisation sont inférieurs &3 60% (en admettant cette valeur comme
caractéristique de la transition fluide-fragile aux vitesses de déformation
considérées) cela implique que l'injection entraine dans le magma héte des
vitesses de déformation de plusieurs ordres de grandeur plus rapides que
celles généralement admises lors du transport des magmas basiques dans la
crofite. On peut difficilement envisager que l'injection affecte des magmas
suffisamment cristallisée pour se comporter comme des solides puisque le
plus souvent, les structures syn-plutoniques sont fragmentées. Dans ces
conditions on est amené a considérer que seuls les liquides intergranulaires
ont pu étre suffisamment mobiles (par exemple, Michael, 1991).

Nous retiendrons tout particulierement la notion d'’hétérogénéit€ des
réservoirs magmatiques et l'influence que peuvent avoir ces hétérogénéités
sur le comportement des syst®mes notamment pendant la réalimentation.
Nous pensons que les traces d'anciens conduits de panaches de
réalimentation ou que des couloirs de cisaillements et des zones de
déformation localisées, sont trés probablement des structures courantes
dans les magmas partiellement cristallisés. Nous proposons que ces
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hétérogénéités expliquent la plupart des caracteres des filons syn-
plutoniques de 1'ICFL. En particulier, les bifurcations de filons et leurs
orientations sont peu compatibles avec les directions de contraintes
régionales (microdiorites, couloirs d'enclaves et filons de tonalites T2
parall¢les a la foliation). Si tel est le cas les expériences en cellules de Hele
Shaw fournissent des indications directes des mécanismes potentiels
susceptibles d'intervenir dans les intrusions magmatiques. En effet, une
comparaison, méme héative, des caracteres morphologiques de certaines
structures naturelles (fragmentation de filons syn-plutoniques ou encore
apparition de structures dendritiques comme McBirney et Sonnenthal, 1990
peuvent en décrire dans le Skaergaard) suggérent fortement que les
mécanismes de digitation visqueuse existent dans la nature (Bébien et al.,
1987; Platevoet, 1991). Nous avons vu que les propriétés non-linéaires
favorisent les instabilités aux interfaces et nous savons par ailleurs que la
cristallisation engendre 1'apparition des propriétés non-newtoniennes. Il est
donc probable que les structures en position plus marginales dans les
intrusions présentent des évidences d'instabilités plus nombreuses que
celles situées aux coeurs des massifs. Mais la réalimentation s'effectue
rarement en une seule étape. Un tel caractére est probablement oblitéré par
la formation des structures les plus tardives.

Bien entendu, les conditions expérimentales ne correspondent pas
directement aux conditions naturelles; de nombreuses questions demeurent
sans réponse. Voici d'abord quelques aspects en relation directe avec le
propos de la thése. L'analyse de la stabilité des interfaces en domaine non
newtonien et en cellule planaire nous ont conduit a envisager un réle des
tensions de surface lors de linjection sur l'obtention de structures
fragmentées. Cette immiscibilité peut a priori résulter de la solidification
rapide du magma basique au contact du magma acide et de proportions de
nucléi différentes dans les deux magmas. Dans ces conditions elle n'est pas
véritablement compatible avec une fragmentation avant que 1'équilibre
thermique soit atteint. Par ailleurs, le probleme des retraits thermiques a
l'issue du rééquilibrage n'a pas été soulevé au cours de ce mémoire.

Nous avons vu également que dans le cas de la réalimentation des
réservoirs newtoniens par des liquides silicatés, les caractéristiques
générales des structures d'injection dépendent du contraste de densité entre
les magmas. S'il est stabilisant, il y a épanchement a la base du réservoir et
les caractéristiques de la fontaine qui se forme a 1'aplomb de la source ne
dépendent essentiellement que de la cinétique d'injection. Au contraire,
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pour un contraste de densité inverse on peut former des panaches
ascendants dont les caractéristiques varient en fonction des différents
paramétres d'injection (contraste de viscosité, vitesse, etc.). Par contre,
lorsque les propriétés non-newtoniennes s'écartent significativement du
modele newtonien (faible exposant de rhéofluidification, seuil d'écoulement
non-négligeable) les épanchements en base de réservoir sont favorisés
méme lorsque le contraste de densité est a priori favorable au
développement de panaches. La résistance a I'écoulement semble en effet
pouvoir annihiler rapidement les forces inertielles et gravitaires qui
devraient permettent I'ascension du liquide. Or, dans un réservoir naturel on
ne connait pas 1'épaisseur des niveaux partiellement cristallisés susceptibles
d'étre suffisamment résistants pour s€ cOmporter comme nous avons pu
l'observer expérimentalement. I1 est fortement dépendant du degré de
refroidissement atteint par le réservoir sachant que l'injection a lieu depuis
les "couches" cristallisées solides jusqu'aux "coeur newtonien" de la
chambre. S'ils peuvent atteindre le coeur de la chambre, les magmas
injectés traversent des couches de moins en moins résistantes. Dans ces
conditions, il faut pour travailler a 1'échelle du réservoir tenir compte de
cette zonation et des modeles a plusieurs couches devront étre envisagés.
On peut cependant noter que nos observations expérimentales sont
applicables aux syst®mes naturels dans lesquels I'épaisseur du niveau non-
newtonien résistant est supérieure d'au moins un ordre de grandeur a la
taille caractéristique de la source d'alimentation. Ce qui en premiére
approximation ne semble pas poser de problémes dans la plupart des
réservoirs magmatiques surtout en fin de cristallisation. C'est un plus grand
probléme dans le cas des intrusions litées dans lesquels les niveaux
cumulés de tailles comparables aux filons d'alimentation peuvent se former
successivement et engendrer sur de courtes distances des variations
importantes de comportements rhéologiques. Par ailleurs, I'étude de
l'injection dans les niveaux cumulés des chambres magmatiques nécessite
surtout la prolongation des travaux expérimentaux au niveau de la transition
vers la fracturation. En particulier nous avons pu observer dans ce domaine
la formation de structures horizontales 2 géométrie de sills dans des
conditions de contraste de densité déstabilisant.

Pour finir nous proposons de nous écarter des problémes en relation
directe avec ceux abordés dans ce mémoire. En effet, nos expériences
analogiques permettent d'envisager des perspectives pour différentes
applications en magmatologie. A titre d'exemple, nous pouvons signaler
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que la rhéologie non-newtonienne semble favoriser le phénomeéne de
capture des panaches. Une application possible pourrait concerner
l'apparition des intrusions zonées comme 1TCFL et d'une maniére plus
générale ces expériences d'injection en milieu non-newtonien peuvent
trouver des applications au niveau de l'ascension et de la mise en place des
magmas aussi bien dans la croiite que dans le manteau.
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La forme des structures d'injection d'un liquide silicaté dans un
réservoir magmatique est contrdlée par :

(a) le contraste de densité entre les deux fluides;

(b) le contraste de rhéologie entre les deux fluides;

(c) la pression d'injection qui détermine les vitesses de déformation au
moment de I'injection;

(d) I'existence de discontinuités préexistantes.

Lors de l'injection en milieu newtonien deux grands types de
structures se forment quel que soit le contraste de viscosité entre les deux
fluides (Whitehead et Luther, 1975; Sparks et al, 1980; Huppert et al.,
1983; Olson et Singer, 1985; Kerr et Lister, 1988; Campbell et Turner,
1989):

(a) les structures ascendantes (panaches ou structures planes
verticales, en fonction de la géométrie de la source d'alimentation) lorsque
le contraste de densité est déstabilisant (densité du liquide injecté inférieure
a la densité du fluide résident);

(b) les fontaines lorsque le contraste de densité est stabilisant;

Ces interactions liquide-liquide favorisent l'hybridation mécanique
surtout pendant le transport simultané des deux fluides plutdt qu'au cours de
la réalimentation de réservoirs magmatiques (Campbell et Turner, 1986;
Blake et Koyaguchi, 1991). Les vitesses d'injection les plus rapides
permettent d'observer des perturbations de la forme de ces structures.

Pendant l'injection dans un milieu non-newtonien présentant des
propriétés plastiques, ces deux grands types de structures existent
également mais elles ne sont plus exclusivement contrdlées par le contraste
de densité :

(a) les panaches (source d'alimentation linéaire) ont été€ seulement
observés avec des fluides présentant un contraste de densité déstabilisant et
un contraste de rhéologie faible;

(b) les fontaines ou les structures proches ont ét€ obtenues avec des
fluides présentant, soit un contraste de densité stabilisant, soit un contraste
de densité déstabilisant et un contraste de rhéologie fort.

Lorsque le contraste de densité est déstabilisant, il est probable que la
transition entre les structures de type a et b dépende de la pression
d'injection dans un espace contraste de densité-contraste de rhéologie.
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Par rapport au milieu newtonien, le milieu non newtonien favorise
l'apparition de perturbations morphologiques. Ces instabilités sont
particuli¢rement variées en cellules de Hele Shaw (dispositif expérimental
bi-dimensionnel). En milieu non-newtonien, il est possible de former des
structures a géométrie plane et verticale seulement si d'anciennes
discontinuités sont réactivées (anciens conduits d'alimentation, par
exemple).

D'autre part, nous avons mis en évidence des différences entre les
interactions de magmas contemporains dans deux intrusions cadomiennes
du Massif Armoricain :

L'intrusion de Coétmieux Fort La Latte (ICFL) est essentiellement
caractérisée par des injections de magmas basaltiques sur presque toute la
période de temps de solidification du massif (évolution continue des
structures depuis des enclaves microgrenues sombres, éparses, regroupées
en amas puis en couloirs d'enclaves, jusqu'a des filons fragmentés puis des
filons syn-plutoniques non fragmentés); les structures les plus tardives ont
une géométrie plane. Elles se sont mises en place lorsque le magma
résident présentait un comportement non newtonien proche de la rupture
fragile. D'apres les résultats des modeles analogiques, la formation de ces
structures planaires peut s'expliquer par la présence de discontinuités. La
forme des structures (arrondie ou anguleuse) a été utilisée pour déterminer
le mode de déformation des magmas (respectivement fluide ou solide).

La fragmentation peut étre expliquée par plusieurs hypotheéses
complémentaires. L'hypothése de la formation des enclaves au cours du
stade d'équilibrage thermique, c'est 4 dire au moment de l'injection sous le
contrdle de mécanismes proches de ceux de la digitation viscoélastique en
cellule de Hele Shaw ne peut pas étre rejetée. Les enclaves éparses peuvent
également témoigner d'injections précoces alors que l'intrusion n'a pas
encore atteint son site de cristallisation. Les mouvements convectifs dans le
magma peuvent alors provoquer la fragmentation.

La pétrogeneése des magmas de I'ICFL est complexe; plusieurs
processus doivent étre envisagés pour expliquer les caractéres chimiques de
ces roches. La cristallisation fractionnée (différenciation a partir de basaltes
riches en alumine, HAB), le mélange (un pdle HAB un pdle acide de la
série de différenciation) et la migration des liquides intergranulaires qui
permet d'expliquer l'apparition dun type de roche peu commun
(leucodiorites), figurent parmi les processus de différenciation les plus
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actifs. Nos données chimiques suggérent également que les phénocristaux
dans les enclaves ont cristallisé a partir du magma basique soit avant
l'injection (enclaves porphyriques), soit aprés I'équilibrage thermique local
(enclaves a texture presque grenue).

L'intrusion de Saint Brieuc (ISB) est caractérisée par des roches
hybrides qui montrent une évolution de composition continue depuis un
pole mantellique contaminé (ou différenci€) jusqua un pole crustal
correspondant au massif de Ploufragan. Conformément aux résultats des
expériences analogiques en milieu newtonien, ce type d'interaction
témoigne de mélanges mécaniques entre des produits presque liquides. En
accord avec les expériences d'injection en milieux non newtoniens, il est
possible d'expliquer, que seuls les produits hybrides ou différenciés du
magma basique peuvent atteindre les niveaux supérieurs de la crodte par un
effet de contraste de densité associé ou non a un contraste de rhéologie.

La comparaison des résultats analogiques avec des objets naturels
permet de rendre compte des différents types et lieux d'interaction
magmatique : mélange partiel, essentiellement sur le site de mise en place
pour les magmas de I'ICFL et hybridation pendant I'ascension pour les
magmas de 1'ISB.

Dans un cadre plus large, ce travail n'a pas permis de répondre a une
question sous-jacente, suggérée par la découverte de la variét€ des
instabilités en digitation viscoélastique. En effet, nous ne pouvons pas
prouver que ces mécanismes agissent dans les chambres magmatiques. Ce
travail ne permet pas non plus d'écarter cette possibilit€, en particulier a
partir de nos conclusions sur les conditions de formation des structures
planes. Par contre, il ouvre un domaine d'expérimentation encore vierge et
trés prometteur pour progresser, entre autres, dans la compréhension des

mécanismes d'interaction des magmas contemporains.
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ANNEXE 1

Granite de Westerly

Diabase de Maryland

6,12 10-2Mpa0s-1

A* 127 10* Mpas-!
n** 339 3,05
Q 326 kj/mole 276 kj/mole

* A=(1/K)1/“

**n' = 1/n

facteur de consistance
exposant de pseudoplasticité
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ANNEXE I

Analyses chimiques et localisation des échantillons.
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Diorites
R Beh. | 70-203 | 89-50
N Ana. | 10510 | 10521
$i02 51,67 | 49.37
41203 18.81 | 18.81
Fel03 9.05 1 9.78
Fe0 nd nd
Kn0 0.13 | 0.18
| MgO L3577 5.3
| Cal 8.25 ] .19,
' §al0 JALL 366
R0 1095 128
PT02 L2 118
{2205 1 0.0 0,14
i 108 149 ]
i ! : f
. Total 99.22 1 93.47 |
— ’ i
L b i i
L 1060 93
Py 2 %
P 513 0 483
LR %0 ¥
b KRR
Y 2%
N T
or A1
5 S E IR ¥
in £ 5
3% £

B-t07 11 e m pppmepn the bl S E e g 4

Diorites Quartziques

R T e e e TSR

SE | e e

B* Bch. | 89-20 | 89-2¢ | 89-27 | 89-59 | 88-65 | 89-69 | 8§9-73

F* kna. | 10501 | 10502 | 10504 | 10524 | 10527 | 10530 | 10813

§i02 53.69 | 54.33 | 52,92 | 52.68 | 54.35 | 54.68. 53.62
11203 18,54 | 18.87 | 19,30 | 20.02 | 18.31 | 18.29 | 18.66
Fel03 8.58 7.83 8.40 8.25 7.86 8.64 8.57
Fel nd nd nd nd nd nd nd
Kno 0.17 0.13 0.14 0.14 0.13 0.15 0.14
Kg0 4,33 1.85 4,18 3.82 4.1 4,25 {.62
Cal 5.1 f.41 6.00 8.30 1.12 6.09 1.70
§a20 3.76 4,08 4,03 1.80 nn 1.94 1.53
K20 1.80 1.42 1.76 0.53 1.18 0.74 0.92
1102 0.96 g.91 0.97 0.84 .93 0.93 0.97
P205 0.19 0.21 0.22 0.19 0.1% 0.18 0.20
PF 1.87 1.9 1,85 0.97 1.81 1.90 1.74
Total 99.66 | 99.98 | 99.77 | 99.54 | 99.76 | 99.79 | 100.67
fb 9 10 11 8 11 9 i
I 115 169 176 100 160 85 8
¥ 19 20 23 15 1 16 14
St 527 506 507 524 483 439 535
Bb 42 40 55 12 U 13 7
Co 28 25 25 28 27 32 2
v 203 i 198 185 186 210 224
Fi 20 1 Y U 28 18 24
(r i 40 43 16 57 26 45
Ba 565 182 622 134 3 401 150
In 92 80 85 80 80 87 82
Cu Y 29 U 45 38 4 10
Th nd nd nd nd nd nd )
6a 21 20 11 1 20 19 19
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Tonalites T1

Tonalites T2

F' Bch. | 89-28 | 89-36 | 89-38 | 89-40 §° Bch. | 89-34 | 89-52

F* Ana. | 10512 | 10515 | 10516 | 10509 B Ana. | 10514 | 10521

§i02 58.10 | 57.73 | 58.82 | 57.60 §102 64.84 | 63.94
11203 17.62  18.01 | 17.62 | 17.80 41203 16.25 | 16.42
Fel03 §.67 7.05 6.61 6.75 Fel03 5.12 5.17
Fel nd nd nd nd Fel ad nd
Hno 0.10 0.13 0.11 0.12 Hno 0.07 0.07
Kg0 .4 3.4 31.52 .39 kg0 .35 1.49
Ca0 5.79 5.98 5.43 4.63 Cal 4,64 5.1
Ra20 4,04 3.83 3.69 3.91 Na20 3.0 1.74
K20 1.58 1.47 1.4 1.74 K20 1.25 1.12
1102 0.71 0.7 0.76 0.81 Ti02 0.61 0.66
P205 0.1% 0.15 0.15 0.16 P205 0.14 0.15
PF 1.50 1.713 1.48 1.19 PF 1.79 1.28
Total 99.60 | 100.22 | 99.63 | 99.10 Total 100.33 | 100.15
Kb 8 9 9 10 kb 9 8
ir 144 111 140 126 ir 135 136
Y 17 12 17 18 Y 1 li
St 450 473 469 454 St 451 &79
Rb 54 42 38 52 Rb 34 30
Co iU 23 U U o 17 18
v 17 138 161 m v 103 102
i 7 Y 2] 1 §i 15 15
Cr 45 40 54 A Cr 41 i
Ba 503 689 516 522 Ba 593 551
In 70 75 69 75 In 56 55
Cu 45 28 i 30 Cu j 5
6a 19 19 18 18 Ga 16 15

Leucodiorites

§" Ech. | 89-33 | 89-44

§* Ana. | 10513 | 10518

8102 58.64 | 56.59
11203 23.12 | 21.65
Fe203 2.25 3.23
Fel nd nd
Kn0 0.04 0.06
¥g0 1.06 1.50
cal T.04 5.85
a0 5.43 §.01
£20 0.87 1.82
7102 0.24 0.36
P205 0.07 0.10
144 0.85 1.95
Total 99.61 | 100.12
Fb 5 b
It 12 93
I 4 8
St 690 611
kb 1 61
Co 5 10
v 42 58
Hi 8 11
(r 16 20
Ba KX} 652
in 28 i
Cu 3 14
Ga 20 19
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Roches microgrenues

enclaves dans les D enclaves dans T! | Filon
B' Ech. { 89-278 | 89-25 | 89-48 | B9-49 | 89-60 | 89-6t | 89-66 | 85-67 | B9-84 | 89-29 | 89-37 | 89-32
F' Ana. | 10505 [ 10503 | 10519 | 10520 | 10525 | 10526 | 10528 | 10529 | 10531 | 10506 | 10508 | 10507 |
§i02 §9.76 | 49.85 | 48.&1 ¢ 48.21 | 49.62 | 50.11 1 S1.15( 48.28 | 49.27 | 50.68 | 50.77 ¢ 47.02
A1203 1946 1 19,40 | 20.26 | 20.24 | 20.50 | 20.64 ; 15.13 ) 18.91 { 19.68 | 19.12 ¢ 18.55 ; 19.5
Fel03 9.60 9.64 9.66 9.69 | 10.12 9,77 1 11.30 { 10.34 | 10.26 8.97 §.06 | 10.80 |
Fe0 ad nd nd nd ud nd nd ad nd ad i ad |
Hno 0.17 0.16 0.14 0.14 0.17 0.17 0.23 .16 0.19 3.16 0.9 .16 |
Mg 4,86 5.2 5.56 5.56 4.53 .29 7.68 5.1 5.27 5.29 5.29 5.59 i
Ca0 8.01 8.13 6.76 7.82 §.32 8.89 7.54 §.83 8.95 8.28 7.98 §.34 |
ka0 §.04 .93 3.1 3.48 3.68 3.83 1.78 .30 3018 3.79 .51 3.1k |
K20 0.93 0.98 1.50 1.33 0.36 0.41 1.48 t.11 0.43 1,14 2.03 120
Ti02 1.16 1.00 1.09 .14 0.92 4.9 (.80 1.03 1.08 0.9 .95 .36 |
P205 0.2 0.19 0.22 0.21 0.21 0.23 0.13 0.20 0.22 0.17 0.16 (.15 |
PF 1.3 1.40 145 .06 0.56 0.77 1.58 1.60 1.23 1.35 1,57 T.77 |
Total 99.49 | 99.89 [ 99.74 | 99.85 | 99.99 | 100.02 | 99.80 [ 99.53 | 99.76 | 99.89 | 100.04 | 99.08 l
Kb 11 9 9 10 8 1 12 10 1 9 | { ] 1
ir 112 89 94 88 91 1 49 §2 54 83 T4 56 |
Y 26 27 24 17 12 17 42 29 19 19 28 T4 g
St 527 498 495 531 521 551 333 522 535 551 519 424
Rb 30 29 &4 19 8 9 42 33 9 15 172 36 i
Co E) H 36 36 34 28 39 35 3 33 28 4l
v 265 252 244 254 21 194 Al 243 135 204 225 233
ki 18 20 39 40 13 12 86 34 29 47 3 3
(r 29 53 36 34 8 § 364 68 34 10 89 9
Ba 137 496 900 820 195 129 505 509 145 392 162 436 |
In 41 90 93 90 %6 93 109 47 56 88 86 §8 |
Cu b 88 51 51 159 115 13 &1 4§ 99 86 50
Ga 2 Al A 21 y) U 18 21 i1 20 20 19 |
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Groupe I
B* Ech. | 90-01 | 80-11 | 90-14 | 90-24 | 90-25 90-50 | 90-51 | 90-23
" Ana. | 10883 | 10907 | 10888 | 10882 | 10910 10896 | 10897 | 10909
§102 56.21 | 54.96 | 56.16 | 53.80 | 55.60 | 55.13 84.72 | 60.78
41203 1780 ) 17.95 | 17.25 | 16.97 | 16.66 | 16.41 17,22 | 16.53
Fel03 7.40 9.34 8.22 9.11 1.93 §.49 8.85 §.67
Fe0 nd nd nd nd nd nd nd nd
Kno 0.13 0.14 0.14 0.17 0.14 0.13 0.13 0.09
¥g0 .12 4.09 3.55 4.1 5.0 3,04 3.09 .36
(a0 6.33 b.60 §.33 1.47 6.76 6.04 6.79 .88
Ka20 .79 3.85 4.10 3.87 .72 3.12 4.05 .19
K20 1.68 0.82 1.43 0.48 1.05 1.96 1.§7 1.94
Ti02 1,38 1.54 1.28 2.78 1.22 1.47 .56 1.26
P205 0.22 0.34 0.35 0.19 0.20 0.m 0.81 0.29
PF 1.66 1.15 1.07 1.33 1.38 1.57 1.10 3.25
Total 100.03 | 100.78 | 100.88 | 100.38 | 99.71 [ 99.73 100.79 | 100.2¢
Kb 10 11 12 i g 15 18 U
i 138 96 156 97 148 159 230 49
4 33 2 kT 29 i 4 57 18
St 16 278 265 352 370 257 268 37
kb 49 26 43 11 kil 68 60 49
Co 25 29 2 7 29 20 20 18
v 183 192 37 252 231 231 207 127
Ki 16 i 10 10 16 7 f 17
r 52 117 28 75 165 29 25 80
Ba 385 329 328 241 288 47 562 §12
In 1 105 11 87 85 87 88 8l
Cu 10 7 15 U 18 i 1 19
Th 2 1 1 1 Z 3 2 4
Ga 1 23 20 20 20 1 21 Al
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Fagiés Intermédiaires

§' Ech. | 90-02 | 90-19 | 90-21 | 90-22 | 90-49 | 90-67
§' Ana. | 10884 | 10889 | 10890 | 10891 | 10895 | 10903
8102 63.53 | 59.14 | 61.71 | 6Z.48 { 63.15 | 61.0%
11203 16,41 | 16.22 | 16.50 | 16.03 | 16.07 | 16.77
Fel03 6.52 1.3 6.59 §.47 §.12 7.00
Fel nd nd nd nd nd nd
~ ¥n0 0.10 0.1 0.10 0.09 0.09 0.10
-~ ¥g0 0.83 1.01 .30 .24 .09 .46
: (a0 2.99 5.32 .9 1.95 3.5% 4.45
Fa20 .36 4.01 .12 §.07 §,05 {.31
i K20 3.30 1.68 2.59 2.78 1.15 .35
1102 0.84 1.23 1.13 1.09 1.03 1.2
P205 0.23 0.23 8.27 g.26 0.2¢ 0.30
PF 1.02 g.81 .43 0.79 0.84 0.70
Total 100.13 | 106.13 | 100.71 | 100.25 | 100.38 | 100.71
kb 17 15 14 14 1 15
i 413 319 300 261 260 271
Y 52 51 ¢! 42 42 18
St 201 195 194 183 179 213
Rb 95 101 88 100 11 i
Co il 1 16 18 15 17
v 34 132 107 §7 98 116
ki 5 13 18 16 16 1
r 16 129 H 67 64 76
Ba 823 652 625 660 625 §92
“In 92 96 87 86 80 90
Cu 5 14 14 16 13 17
Th ] § 5 5 8 5
Ga 23 1 Y ! 2l py)
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Groupe II

K Ech. | 90-04 | 90-08 | 90-09  90-27 | 90-28 | 90-56 | 90-57 | 90-38

F' Ana. | 10885 | 10885 | 10887 | 10911 | 10894 | 10898 | 10899 10300
§102 64.78 | 66.07 | 64.88 | 64.24 | 66.41 | 63.32 | 65.i3 | 64.11
81203 16.04 | 15.10 | 15.98 | 16.14 | 15.53 | 15.86 15.79 | 15.66 i
Fe203 5.43 §.32 5.38 5. U {81 §.37 5.36 §.02 |
Fel nd ad nd nd 1d nd nd nd i
¥no 0.07 0.08 0.04 0.0% 0.07 0.09 0.08 ¢.08
¥q0 1.98 1.88 1.90 1.18 1.7 1.07 1.80 2.03 |
Ca0 .93 1.5% 1.2 1.7 .51 1.1 7.40 1,68 i
¥a20 375 3.62 3.8 4,04 I 1.99 3.59 3.90
K20 3.43 3.20 3.18 .70 in 3.2 4.0% 3.3
1102 0.89 0.89 0.86 0.94 0.78 1.03 0.97 1.04 j
205 0.20 0.27 0.50 0.2 0.20 0.23 .22 0.2 i
PF 1.10 0.98 1.30 .14 0.89 1.04 1.02 0.82 i
Total 100.60 | 99.94 | 100.04 | 99.62 | 100.37 | 100.57 | 100.41 | 100.37
kb 13 14 19 13 i i 14 14 |
I 257 281 243 267 126 242 ) Ak

I 3 kY) 4l i 36 42 40 41
Sr 187 142 158 291 149 178 209 189
Rb 121 125 125 3 136 123 146 127
Co i 13 iy 1 11 15 i 19
v 49 95 38 103 86 103 41 100
Fi 18 19 19 20 17 14 16 16
(r 63 15 11 15 11 82 1 73
Ba 817 631 £50 13 147 663 84t 602
In 17 19 79 i 10 80 78 83
Cu 16 16 13 1 ] 14 13 13
Th 10 9 1 8 8 1 1 8
6a 21 20 Y 20 20 pal 20 il
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Granite de Ploufragan

§* Beh. | 90-29 | 90-30 | 90-38 | 90-40 | 90-41
§' Ana. { 10901 | 10902 | 10904 | 10905 | 10906
8102 65.75 | 65.87 | 64.63 | 67.20 | 65.50
11203 16,02 | 16.18 | 16.36 | 15.10 | 16.35
Fe203 5.49 5.41 6.17 5.60 5.82
Fel nd nd nd nd nd
¥no 0.05 0.05 0.06 0.06 0.06
g0 .36 2.29 .69 .29 1.41
(a0 1.30 1.27 0.65 0.57 1.2
Fa20 3.08 1.07 .78 .93 .22
K20 3.18 1.3 1.64 3.20 1.48
1102 0.80 0.78 0.84 0.75 0.76
P05 0.08 0.08 0.15 0.18 0.23
PF 1.94 2.09 2.35 .49 1.61
Total 100.05 | 100.40 | 100.32 | 100.37 | 100.65
b U 15 15 1 15
it 191 185 187 AL 182
1 8 18 28 26 7
St 189 191 157 159 203
Rb 118 124 122 104 132
{o 16 16 11 13 17
v 150 141 140 127 128
N 3 13 26 28 i
{r 112 109 113 107 107
Ba 786 831 1008 813 149
In 93 80 76 64 89
Cu il 17 15 9 20
Th 12 11 12 10 10
Ga 1 i 3 19 11
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Analyse des éléments majeurs : 5102.

Analyse des éléments traces :

Limite de détection (LDD) :

ANALYSES CHIMIQUES PAR FLUORESCENCE X

Al,C

273

Fez

No, Zr, Y, Sr, Rb, Co, V, Ni, Cr, Ba, Zn, Cu

03. Mn0, Mg0, Ca0, Na20. K20. Ti02. ons et la perte au feu

y Tecniniy

[ i e 1

T

T TR

S <3

Nb Ir Y Sr Rb Co v Ni Cr Ba in Cu Pb | Th | Go
t en secondes 30 30 30 30 30 30 100 30 100 100 30 30 Aoo | Joo| Aco
LOD en ppm 1.4 1.2 0.6 1.6 0.5 1.1 1.9 1.3 1.4 5.6 1 1.4 AS| AS]| A0
Calcul de la limite cde détection (LDD) =
-0E . . .
o =3 +— 3 20 droite d'étalonnage C = EI « 0 :
AC AC concentration X ou ppm
avec E = iT * pente de la droite d'étalonnage
en % ou ppm/nbre de coups par seconde
D = 1l'ordonnée 3 l'origine
T = temps de mesure en secondes &C
[¥
’ {////, :
intensité
Précisions analytiques
L'erceur relative totale, %eotal’ est fonction des erraurs :
- de préparations des échantillons, oprep
- ' in
de 1'appareillage, Gapp
- sur le taux de comptage, O, compt
- surT 1-ar:a1yse c!:imiqueldes étalcnj de référence, °analyse
avec :°:ota1dq T prep * app *9 t. comp *7 enal
SiO2 A1203 Fe203 MnQ MgO Ca0 Nazo KZO Tio2 PZOS
gamme d'étalonnage .
en ¥ 76-38 | 30-0.3 17-1 0.8-0 50-0 18-0 8.5-0 15-0 2.7-0 1.4-0
s s 1% | 15%] 2% 1% 2% | 1.5% 2% | 2%
préeision sur o o v .~
faibles teneurs 3% 3% 10 % 3% 5% 3% 5% 5% 5%

Nb ir Y Sr Rb Co v Ni Cr Ba in Cu (S Th G,
gamme d'étalonnage | 960 | 11000 | 150 | 4600 | 3600 210 | 320 |2300 | 24000 | 2400 ) 400 |, 140 440| &0 | A0
en ppm 3 3 a 3 3 a 3 3 a 3 3 a3 a a a

0 10 0 0 0 0 0 o] 0 5 10 b} (o] 0 0
précision en X

£ {30 ppm 10 10 10 10 10 10 10 10 10 10 10 10 A0 | A0 AD
30 3{S0 en % 3 3 3 3 3 S 5 3 5 5 3 3 - 2
>3 150 ppm en % 1 1 1 1 2 2 1 2 2 1

CCCXV
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Dans la méme collection :

N°l

Ne2

N®3

N°4

N°5

N®6

No7

-H~

MARTIN -

QUERRE

DURAND

PRIOUR

NGAKO -

Nature, origine et évolution d'un segment de crodte
continentale archéenne : contraintes chimiques et
isotopiques. Exemple de la Finlande orientale. 392 P->»
183 fig., 51 tabl., 4 pl. (1985). EPUISE

Palingenése de la crolte continentale & 1' archéen :
les granitoides tardifs (2,5-2,4 Ga) de Finlande
Orientale. Pétrologie et géochimie. 226 p., 74 fig., 41
tabl., 3 pl.(1985). 85F .

Le Grés Armoricain. Sédimentologie. Traces fossiles.
Milieux de dépdt. 150 p., 76 fig., 9 tabl., 19 pl.
(1985). EPUISE

Genése des zones de cisaillement : Application de la
méthode des éléments finis a la simulation numérique de
la déformation des roches. 157 p., 106 fig., 7 tabl.,
(1985). 55F .

Evolution métamorphique et structurale de la bordure
sud-ouest de la "série de Poli". Segment camerounais de
la chaine panafricaine. 185 p., 76 fig., 16 tabl., 12
pl. (1986). EPUISE

DE POULPIQUET - Etude géophysique d'un marqueur magnétique situé

BARBLEY -

sur la marge continentale sud-armoricaine. 159 p., 121
fig., 5 tabl. (1986). : 55F.

Signification géodynamique des domaines granulitiques.
La ceinture des granulites de Laponie : une suture de
collision continentale d'dge Protérozoique inférieur
(1.9-2.4 Ga). 324 p., 89 fig., 46 tabl., 11 pl. (1986).

EPUISE
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N°8 - Ph. DAVY - Modélisation thermo-mécanique de la collision
continentale. 233 p., 72 fig., 2 tabl. (1986). EPUISE

N°9 - Y. GEDRGET - Nature et origine des granites peralumineux &
cordiérite et des roches associées. Exemples des
granitoides du Massif Armoricain (France) : Pétrologie
et géochimie. 250 p., 140 fig., 67 tabl., (1986).

EPUISE

N°10 - D. MARQUER - Transfert de matiére et déformation progressive des
granitoides. Exemple des massifs de 1'Aar et du Gothard
(Alpes centrales Suisses). 287 p., 134 fig., 52 tabl.,
5 cartes hors-texte (1987). 120 F.

N1l - J.S. SALIS -Variation séculaire du champ magnétique terrestre.

Direction et Paléointensité sur la période 7.000 -~
70.000 BP dans la chaine des Puys. 190 p., 73 fig., 28
tabl., 1 carte hors-texte (1987). 90F .

N®12 - Y. GERARD - Etude expérimentale des interactions entre déformation
et transformation de phase. Exemple de la transition
calcite-aragonite. 126 p., 42 fig., 3 tabl., 10 pl.
(1987). 75F.

N°13 - H. TATTEVIN - Déformation et transformation de phases induites par
ondes de choc dans les silicates. Caractérisation par

la microscopie électronique en transmission. 150 p., 50

fig., 1 tabl., 13 pl. (1987). 95F.
N°14 - J.L. PAQUETTE - Comportement des systemes isotopiques U-Pb et Sm-Nd
dans le métamorphisme éclogitique. Chaine Hercynienne et
chaine Alpine. 190 p., 88 fig., 39 tab., 2 pl. (1987).
95F .
N°15 - B. VENDEVILLE - Champs de failles et tectonique en extension :

modélisation expérimentale. 392 p., 181 fig., 1 tabl.,
82 pl. (1987). EPUISE
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N°16

NO17

N°18

N°19

N°20

NO21

N©22

E. TAILLEBOIS - Cadre géologique des indices sulfurés a Zn, Pb, Cu,

Fe du secteur de Gouézec-St-Thois : Dévono-Carbonifére
du flanc Sud du Bassin de Chateaulin (Finistére). 195
p., 64 fig., 41 tabl., 8 pl. photo., 8 pl. h.texte.
(1987). 110F.

J.P. COGNE - Contribution & 1'étude paléomagnétique des roches

déformées. 204 p., 86 fig., 17 tabl., (1987).

90F .
E. DENIS - Les sédiments briovériens ( Protérozoique supérieur ) de
Bretagne septentrionale et occidentale : Nature, mise en
place et évolution. 263 p., 148 fig., 26 tab., 8 pl.
(1988). 140F .
M. BALLEVRE - Collision continentale et chemins P-T : 1'unité

pennique du Grand Paradis (Alpes Occidentales). 340 p.,
146 fig., 10 tabl., (1988). EPUISE

J.P. GRATIER - L'équilibrage des coupes géologiques. Buts, méthodes

et applications. Atelier du Groupe d'Etudes Tectoniques
le 8 Avril 1987 a Rennes. 165 p., 82 fig., 2 tabl.
(1988). 85F .

R.P. MENOT - Magmatismes paléozoiques et structuration carbonifére

S. BLAIS -

du Massif de Belledonne (Alpes Francaises). Contraintes
nouvelles pour les schémas d'évolution de la chaine
varisque ouest-européenne. 465 p., 101 fig., 31 tab., 6
pl., (1988). 200F .

Les ceintures de roches vertes archéennes de Finlande
Orientale : Géologie, pétrologie, géochimie et
évolution géodynamique. 312 p., 107 fig., 98 tab., 11
pl. photo, 1 pl. h.texte, (1989). 160F .
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N°23 - A. CHAUVIN - Intensité du champ magnétique terrestre en période
stable de transition, enregistrée par des séquences de
coulées volcaniques du quaternaire. 217 p., 100 fig., 13
tab. (1989). 100F .

N°24 - J.P. VUICHARD - La marge austroalpine durant la collision alpine

évolution tectonométamorphique de la  zone de
Sesia-Lanzo. 307 p., 143 fig., 26 tab., 6 pl.
hors-texte. (1989). 170rF .

N°25 - C. GUERROT - Archéen et Protérozoique dans la chaine hercynienne
ouest-européenne : géochimie isotopique (Sr-Nd-Pb) et
géochronologie U-Pb sur zircons. 180 p., 68 fig., 29
tab., 1 pl. (1989) 90F .

N°26 — J.L. LAGARDE - Granites tardi carboniféres et déformation crustale.
L'exemple de la Méséta marocaine. 353 p., 244 fig., 15

pl. (1989) 210F.
N°27 - Ph. BARDY - L'orogene cadomien dans le Nord-Est du Massif
Armoricain et en Manche Occidentale. Etude

tectonométamorphique et géophysique. 395 p., 142 fig.,
7 tab., 1 pl. hors-texte. (1989). 175F.

N°28 - D. GAPAIS - Les Orthogneiss : Structures, mécanismes de
déformation et analyse cinématique. 377 p., 184 fig., 3
tab., (1989). 275F .

N°29 - E. LE GOFF - Conditions pression-température de la déformation dans
les orthogneiss : Modéle thermodynamique et exemples
naturels. 321 p., 146 fig., 42 tab. (1989). 150F .

N°30 - D. KHATTACH - Paléomagnétisme de formations paléozoiques du Maroc.
220 p., 97 fig., 35 tab., (1989). 100F .
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N®31 - A. HAIDER - Géologie de la formation ferrifére précambrienne et du
complexe granulitique encaissant de Buur (Sud de 1la
Somalie). Implications sur 1'évolution crustale du
socle de Buur. 215 p., 18 fig., 42 tab., 7 pl.
(1989). 130 F.

N®32 - T. DANIEL Traitement numérique d'image appliqué & 1'analyse
texturale de roches déformées. 186 p., 121 fig., 4

tab., (1989). 210 F.

N®33 - C. LECUYER - Hydrothermalisme fossile dans une paléocrolte océanique
associée a un centre d'expansion lent : Le complexe
ophiolitique de Trinity (N. Californie, U.S.A). 342 p.,
109 fig., 73 tab., (1989). 200 F.

N°34 - P. RICHARD - Champs de failles au dessus d'un décrochement de socle:
modélisation expérimentale. 382 p., 137 fig., (1989).
400 F.

N®35 - J. de BREMOND d'ARS - Estimation des propriétés rhéologiques des
magmas par 1'étude des instabilités gravitaires.
Pétrologie du complexe plutonique lité de Guernesey.
370 p., 128 fig., 64 tabl., (1989). 180 F.

N®36 - A. LE CLEAC'H - Contribution & 1'étude des propriétés physiques des
minéraux & haute pression : Spectroscopie et calcul des
grandeurs thermodynamiques de la lawsonite, des

épidotes et des polymorphes de 5i02. 190 p., 72 fig.,

37 tabl., (1989). 100 F.
N°37 - 0. MERLE - Cinématique des nappes superficielles et profondes dans
une chaine de collision. 280 p., 165 fig., 3 tabl.,
(1990). 160F .

N°38 - P. ALLEMAND - Approche expérimentale de la mécanique du rifting
continental. 205 p., 106 fig., 13 tabl., (1990). 160F.
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N°39 - Ch. BASILE - Analyse structurale et modélisation analogique d'une
marge transformante : 1'exemple de 1la marge de
Céte-d'Ivoire - Ghana. 230 p., 161 fig., 7 tabl.,
(1990). 130F .

N°40 - M. AUDIBERT - Déformation discontinue et rotations de blocs.
Méthodes numériques de restauration. Application & 1la
Galilée. 250 p., 80 fig., 5 tabl., (1991). 150F .

N°41 G. RUFFET - Paléomagnétisme et 40Ar/39Ar : étude combinée sur des

intrusions Précambriennes et Paléozoiques du Trégor.
(Massif Armoricain) . 261 p., 80 fig., 19 tabl.,
(1991). 120F .

N%42 - P. SUZANNE - Extrusion latérale de 1'Anatolie : Géométrie et
mécanisme de la fracturation. 262 p., 100 fig., 12 pl.,
5 tabl., (1991). 210F .

N°43 G. FIQUET - Propriétés thermodynamiques de minéraux du manteau

supérieur. Calorimétrie & haute température et
spectroscopie Raman & haute pression et haute
température. 274 p., 101 fig., 53 tabl., (1991). 130F.

N°44 - J. MARTINOD - Instabilités périodiques de la lithosphére (Flambage,
Boudinage en compression et en extension). 283 p., 117
fig., 3 tabl., 2 pl. couleur., (1991). 170F .

N°45 - M.0. BESLIER - Formation des marges passives et remontée du manteau:
Modélisation expérimentale et exemple de la marge de
la Galice. 257 p., 86 fig., 5 tab., 2 pl. noir/blanc,
2 P1. couleur., (1991). 180F.

N°46 - J.B.L. FRANCOLIN - Analyse structurale du Bassin du Rio Do Peixe.
(Brésil), 250 p., B3 fig., 3 tab., 9 pl. couleur,
(1992). 300fF .
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N® 47 - S. TOURPIN - Perte des mémoires isotopiques (Nd, Sr, 0) et

géochimiques (REE) primaires des komatiites au cours

du métamorphisme : exemple de la Finlande Orientale.

185 p., 53 fig., 23 tabl., (1992). 100F .

N® 48 - J.A. BARRAT - Genése des magmas associés & 1'ouverture d'un domaine
océanique : Géochimie des laves du Nord-Est de
1'Afrique (Mer Rouge - Afar) et d'Arabie. 175 p., 47
fig., 23 tab., (1992). 100F .

N® 49 - E. HALLOT - Injection dans les réservoirs magmatiques :
Contraintes pétrologiques (Massifs de Fort La Latte et
de Saint Brieuc, Bretagne Nord) et modélisation
analogique. 331 p., 101 fig., 30 tabl., (1993). 180F .

N°50 - T. SOURIOT - Cinématique de 1'extension post-pliocéne en Afar.
Imagerie SPOT et modélisation analogique. 225 p., 2
pl. coul., 1 tabl., 91 fig., 16 pl. photo., 1 carte
H.Texte, (1993). 190F .
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Résumeé

Le phénoméne de mélange magmatique est étudié a I'aide d’une double
approche pétrologique et analogique. Linjection d’un nouveau magma dans un
réservoir magmatique qui nous intéresse ici, représente le stade initial de mise en
contact de deux magmas contemporains et contréle les possibilités ultérieures
d’homogénéisation. ;

L'étude pétrologique porte sur deux intrusions cadomiennes du Nord du
Massif Armoricain : (a) I'Intrusion de Coétmieux-Fort La Latte (ICFL) présente une
grande variété de structures syn-plutoniques (filons, enclaves microgrenues) alors
que (b) I'Intrusion de Saint-Brieuc (ISB) est essentiellement constituée de produits
hybrides. Afin de prolonger les études antérieures sur l'injection (a) en trois
dimensions dans des fluides newtoniens et (b) en deux dimensions (cellules de Hele
Shaw) dans un milieu non-newtonien viscoplastique, des expériences analogiques
d’injection d’eau dans un fluide non-newtonien viscoplastique (suspension d’argile)
ont été réalisées dans un dispositif tridimensionnel.

Les domaines d’existence des différents phénoménes et régimes
d'écoulement en sont déduits. lls permettent de cerner les conditions de formation
des structures géologiques notamment lorsqu’elles sont planes. En conclusion, (a)
dans I'ICFL la plupart des structures syn-plutoniques (y compris les enclaves) ont pu
se former alors que le pluton avait atteint son site de cristallisation alors que (b) dans
I'ISB, les interactions ont été plus précoces (plus haute température) et I'hybridation
a eu lieu au cours de I'ascension du magma.

Mots clés :

Magma, mélange, rhéologie, non-newtonien, injection,

enclave microgrenue, filon syn-plutonique, pétrologie, dynamique des

fluides, modélisation analogique, Massif Armoricain, Cadomien, Baie

de Saint-Brieuc.
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