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La premiére partie de ce travail effectuée en deux ans a été de développer des
méthodes nouvelles permettant d’estimer de fagon qualitative et quantitative les
conditions Pression-Température dans les granites déformés (Chapitres I, 11, 11, IV, A1
et A2).

L'année supplémentaire octroyée par le Conseil Régional de Bretagne m’a
permis de tester sur des exemples naturels, les méthodes mises au point. Les
exemples étudiés proviennent du Massif Armoricain (Nappe de Champtoceaux), des
Alpes Occidentales (massif du Grand Paradis) et Centrales (massif du Gotthard). Les
résultats obtenus sont présentés sous forme de publications (Chapitres V, VI et VII).
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P-T conditions within deformed granites:

thermodynamic model and natural examples

Key-words : Metagranites - Orthogneisses - Phase relations
Geothermobarometry - Thermodynamic modelisation

Abstract

Deformed rocks of granitic to granodioritic composition constitute a large part of the material
involved within collision zones. The aim of this thesis is to developp convenient methods for P-T
estimates within orthogneisses.

The analysis of syntectonic paragenesis within metagranites shows that they are controlled by:
- removal of biotite and albite (from low to high pressure);
- appearance of oligoclase and removal of epidote (from low to high temperatures).

Phases relation are discussed in the systems NaAISi206, KFMASH and KCFMASH. Within these
systems, thermodynamic modelisation of equilibria allows to calculate P-T conditions of the
deformation. Some examples are described:

1- The study of orthogneisses from the Gran Paradiso nappe (Western Alps) allows to calculate P-T
conditions of the main deformation (500-550°C, 12 + 2 kbary).

2- Analysis of synkinematic associations of leptynites from the Champtoceaux nappe (Hercynian
armoricain massif) constraints the retrogressive history of these units.

3- The transition beteen greenschist and amphibolite facies is studied in the Central Alps. P-T conditions
of the deformation in the Gotthard massif are in order of 530-550 °C, 5-7 kbar.

Results obtained are in agreement with previous P-T estimates and demonstrate that
orthogneisses are suitable for the thermobarometry in metamorphic terrains.
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Introduction

De I'échelle de la croQte (Berger et Pitcher , 1970 ; Mitra, 1979 ; Berthé et al., 1979 ; Ramsay et
Allison, 1979 ; Brun et Pons, 1981 ; Gapais et al., 1987) & celle du grain (Voll, 1976 ; Simpson, 1985 ;
Gapais, 1987), de nombreuses études ont été consacrées aux granites déformés. Les raisons
essentielles sont les suivantes:

- Les roches granitiques et granodioritiques représentent la composition moyenne de la cro(ite
" continentale supérieure.

- Elles constituent une part importante du matériel impliqué dans les domaines orogéniques, que
les granites soient anté- ou syntectoniques.

- Initialement homogeénes et isotropes, elles constituent de bons marqueurs des conditions
cinématiques de la déformation (trajectoires de déformation, intensits, hétérogénéité et relations
déformation-déplacements).

- Dans les granites, les microstructures associées & la déformation sont trés sensibles aux
parameétres physiques (pression et température) ainsi qu'a la présence ou a I'absence d'une
phase fluide.

Ces travaux ont donc démontré que les granites sont de bons marqueurs de la déformation et
qu’ils constituent des objets privilégiés pour I'étude du comportement moyen de la cro(ite continentale
pendant les processus tectoniques. Etant donné que le comportement rhéologique est fortement
dépendant des conditions P-T, il est nécessaire de connaitre les valeurs de ces paramétres pendant la
deformation. Tel est le point de départ de ce travail.

Dans les domaines orogéniques, la détermination des conditions pression-température est en
genéral effectuée dans les métapélites ou les métabasites (cf. Thompson, 1976 ; Laird et Albee, 1981 ;
Spear et Selverstone, 1984). Les granites ont rarement fait I'objet d'études thermobarométriques
détaillées. En effet, dans les orthogneiss, la réponse a I'évolution P-T “se traduit surtout par des -
variations de structure et par des variations du mode et de la composition des minéraux et non
par de spectaculaires changements de paragénése" (Capdevila, 1969). Les objectifs de cette thése
sont donc de proposer des méthodes d’estimation des conditions P-T dans les orthogneiss et de les
appliquer a quelques exemples naturels.

Deux approches sont indispensables pour estimer les conditions P-T d’un assemblage
métamorphique.

1 - La premiére approche est fondée sur Fanalyse des relations de phases. La synthése des
observations des paragénéses syncinématiques des granites déformés en facidés schiste vert,
amphibolite, amphibolite de haut grade et éclogite permet d’étudier les relations entre les phases et de
mettre en évidence les transformation minéralogiques majeures. Ce sont:




- la disparition de la bictite et du plagioclase (des basses pressions vers les hautes pressions);

- la disparition de I'épidote et I'apparition de I'oligoclase (des basses températures vers les
hautes températures).

Cette premiére étape de I'analyse, descriptive, doit étre complétée par une deuxiéme étape, explicative,
qui consiste en une modélisation des transformations observées dans les systémes d’étude appropriés:

- systémes SiO‘?-NaAISiao6 et KFMASH pour I'évolution des paragénéses des basses vers les
hautes pressions,

- systéme KCFMASH pour les transformations paragénétiques depuis les basses vers les hautes
températures.

2 - Sicette approche pétrologique “"classique" permet de comparer des paragénéses minérales
différentes, c'est-a-dire de les situer les unes part rapport aux autres dans I'espace P-T, elle est
cependant insuffisante pour estimer de fagon précise les conditions P-T de cristallisation d’assemblages
identiques mais dont la composition des phases different. Aussi la seconde méthode est-elle une
modélisation thermodynamique des équilibres de phases de maniére & quantifier de fagon précise
les conditions P-T de cristallisation d’un assemblage donné.

Pour calculer une courbe d’équilibre, il est nécessaire de connaitre les paramétres
thermodynamiques des pdles purs et de choisir les modéles de solution solide appropriés afin de tenir
compte de la composition réelle des phases, telle qu'elle a pu étre mesurée a la microsonde
électronique.

L'analyse des relations de phases dans les métagranites et la modélisation thermodynamique des
équilibres de phases sont présentés dans les premiers chapitres de ce mémoire. Cette étude est
illustrée dans les chapitres suivants par des exemples naturels. Les orthogneiss choisis sont déformés
en faciés amphibolite & albite-épidote (orthogneiss de la nappe du Grand Paradis, Alpes occidentales),
en facies amphibolite (orthogneiss du Gotthard et de Maggia, Alpes centrales), en faciés amphibolite de
haut grade (leptynites de la nappe de Champtoceaux, Massif Armoricain).

Les résultats obtenus montrent que les métagranites sont des objets appropriés pour estimer les
conditions P-T de la déformation. Les études conjointes des champs de déformation, des
microstructures et des relations de phases dans les orthogneiss permettent en outre de contraindre les
conditions P-T a travers la transition fragile/ductile dans la cro(te continentale.
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Chapitre I

Détermination des conditions P-T dans les
granites déformés:
données du probléme
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Fig. 1 : Champ de stabilité de I'association Qtz-FK-Phl-Ph-HZO dans le syst¢tme KMASH (Massonne et Schreyer, 1987).
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Chapitre |

Détermination des conditions P-T dans les granites déformés:
données du probléme

1.Introduction

Dans les domaines orogéniques, les méthodes de détermination des conditions P-T sont bien
développées dans les métapélites (cf. Thompson, 1976 ; Spear et Selverstone, 1984) et les métabasites
(cf. Laird et Albee, 1981). Comparativement, peu d'auteurs se sont intéressés aux assemblages
métamorphiques des roches de composition granitique et granodioritique (Frey et al., 1976 ; Droop,
1982 ; Andrieux, 1982; Ashworth et Evirgen, 1984 ; Gibbons et Horak, 1984 ; Hammerschlag, 1985 ; La
Tour et Barnett, 1987, Evans et Patrick, 1987). Ces travaux épars se sont portés sur des granites
déformés dans des conditions P-T particulieres sans gu'aucune analyse globale permettant de
comprendre les relations de phases dans les différents faciés métamorphiques n’est été proposée. Pour
ce faire, une revue bibliographique des assemblages est nécessaire. Bien que les granites pré, syn- ou
post-tectoniques aient fait I'objet de nombreuses études structurales (cf. Berger et Pitcher, 1970 ; Mitra,
1979 ; Ramsay et Allison, 1979 ; Berthé et al., 1979 ; Brun et Pons, 1981 : Gapais et al., 1987), peu
d'auteurs ont décrit avec précision les phases minérales syncinématiques a I'équilibre. Pour cette
raison, la revue bibliographique présentée ci-dessous ne peut étre exhaustive. L'attention sera portée
sur les paragénéses minérales syncinématiques.

Le désintérét des pétrologues & I'égard des orthogneiss résulte de plusieurs faits :

' (1) Les assemblages naturels observés présentent en général une variance forte (exemple : orthogneiss
a Qtz-Pla-Mus-Bio) de sorte que toute modélisation thermodynamique des équilibres de phase est
impossible. Ainsi, contrairement aux métapélites présentant une faible variance, la topologie des
assemblages des roches de composition granitique dépend peu des conditions thermobarométriques.
Dans le systéme KZO-MgO-A1203-8i02~H20, I'étendue du champ de stabilité de I'association & Qtz-FK-
Bio-Ph illustre ce fait (Fig. 1). En réponse aux variations des conditions thermobarométriques, les
phases minérales restent stables tandis que leur composition change. En d’autres termes, les
paragenéeses minérales enregistrent les variations des conditions P-T par P'intermédiaire de réactions
continues en modifiant constamment leur composition minérale.

(2) Dans les orthogneiss, les minéraux ferromagnésiens coexistant & I'équilibre sont peu nombreux (en
général Bio-Ph). En effet, dans les roches de composition granitique ou granodioritique, le faible
rapport (FeO + MgO) / (Al203 + K2_O + (FeO + MgO)) ne permet pas I'association de phases telles
que Mi-Ph-St, Bio-Ph-Ctd etc..(Fig. 2). En outre, les réactions d’échange Fe-Mg entre deux phases
minérales (Gt-Ph, Gt-Bio) utilisées dans les métapélites a des fins de géothermobarométrie ne sont pas
adéquates dans les orthogneiss (cf. chapitre IV).

La détermination précise des conditions P-T dans les orthogneiss ne peut se faire uniquement sur
simple observation de la paragenése minérale. Une modélisation thermodynamique des courbes
d’équilibre prenant en compte la composition réelle des phases est nécessaire (cf. Annexes 1 et 2).
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Fig. 2 : Projection dans le diagramme AKF des phases phengite, microcline, biotite, chlorite, grenat, cordiérite, chloritoide,
staurotide, silicate d’alumine. HZO et Qtz sont en excés. Le champ en grisé représente dans ce diagramme, la position des roches de

composition granitique et granodioritique.

Source Facies Conditions P-T Paragenase Localisation

Mc Caig (1984) Pumpellgite P = 2-3 kbar Qtz-Mus-Ab-Chl Massif de 1'Hospitalet (Pyrénees)
3 T = 250-400°C

Kerrich et al. " P = 2 kbar Qtz-FK-Ab-01-Mus Aiguilles rouges (Alpes

(1580) T = 250°C Chl~Ep-Sph-Cc occidentales)

Tableau 1 : Paragénéses observées dans les métagranites de bas grade (Faciés pumpéllyite).
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Néanmoins, la comparaison des paragénéses observées dans différents contextes geologiques nous
apporte des informations essentielles pour comprendre les relations de phase dans les granites
déformés.

2. Granites déformés en faciés pumpéllyite

Les paragénéses des orthogneiss de basse température ne sont données qu'a titre indicatif. Tout
comme en facies schiste vert, la déformation s’accompagne en général de variations géochimiques
importantes (McCaig, 1984 ; Marquer, 1987) de sorte que les mylonites n’ont plus une composition de
granite. Dans de telles conditions, les associations minéralogiques sont & Qtz-Ab-Mus-Chi (cf. McCaig,
1984) (Tableau 1 et Fig. 3 et 4). Bien évidemment, le plagioclase calcique et le feldspath potassique ne
sont plus stables. La biotite se transforme en chiorite. Kerrich et al. (1980) décrivent les transformations
minéralogiques isochimiques d’une zone de cisaillement en faciés pumpéilyite (P = 2kbar, T = 250
°C). L’ association observée est & Qtz-FK-Ab-OI-Mus-Chl-Ep-Sph-Ru-Cc. Dans de telles conditions
thermobarométriques, le felspath potassique et le plagioclase calcique ne peuvent pas étre a I'équilibre.
Les analyses des isotopes de I'oxygéne et du rapport fer ferrique sur fer ferreux montrent que la
déformation a eu lieu dans des conditions relativement "séches" (Kerrich et al., 1980). Celles-ci peuvent
inhiber les transformations minéralogiques et expliquer la persistance métastable de feldspath
potassique et d'oligoclase. '

3. Les granites déformés en faciés éclogite

L'apparition de pyroxéne sodique dans les assemblages métamorphiques des roches de
composition granitique, constitue un repére inéluctable de la haute pression. De tels exemples sont
connus dans les Alpes occidentales (Compagnoni et Mafféo, 1973) et en Corse (Lahondére, 1988)
(Tableau 2).

Dans les métagranitoides du Monte Mucrone (Zone Sesia-Lanzo, Alpes occidentales), les
transformations éclogitiques ont été particulierement étudiées dans les granites, les granodiorites et les
diorites non déformés (cf. Compagnoni et Maffeo, 1973 ; Girardeau, 1977 ; Hy, 1986 ; Koons et al.,
1987) dans lesquels on reconnait les anciens sites magmatiques. En particulier, les plagioclases sont
pseudomorphosés par un assemblage & Qtz-Jd-Zo-Ph dans les métagranites (Hy; 1984) et & Qtz-Jd-Zo
dans les métadiorites (Koons et al., 1987). La transformation la plus spectaculaire est le développement
d’'une couronne de grenat entre la biotite magmatique et le plagioclase. Dans les zones déformées des
métagranites s'observent une alternance de lits de quartz et de lits riches en sto_mo-Zo-Ph-Gt
(Alm45 _65Gr030_50) (Hy, 1984). La phase titanée est le rutile qui est en général entouré par une
couronne d'ilménite. Dans les métadiorites, la paragénése est & Qtz-Jdg_g5-Z0-Ph-Gt (Alm 46-57Gr03g.
50) -Ru/Sph ou Qtz-NaPyr (Jd80 et sto) -Zo-Ph-Par-Gt (Gro3 4) -Ru/Sph (Koons et al.,1987). La biotite
est en général absente ou se présente sous forme relictuelle au méme titre que le feldspath potassique.
Les conditions P-T de la déformation sont de I'ordre de 550-600 °C pour des pressions supérieures a
14-16 kbar (Hy, 1984; Koons et al., 1987) (Fig. 4).

Des associations semblables ont été observées dans la vallée d’Aoste (Val Greyssoney)
(Vuichard, 1988). On reconnait une association métamorphique primaire a Qtz + Na-Pyr + Gt + Ru. De
méme, en Corse, Lahondére (1988) décrit dans des métagranodiorites, une association & Qtz- Na-Pyr
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Fig. 3 : Localisation dans P'espace P-T des faciés métamorphiques. (1): Ab = Jd + Qtz (Powell et Holland, 1985), (2): limite des
faciés schiste bleu et schiste vert, Czo + Gl + Qtz + HZO = Tre + Chl + Ab (Maruyama et al., 1986), (3): Law + Ab = Par + Zo
+ Qtz, (4): Law + Jd = Par + Zo + Qtz, (5): limite des faciés schiste vert et pumpéllyite, Pm + Chl + Qtz = Czo + Tre + HZO
(Liou et al.,, 1987), (6): limite des faciés schiste vert et albite-épidote-amphibolite, Czo + Chl + Tre = Hb + HZO (Liou et al., 1987),
(7): limite des faciés albite-€pidote et amphibolite, Czo + Chl + Ab + Qtz = Ol + Hb + HZO (Liou et al., 1987), (8): solidus de
P'association Qtz-Or-Ab-Hzo (Johannes, 1984).
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(Jd et/ou Omp) -Zo-Gt-Ru. Selon cet auteur, les conditions P-T sont de I'ordre de 15 kbar, 600 = 50 °C
(Fig. 4).

La paragénése des roches de composition granitique déformées en faciés éclogite comprend
donc Qtz + Na-Pyr + Zo + Ph + Gt + Ru * Par. Les caractéristiques minéralogiques essentielles sont
les suivantes:

- Le plagioclase magmatique est transformé en jadéite/omphacite + zoisite + phengite + quartz (cf.
Compagnoni et Mafféo, 1973; Hy, 1984; Koons et al., 1987; Lahondére, 1988).

- Le felspath potassique et la biotite magmatiques présentent en général un caractere relictuel et sont
absents dans les zones trés déformées. Une association & phengite et grenat se développe aux dépens
de la biotite primaire. Ce dernier est trés calcique (Gro40-Alm50) et provient également de la
destabilisation du plagioclase magmatique.

- La phase titanée stable est le rutile.

4. Les granites déformés en faciés schiste vert, amphibolite a albite-épidote et schiste bleu de

haut grade

Les granites déformés en faciés schiste vert, amphibolite & albite-épidote et schiste bleu de haut
grade présentent des paragénéses semblables.

Peu de données sont disponibles sur les paragénéses syncinématiques du faciés schiste vert
observées dans les granites (Tableau 3 et Fig. 4). Etant donné gu’en faciés schiste vert, la déformation
est fortement hétérogéne (Voli, 1976; Choukroune et Gapais, 1983; Simpson, 1985; Gapais, 1987), les
associations minérales décrites incluent dans la plupart des cas des phases minérales relictuelles telles
que le feldspath potassique, le plagioclase calcique (oligoclase) et la biotite magmatiques. Néanmoins,
un certain nombre de caractéristiques minéralogiques peuvent étre dégagées:

- La paragénése est a Qtz-Ab-Bio-Mus-Ep-Sph + Gt.

- Le plagioclase initial calcique nest plus stable et se transforme en albite + épidote +
grenat. Le grenat est constitué essentiellement des podles grossulaire, almandin et
spessartine (exemple: Gr033-Alm33-Spess33: Steck et Burri, 1971).

- Le feldspath potassique est décrit comme relictuel (Simpson, 1985), faisant partie de la
paragénése syncinématique (Steck et Burri, 1971) ou bien encore pseudomorphosé par de
I'albite (Marquer, 1987).

- En faciés schiste vert de bas grade, la biotite est relictuelle (Simpson, 1985) et se
déstabilise en chlorite. Pour des conditions thermiques plus élevées, la biotite initiale peut
recristalliser en un assemblage & biotite secondaire + phengite + sphéne.

En faciés schiste bleu de haut grade et amphibolite a albite-épidote, la paragénése observée
est semblable (Qtz-Ab-Bio-Mus-Ep-Sph + Gt (Groso-Almso) (Tableau 3). Seul, différe la composition du
grenat qui est plus calcique. D'autre part, la chiorite n'y a jamais été décrite. Cependant, lorsque le
métagranite n’est pas déformé , les textures sont comparables & celles du faciés éclogite, & savoir le
développement d'une couronne réactionnelle entre le plagioclase et la bictite. De tels exemples sont
connus dans la chaine hercynienne (Massif Armoricain: métagranite de La Picherais (Lasnier et
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1985); (2): Ab = JdSO + Qtz (Powell et Holland, 1985; Cohen, 1986); (3): limite des faciés pumpéliéite et schiste vert, (4): limite des

facids schiste vert et albite-épidote-amphibolite, (5):limite des faciés albite-épidote et amphibolite d’aprés Liou et al. (1987); (6):

solidus de I'association Qtz-Or-Ab-HZO (Johannes, 1984).

a Hy (1984)

b Lahondére

" Qtz-Jd(80)/3d(50)
Zo-Ph-Par-Gt(Gro34)
Ru/Sph

Granite Qtz-Jd(90-100)-Zo-Ph
6t (Alm45-65-Gro30-50)

Granodiorite  Qtz-Jd/Omph-Zo
Gt-Ru

Pmin = 14-16 kbar
T = 550-600°C

Pmin = 15 kbar
T = 600 50°C

Source Roche Paragengse Conditions P-T Localisation
a Koons et al. Diorite Qtz-Jd (80-85)-Zo Pmin = 14-16 kbar Monte Mucrone
(1987) Ph - Gt (Alm57-Gro38) T = 500-560°C (Alpes occidentales)
Ru/Sph

Farinole (Corse)

Tableau 2 : Paragénéses observées dans les métagranites de haute pression.
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al.,1973), Galice :métagranite de I'unité de Malpica-Tuy (llbarguchi et Gironés, 1985)) et dans la chaine
alpine (Mont Rose: Monié, 1985). Ces textures disparaissent dans les métagranites déformés.

L'absence de phase caractéristique de la haute pression telle que la jadéite ou I'omphacite a
longtemps suggéré que les pressions atteintes lors de la déformation étaient faibles. Cependant,
cette association couvre une large gamme des pressions allant de 5 & 13 kbar pour des températures
de 'ordre de 450 & 550 °C (Fig.4 et cf. chapitre Il et V).

5. Les granites déformés en faciés amphibolite

Le faciés amphibolite se marque dans les métagranites par la stabilité du plagioclase calcique
(dligoclase) et du feldspath potassique. Cette observation avait auparavant été faite par Voll (1976). La
paragénése commune des roches de composition granitique est constituée de Qtz-FK-Ph-Bio-Sph
(Tableau 4 et Fig. 4). En plus de ces phases, s’observent successivement température croissante,
I'association & Oligoclase + Epidote + grenat puis oligoclase seul. Lorsqu'il est présent, le grenat est
essentiellement constitué des pdles grossulaire et almandin dans les propottions voisines de 50-50. Le
plagioclase stable est de I'oligoclase. Cependant, la coexistence d'albite et d’'oligoclase est parfois
observée (Ashworth et Evirgen, 1984; Steck, 1976 et cf. chapitre V). Elle est expliquée par la lacune de
la péristérite (Steck, 1976) ou par la rétromorphose des néoblastes d’oligoclase en albite (Ashworth et
Evirgen, 1984). Les myrmékites & plagioclase calcique et quartz sont décrites lorsque F'oligoclase
apparait (cf. Simpson, 1985).

6. Les granites déformés en faciés amphibolite de haut grade et granulite

Les granites déformés en faciés amphibolite de haut grade peuvent étre subdivisés en deux
groupes: les granites syntectoniques dont la paragénése minérale peut étre syn- mise en place du
pluton granitique et les granites prétectoniques. Les granites syntectoniques présentent une
minéralogie variée dépendant de la composition du magma parent et des conditions P-T de mise en
place (ex: Qtz + Ol + FK + Bio, Bio + Mus, Bio + Mus + Gt) (cf. Burg et al., 1984 ; Courrioux, 1984 :
Searle et Fryer, 1986 ; Blummenfeld, 1986). Les granites prétectoniques sont parfois portés dans des
conditions P-T de trés haut grade métamorphique. Lorsqu'ils sont suffisamment hydratés, une fusion
partielle peut avoir lieu. C’est par exemple le cas dans les orthogneiss de st Alyre-es-Montagne (Massif
Central) (Marquer et al., 1987) et d’Avegno (Alpes Centrales) (Gapais et Le Goff, 1988) dans lesquels, la
fusion est localisée dans des zones de cisaillement. Dans ces zones, la paragénese est & Qtz-FK-Ol-Bio-
Cd-Sill (cf. Blummenfeld, 1986; Marquer et al., 1987) ou Qtz-FK-Ol-Bio-Mus.

A haute température, les caractéristiques essentielles sont donc:

- la stabilité de la phase feldspathique (FK et Ol), de la biotite.
- la présence ou non des phases Mus, Sill, Cd, Gt dépend des conditions P-T et de la
composition de la roche. Notons que contrairement au faciés de plus bas grade, le grenat
est essentiellement ferreux avec un pourcentage moléculaire en almandin supérieur 3 70 et
une teneur en grossulaire négligeable. L'épidote est absente.
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Source Facies Conditions P-T Paragenese Localisation
Steck (1966, Schiste vert P ~ 5 kbar** Qtz-FK-Ab-Bio-Ph Aar {Alpes Centrales)
1976), Steck /Ab-Ep-Amp T ~ 500°C Ep Gt (Alm33-Gra33-
et Burri (1971) Spess 33) Chl
Marquer (1985) Schiste vert/ P ~ 5 kbar Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep Aar (Alpes Centrales)
Ab-Ep-Amp T ~ 500°C Sph
d Mc Caig (1984) Schiste vert/ P = 2-3 kbar Qtz-FK-Ab-Bio-Mus Massif de Aston (Pyrénées)
Ab-Ep-Amp T = 400-450°C Ep
e Evans et
Patrick (1987) Schiste bleu/ P = 7-9 kbar Qtz-FK-Ab-Bio-Ph Seward Peninsula (Alaska)
Ab-Ep-Amp T = 450-5000C Ep-Sph
Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep
Gt{Alm 75-67 Gro25-21)Sph
f Lahond2re (1988) Schiste bleu/- P = 7-9 kbar Qtz-Jd (38-55)-Ph-Zo Farinole (Corse)
Ab-Ep-Amp T = 450-500°C 6t (Gro50-Alm50)-Sph
g Frey et al. (1976) Schiste bleu/ P ~ 8 kbar** Qtz-Ab-FK-Ab-Bio-Ph Mont Rose (Alpes occidentales)
Ab-Ep-Amp . T ~ s500°C Ep-Gt (Gro50-Alm S0)
h Droop (1982) Ab-tp-Amp P = 5 kbar Qtz-FK-Ab-Bio-Ph East Tauern Window (Autruche)
. T = 470°C-500°C €p cc
i Astworth et Ab~-Ep-Amp P = 5 kbar Qtz-FK-Ab-Bio-Ph Menderes Massif
Evirgen (1984) T = 530-550°C Gt (Gro50-AlmS0) Sph

Tableau 3 : Paragéndses observées dans les métagranites de basse et moyenne pression (Schiste vert, Schiste bleu, Albite-¢pidote-

amphibolite). ** : estimations P-T proposées par nous-mémes.

Source Facies Conditions P-T Paragentse Localisation
Steck (1976) Amphibolite P =6 kbar Qtz-FK-01-Mus-Bio Matorello (Alpes Centrales)
T = 560°C Gt
Glinthert (1976) Amphibolite P = 6 kbar** Qtz-FK-01-Bio Matorello (Alpes Centrales)
T = 560°C Mus - Ep
La Tour et Barmett Amphibolite P = 5-6 Ubar Qtz-FK-01-Bio-Bds Tdaho batholith
T = 500-600°C Sph (Western Montana)
Blummenfeld (1986) Amphibolite P = 3-4 kbar Qtz-FK-01-Bio-Cd Voeges
haut grade T = 650-700°C Sill
Marguer et al. Amphibolite Qtz-FK-01-Bio-Cd St Alyre es Montagne
(1988) haut grade Sill (Massif Central)
Le Metour (1976) Amphibolite Qtz-FK-01-Bio-Gt Roguedas (Massif Sud Armoricain)
haut grade

Tableau 4 : Paragénéses observées dans les métagranites en faciés amphibolite et amphibolite de haut grade. ** : estimations P-T

proposées par nous-mémes.
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La limite entre faciés amphibolite de haut grade et granulite est subtile. Dans les deux cas, les
roches de composition granitique se situent dans le champ de la fusion lorsque 8o = 1 (Fig. 4).
L'absence de fusion est en général expliquée par PH20 < PTotale'

Dans les granitoides ayant cristallisé en faciés granulite ou ayant été déformés & la limite des
faciés amphibolite de haut grade et granulite, Ia minéralogie rencontrée dépend de la composition de la
roche. Par exemple, dans les faciés dioritiques, le feldspath potassique peut étre absent alors que dans
les faciés granitique, il est omniprésent. Le plagioclase a une composition d’andésine (cf. Andrieux,
1982). En plus des phases Qtz-FK-Pla peuvent se rencontrer les associations suivantes: Bio-Dis, Bio-
Opx-Gt, Opx-Cpx, Opx-Cpx-Bio, Opx-Gt (cf. Matejovska, 1967; Turner, 1980; Janardhan et al., 1982;
Andrieux, 1982) (Tableau 4).

7. Conclusions

Dans les différents faciés métamorphiques, un certain nombre de caractéristiques minéralogiques
des métagranites peuvent é&tre soulignés.

Le plagioclase stable & haute température est I'oligociase (facies amphibolite) ou I'andésine (faciés
granulite). A basse température, le plagioclase magmatique calcique (oligoclase) se déstabilise en un
assemblage & Ab + Ep + Gt. A pression élevée, il se transforme en pyroxene sodique (Jd/Omp) + Zo
+ Gt = Ph (Fig. 5). Le feldspath potassique magmatique commence & recristalliser en faciés
amphibolite pratiquement en méme temps que l'oligoclase (Fig. 5). La biotite est absente & haute
pression. Lorsqu'elle est observée, elle est toujours relictuelle. A basse température, elle est remplacée
par de la chlorite (Fig. 6). Le mica blanc présente un champ de stabilité trés vaste. A basse pression, il
a une composition de muscovite et peut disparaitre & haute température au profit d'un silicate
d’alumine (Fig. 6). A plus haute pression, le mica blanc est une phengite. L’épidote provient de la
déstabilisation de I'oligoclase. On la rencontre a haute et basse pression et jusqu’au milieu du faciés
amphibolite (Fig. 7). Le grenat peut étre présent dans tous les facids. Cependant, dans les faciés
éclogite, schiste bleu, schiste vert, albite-épidote-amphibolite et le début de amphibolite, il est
essentiellement calcique et ferreux et provient comme I'épidote de la déstabilisation du plagioclase
calcique. En faciés amphibolite de haut grade, le grenat a par contre une teneur en grossulaire
négligeable et est trés riche en amandin (Fig. 7). La phase titanée stable & haute pression est le rutile
qui se transforme en sphéne & basse pression. Enfin, les phases Cd, Sill/Dis, Opx peuvent étre
présentes en faciés amphibolite de haut grade et granulite.

Un certain nombre de phases minérales telle que le Na-pyroxéne sont caractéristiques de
conditions P-T données. Cependant, en régle générale, la simple observation des paragénéses ne
permet pas de déterminer aves précision les conditions P-T. Ceci est particuliérement vrai dans les
facies schiste bleu de haut grade, schiste vert, amphibolite & albite-épidote dans lesquels 'association
minérale observée est identique. La détermination des conditions P-T nécessite alors une modélisation
thermodynamique des équilibres de phases (cf. Annexes 1 et 2).
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Fig. 5 : Localisation dans I'espace P-T, de la stabilité des feldspaths alcalin et plagioclase. (1): Ab = Jd + Qtz (Powell et Holland,
1985); (2): Ab = sto + Qtz (Powell et Holland, 1985; Cohen, 1986); (3): solidus de P'association Qtz-Or-Ab-H20 (Johannes, 1984);
(4): Apparition de Poligoclase dans les métabasites, (5): limite des faciés albite-épidote et amphibolite dans les métabasites, champ

grisé: coexistence de deux plagioclases (Maruyama et al., 1983).
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Fig. 6 : Localisation dans I'espace P-T, de la stabilité des phases Ab, Ol, Ep, Gt. (1): Ab = Jd + Qtz (Powell et Holland, 1985); (2):

Ab = 1d ot Qtz (Powell et Holland, 1985; Cohen, 1986); (3): solidus de Passociation Qtz-Ab-Or-HZO (Johannes, 1984): (4):

S
Apparition de I'oligoclase dans les métabasites, (5): limite des faciés albite-6pidote et amphibolite dans les métabasites (champ grisé:

coexistence de deux plagioclases) (Maruyama et al., 1983); (6): limite probable de I'épidote dans les métagranites.
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Fig. 7 : Localisation dans l'espace P-T, de la stabilité des phases biotite, muscovite, phengite et chlorite. (1): Ab = Jd + Qtz (Powell

et Holland, 1985); (2): limite des faciés pumpéliéite et schiste vert dans les métabasites (Liou et al., 1987); (3): Mus + Qtz = Sill +
FK + HZO (Powell et Holland, 1985); (4): solidus de I'association Qtz-Or-Ab—HZO.
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Fig. 8 : Associations minérales rencontrées dans les métagranites d’aprés les paragénéses énumérées dans les tableaux 1, 2, 3, 4.

(1): limite des faciés pumpéliéite et schiste vert dans les métabasites (Liou et al., 1987); (2): Ab = Jd + Qtz (Powell et Holland,
1985); (3): Ab = JdSO + Qtz (Powell et Holland, 1985; Cohen, 1986); (4): Apparition de I'cligoclase dans les métabasites (Maruyama
et al., 1983); (5): limite des faciés albite-épidote et amphibolite dans les métabasites (Maruyama et al., 1983); (6): limite probable de
stabilité¢ de Pépidote dans les métagr.anites; (7): Mus + Qtz = Sill + FK + HZO (Powell et Holland, 1980); (8): solidus de
P’association Qtz-Or-Ab-HZO (Johannes, 1984).
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La figure 8 récapitule les différentes associations que I'on peut observer. Trois champs peuvent
étre distingués:
- e champ ol le plagioclase est calcique (oligoclase): basse pression-haute température
- le champ ol le plagioclase est albitique: basse et moyenne pression
- le champ ou le plagioclase n'est plus stable et est remplacé par un pyroxéne sodique:
haute pression

La plupart des transformations minéralogiques que I'on observe dans les métagranites sont liées
a la phase feldspathique et en particulier au plagioclase. Deux transitions gouvernent ces
transformations. Ce sont la transition Basse Pression / Haute Pression et la transition Basse
Température / Haute Température qui vont &tre examinées en détail dans les chapites Il et lll. Elles
peuvent s’exprimer schéematiquement par les réactions "Ab = Jd + Qtz" (BP/HP) et" Ab + Ep + Gt =
oI (BT/HT).




Chapitre I1

Les relations de phases dans les
métagranites: évolution des assemblages en
fonction de la pression




18 +Qtz+ H2O

A® + Qtz +AbLUd+Ep +Ru/Sph +Hp0

F K

Fig. 9 : Projections des phases Mus, FK, Gt, Chi, Bio a partir d’ Ab/Jd sur le plan A’FK(a); des mémes phases a partir ’'Ep-Ru/Sph

sur le plan A”KF (b); représentation des phases projetées sur le plan A*FK. A’ = AL,O, + Fe,0,,A” = A’- Nazo, A*=A"-3/4

273 273

CK = K,0,C = Ca0-TiO,, F = FeO + MnO + MgO ().
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Chapitre Il

Les relations de phases dans les métagranites: évolution des
assemblages en fonction de la pression

1.Introduction

Nous avons vu au chapitre | que les associations minérales de basse température, dans les
métagranites sont :

- Qtz-Ab-Mus-Chl + Ep (faciés pumpéllyite) ou Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep + Gt + FK (faciés schiste vert,

schiste bleu et albite-épidote-amphibolite) pour la basse et moyenne pression et

- Qtz-Jd/Omp-Czo-Gt-Ph + FK pour la haute pression.

Les transformations associées 4 la transition entre la basse et la haute pression concernent donc

la biotite et le plagioclase. D’autres modifications, telles que la variation de composition du mica blanc,

_ont lieu sans que I'observation au microscope ne les laisse supposer. Toutes ces transformations
minéralogiques peuvent étre expliquées & partir de systémes d'étude appropriés.

2. La déstabilisation de la biotite

2.1. Le systéme KFMASH

Les relations de phases dans le systtme KFMASH ont fait I'objet de nombreux travaux en
particulier dans les métapélites, dans des faciés métamorphiques de bas et moyen grade (cf. Mather,
1970 ; Brown, 1975 ; Myashiro et Shido, 1985). Ce systéme est approprié & la fois pour étudier les
relations de phases & température croissante et pour expliquer d’expliquer la disparition de la biotite &
la transition Basse Pression/Haute Pression. Par conséquent, un certain nombre d’observations faites
ici seront rappelées dans le chapitre sur la transition Basse Température/Haute Température.

Dans un tel systéme théorique et pour des roches de composition granitique, les phases
susceptibles de coexister sont le feldspath potassique, la biotite, la muscovite, Ia chiorite et le grenat. La
présence de quartz, d’épidote, d’albite ou de jadéite ou bien encore d’une phase titanée (rutile/sphéne)
permet une projection & partir de ces phases qui sont alors considérées comme étant en excés.

Les constituants FeO, MgO, MnO sont rassemblés en un seul constituant FeO’. Cette hypothése
n'est justifiée que lorsque le rapport FeO/(FeO + MgO + MnO) est identique dans la roche et tous les
minéraux ferromagnésiens. Nous verrons que cette simplification introduit parfois des erreurs. De
méme, Al,O4 et Fe,05 sont combinés en un seul constituant A", Les phases albite ou jadéite sont les
seules phases incorporant Na,O (Fig. 9a). Elles peuvent de ce fait étre considérées en excés de sorte
que le constituant A’ devient A* = A’- Na,O (Fig. Sb). Il en est de méme des phases rutile et sphéne qui
incorporent le titane. Lorsque la phase titanée est le sphéne contenant du calcium, le constituant CaO
devient C' = CaO - Ti02 (Fig. 9b). La phase fluide est supposée contenir seulement H,0. Par
conséquent, on suppose H20 en excés. A la transition basse pression/haute pression, les métagranites
contiennent tous de I'épidote qui dés lors, est un point de projection (Fig. 9b). La projection des phases
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Fig. 10 : Projection schématique A*KF en présence des phases Ab, Ep, Otz et HZO montrant les associations divariantes en faciés
albite-épidote-amphibolite. A® = A1203 + Fe203 -3/4 CaO - Na20, P = FeO + MgO + MnO. 1: métapélites calcaro-alumineuses,
2: métapélites calcareuses et métatuffs , 3: métabasaltes, 4: dolomites impures, S: métagranites et métatonalites ,6: métasyenites.
(d’aprés Droop, 1982).
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Fig. 11 : Représentation schématique des relations de phases dans le syst¢éme A*KF avec les phases Qtz—Ab/Jd-Ep-Sph/Ru-H20 en

excés. Le domaine en grisé représente le champ des roches granitiques et granodioritiques.

TR T I

TR T



21

FK, Mus, Bio, Gt, Chl dans le nouveau systéme A*KF’ avec Ab/Jd, Ru/Sph, Ep, Qtz et H,0 en exces
est représentée sur la figure 9c. En faciés albite-épidote-amphibolite, Droop (1982) propose un systéme
de projection semblable (Fig. 10).

2.2. Les relations de phases

Dans le systeme A*KF’, les équilibres de phases sont schématisés sur la figure 11. Cinq réactions
univariantes sont définies:

Ryt Mus+Bio+3Qtz=Gt+2FK+2 H,0 (Chi)

Ryt Mus + 3Chi + 3Qtz = Bio + 4 Gt + 12 H,0 (FK)
Ra: 3Ch|+8FK=3Mus+SBio+90tz+4H20 (Gt)
Ryt 2FK+3Chl=2Bio+3Gt+ 10 H,0 (Mus)
Rg: 2Mus+3ChI+60tz=5Gt+2FK+14H20 (Bio)

Elles séparent des domaines dans lesquels les associations a trois phases sont divariantes (Fig. 11).
Considérons les roches de composition granitique représentées par les domaines grisés dans le
triangle A*KF’ (Fig. 11). Pour les roches de cette composition, les associations divariantes sont

Champ 1: FK-Bio-Chl, FK-Chl-Gt, FK-Mus-Gt*
Champ 2: FK-Bio-Chl, FK-Chl-Mus*

Champs 3 et 4: FK-Bio-Mus*

Champ 5: FK-Bio-Gt*, FK-Gt-Mus*

Les associations affublées d'un astérisque sont celles qui ont été décrites dans les métagranites.

D’un point de vue qualitatif, les associations critiques qui sont caractéristiques de conditions P-
T données sont peu nombreuses dans le systéme A*KF'. Ce sont les associations FK-Chl-Gt, FK-Bio-Gt
et FK-Chi-Mus; les deux premiéres correspondent & des champs situés vers les hautes températures
tandis que la derniére occupe un domaine de plus basse température. Si FK-Bio-Gt et FK-Chl-Mus sont
connus dans les métagranites (cf. chapitre I, Tableaux 1 et 4), I'association FK-Chl-Gt n'y a jamais été
observée. En fait, cette association occupe un domaine de faible dimension dans le systéme A*KF’
(Fig. 11, champ 2) et correspond plus volontiers a des roches de composition pélitique. Il en est de
méme de I'association FK-Bio-Chl localisée dans les champs 1 et 2 (Fig. 11).

L’association & FK-Bio-Mus occupe une large portion de I'espace P-T et explique pourquoi elle
est communément observée dans les métagranites. Par ailleurs, I'association & FK-Mus-Gt est prédite
dans le systeme A*KF’ vers les hautes températures.

Les paramétres thermodynamiques des phases dans le systéme purement ferreux n’étant pas
toujours disponibles, j'ai calculé & titre indicatif les courbes dans le systeme purement magnésien en
utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs de Powell et Holland (1985) (Fig. 12). Dans
le systéme purement magnésien, les champs 1 et 2 n'ont pas de signification géologique. Cependant,
dans les associations naturelles, les phases ne sont pas pures. En particulier, dans les métagranites, les
phases minérales sont trés peu magnésiennes de sorte que les courbes (FK), (Chl), (Mus) et (Bio) (Fig.
12) sont fortement déplacées vers les basses températures et la courbe (Gt) vers les hautes pressions.
En d’autres termes, le point invariant du systdme purement magnésien se déplace vers les basses
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Fig. 12 : Courbes d’équilibre Rl a RS dans le systtme A*KM purement magnésien calculées en utilisant les paramétres
thermodynamiques des pdles purs de Powell et Holland (1985).
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températures lorsqu’intervient le constituant FeO.

2.3. Les limites du systéme A*KF’

Le systeme présenté ci-dessus posséde un certain nombre de limitations:

1. La premiére est liée au rassemblement des constituants FeO et MgO. La conséquence immédiate est
que des associations observées dans les assemblages naturels apparaissent univariantes dans le
systeme A*KF'. En effet, l'association & FK-Bio-Mus-Gt est commune dans les orthogneiss (exemple
des métagranites du Grand Paradis et du Mont Rose, cf. chap.V). Bien que la variance de cette
association & FK-Bio-Mus-Gt vaille 1 dans le systéme A*KF’, aucune texture réactionnelle n’est
observée. Cependant, si le rapport FeO/MgO n'est pas Identique dans toutes les phases
ferromagnésiennes et la roche, les constituants FeO et MgO doivent &tre considérés séparemment de
sorte que le systeme devient A*KFM. Dans ce nouveau systéme, I'association FK-Bio-Mus-Gt est
divariante.

2. La seconde limitation non moins importante est que le systéme présenté fait référence a des phases
minérales ayant une composition de péle pur. En particulier, on sait que les micas blancs forment une
solution solide entre les pdles muscovite et céladonite (cf. Velde, 1967 ; Mather, 1970 ; Brown, 1975 ;
Myashiro et Shido, 1985 ; Massonne et Schreyer, 1987). Pour chaque phase minérale, la prise en
compte de la composition réelle de la phase déplace les équilibres vers le coté opposé de la phase
considérée (cf. Annexe 2) et modifie la topologie des assemblages. Ce dernier point fera I'objet du
paragraphe 11.2.5. mais auparavant je voudrais aborder le probléme de la stabilité du feldspath
potassique en faciés schiste vert et pumpéliiyte.

3. La troisiéme limitation concerne la stabifité du feldspath potassique. Pour les roches de composition
granitique, les associations prédites par le systéme A*KF’ contiennent toutes du feldspath potassique.
Cependant, en faciés schiste vert (cf. chapitres | et ll), il est considéré différemment selon les auteurs.
Dans les métagranites, il est parfois décrit & I'équilibre avec la paragénése métamorphique (cf. Steck et
Burri, 1971; Steck, 1976), en tant que phase relictuelle ou entiérement pseudomorphosé par de l'albite
(Marquer, 1987). De méme, en faciés schiste bleu de haut grade, amphibolite & albite-épidote et
éclogite, le feldspath est présent mais ne recristallise pas (cf. Voll, 1976 ; Hy, 1984 ; Simpson, 1985 ;
Gapais, 1987). Bien que Steck et Burri (1971) aient décrit du feldspath potassique participant a la
paragénése métamorphique, dans des orthogneiss déformés en faciés schiste vert, il semble peu
probable que pour de telles conditions thermiques le feldspath soit stable. On I'observe encore dans les
métagranites non déformés mais lorsque la déformation s’accroit, il est entiérement "albitisé" (Marquer,
1987). Toutefois, la recristallisation locale de microcline peut avoir lieu en faciés pumpéllyite et schiste
vert mais dans des conditions spécifiques telles que la recristallisation sous contraintes, lorsqu’existent
de trés forts gradients de potentiel chimique d’une espéce donnée (cf. Beach, 1982 ; Gapais et Le Goff
en prép.).

L'hypothése la plus simple pour expliquer la présence du feldspath potassique & basse
temperature (en faciés schiste vert, schiste bleu de haut grade, amphibolite a albite-épidote et éclogite)
dans les métagranites est que le feldspath potassique y persiste métastablement. L’'absence d’une
phase minérale ou fluide empéche la transformation du feldspath. De ce fait, le feldspath potassique est
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Fig. 13 : Représentation du systéme AIZOS-KAIOZ-MgO montrant la substitution phengitique entre le pdle muscovite et le pdle
céladonite'(d’aprés Massonne et Schreyer, 1987). La fléche symbolise le sens de la substitution phengitique. ‘

Fig. 14 : Courbes d'iso-valeurs de la substitution phengitique représentée par la teneur en Si du mica blanc, obtenu

expérimentalement dans le systéme purement magnésien par Velde (1967) (A) et Massonne et Schreyer (1987) (B).
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métastable ou "en cours de déstabilisation” jusqu'au moment de sa recristallisation, en facids
amphibolite. Cependant, lorsqu'il n'est pas albitisé, il tamponne I'assemblage métamorphique et
participe a ce titre aux réactions métamorphiques.

2.4. L'effet de la substitution phengitique

Les micas blancs forment une solution solide entre le pole muscovite (KAIZAISi3010(OH)2) et
céladonite (KMgAlSi4010(OH)2). Dans le systtme KMASH, I'extension de la substitution phengitique
entre ces deux poles, représentée par le vecteur d'échange MgSiAI_z, a été étudiée A partir
d’'assemblages naturels (Mather, 1970 ; Brown, 1975 ; Myashiro et Shido, 1985) et expérimentalement
(Velde, 1965 et 1967 ; Massonne et Schreyer, 1987) (Fig. 13). Pour des conditions P-T données, la
valeur de la substitution phengitique est maximale dans le systtme KMASH en présence des
assemblages Qtz-FK-Bio ou Qtz-Bio-Chl (Fig. 13). Les travaux expérimentaux de Velde (1965, 1967) et
Massonne et Schreyer (1987) ont montré qu’en présence de I'assemblage & Qtz-FK-Phl, la valeur de la
substitution phengitique dans le mica blanc est fortement dépendante de la pression de sorte que
I'équilibre Re

3Cel=PhI+2FK+3Qtz+2H20

constitue potentiellement un bon barométre. Dans les orthogneiss, cette courbe d’équilibre est d’autant
plus intéressante que I'association & Qtz-FK-Bio-Ph est souvent observée. La figure 2 (chapitre 1)
représente I'étendue du champ de stabilité de cette paragenése (d’aprés Massonne et Schreyer
(1987)).

Cette dépendance de la pression est liée au fait que les minéraux dans lesquels aluminium est
en site octaédrique ont tendance a étre plus stables & haute pression que les minéraux dans lesquels
F'aluminium & une coordination 4 (Powell et Evans, 1983). Velde (1967) et Massonne et Schreyer (1987)
proposent ainsi dans I'espace P-T, le géobarométre de la substitution phengitique représentés par les
courbes d’iso-valeurs de Si (Fig. 14). L'analyse de ce géobarométre sera effectuée au chapite IV,

Que deviennent les relations de phases dans le systéme A*KF’, lorsque le mica blanc n’est pas
une muscovite mais une phengite ? Considérons a titre d’exemple une phengite de composition
K(Fe,Mg)O'sAlzsia.E-,O1 0(OH)‘.Z. Dans le systéme A*KF’, avec Qtz et H,0 en excés, la topologie des
assemblages est modifiée par rapport & la figure 11 (Fig. 15). Les courbes de réaction univariantes sont
cette fois-ci

Rf: Ph + Bio = Gt + FK
R2. :  Ph+ Chl = Bio + Gt
R3, : Chl + FK = Ph + Bio
Ry : FK+Chl = Bio + Gt
Rg:: Ph+Chl = Gt + FK

Dans I'espace P-T, la succession des courbes (Chl), (FK), (Gt), (Mus), (Bio) est conservée mais les
réactions Ry, R2, R3 et R5 (ol la muscovite intervient) sont déplacées vers les hautes températures
(Fig. 11). En d'autres termes, le point invariant se déplace sur la courbe (Ph) vers les hautes
températures. Si la roche posséde un rapport molaire A*/(A* + K + F’) > 0.5, toute association 4 FK-Ph-




K F-

Fig. 15 : Représentation schématique des relations de phases dans le syst¢éme A*KF avec Qtz-Ab/Jd-Ep-Sph/ Ru-H20 en excés. Le
mica blanc est une phengite de composition K(Fe,Mg)o 5A125i3 5010(0H)2. Les domaines tramés en pointillé représente

schématiquement les associations observables dans les roches de composition granitique. A* = A1203 + Fc203 - NaZO - 3/4Ca0 -

TiOz, K= KZO’ P = FeO + MnO + MgO.
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Fig. 16 : Projection schématique des phases FK, Mus, Ph, Bio, Chl dans le syst¢me AKP. Une roche dont la composition est
représentée par le carré posséde une association divariante 4 FK-Mus-Bio si le mica blanc est une muscovite (a). Lorsque la

substitution phengitique augmente (b), I'association devient trivariante (FK-Ph) et la biotite n’est plus stable.
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Bio est impossible (Fig. 15).

La conséquence immédiate de cette augmentation de la substitution phengitique est qu’une
roche de composition granitique qui & basse pression se situe dans un domaine divariant du systéme
KF’ASH (Fig. 16) et posséde I'assemblage Qtz-Bio-FK-Mus, va progressivement pression croissante,
se localiser sur un joint FK-Ph. La réaction continue responsable de la disparition de la biotite est la
réaction RG'

Ph=Bio+FK+Qtz+H20

Elle permet d’expliquer 'absence de biotite dans les métagranites éclogitiques comme ceux du Monte
Mucrone (Zone Sesia-Lanzo, Alpes occidentales) et de Corse (Lahondére, 1988).

3. La déstabilisation du plagioclase

3.1. Introduction

Les metagranitoides de haute pression (Monte Mucrone, Corse) sont caractérisés par
Fassociation pyroxéne sodique ou jadéite + zoisite + phengite + quartz transformant le plagioclase
initial (cf. Compagnoni et Maffeo, 1973 ; Girardeau, 1977 ; Rubie, 1983 : Hy, 1984 ; Koons et al., 1987 ;
Lahondére, 1988). Lors de la rétromorphose se développent un pyroxéne enrichi en Ca et Mg
(omphacite) ou de I'albite (Rubie, 1986) et parfois une amphibole bleue ou glaucophane aux dépens de
la jadéite (Lahbndére, 1988). Dans ces métagranites, la biotite métamorphique est toujours absente.

A basse pression (faciés schiste vert, amphibolite a albite-épidote), les pseudomorphoses de
plagioclase contiennent I'association Ab-Cz0-Gt-Ph et la biotite est présente. Entre la basse et la haute
pression, existe un domaine intermédiaire, dans lequel les paragénéses métamorphiques progrades ne
contiennent jamais d’omphacite. La paragénése est identique 4 celle de la basse pression, ¢'est-a-dire &
Qtz-Ab-Czo-Gt-Ph-Bio-Sph.

L'absence de pyroxéne sodique n’'est pas significatif de la basse ou moyenne pression. On
connait en effet, des domaines affectés par un métamorphisme éclogitique reconnu dans les
métapélites ou les métabasites et dans lesquels, les associations des roches granitiques ne contiennent
ni jadéite, ni omphacite. Tel est le cas dans les orthogneiss du Grand Paradis ou du Mont Rose (Alpes
occidentales) ol les conditions P-T dans les éclogites sont supérieures & 13 kbar (cf. Monie, 1985; cf.
chapitre V).

Deux points importants sont donc & discuter. A la transition basse pression/haute pression, quels
sont les conditions qui régissent I'apparition des différentes associations: Ab-Czo-Gt-Ph ou Jd /Omph-
Zo-Gt-Ph (1) lors de I'histoire prograde et (2) lors de la rétromorphose.

3.2 Le systéme SiOg-NaAISizgg

Bien que le systéme SiOz-NaAISiO6 soit extrémement simplificateur, il présente I'avantage d'étre
une base de réflexion pour comprendre les transformations paragénétiques qui ont lieu entre la basse
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Fig. 17: Courbes Ab = Jd + Qtz calculées en utilisant les parametres thermodynamiques des pdles
purs de Powell et Holland (1985) et les modéles de solution-solide de la jadéite de Cohen (1986) et du

plagloclase de Newton et al. (1980). HAb et LAb sont respectivement I'albite dans un état désordonné
et ordonné.
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et haute pression. Dans ce systeme, les phases susceptibles de coexister dans les métagranites sont le
quartz, I'albite et la jadéite. Lorsque ces trois phases sont & I'équilibre, les conditions P-T correspondent
a la courbe d’'équilibre
R;,: Ab=Jd + Qtz

Cet équilibre a fait I'objet d’études expérimentales (Holland, 1980). Il constitue un bon géobarométre
dont la position, dans I'espace P-T, dépend de I'état structural du feldspath (Fig. 17). Deux domaines
sont distingues. A basse pression le plagioclase est stable et a une composition d’albite. Par contre, &
haute pression, il se transforme en pyroxéne sodique ou jadéite + quartz. Si le systéme SiOz-
NaAISi206 permet de predire les associations & Jd (haute pression) et Ab (basse et moyenne pression),
il ne rend pas compte de F'association a Jd-Zo-Qtz observée par exemple dans les pseudomorphoses
de plagioclase du Monte Mucrone (Compagnoni et Mafféo, 1973) et a4 Ab-Ep-Gt-Qtz observée a plus
basse pression (métagranite du Grand Paradis).

En fait, au moment de I'éclogitisation, le constituant anorthite dissous dans le plagioclase
magmatique participe & la formation de phases calciques telles que I'épidote ou le grenat. La réaction
observée en lame mince peut étre schématisée par

Ol + Hy,0 = Jd + Zo + Qtz"
De méme, & plus basse pression, les transformations minéralogiques se traduisent par

“Ol + Hy,0 = Ab + Zo + Qt2"
Puisque les phases intervenant dans ces équilibres ne sont pas des pdles purs, leur localisation dans
I'espace P-T ne peut étre déterminée. Néanmoins, la prise en compte de la composition réelle du
plagioclase déplace I'équilibre R vers les hautes pressions (Fig. 17 et Annexe 1). En supposant que le
plagioclase initial est de I'oligoclase, la courbe R, est déplacée d’environ 1 kbar. Par contre, I'équilibre
R correspond a la transformation observée dans les lamelles d’exsolution du feldspath potassique ot
la jadéite est présente. Ces lamelles d’exsolution, étant fortement albitiques sont transformées en
jadéite. De tels exemples sont connus dans les gneiss de Bonneval du Grand Paradis (Saliot, 1979). De
méme, le feldspath potassique initiallement albitisé peut é&tre pseudomorphosé par de la jadéite (zone
d’Acceglio, alpes occidentales) (Lefévre et Michard, 1960).

On voit donc que pour comprendre les transformations du plagioclase, le constituant CaO doit
étre pris en considération, le systéme d’étude devenant Na,0-Ca0-Al,05-8i0,-H,0.

3.3. Le systéme A*NF’

Dans les granites non déformés du Monte Mucrone (Zone Sesia-Lanzo, Alpes occidentales), les
paragénéses métamorphiques résultent de la déstabilisation du plagioclase et de la biotite. En effet, on
observe au coeur des pseudomorphoses & plagioclase P'association Jd-Zo-Qtz. Au contact des biotites
et plagioclases se forment des couronnes réactionnelles & Ph + Gt (Compagnoni et Maffeo, 1973). Ces
derniers présentent une zonation caractéristique. lls sont enrichis en Fe et Mg au contact de la biotite et
enrichis en Ca au contact du plagioclase (Girardeau, 1977; Hy, 1984) (Fig. 18). Ces transformations
visibles en lame mince peuvent schématiquement se décrire par les réactions simultanées :

"Bio=Gt+Ph" et "Ol+ H,0 = Jd + Zo + Qtz"
qui se traduit également par
"Bio + Ol + H,O = Gt + Ph + Zo + Jd + Qtz"

Bien que la phase sodique soit cette fois-ci un plagioclase, de I'albite, des textures semblables
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Fig. 18 : Photographie montrant les couronnes réactionnelies de grenat entre la biotite magmatique et le plagioclase. Echantillon

provenant de la zone Sésia-Lanzo (Alpes occidentales).

Fig. 19 : Photographie montrant une pseudomorphose de plagioclase contenant, I'association 4 Qtz-Ab-Ph-Ep-Gt. L'échantillon

provient d’un orthogneiss de fa nappe du Grand Paradis.
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ont été observées dans les métagranites de La Picherais (nappe de Champtoceaux, Massif Armoricain).
Elles ont dans un premier temps été raportées & un épisode granulitique (Lasnier et al., 1973). Les
pseudomorphoses de plagioclase contiennent I'association Qtz-Ab-Ep-Ph. Le grenat apparait en
bordure. Les réactions continues que I'on peut supposer sont :

"Bio = Gt + Ph" et "ol + H,0 = Ab + Ep + Qt2"
c'est-a-dire .

"Bio + Ol + H,O = Gt + Ab + Ph + Ep + Qtz"

Par contre, dans les métagranites du Grand Paradis (Alpes occidentales), les textures réactionnelles
entre biotite et plagioclase sont absentes. Elles s’expriment tout au plus par une absence de grenat au
coeur des pseudomorphoses et un enrichissement en grenat a la périphérie de celles-ci (Fig. 19).

En prenant en considération les phases Ab, Jd, Par, FK, Bio et Gt, une projection & partir des
phases Czo, Mus, Qtz et H,0 est possible. Au point invariant [Par], deux réactions univariantes se
définissent :

R,y Ab=dJd+Qtz
Rg Bio + Mus+3Qtz=Gt+2FK+2H20

Dans ce systéme simple, existent théoriquement six associations divariantes sans paragonite
(Fig. 20):

Basse pression et basse température: Bio-Gt-Ab ou Bio-Ab-FK
Basse pression et haute température: Gt-Ab-FK

Haute pression et basse température: Jd-Bio-Gt ocu Jd-FK-Bio
Haute pression et haute température: Jd-Gt-FK

En réalité, ce systétme ne peut étre appliqué aux échantillons naturels. En effet, dans les
métagranites de haute pression, la biotite ne coexiste jamais avec la jadéite. Lorsqu’on I'observe, elle
appartient a la paragénése magmatique. Elle disparait & haute pression par 'intermédiaire de la réaction
Rg (cf. 11.2) de sorte que la prolongation de I'équilibre Rg au-dela de la courbe Ab = Jd + Qtz est
probablement métastable (Fig. 20). Seuls trois champs subsistent. On y distingue les paragénéses
Ab-Bio-FK, Ab-Bio-Gt, Ab-Gt-FK (basse pression) et Jd-Gt-FK (haute pression) (Fig. 20). A basse
pression, lorsque la biotite et le grenat sont stables, il ne peuvent coexister avec le feldspath
potassique. Cette observation est faite par Capdevila (1969) et Evans et Patrick (1987) & partir
d’échantillons naturels. Par contre, dans les orthogneiss du Grand Paradis et de la Picherais,
l'association est & Ab-Bio-Gt-FK. Dans le systtme A*NF' considéré, elle apparait univariante.
Cependant, 'absence de texture réactionnelle peut étre expliquée par la réunion des constituants FeO
et MgO. En effet, elle devient divariante dans le systéme A*NFM.

D'autre part, la paragonite ne peut coexister avec le feldspath potassique. Cette observation est
confirmée dans les métagranitoides du Monte Mucrone ol les associations sont & Jd-Gt-Par ou Jd-Gt-
FK. FK et Par ne coexistent jamais (Fig. 20).

Jusqu'a présent, nous avons considéré les transformations minéralogiques qui ont lieu pendant
I'histoire prograde (disparition de I'oligoclase et de la biotite) a la transition basse pression/haute
pression. Que se passe-t'il & la transition haute pression/basse pression?
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Fig. 20 : Relations entre les phases Ab-Jd-Bio-FK-Gt dans le systéme A*NF avec Qtz, Mus, Czo, Sph/Ru et V en excés.
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L'analyse du systéme A*NF’, en présence des phases Jd-Omp-Gt-Zo-Ph met en évidence lors de
la rétromorphose, dans une roche de composition granitique la déstabilisation de la jadéite au profit de
'omphacite (Fig. 21). La réaction continue que I'on peut invoquer est

"Jd + Gt + FK = Omp"

Cette observation est confirmée par les exemples naturels. En particulier, dans les métagranodiorites
de Corse, présentant une paragénése éclogitique & Qtz-FK-Jd-Zo-Ph, 'omphacite apparait aux dépens
de la jadéite (Lahondére, 1988). L'albite n’est apparemment pas observée. Plus tardivement, se
développe sur le pourtour de I'omphacite, une amphibole bleue (crossite et glaucophane) (Lahondére,
1988). Une observation semblable est faite dans les orthogneiss de la vallée d’Aoste, la glaucophane
apparaissant aux dépens de I'omphacite (Vuichard, 1988). La biotite n'apparait pas lors de la
rétromorphose et semble incompatible avec I'omphacite.

L'association a Ab-Ph peut également se développer lors de la rétromorphose aux dépens de Ia
jadéite (Rubie, 1986).

Par ailleurs, dans les métagranites portés & des pressions inférieures a la courbe Ab = Jd + Qtz,
dans lesquels la minéralogie est a4 Ab-Bio-Ph-Gt = FK, le systtme A*NF’ ne rend pas compte de
Fincompatibilite de la biotite et de 'omphacite. En effet, lorsque la biotite est stable, elle coexiste avec
Ab-Ph ou Gt-Ph mais jamais avec 'omphacite.

4, Discussion

Dans les métagranites déformés, la paragénése ne laisse aucun doute sur les conditions
barométriques de recristallisation de ces roches. A trés haute pression, I'association est 2 Qtz + Jd +
Zo + Ph + Gt + Ru/Sph = FK ou Par. Ces paragénéses sont connues dans les métagranites de la
zone Sesia-Lanzo (Compagnoni et Maffeo, 1973 ; Hy, 1984 ; Koons et al., 1987). A plus basse pression,
on observe l'association & Qtz + Ab + Ep + Gt + Bio + Ph + Sph = FK. Tel est le cas dans les
métagranites du Grand Paradis et du Mont Rose. La premiére paragénése se situe dans 'espace P-T, a
des pressions supérieures & la courbe Ab = Jd + Qtz et la seconde 2 des pressions inférieures. Par
contre, dans les métagranites non déformés, I'interprétation des paragénéses minérales est beaucoup
plus équivoque. Les transformations métamorphiques sont incomplétes et des phases magmatiques
telles que la biotite et le feldspath potassique persistent métastablement.

Les métagranites non déformés de la zone Sesia-Lanzo présentent les caractéristiques texturales
et minéralogiques suivantes:

- Le plagioclase magmatique est transformé en un aggrégat a Jd-Zo-Ph-Qtz:

- La biotite magmatique persiste métastablement. Au contact entre la biotite et le plagioclase
magmatiques se développe une couronne de grenat et de phengite. Le grenat est zoné. Il est
riche en almandin du cété de la biotite et riche en grossulaire du c6té du plagioclase (Girardeau,
1977; Hy, 1984) (Fig. 22a et b).

- Le feldspath potassique posséde vers la périphérie une auréole albitique puis une couronne a
Qtz-Zo-Ph (Girardeau, 1977).

- La phase titanée est le rutile.

Les conditions P-T du métamorphisme éclogitique sont estimées a 550-600 °C, P > 14-16 kbar (Koons
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Fig. 21 : Relation chémographique des phases Jd-FK-Gt-Omp dans le systéme A*NF avec Qtz, Mus, Czo, Sph/Ru et V en excés.
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etal., 1987) (Fig. 23) ou P = 16-18 kbar (Hy, 1984).

Dans les métagranites de la Picherais (Nappe de Champtocaux, Massif armoricain), les mémes
textures coronitiques sont observées entre biotite et plagioclase magmatiques. Par contre, dans les
pseudomorphoses de plagioclase I'association est & Ab-Zo-Ph-Qtz. La jadéite est absente. Le grenat
présente la méme zonation caractéristique (Fig. 22b) (Girardeau, 1977). La phase titanée est le rutile.
Par ailleurs, un liseré d'albite se développe sur le pourtour du feldspath potassique (Girardeau, 1977).
Le pic du métamorphisme atteint des conditions P-T de I'ordre de 650-700°C, 18-20 kbar (Ballévre et al.,
1987) (Fig. 23). '

Les textures coronitiques entre biotite et plagioclase magmatiques sont absentes dans les
métagranites du Grand Paradis. La seule transformation métamorphique observée au microscope est la
deéstabilisation du plagioclase. Les pseudomorphoses de plagioclase contiennent I'association & Qtz-
Ab-Ph-Ep-Gt. Le grenat est beaucoup plus homogene et est constitué des péles grossulaire, almandin
dans les proportions 50-50. Le feldspath potassique est entouré de nombreux néoblastes d’albite et la
phase titanée est le sphéne. Des transformations semblables sont observées dans les métagranites du
Mont Rose (cf. Frey et al., 1976; Dal Piaz et Lombardo, 1986).

Les conditions P-T enregistrées dans les éclogites du Grand Paradis ont été estimées a 500-
550°C, 12-16 kbar (Ballévre, 1986) (Fig. 23).

Les trois exemples présentés ci-dessus ont subi initialement un métamorphisme éclogitique au-
dela ou proche de I'équilibre Ab = Jd + Qtz. Cependant, leurs caractéristiques texturales et
minéralogiques différent. Deux points importants sont donc a discuter. Quelles sont les conditions qui
régissent la présence d’albite ou de jadéite et la présence de couronne réactionnelle entre la biotite et le
plagioclase ?

4.1. L'absence de jadéite dans les orthogneiss du Grand Paradis et de la Picherais

L'absence de I'association a Jd-Qtz dans les métagranites de La Picherais et du Grand Paradis
peut étre expliquée de deux maniéres:

1- Le plagioclase a été transformé en Jd + Zo + Ph + Qtz puis lors de la rétromorphose la jadéite s'est
destabilisée au profit de 'albite. Une telle hypothése est peu plausible. En effet, si tel était le cas, il
devrait subsister au coeur des pseudomorphoses de plagioclase des reliques texturales de la
transformation spectaculaire Ab = Jd + Qtz que I'on observe dans les métagranites de Sesia. D’autre
part, dans ces derniers, la rétromorphose se traduit par le développement d’'omphacite aux dépens de
la jadéite. Or, Fomphacite n'a jamais été observée dans les métagranites de La Picherais et du Grand
Paradis.

2- Le plagioclase ne s'est jamais transformé en jadéite. Deux hypothéses peuvent étre émises :

- Les conditions P-T n’ont jamais dépassé la courbe d’équilibre *Pla = Jd + Qtz" (Dal Piaz et Lombardo,
1986). Cette hypothése s’avére d'autant plus raisonnable que I'on suppose que le plagioclase
magmatique était de P'oligoclase. Dans ce cas, la courbe Ab = Jd + Qtz est déplacée d’environ 1 kbar
vers les hautes pressions (Fig. 17 et 24). Dans les métagranites de la Picherais, cette supposition ne fait
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Fig. 22 : Zonation des grenats métamorphiques au contact biotite-plagioclase dans les métagranites non déformés du Monte Mucrone
(d"aprés Hy, 1984) (1) (a) et (b), et de La Picherais (d’aprés Girardeau, 1977) (2). Au contact du plagioclase le grenat est riche en

grossulaire. Au contact de la biotite, la tencur en almandin augmente.
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aucun doute. Au coeur des pseudomorphoses de plagioclase a été analysé de I'oligoclase (Girardeau,
1977). D'autre part, la présence de jadéite dans les lamelles d’exsolution de feldspath potassique qui
inttialement sont purement albitiques, dans les gneiss de Bonneval (Massif du Grand Paradis) et décrite
par Saliot (1979) corrobore cette hypothése. Cependant, dans ce cas précis, une différence de
conditions P-T entre F'unité du Grand Paradis et les gneiss de Bonneval ne peut étre exclue (Ballévre,
1986). ‘

- Les conditions P-T ont été légérement supérieures et/ou ont été pendant peu de temps au-dela de
I'équilibre Rg de sorte que la transformation Ab = Jd + Qtz, pour des raisons de cinétique ne s’est pas
effectuée.

4.2. L'apparition de couronne réactionnelle entre la biotite et le plagiociase

Les couronnes réactionnelles & grenat entre la biotite et le plagioclase magmatiques sont
uniquement observées dans les métagranites non déformés et traduisent des équilibres locaux
(Korzhinski, 1959; Loomis, 1983). Deux facteurs en plus de la déformation sont a priori susceptibles de
contriler le développement de ces textures. Ce sont la température et la phase fluide.

On admet en général que la température, permettant la diffusion rapide des cations, facilite les
transformations métamorphiques. En d’autres termes, Ia vitesse de diffusion des cations est fonction &
la température. Par conséquent, elle favorise les réactions métamorphiques & savoir la déstabilisation
de la biotite et du plagioclase. Ainsi, si dans les métagranites du Grand Paradis, dont les conditions
thermiques sont estimées & 500-550°C (chapitre V), les couronnes réactionnelles de grenat ne sont pas
observées, elles sont par contre fréquentes dans les métagranites de Sesia-Lanzo et de la Picherais ot
la température atteint respectivement 550-600°C (Hy, 1984; Koons et al., 1987) et 650-700°C (Ballévre et
al., 1987) (Fig. 23).

La phase fluide a un effet catalytique sur les réactions métamorphiques (cf. Rubie, 1986). Elle
permet en effet la diffusion des ions dans I'espace intergranulaire. Lorsque la phase fiuide est absente,
la diffusion est intracristalline. Dans les métagranites de Sezia-Lanzo et de La Picherais, les couronnes
réactionnelles de grenat entre plagioclase et biotite témoignent de la diffusion intracristalline des
especes chimiques. En particulier, il présente une zonation caractérisée par un enrichissement en
almandin vers la biotite et un enrichissement en grossulaire vers le grenat (Fig. 22a et b).

Par ailleurs, dans les métagranites de Sezia, l'absence de phase fluide, c'est-a-dire PH20 <
Piotaler €St confirmée par les mécanismes de déformation du quartz. Les microstructures de rotation
de sous-grains dans le quartz sont en général attendu lorsque T < 500°C et Ao =1etnonpasaT =
550-600°C (Gapais, 1987). Or, dans les métagranites de Sesia-Lanzo, la rotation de sous-grains est
observée (Gapais, communication personnelle). Cette observation est en accord avec PH20 < PTotale‘
Par contre, dans les métagranites du Grand Paradis ot la température est inférieure, les processus de
recristallision par rotation de sous-grains, sont en accord avec la présence d’une phase fluide.

Il semble donc que le développement d’une couronne réactionnelle entre biotite et grenat dans
les granites non déformés soit favorisée par la température élevée et 'absence de la phase fluide.

4.3. Conclusions

Sila présence de jadéite et de couronnes réactionnelles & grenat entre la biotite et le plagioclase
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Fig. 23 : Conditions P-T du métamorphisme éclogitique dans la zone Sezia-Lanzo d’aprés Hy (1984) et Koons et al. (1987), de la
nappe de Champtoceaux (Massif Armoricain) d’aprés Ballévre et al. (1987) et de la nappe du Grand Paradis d’aprés Ballévre (1986).
Les courbes HAb/LAb = Jd + Qtz sont calculées en utilisant les paramétres thermodynamiques de Powell et Holland (1985) et en

utilisant le mod2le de solution solide des plagioclases de Newton et al. (1980) pour la courbe Ab80 =Jd + Qtz.
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magmatiques semblent une caractéristique de conditions thermobarométriques elevées, l'inverse
n'implique pas systématiquement des conditions barométriques faibles (basse ou moyenne pression).
En effet, dans les métagranites déformés du Grand Paradis présentant une association & Qtz-Ab-Bio-
Ph-Gt-Sph = FK, les conditions thermobarométriques sont estimées & 12 + 2 kbar, 500-550°C. Dans les
métagranites faiblement déformés, les pressions obtenues semblent Iégérement supérieures (P = 14
2 kbar) et sont proches de 'équilibre Ab = Jd + Qtz (cf. chapitre V).

5. Conclusions

Dans les métagranites, & basse/moyenne et haute pression, les paragénéses sont

respectivement:

Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep-Sph + Gt

Qtz-Jd-Ph-Zo-Gt-Ru + Par
Le feld%path potassique est en général observé mais il ne recristallise pas. Néanmoins, il tamponne la
paragénése minérale.

A la transition basse pression/haute pression, les transformations minéralogiques majeures
concernent donc essentiellement la biotite et le plagioclase (Tab. 5). Ces transformations peuvent étre
expliquées dans le systémes A*NF’. Cependant, d’autres transformations ont lieu. En particulier, en
réponse aux variations des conditions thermobarométriques, les phases minérales changent de
composition. Sila composition chimique du grenat et de I'épidote est relativement constante et dépend
surtout de la température (cf. chapitre lll), par contre celle des micas blancs varie fortement. La
substitution phengitique correspondant a la teneur en céladonite dissous dans la phengite augmente 3
pression croissante. Elle se traduit par la réaction continue

Cel = Bio + FK + Qtz + H,0
qui constitue un géobarometre (Velde, 1967; Massonne et Schreyer, 1987). La conséquence immédiate
de I'augmentation de la substitution phengitique dans le mica blanc est la déstabilisation de la biotite.

Le plagioclase initial se transforme & basse pression en un assemblage & Qtz-Ab-Ep-Gt-Ph. A plus
haute pression, I'albite se déstabilise au profit de la jadéite par I'intermédiaire de la réaction

Ab = Jd + Qtz
Cependant, en régle générale, le plagioclase initial est de I'oligoclase qui se déstabilise par
l'intermédiaire de la réaction
"Ol + H,0 = Jd + Zo + Q12"
de sorte que dans les pseudomorphoses & plagioclase s’observent l'assemblage & Qtz-Jd-Zo. Cette
réaction s’accompagne de la disparition de la biotite. Ces deux réactions se traduisent alors par
"OI+Bio+H20=Jd+Zo+Ph+Gt+Qtz"

Méme pour des conditions barométriques relativement élevées, au moins supérieures a I'équilibre
Ab = Jdg, + Qtz,
Fomphacite n’'est jamais observée lorsque la biotite est stable. Par contre, elle s'observe dans les
paragénéses rétromorphiques des métagranites éclogitiques (Tab. 5). Néanmoins, I'absence de jadéite
n'est pas significatif de conditions barométriques faibles.

Si la reconnaissance des paragénéses métamorphiques & haute pression est univoque (présence
de jadéite, de rutile et absence de biotite), il n'en est pas de méme & plus basse pression ol les
paragéneses sont identiques dans les faciés schiste vert, schiste bleu de haut grade et amphibolite &




GRANITE METAGRANITE
HISTOIRE PRQGRADE HISTOIRE RETROGRADE
Haute _Pression Moyenne Pression
Qiz-Pla—FK=-Bio +Mus+Gt Qtz- Jd=Zo~Gt=Ph=Sph/Ruz+ FK —pp Qtz— Omp=Ep=Gt=Ph="Sph # Glau+FK
Ab

Moyenne Pression Basse Pression

Qtz-Ab=Ep-Gt=Ph=Bio=5ph + FK —3 Qtz-Ab=Ep=-Gt=Ph=Bio=Sph # FK

Tableau 5 : Associations minéralogiques dans les métagranites 3 la transition basse pression/haute pression lors de I'histoire

prograde et la transition entre haute pression/basse pression lors de I'histoire rétrograde.

TR T

T




41

albite-épidote. La détermination précise des conditions P-T nécessite une modélisation
thermodynamique des équilibres de phases (cf.chapitre IV).
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Chapitre I1I

Les relations de phases dans les
métagranites:
évolution des assemblages en fonction de la

température




AUSTRO-
ALPINE.

=
TONALE LINE

INSUBRIC LINE
SOUTHERN ALPS

N Limite du faciés
t Amphibolite

50k
m Isograde du Staurctide -

Isograde de /o

Sillimanite

Fig 24 : Carte géologique simplifiée des Alpes centrales montrant la répartition des isogrades du staurotide et de la sillimanite dans
les Alpes centrales d’aprés Niggli (1970). Dans le domaine pennique, les roches de couverture (domaine grisé) sont intercalées avec
des nappes de socle (Ad: Adula, An: Antigorio, Le: Leventina, Lu: Lucomagno, Ma: Maggia, MI: Monte Leone, Mr: Mont Rose, Se:
Sesia, Su: Suretta, Tb: Tambo). Au Nord du ddéme lépontin, sont représentés les massifs cristallins externes de PAar (A) et du
Gotthard (G). Au Sud, les lignes insubrienne et du Canavese séparent la zone pennique du domaine austroalpin comprenant la zone
d’Ivrea (Iv). L'intrusion de Bergell (Ber) est également figurée. Modifi d’aprés Merle et al. (1988).
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Fig. 25 : Répartition dans les Alpes centi-alcs des associations 3 Oligoclase (carré plein), Oligoclase-Epidote (triangle), Oligoclase-
Albite-Epidote-Grenat (cercle plein), Oligoclase-Albite-Epidote (cercle demi-évid€), Albite-Epidote (carré demi-évidé), Albite-
Epidote-Grenat (demi-cercle plein) et Albite-Epidote-Grenat-Stipnomélane (hexagone) en présence de quartz, biotite, muscovite

dans les métagranites. Mémes légendes que dans la figure 24.
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Chapitre lli

Les relations de phases dans les métagranites:
évolution des assemblages en fonction de la température

1. Introduction

Dans les domaines déformés, I'analyse des champs de déformation a permis de mettre en
évidence deux types extrémes de comportement. Ce sont le comportement fragile auquel on peut
associer une deformation "hétérogéne” et le comportement ductile se rapportant & une déformation
plus "homogene”. En faciés schiste vert, la cro(ite a un comportement semi-fragile tandis que pour des
conditions P-T plus élevées, elle se déforme de maniére ductile (cf. Gapais, 1987). La transition entre les
facies schiste vert et amphibolite apparait donc comme une limite majeure qui gouverne le
comportement rhéologique de la crolte pendant les processus tectoniques. Cette transition
fragile/ductile a par ailleurs fait I'objet d’études microstructurales (Voll, 1976; Simpson, 1985; Gapais,
1987). On sait en particulier, que les facteurs contrélant cette transition sont les conditions P-T, la
présence ou I'absence de phase fluide et par conséquent, les réactions métamorphiques. Il est donc
important d’étudier ces réactions métamorphiques.

A partir d’'exemples naturels, je vais (1) montrer quelles sont les caractéristiques paragénétiques
des metagranites en faciés schiste vert et amphibolite, (2) mettre en évidence les réactions
meétamorphiques & la transition entre ces deux faciés et (3) développer un systéme d'étude approprié
permettant de discuter les relations de phases dans les métagranites.

2. Exemples naturels

2.1. Les Alpes centrales

Les Alpes centrales constituent un excellent exemple. En effet, dans le déme Iépontin, le
métamorphisme alpin montre une distribution régionale concentrique, perpendiculaire aux structures et
caractérisée par une augmentation de la température du Nord vers le Sud (cf. Niggli, 1970 ; Frey et al.,
1980). Du Nord vers le Sud, on passe en effet progressivement du faciés schiste vert (Massif de I'Aar)
au facieés amphibolite de haut grade prés de la ligne insubrienne (Fig. 24).

A partir des travaux de Steck et Burri (1971), Steck (1976), Marquer (1987) dans les massifs de
I'Aar et du Gotthard, des échantillons récoltés par Olivier Merle dans la nappe d'Antigorio et mes
propres observations dans les orthogneiss de I'Aar, du Gotthard, de Maggia et de Leventina ainsi que
dans la nappe d’Adula, j'ai effectué une compilation des paragénéses syncinématiques. Les résultats
sont présentés sur les figures 25 et 26.
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Fig. 26 : Localisation des métagranites dans lesquels le feldspath potassique recristallise (carré évid€) et dans lesquels s’observent des
" textures myrmékitiques entre FK et Pla (¢toile).
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Fig. 27 : Carte géologique simplifiée de la zone de suture de 1'Indus-Tsangpo au niveau de la vallée de 1a Suru (d’aprés Honneger); 1,
2, 3: marge tibétaine; 5, 6, 7: marge indienne; 1: batholite du Ladakh; 2: molasse de I'Indus; 3: unité volcanique de Dras; 4: péridotite
et mélange ophiolitique; 5: flysch de Lamayuru; 6: Méso-Cénozoique de la marge indienne; 7: cristallin du Haut Himalaya
indifférencié et granitoides; 8: isograde du grenat (+); 9: isograde de la sillimanite (+). Localisation des échantillons décrits dans le
tableau 6. Modifié¢ d’aprés Gapais et al. (1984).




En plus des phases quartz, biotite, muscovite, les paragénéses successives sont du Nord au Sud:

- Ab + Ep et/ou Gt (Aar)

-Ab + Ol + Ep et/ou Gt (Gotthard)

- Ol + Ep ou Gt (Maggia Nord, Adula Nord, Antigorio)
- Ol (Leventina, Adula Sud, Antigorio).

TN

La présence ou non de feldspath potassique est plus difficile & établir, particuliérement en faciés
schiste vert. Pour de telles conditions P-T, le feldspath potassique n’est en général pas stable (chapitre
ll). Selon Marquer (1987), le feldspath potassique "s'albitise® dés le stade orthogneissique de la
déformation. Au contraire, Steck et Burri (1971) décrivent du microcline appartenant 2 Ia paragénése
alpine, dans les orthogneiss de I'Aar. Plus au Sud, & partir du Col du Gotthard, la stabilité du feldspath :
potassique ne fait plus aucun doute puisqu'il recristallise (Fig. 26) (Voll, 1976 et cf. chapitre V).

Les textures myrmékitiques entre le plagioclase et le feldspath potassique apparaissent en méme -
temps que 'oligoclase, c’est-a-dire dans le massif du Gotthard (Fig. 26).

2.2. Haut Himalaya

Dans le dome de la Suru (Haut Himalaya), les unités tectoniques superposées sont affectées par -
un métamorphisme régional allant du faciés prehnite-pumpéllyite au Nord au faciés amphibolite de haut E
grade au Sud (Honnegger, 1983 ; Honneger et al., 1984) (Fig. 27). Au centre du doéme, les isogrades
concentriques recoupent les structures tectoniques, tandis que vers la périphérie, ils tendent a se
paralléliser & celles-ci. L'observation des échantillons d’orthogneiss récoltés par Denis Gapais montre
une variation paragénétique.

Au Nord, & la limite des faciés schiste vert et amphibolite, la paragénése est & Qtz-Pla-FK-Bio-
Mus-Ep-Gt + Sph (échantillons 117, 13 et 14) (Fig. 27 et Tableau 6). _

Plus & I'Est du déme, dans ce méme facigs, les associations sont cette fois-ci & Qtz-Mus + Bio.
Le feldspath potassique et le plagioclase présentent un caractére relictuel et I'épidote est absente
(echantillons 32 & 35 cf. Tableau 6). Dans cette région, ces roches sont probablement affectées par une
déformation tardive plus froide (Gapais, communication personnelle). Exceptée la biotite, une évolution
minéralogique semblable est observée en faciés schiste vert, dans les Alpes centrales (Marquer et al.,
1985). L'analyse géochimique des éléments majeurs, dans les granodiorites des Alpes centrales, a
montré que ces variations paragénétiques se corrélaient & des variations chimiques, marquées
essentiellement par une diminution de la teneur en Ca0, NaZO et une augmentation e la teneur en MgO
et K,0 (Marquer et al., 1985). Comme dans les orthogneiss de I'Aar, les métagranites du déme de la
Suru, sont probablement le siége de variations géochimiques importantes de sorte que la biotite,
I'épidote et les feldspaths disparaissent de la paragénése.

Au Sud, en faciés amphibolite, on observe d’abord les associations & Qtz-Pla-FK-Bio-Mus-Ep
(échantillon 20) puis Qtz-FK-Pla-Bio-Mus * Tour (échantillons 22, 24, 25, 26, 27, 28) (Fig. 27 et Tableau
6). Dans ces associations, les myrmékites se développant entre le plagioclase et le feldspath potassique
sont communes.



Fig. 28 : Teneur en anorthite du plagioclase dans les calc-schistes, les marbres et les calc-silicates des Alpes centrales d’aprés Wenk et

Wenk (1984). La carte montre la distribution des classes de teneur en anorthite et intercroissances cristallographiques de plagioclases
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de différentes compositions. La teneur en anorthite augmente du Nord au Sud.

Ne Facies Qtz Pla FK Bio Mus Ep Gt Sph Tour
117 Ab-Ep-Amph + + + + + +

13 " + + + + + +

14 " + + + + + + + +

32 " + + +

33 " + + +

34 " + +

35 " + + + +

20 Amphibolite * + + + + +

22 " + + + + +

25 " + + + + + +

26 " + + + + +

27 " + + + + "

28 » + + + + + +

Tableau 6 : Paragénéses observées dans les métagranites du haut Himalaya (cf. Fig, 27).
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2.3. Galice

En Galice nord orientale (Espagne), les terrains sont affectés par un métamorphisme régional
allant de la zone & chlorite & la zone de la sillimanite (Capdevila, 1969). D’origine orthodérivée selon cet
auteur, la formation d’Ollo de Sapo présente & métamorphisme croissant, une évolution minéralogique
comparable & celle observée dans les deux exemples précédents. Je ne rappellerai que les principales
observations faites par Capdevila (1969). A métamorphisme croissant, les paragéndses sont les
suivantes:

- Qtz-Ab-Mus-Chi-Bio-Ep-Cc

- Qtz-Ab-Mi-Mus-Bio-Ep-Cc

- Qtz-Ol-Mi-Mus-Bio ou Qtz-Ol-Mus-Bio-Gt + myrmékite
- Qtz-O1-Or-Mus-Bio + Sill + myrmékite

3. Discussion

Il apparait clairement que les transformations minéralogiques majeures, i Ia transition entre les
faciés schiste vert et amphibolite, sont liées au comportement de la phase feldspathique (plagioclase et
feldspath potassique), c’est-a-dire & des modifications de composition et/ou de structure des
feldspaths. :

3.1. La teneur en anorthite du plagioclase

L'augmentation de la teneur en anorthite du plagioclase, & température croissante, observée sur
des assemblages naturels ou lors d'études expérimentales, a depuis longtemps retenu I'attention des
pétrologistes (cf. Goldsmith, 1982a). Dans les domaines métamorphiques, cette observation est
argumentée par 'augmentation progressive de la teneur en anorthite du plagioclase, des zones de
metamorphisme de bas grade, vers les zones de métamorphisme de haut grade. Cette variation
dépend & la fois des conditions thermiques et de la composition de la roche (Ramberg, 1949 ; Morteani
et Raase, 1974 ; Goldsmith, 1982b ; Wenk et Wenk, 1984).

Dans les Alpes centrales, les isogrades de la teneur en anorthite du plagioclase ont été tragés
dans les roches carbonatées (Wenk et Wenk, 1984 ; Giinthert et al., 1985) et dans les amphibolites
(Morteani et Raase, 1974). Les résultats des travaux de Wenk et Wenk (1984) dans les roches
carbonatées sont reportés sur la figure 28. Les observations essentielles faites dans les calcschistes et
les marbres sont les suivantes:

(1) La teneur en anorthite du plagioclase augmente de An,- au Nord (Massif du Gotthard) & Angg au
Sud (ligne insubrienne). La limite Nord de I'oligoclase marque la transition entre les faciés schiste vert et
amphibolite.

(2) A l1a limite entre les faciés schiste vert et amphibolite, I'oligoclase (An17) peut coexister avec I'albite
de deux manieres. Les porphyroblastes d’albite sont bordés par une étroite zone d’oligoclase ou bien,
ces deux plagioclases coexistent séparemment dans la méme lame sans qu'aucune intercroissance ne




Fig. 29 : Reproduction du diagramme de I'équilibre plagioclase = épidote déduit en partie des observations de terrain de Ramberg,

D’aprés Goldsmith (1982b).
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soit visible.
(3) L'augmentation de la teneur en anorthite du plagioclase est corrélée & la disparition de I'épidote.

(4) L'apparition de I'andésine (Anao) coincide avec l'isograde d'apparition du staurotide dans les
métapélites. v

(5) Les plagioclases analysés sont soit des plagioclases homogeénes, soit des intercroissances de deux
plagioclases et qui correspondent aux domaines d’exsolution connus dans les plagioclases
magmatiques, mais ils peuvent également présenter une composition intermédiaire. L’occurence de
ces différents modes de cristallisation est contrdlée par la température mais aussi par la composition de
la roche (Wenk et Wenk, 1984).

La teneur en anorthite du plagioclase constitue donc potentiellement un bon thermomeétre.

Dans les métagranites des Alpes centrales et dans la formation d’Ollo de Sapo tout comme dans
les roches carbonatées, une zonation de la teneur en anorthite du plagioclase est observée. En
particulier dans les Alpes centrales, Steck (1976) analyse sur ia transversale Aar-Gotthard-Maggia, la
composition des plagioclases dans les métagranites.

En facies schiste vert (Massif de I'Aar), seule I'albite analysée dans les clastes ou les néoblastes
est décrite (Steck, 1976 ; Marquer et al., 1985; cf. chapitre VII).

En facies amphibolite de bas grade correspondant au massif du Gotthard, le plagioclase
recristallisé a dans un méme échantilon soit une composition d’albite, soit une composition
d’oligoclase (Steck, 1976). La coexistence de ces deux plagioclases est discutée. Selon Wenk et Wenk
(1984), les plagioclases analysés n'ont pas cristallisé simultanément et ne sont donc pas a I'équilibre.
D'autre part, puisqu'aucune intercroissance n'est décelée, ils ne représentent pas le domaine
d’exsolution des péristérites (Wenk et Wenk, 1984). Cependant, nos propres analyses dans les
métagranites de Fibbia, au col du Gotthard montrent que des néoblastes de composition albitique sont
adjacents a des néoblastes d'oligoclase. Ces plagioclases ayant une composition homogéne semblent
donc étre a I'équilibre (cf. chapitre V). Par ailleurs, dans les métagranites du Gotthard, les plagioclases
de plus grande taille, présentant une texture relictuelle, ont parfois une zonation inverse. La composition
des plagioclases évolue du coeur vers la bordure d’'un plagioclase de composition albitique & un
plagioclase de composition oligoclase (cf. chapitre Vil). Ces zonations sont interprétées par une
croissance avec diminution en température (Morteani et Raase, 1974 ; Wenk et Wenk, 1984 :
Hammerschlag, 1985).

En faciés amphibolite de moyen grade, le plagioclase magmatique recristallise et a une
composition d’oligoclase (Maggia).

Ramberg (1943, 1949) explique la déstabilisation du plagioclase calcique au profit d’une phase
calcique (épidote) et d’un plagioclase plus albitique par I'intermédiaire de deux réactions:

R“: 4An+H20=220+ Dis + Qtz
R12: 4An+FK+2H20=Mus+220+20tz

La position de ces deux réactions schématiquement représentées par Ramberg (1949) (Fig. 29)
dépendent & la fois des conditions P-T et de la composition des phases, en particulier du plagioclase.
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D’autres réactions, déduites des observations sur les assemblages naturels ont été proposées (Steck et
Burri, 1971 ; Akermand et Karl, 1972 ; Steck, 1976 et cf. chapitre V), notamment I’équilibre

R13: 3An+2FK+2H20=Gro+2Mus+3Qtz

En effet, dans les métagranites non déformés, en faciés amphibolite a albite-épidote ou schiste bleu de
haut grade, le plagioclase magmatique est pseudomorphosé par un assemblage 4 Qtz + Ep + Gt
calcique + Ph (cf. chapitre Il). Cette transformation résulte des réactions simultanées Ryo et Rya-

Goldsmith (1982b) étudie expérimentalement les courbes de déstabilisation du plagioclase
calcique en plagioclase moins calcique + zoisite + quartz + disthene & 8-9-10 kbar. Pour ces
pressions, la déstabilisation d'un oligoclase de composition moyenne (An24) intervient respectivement
a 500, 540 et 600°C. Cependant, ces températures ne peuvent étre utilisées pour déterminer la transition
oligoclase/oligoclase moins calcique + épidote puisque la position de cette courbe, dans I'espace P-T,
dépend de PHoo et de la composition de I'épidote. Elle se déplace vers les hautes températures
lorsque la zoisite s’enrichit en Fe,0O4. En outre, les travaux expérimentaux de Goldsmith (1982b) sont
effectués avec des plagioclases désordonnés. Or, dans les assemblages naturels, pour les
températures considérées, les plagioclases sont ordonnés (Wenk et Wenk, 1984). Les observations
faites sur les assemblages naturels suggérent de fagon évidente que la teneur en anorthite du
plagioclase constitue un bon thermometre. Cependant, les données expérimentales ne contraignent
pas la température de cristallisation des assemblages & albite ou oligoclase dans les métagranites.

3.2. L'apparition des myrmékites

Selon la définition de Philips (1974), les myrmékites sont des textures vermiculaires
d’intercroissance de quartz et de plagioclase, ces deux phases étant en contact avec le feldspath
potassique ou pseudomorphosant le feldspath potassique. De nombreuses hypothéses pour expliquer
la genése des myrmékites ont été proposées (cf. Philips, 1974 ; 1980). Les deux plus importantes sont
(1) les réactions de remplacement (Becke, 1908) et (2) la diffusion & I'état solide accompagnée
d’exsolution (Schwankte, 1909) modifiée par Philips (1980) et se traduisant respectivement par les
réactions suivantes :

(1) KAISi;Og + Na™ = NaAlSi;Oq + K* et
2 KAISi;Og + Ca?* = Cahl,Si,0q + 4 510, + 2K*

(2) xKAISiOg
2Cag(AlSi;Og),
K-Feldspath  Orthose Plagioclase Quartz

Myrmékite

O représente un site cationique vacantetx > y > z.
D’autre part, selon Philips (1980), en présence d’eau, le feldspath alcalin peut réagir pour former
des myrmékites et de la muscovite :
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(3) 3 KAISI;Og + CaAl,Siy0g + H,0 = CaAl,Si,0g + 6SI0, + KAlySiz0,4(OH),

+ K0
NaAISi;Og NalSi;Og 2NaAISi308
FK Pla Pla plus sodique + quartz + muscovite

Myrmékite

Dans les orthogneiss, Simpson (1985) propose le modéle de diffusion a I'état solide et
I'exsolution. Cependant, quel que soit le mode de formation des myrmékites, dans les métagranites, le
plagioclase présent dans les myrmékites est en général de I'oligoclase de sorte que I'apparition des
textures myrmékitiques correspond a I'apparition de I'oligoclase. Ce fait est particuliérement net dans
les Alpes centrales (Fig. 26) et en Galice (dans la formation Ollo de Sapo) ou elles apparaissent en
faciés amphibolite.

La quantité de myrmékites dépendant de la teneur en Ca de la roche (Philips, 1974), il est difficile
d'établir une corrélation entre quantité de myrmékites et température. Notons toutefois que dans les

orthogneiss du Gotthard, les myrmékites se développent aux dépens d’un feldspath alcalin et d'un

plagioclase. Par contre, elles sont absentes dans les mylonites rétromorphiques déformées en faciés
schiste vert (cf. chapitre VII). Plus au Sud, dans les orthogneiss de Maggia, Leventina et Mesolcina (Fig.
26), elles se localisent entre le microcline et le plagioclase recristallisés et sont donc clairement syn- &
post-cinématiques. Il en est de méme dans les mylonites de la nappe d’Antigorio synchrones de la
déformation la plus chaude (Merle, communication personnelle).

Dans la formation d’Ollo de Sapo (Galice) et dans les orthogneiss du Haut-Himalaya, les
myrmeékites apparaissent en méme temps que ['oligoclase. Elles se développent entre le feldspath
potassique et I'oligoclase.

Par conséquent, dans les métagranites déformés, au méme titre que I'apparition de I'oligoclase,
la présence de myrmékites entre les blastes de feldspath potassique et de plagioclase, constitue un
thermométre.

3.3. La transition ordre /désordre dans le feldspath potassique

A la transition entre faciés schiste vert et amphibolite, s’observe une stabilisation croissante du
feldspath potassique. Dans la transversale des Alpes centrales, le feldspath commence 2 recristalliser
sous forme de microcline & 3 km au Nord du col du Gotthard (Voll, 1976). En faciés schiste vert, le
feldspath relictuel est perthitique avec localement des macles de microcline. Par contre, plus au Sud,
pres de la ligne insubrienne, le feldspath stable est soit sous forme de microcline, soit sous forme
d’orthose perthitique. Dans la formation d’Ollo de Sapo, la recristallisation de microcline précéde celle
de l'oligoclase (Capdevila, 1969). D'autre part, dans les zones métamorphiques les plus élevées, en
présence de sillimanite, le feldspath potassique est de I'orthose (Capdevila, 1969). Dans les orthogneiss
du Haut Himalaya, le feldspath potassique est en général du microcline.
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Dans les roches de composition quartzo-feldspathique, la transition ordre/désordre dans les
feldspaths alcalins est la transformation polymorphique la plus commune. Elle traduit arrangement des
atomes Al/Si dans les 4 sites tétraédriques de la structure des feldspaths. A haute température, les
atomes Al/Si se répartissent de maniére équitable dans ces sites. Le feldspath alcalin ou sanidine est
désordonné. A basse température, s'opére une mise en ordre des atomes Al et Si : le feldspath alcalin
est alors appelé Low microcline. Entre ces deux états structuraux, existent des stades de degré d'ordre
intermédiaire (Orthose, High microcline).

Il est communément admis que la distribution des atomes Al et Si dépend de la température. A ce
titre, la transition sanidine/microcline constitue un thermométre potentiel. Cependant, I'utilisation de ce
géothermomeétre présente un certain nombre d’obstacles.

Contrairement aux feldspaths albitiques, la diffusion des atomes est extrémement lente de sorte
que I'équilibre structural des feldspaths alcalins n’est pas toujours acquis. De plus, le comportement de
ces feldspaths est mal connu pour des températures inférieures a 700°C. Cependant, cette barriére
critique peut étre elle-méme utilisée comme un indicateur de température (Bambauer et Bernotat,
1982). :

Cette discontinuité de I'état structural des feldspaths alcalins a été observée dans les zones
présentant un métamorphisme de contact (Steiger et Hart, 1967 ; Voll, 1969) ou un métamorphisme
régional (Karl, 1959 ; Raase et Morteani, 1976 ; Bambauer et Bernotat, 1976 ; Bernotat et Bambauer,
1980). Plus récemment, Bambauer et Bernotat (1982) étudient précisément la transition entre les
feldspaths Low microcline et High microcline sur la transversale Aar-Gotthard (Alpes centrales) (Fig.
30). Dans la partie nord du massif de I'Aar s'observent essentiellement des feldspaths ordonnés de type
Low microcline caractérisés par leurs macles quadrillées. Au Sud de IAar, le feldspath alcalin posséde
une structure complexe entfe High et Low microcline (orthose perthitique avec macle du microcline et
inclusions). Au Sud du Gotthard, le feldspath alcalin (ou orthose perthitique) recristallise et est plus
homogéne (Voll, 1976 ; Bambauer et Bernotat, 1982).

Selon Bambauer et Bernotat (1982), la discontinuité de Fétat structural des feldspaths alcalins
correspond a la limite géographique maximale atteinte par la température de transformation
sanidine/microcline (soit TDiffusion = 450°C (selon ces mémes auteurs). Pendant histoire prograde du
métamorphisme lépontin, les isothermes se déplacent du Sud vers le Nord. Lorsque la température est
supérieure & TDiffusicn' les feldspaths alcalins s’homogénéisent et acquiérent une structure
désordonnée type sanidine. Pendant I'histoire rétromorphique, les processus inverses ont lieu: la mise
en ordre des atomes Al/Si s’opére jusqu'au stade de l'orthose perthitique. Le refroidissement rapide
permet la conservation de ces structures feldspathiques. En fait, la discontinuité observée ne
correspond pas exactement aux points les plus septentrionaux ol ont lieu les transformations
sanidine/microcline. Il est clair, que la cinétique de transformation sanidine/microcline est ralentie
lorsque la température diminue. En outre, ces transformations dépendent probablement (1) de I'état
structural initial du feldspath, (2) de la quantité d’albite dissoute dans le feldspath alcalin (Bambauer et
Bernotat, 1982). De plus, la déformation a un effet catalytique sur la diffusion des cations Al/Si (Yund et
Tullis, 1980).

Sila transformation sanidine/microcline correspond & une température de I'ordre de 450°C selon
Bambauer et Bernotat (1982), elle ne représente en aucun cas les conditions P-T syncinématiques
puisqu’elle s’observe dans les clastes feldspathiques relictuels.
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Schiste vert

Amphibolite

Amphibolite haut grade

Ab

ol

FK

Mus

Bio

Chi

Gt calcique
Gt ferreux
Ep

Cd

Sil)

Tableau 7 : Tableau résumant les caractéristiques minéralogiques des métagranites en faciés Schiste vert, Amphibolite, Amphibolite

de haut grade.
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3.4. Conclusions

A travers les exemples présentés, il apparait nettement que la cristallisation de feldspath
potassique et d’oligoclase constitue un géothermometre potentiel.

En plus des phases Qtz-Bio-Mus-Sph, les associations successives sont:

Ab-Ep = Gt Ab-OI-FK-Ep * Gt Ol-FK-Ep + Gt Ol-FK

- Dans les Alpes centrales et en particulier dans le Val Mesolcina (nappe d’Adula) (Fig. 24), la disparition
de I'association & Bio-Gt-Chl dans les métapélites (Thompson, 1976) correspond pratiquement & la
disparition de I'épidote dans les métagranites. En Galice, I'épidote est absente 2 partir de la zone du
staurotide (Capdevila, 1969). Dans la région de la Suru (Himalaya du Ladahk), I'épidote est absente
dans les métagranites lorsque I'on rencontre les assemblages AFM & Dis-Chi-Bio, Dis-Cd-Bio, Sill-Bio-
Gt. Dans les métabasites s'observent alors la paragénése & Qtz-Hb-OI-Ep-Chi-llm/Sph/Ru ou Qtz-
Ande- Hb-Dlop-lIm/Sph/Ru + Bio (Honnegger, 1983). L'épidote disparait donc plus tét dans les
métagranites que les métabasites. Selon la grille pétrogénétique AFM proposée par Vuichard et Ballévre
(1988), les associations AFM décrites dans les métapélites correspondent & des températures
supérieures a 575-600°C pour des pressions de I'ordre de 5-7 kbar.

- A la limite des domaines pennique et helvétique dans les Alpes centrales; s'observe dans les
métagranites la transformation qui peut étre schématiquement décrite par:

Oligoclase + Epidote = Oligoclase - calcique et/ou Albite + Epidote et/ou grenat.

Cette limite structurale correspond & Papparition du staurotide dans les assemblages AFM des
roches de composition pélitique (Niggli et Niggli, 1965 ; Niggli, 1970 ; Frey et al., 1976). En particulier,
les conditions P-T maximales de la déformation majeure de la couverture mésozoique du socle
pennique et de la couverture mésozoique du Gotthard (Fig. 24) sont respectivement 600°C, 6-7 kbar et
500°C, 5-6 Kbar (Klaper et Bucher-Nurminen, 1987).

- Plus au Nord, dans les métagranites déformés de I'Aar oll s’observe la paragenése & Qtz-Ab-Bio-Ph-
Ep-Sph, la température est de I'ordre de 450°C (cf. Frey et al., 1980). D’autre part, au Sud du Gotthard,
lorsque I'albite n'est plus stable, les conditions P-T sont de I'ordre de 560 + 40 °C, 6-7 kbar (Klaper,
1982).

- Dans les Alpes centrales et en Galice, la recristallisation du microcline intervient juste en dessous de
I'apparition du staurotide dans les assembiages AFM (cf. Capdevila, 1969 ; Frey et al., 1980) soit a des
températures inférieures & 560°C selon Vuichard et Ballévre (1988).
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F-, +Qtz+V+ Ab

Fig. 31 : Relations chémographiques entre les phases Sill, Mus, FK, Cd, Alm, Pyr, Bio, Gro, Czo, An dans le sytéme A*CFK avec A*
= A1203 + Fe203 - Na20, K= K'ZO, C = CaQ, F = FeO + MnO + MgO. Les phases Qt;, Ab et V sont en excés.

+QIZLFKsV +AD

Fig. 32 : Grille pétrogénétique impliquant les phases Bio, Alm, Gro, Czo, An, Mus avec Qtz, Ab, FK, V en excés dans le systéme

A*CF.A* = A1203 + Fe203- KZO - Na20, C = CaO, F = FeO + MnO + MgO.
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Toutes ces observations nous permettent de proposer la succession suivante :

Ab+Ep/Gt Ab+0Ol1+FK+Ep/Gt Ol+FK+Ep/Gt Ol+FK
T < 500°C 500°C < T < 560°C T = 560°C T > 560-600°C
Apparition du microcline =

Bien évidemment, une telle estimation qualitative doit étre confirmée par une analyse
thermodynamique appliquée & des exemples particuliers. Cependant, dés & présent, nous pouvons dire
que I'apparition de I'oligoclase coincide avec le début du faciés amphibolite et la disparition de I'épidote
a lieu en facids amphibolite de moyen grade, vers 575-600 °C. '

Dans les Alpes centrales, I'association a Qtz-FK-OI-Bio-Mus est observée dans les orthogneiss
jusqu’en faciés amphibolite de haut grade, prés de la ligne insubrienne (Fig. 24). Cependant, dans des
conditions particulieres telles que PH20 < PTotale' peuvent apparaitre les associations & Qtz-FK-Pla-
Bio-Cd-Sill (Blummenfeld et al., 1986 ; Marquer et al., 1987) ou Qtz-FK-Pla-Bio-Mus-Gt (Le Metour,
1976). Les conditions de cristallisation de ces paragenéses se situent dans le champ de la fusion
partielle des roches de composition granitique pour PH20 = PTotaIe'

4. Le multisystéme A*C’F’

4.1. Choix du systéme d’étude

L’étude des paragénéses que I'on observe dans les métagranites, a la transition faciés schiste
vert/amphibolite/amphibolite de haut grade est résumée dans le tableau 7. Deux grands types
d'associations peuvent étre distingués. Ce sont les métagranites & albite et les métagranites &
oligoclase. Ainsi, a la transition schiste vert/amphibolite, les transformations paragénétiques observées
sont contrlées par la stabilité du plagioclase calcique (oligoclase). L'essentiel des transformations
paragénétiques peuvent étre discutées dans le systtme A’CKF’. Outre le plagioclase, les phases
minérales participant aux réactions métamorphiques sont le quartz, le feldspath potassique, la biotite, la
muscovite, le grenat ferromagnésien ou calcique, I'épidote, la cordiérite et la sillimanite. Les relations
chémographiques entre ces phases sont représentées dans le tétraédre A'CKF’ (Fig. 31).

4.2. Le systeme A*C'F’

Dans le systtme A*C'F’, la projection est faite a partir des phases Qtz-FK-Ab-V. Les relations
entre les phases An, Czo, Bio (Phlo + Ann), Gt calcique (Gro), Gt ferromagnésien (Alm+Pyr), Mus
définissent cing points invariants (Fig. 32). Ce sont les points [An], [Czo], [Gro], [AIm,Ann], [Mus]. De
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Fig. 33 : Méme grille pétrogénétique que la figu‘re 32 mais dans le systtme A*CF. Les courbes sont calculées dans le systéme

purement ferreux d'aprés les paramétres thermodynamiques d’Helgeson et al. (1978) excepté Palmandin (Droop et Bucher-

Nurminen, 1984). Les coéfficients stochiométriques des courbes R sont données dans le texte.

+ Quz+FK+Ab  +Sph/Ru
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Fig. 34 : Méme grille pétrogénétique que la figure 32 dans le systéme A*CF avec les associations divariantes correspondantes.
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ces points invariants émanent des courbes d’équilibre univariantes, qui dans le systéme purement
ferreux s’expriment par:

[AIm,Ann]
Ry  (Gro) ZCzo+Mus+20tz=4An+FK+2H20
Ryg:  (An) 4Gro+5Mus+60tz=GCzo+5FK+2H20
R4t (Cz0) Gro+2Mus+30tz=3An+2FK+2H20
Rig: (Mus) 4Czo+Qtz=5An+Gro + 2H,0
[Gro]
Ryt (An,Czo) Ann + Mus + 3Qtz = Alm + 2KF + 2 H,0
Ryo:  (Alm,Ann)
Rig: (Mus) Alm + FK+2Czo = Ann + 4An + Qtz
[Mus]
Ry 5 (Alm,Ann)
Rig (Gro)
Ry7: (An) 6Cz0 + 5Ann + 9Qtz = 5Alm + 4 Gro + 5 FK
Ryg: (Cz0) 3An+2Ann+3Qtz=2Am + Gro + 2FK + 2H,0
[Cz0]
Ryt (An,Gro)
Ry4: (AIm,Ann)
Ryg:  (Mus)
[An]

Ry:  (Gro,Czo)
Ry 3 (Alm,Ann)
Ry72  (Mus)

Ces courbes séparent des domaines oli les associations 2 trois phases sont divariantes (Fig. 33).
Elles.sont calculées dans le systéme purement ferreux (Fig. 34), en utilisant les paramétres
thermodynamiques d’Helgeson et al. (1978) excepté pour 'almandin (Droop et Bucher-Nurminen,
1984).

4.3. Les associations critiques dans les métagranites

Le systeme A*C'F’ prédit un certain nombre d'associations divariantes. Certaines d'entre elles,
localisées dans un domaine restreint de I'espace P-T ou caractéristiques de conditions P-T particuliéres
présentent un intérét. Ce sont les associations critiques. Elles dépendent fortement de la composition
de la roche. Considérons les roches de composition granitique & granodioritique dont la projection,
dans le systéme A*CF’ est située globalement au dessus du joint An-Ann ou Czo-Ann. Un certain
nombre d’'associations peuvent étre distinguées.
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[An]

[Alm]

Fig. 35 : Grille pétrogénétique dans le systéme A*CF montrant le domaine od 'anorthite n’est pas stable. 1 : association & Czo-Mus-
Ann; 2 : association & Czo-Alm-Ann; 3 : association 3 Gro-Mus-Ann.

Fig. 36 : Grille pétrogénétique dans le systtme A*CF montrant le domaine ol anorthite est stable. 1 : association 3 An-Czo-Ann; 2 :
An-Ann-Mus; 3 : association 3 An-Czo-Alm.
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- A basse température, lanorthite n'est pas stable. Le seul plagioclase possible est de I'albite. Dans ce
domaine qui occupe une vaste étendue de I'espace P-T, se rencontrent & température croissante les
associations & Gro-Mus-Ann, Czo-Mus-Ann et Czo-Alm-Ann (Fig. 35).

- A haute température, I'anorthite est stable. Les associations prédites par le muitisystéme sont
représentées sur les figures 36 et 37.

Parmi les associations &4 Czo-Bio-Mus*, Czo-Bio-Alm, An-Mus-Bio*, Czo-An-Alm, An-Czo-Bio, An-
Czo-Alm, An-Bio-Alm*, celles affublées d'un astérisque sont les associations divariantes effectivement
décrites dans les assemblages naturels. Elles montrent de fagon évidente, pour les roches relativement
riches en alumine et a température croissante, la succession des paragénéses & Bio-Mus-Ep, OI-Mus-
Bio et Bio-OI-Gt que F'on connait respectivement en faciés schiste vert, amphibolite et amphibolite de
haut grade (Fig. 38). en revanche, les autres associations ne sont rencontrées qu'en présence d'une
phase supplémentaire Mus, Gt, Bio ou Czo et sont alors univariantes dans ce systéme. Ces
paragénéses qui n'apparaissent pas réactionnelles a I'analyse en lame mince sont liées au systéme de
projection utilisé. Dans un systdme A*C'’FM ol les constituants FeO et MgO sont considérés
séparemment, ces associations & quatre phases sont divariantes.

Le systtme A*C'F met en évidence un certain nombre de faits qui s'observent dans les
assemblages naturels:

- L'anorthite apparait & haute température. Cette apparition est associée a la disparition de phases

calciques telles que le grenat et I'épidote par I'intermédiaire des réactions Rig et R15 (Fig. 33).

- L'épidote est stable a basse température (Fig. 33).

- Enfin, & haute température, la muscovite se déstabilise en sillimanite par 'intermédiaire de la réaction
Rig Mus + Qtz = Sill + FK + H,0

(Fig. 39).

A haute température et haute pression, apparaissent des associations & Gro + Alm + Ann ou Gro
+ Alm +An ou Gro + Alm + Czo (Fig. 34). Bien évidemment, ces associations n'ont pas de
signification géologique puisqu'elles font intervenir deux péles d’'une méme phase. Dans les
paragénéses des métagranites, le grenat constitue une seule phase et a une composition intermédiaire
entre les pdles almandin et grossulaire. Nous verrons ultérieurement P'effet de la composition du grenat
sur le déplacement des équilibres étudiés. D'autre part, les points invariants [Alm] et [Mus] sont situés
des conditions P-T géologiquement non réalistes, le premier se situant a des pressions et températures
trop faibles, le second & des températures trop fortes (Fig. 33). Néanmoins, ils apportent des
informations supplémentaires, en particulier sur I'absence de muscovite & haute température et sur
I'absence de grenat ferreux A basse température.

4.4. Le systeme A*C'F’ avec muscovite en excés

Jusqu'a présent, nous avons considéré le multisystéme A*C'F’ en supposant le feldspath
potassique en excés. Cependant, dans les assemblages naturels, la muscovite est stable dans un vaste
domaine de 'espace P-T alors que le feldspath potassique disparait en faciés schiste vert (cf. chapitre
). De ce fait, il est intéressant d’étudier les relations entre les phases An, Czo, Gro, Bio, Alm et FK, avec
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Fig. 38 : Grille pétrogénétique dans le systéme A*CF montrant le domaine de stabilité du silicate d’alumine.
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An-Bio-Mus

200 400 600

Fig. 39 : Associations divariantes dans le systéme A*CF en présence de Qtz, FK, Ab, V en excés effectivement observées dans les

métagranites. Dans les assemblages naturels, 4 température croissante, les paragénéses successives sont 3 Bio-Mus- EP » Ol-

Bio-Mus puis OI'Bio'Gt(Fc.Mg)'

a0
[Alm,Bio)
FX Fx
, +OTZoMUSsV o A8

Fig 40 : Grille pétrogénétique dans le systtme A*CF impliquant les phases Bio, Alm, Czo, Gro, An, FK avec Qtz, Mus, Ab, Ven

excas.
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cette fois Qtz, phase vapeur, muscovite en excés. Plusieurs domaines peuvent étre distingués (Fig. 40).

A haute température et basse pression, I'épidote est absente. Dans les métagranites, I'association
divariante observée sera & An-FK-Alm ou An-FK-Bio. La premiére nest décrite qu’en présence d’une
phase supplémentaire qui est la biotite en tant que paragénése primaire dans les granites peralumineux
(cf. Clarke et Lyons, 1986). Par contre, I'association 3 An-FK-Bio est fréquente dans les métagranites
soumis aux conditions P-T du facies amphibolite (cf. LaTour et Barnett, 1983 ; Simpson, 1985). A plus
haute pression et plus basse température, les assemblages divariants & FK sont Czo-Alm, Czo-Bio, Gro-
Bio (Fig. 40). _

Bien que ce systéme ne prenne pas en compte séparément les constituants FeO et MgO et la
composition réelle des phases (oligoclase a la place d'anorthite), il apparait clairement qu'a basse
température le feldspath potassique ne peut coexister avec le plagioclase calcique. A basse
température, dans les roches de composition granitique, le feldspath potassique peut coexister avec
Gro-Bio, Czo-Bio, Czo-Alm. Dans les assemblages naturels des métagranites, le feldspath potassique
commence a recristalliser pratiquement en méme temps que Poligoclase au début du facies
amphibolite (Voll, 1976 et cf. paragraphe Ill.2.). Il peut toutefois persister métastablement plus basse
température et tamponne alors I'assemblage. En effet, considérons un granite dont la paragénése
magmatique dans le systeme A*C'F’ est & An-FK-Bio. Lorsqu'il est soumis aux conditions P-T du faciés
schiste vert, An et FK réagissent pour former de I'épidote selon la réaction Czo = An + FK. Si I'anorthite
se déstabilise entiérement avant le feldspath potassique, celui-ci peut persister métastablement.

5. Application aux métagranites

Toute application du systéme A*CF’ aux métagranites rencontre deux difficultés: 'une est liée 3 la
composition reelle des phases en général différente de celle des péles purs, Fautre A la possibilité de
réactions de fusion partielle. Ces deux problémes seront examinés successivement.

5.1. L'effet de la composition des phases

Jusqu'a présent, nous avons considéré que les phases minérales et fluide intervenant dans les
équilibres avaient une composition de péle pur. Dans les assemblages naturels, ce cas est rarement
observé. En particulier, les phases telles que la biotite, la cordiérite ne sont pas purement ferreuses ou
purement magnésiennes mais ont une composition intermédiaire. Il en est de méme des phases
calciques, & savoir le plagioclase, le grenat ou I'épidote. Le plagioclase de haute température dans les
métagranites n'est pas de I'anorthite mais de I'oligoclase. Les courbes d’équilibre précédemment
décrites ne sont donc plus univariantes mais multivariantes.

La position dans I'espace P-T de ces courbes d'équilibres multivariantes ne peut étre déterminée
sans modélisation thermodynamique des équilibres de phases (cf. Annexes 1 et 2). Néanmoins, d'un
point de vue qualitatif, la prise en compte de la composition des phases nous permet de prédire le sens
de déplacement de ces courbes d'équilibre. Lorsqu’une phase donnée n'a pas une composition de
pdle pur, la courbe se déplace alors dans I'espace P-T, du cété opposé de la phase considérée (cf.
Annexe 1).
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5.2. L effet de la composition du plagioclase

Si le plagioclase a une composition An20, les points invariants [Alm,Bio], [Gro], [Czo] et [Mus] se
déplacent vers le point [An] sur les courbes ne faisant pas intervenir le plagioclase (Fig. 41). Par
conséquent, les courbes ol I'anorthite est présente, évoluent vers les basses températures.

5.3.L’effet de la substitution phengitique dans la muscovite

Au chapitre précédent (3.3.5.), nous avons vu que dans le systdtme A*KF', la substitution
phengitique du mica blanc augmente avec la pression et qu'elle permet d’expliquer la disparition de la
biotite & haute pression. Qu’en est-il dans le systéme A*C'F’ ?

Lorsque la muscovite est substituée selon le vecteur d’échange (Mg,Fe)SiAl_z, dans le systéme
A*C’F’, son point de projection se déplace vers le pdle F* (Fig. 42). En présence des phases An, Czo,
Gro, Alm, Ann et Ph dans le systéme A*CF, la topologie des assemblages est modifiée. Pour les roches
de composition granitique , dés que les joints Ph-An, Ph-Czo, Ph-Gro sont stables, la sillimanite ne peut

apparaitre (Fig. 42). Par contre, dans les métapélites, qui sont en général plus riches en alumine que les -

métagranites, la sillimanite peut étre observée.

En faciés amphibolite de haut grade, la substitution phengitique des micas blancs, si minime soit-
elle, permet donc d’expliquer que le disthéne ou la sillimanite puissent &tre absents dans les
paragénéses métamorphiques des roches de composition granitique.

5.4. L'effet du fractionnement Fe-Mg

Dans le systeme A*CF', les constituants FeO, MgO et MnO sont rassemblés en un constituant
unique F'. Ceci revient & admettre que le rapport molaire FeO/(FeO + MgO + MnO) est identique dans
les phases ferromagnésiennes et dans la roche. En réalité, dans les assemblages naturels, cette
hypothése n’est jamais réalisée. Entre les différentes phases minérales, on observe un fractionnement
préférentiel des constituants qui est & la base de la géothermométrie des réactions d’échange entre
deux phases minérales. Dans les assemblages divariants, ce fractionnement dépend de la pression et
de la température. Dans les métagranites, les phases minérales pouvant incorporer les constituants
FeO et MgO sont fa biotite, la phengite et le grenat lorsqu’il est présent. L'ordre de fractionnement
observé est le suivant: XFth > XFeB'o > XFePh. Sur la figure 43, sont reportégs a titre d’exemple , les
phases Gt, Ph et Bio dans le systéme AFM en présence de Qtz-Ab-FK-Ep-Sph en excas.

Dans les systemes A*C'F ou A*C'M, les courbes d’équilibre seront déplacées en fonction du
rapport Fe/Mg dans les phases minérales.

5.5. L’effet de la composition du grenat

Dans les métagranites, le grenat métamorphique est essentiellement constitué par un mélange
des pdles almandin et grossulaire dans des proportions variables. De ce fait, le multisystéme A*C'F’
n'est pas directement applicable aux assemblages naturels. Les phases Alm et Gro étant réunie en une
phase Gt, il n'existe plus six points invariants mais un seul qui évolue sur la courbe "Czo + Mus + Qtz
= An + FK + V" entre les points invariants [Alm] et [Gro]. La topologie des assemblages A*C'F’
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Fig. 41 : Grille pétrogénétique ACF. Les fléches indiquent le sens de déplacement des points invariants et des courbes d’équilibre
lorsque le plagioclase n’est pas de I'anorthite. '

Fig. 42 : Relations chémographiques entre les phases An, FK, Ph, Czo, Gro, Alm, Bio dans le syst¢tme A’CFK avec Qtz, Ab, V en
excés () et projection de ces phases 4 pariir du FK sur le plan A*CF (b). A’ = A1203 + Fe203 - NaZO, A*=A'- szo,‘ C=Cad
K= KZO,F= FeO + MnO + MgO.
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A*

sz+Ab+FK+Ep+Sph

Fig. 43 : Projection des phases Ph, Bio, Gt sur le plan A*FM avec Qtz, Ab, FK, Ep, Sph en excés. Carré: orthogneiss du Menderes

Massif (Turquie) d’aprés Ashworth et Evirgen (1984); rond: orthogneiss du Massif du Gotthard (Alpes centrales); losange:

orthogneiss du Massif du Grand Paradis (Alpes occidentales). Le fractionnement observé est Xl;.eGt > XFeBio > XFePh.

A*

C . F

Fig. 44 : Projection des phases An, Czo, Bio et Gt sur le plan A*CF avec Qtz, Ab, FK en excés. Dans ce systéme, la topologie des
assemblages dépend de la composition du grenat. Les points 1, 2, 3, 4, 5, 6, 7 représentent respectivement les points projetés d’un

B Gt Gt
grenat de composition X, %' = 1,1 > X, O > 045, x_ Ot = 045, 05 > xCaGt > 0,33; xCaGt = 033033 > xCaGt > 0;

Gt
xCa =0.
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+Qiz+ Ab+FK+V

Fig. 45 : Représentation schématique des relations entre les phases An, Bio, Czo, Mus, Gt (50% Gro - 50% Alm) dans le systéme
A*CF avec Qtz, FK, Sph/Ru et V en excés. Le grenat calcique apparait tre une phase de basse température Les associations

divariantes que I'on devrait observer dans les métagranites sont représentées par les domaines grisés.
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Tig, 46 : Représentation de Schreinemakers des relations entre les phases An, Ann, Czo, Mus, Gt (50 % Gro - 50 % Alm) positionnée
agfagon qualitative dans le systéme A*CF.
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dépend fortement de la teneur en CaO du grenat. Sept cas critiques peuvent étre envisagés: (1) XCaGlt
=1, @) X, Ot > 45% , (3) X5, Ot = 45% , (4) 45% > XcoOt > 33% , (5) X Ot = 33% et (6) 33%
>XCaGlt > 0 et (7) XCaG't = 0 (Fig. 44). Exceptée la courbe ne faisant pas intervenir le grenat, la
position des autres courbes, dans 'espace P-T, ne peut étre déterminée. Néanmoins d’un point de vue
qualitatif, il est possible d'établir les relations entre les phases Gt, An, Bio, Czo, Mus en supposant Qtz
et V en excés. Considérons successivement les relations de phases dans le systéme A*C'F’ en
présence de grenat de composition Groso-Almso (a, Fig.44) et Gro30-Alm7o (b, Fig.44).

5.5. 1. Relations entre les phases An-Bio-Czo-Mus-Gt {Qro_so-Almggz

La représentation des relations entre les phases An, Bio, Czo, Mus, Gt (Groso-Almso) est
dessinee schématiquement sur la figure 45 et positionnée qualitativement dans le muiltisystéme A*C'F’
(Fig. 46). Considérons les roches de composition granitique dont la composition dans le triangle A*C'F’
est projetée au dessus du joint An-Bio. Les associations divariantes que I'on doit observer dans les
meétagranites sont présentées sur la figure 45. Un certain nombre d'associations divariantes sont
effectivement connues dans les métagranites. Ces associations sont:

- Gt-Mus-Ep : faciés éclogite (Compagnoni et Maffeo, 1973 ; Hy, 1984 ; Koons et al., 1987).
- Ep-Mus-Bio : faciés schiste vert (cf. Steck, 1976);

- Bio-Mus-Gt : faciés amphibolite & albite-épidote (Ashworth et Evirgen, 1984);

- Ol-Bio-Mus : faciés amphibolite (cf. LaTour et Barnett, 1987).

Par contre, I'association A*C'F’ 3 OI-Gt-Bio n’est connue qu’en présence d’un grenat riche en almandin
(cf. chapitre VI), en faciés amphibolite de haut grade. Cependant, il faut souligner que la présence de
ces associations dans les assemblages naturels dépend de la position du point invariant. J'insisterai sur
le fait qu'au dessus du point invariant, pour des compositions de métagranites, le grenat calcique ne
coexiste pas avec le plagioclase calcique. Il apparait étre une phase de basse température. Cette
remarque est corroborée par les observations des assemblages naturels. En effet, le grenat n’a jamais
une teneur en grossulaire supérieure & 65% molaire (Fig. 47). Sa composition varie de XCaG‘t = 65a40
% lorsque l'albite, la jadéite ou I'omphacite sont stables. En facigs schiste vert, on observe une
augmentation de la teneur en spessartine qui peut atteindre 33% (Steck et Burri, 1971 ). Par contre, dés
que l'dligoclase fait partie de la paragénése, le grenat s’enrichit en almandin avec des teneurs en
almandin supérieures & 60%. A température décroissante, I'enrichissement de la teneur en grossulaire
du grenat s’explique aisémment par la déstabilisation du plagioclase calcique initial. Cette hypothése
est confortée par I'observation, en faciés albite-épidote-amphibolite, par les pseudomorphoses d’Ab-
Ep-Gt-Ph que I'on observe dans les sites du plagioclase magmatique (cf. chapitres | et V).

5.5.2. Les relations entre les phases An-Czo-Mus-Bio-Gt (AlmLo-Gro?Qz

La méme démarche a été suivie en considérant un grenat de composition Groao-Almm. Les
associations que P'on peut théoriquement rencontrer dans les métagranites sont représentées sur la
figure 48a. Cependant, la topologie des assemblages n'a pas de signification géologique. En effet, dans
les assemblages naturels, le grenat riche en almandin est observé uniquement lorsque loligoclase est
stable. Or le systeme prédit & température croissante, I'apparition du grenat riche en almandin avant
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Fig. 47 : Composition des grenats dans les métagranites en fonction de la température d’aprés (1): Steck et Burri (1971), (2): Evans et
Patrick (1987), (3): Frey et al. (1976), (4): Ashworth et Evirgen (1984), (5): Massonne et Chopin sous presse, (6): cf.chapitre V, (7):
cf.chapitre VI, (8): Lahondére (1988), (9): Koons et al. (1987), (10): Hy (1984), (11): cf. chapitre VII, (12): cf.chapitre VI, (13):
Andrieux (1982).

ST T T T




Bio
FI
+Qtz+Ab+V

Fig. 43 : Représentation schématique des deux configurations possibles (A et B) des relations entre les phases An, Ep, Bio, Mus, Gt
(30% Gro - 70% Alm) avec Qtz, Ab et V en excés. Seule, la seconde (A) est conforme aux observations des assemblages naturels. Les

domaines en grisé illustrent les associations que I'on rencontre effectivement dans les métagranites.
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3-Si02-H20 avec Qtz, Ab, V en excés. Les

fleches indiquent le sens de déplacement des équilibres lorsque le grenat n'a pas une composition de grossulaire.

Fig. 49 : Relations entre les phases An, Czo, Mus, Gro dans le systéme KZO-CaO- (0)
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Fig. 50 : Courbes de fusion particlle dans le systéme Na20-K20-CaO-A1203-SiO

fusion Pla + Or + Qtz + V = L sont fonction de la composition du plagioclase. A basse pression, la courbe de fusion partielle se
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déplace d’environ 70°C vers les hautes températures d’un plagioclase de composition albitique a une anorthite pure.

{Alm]

.7

T(°C)

0
0

Fig. 51 : Grille pétrogénétique A*C'F et courbe de fusion particlle Or + Ab + Qtz + V = L dans le systéme Na
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celle du plagioclase calcique. La seule possibilité permettant d’expliquer les paragénéses des
assemblages naturels est d’utiliser I'énantiomorphe de ce systéme et de supposer que le point invariant
est localisé dans I'espace P-T & basse pression et basse température (Fig. 49b). Au dessus de ce point
invariant, les associations des métagranites & température croissante sont alors: Czo-Bio-Mus, An-Bio-
Mus, An-Gt-Bio. Celles-ci peuvent étre corrélées aux assemblages naturels & Ep-Bio-Mus (faciés schiste
vert), Ol-Bio-Mus (faciés amphibolite), Ol-Bio-Gt (faciés amphibolite de haut grade. Puisque les courbes
d'équilibre ne font pas intervenir des pdles purs, la position de ces réactions dans I'espace P-T, ne peut
étre déterminée. Cependant, dans le systdme K20-CaO-AI203-Si02-H20 correspondant au point
invariant [Alm], les courbes d'équilibre ont été calculées en faisant varier uniquement la composition du
grenat. Pour xCa t< 1, les courbes d’équilibre (An) et (Mus) se déplacent respectivement vers les
hautes températures et vers les basses températures (Fig. 49). Pour XCaG't = 0.33, elles ont une pente
identique & la courbe (Gro). Enfin, pour des compositions plus riches en almandin, la topologie stable
est I'énantiomorphe qui est conforme aux observations faites sur les assemblages naturels.

It apparait clairement que le grenat riche en almandin est une phase de haute température. En

faciés amphibolite de haut grade (T > 600°C), la teneur en grossulaire du grenat est de I'ordre de 30%.

Elle diminue et devient négligeable en faciés granulite (XCaGlt < 5%). Le grenat est alors
essentiellement constitué des pdles almandin et pyrope (Andrieux, 1982). L'échange des cations ne se

- fait plus entre le grenat, le plagioclase, la biotite, la phengite et 'épidote (§change Ca-Fe) mais entre le
grenat et une phase ferromagnésienne (cordiérite ou biotite) (échange Fe-Mg).

5.6. Métastabilité des courbes dans le systéme A*C’F’

Depuis Tuttle et Bowen (1958), de nombreux auteurs se sont intéressés aux réactions de fusion
partielle pour expliquer la génése de migmatites et la production de magma de composition granitique
dans les zones profondes de la crodte continentale. Ces courbes de fusion sont intéressantes 4 double
titre. D’une par, elles permettent d’estimer les conditions thermiques de cristallisation des granites.
D’autre part, lorsque la fusion n'est pas observée, elles limitent en température, le champ de stabilité
des paragénéses présentes dans les orthogneiss. Les travaux expérimentaux se sont portés sur
plusieurs systémes d’étude: Na20-K20-AI203-AI203-Si02-H20 (Tuttle et Bowen, 1958 ; Luth et al.,
1864 ; Huang et Wyllie, 1975 ; Winkler, 1979), K20-CaO-AI203-Si02-H20 (Boettcher, 1970 ; Johannes,
1980 ; Schliestedt et Johannes, 1984), Na20-K20-CaO-AI203-Si02-H20 (Johannes, 1980 ; 1984).

Bien qu'il ne tienne pas compte des constituants FeO et MgO, le systéme Na20-K20-CaO-AI203-
Si02-H20 est le plus approprié pour étudier la fusion des roches de composition granitique. A basse
pression, le début de fusion est décrit par la réaction

Ry Or+Pla+Qz+V=L
(Johannes, 1980 ; 1984) (Fig. 50). Pour des pressions supérieures & 8 kbar et en présence d’'un
plagioclase calcique, I'association Pla-FK est remplacée par Zo-Mus-Qtz par Pintermédiaire de la
réaction R12. En d'autres termes, pour des pressions plus élevées, la fusion se traduit par la réaction
Roq Zo+Mus +Or+Qtz+V=~L

Contrairement aux travaux expérimentaux de Winkler et Von Platen (1961), les résultats de
Johannes (1984) montrent que le début de fusion des roches de composition granitique dépend peu de
la composition du plagioclase. Les courbes de solidus, pour des compositions de plagioclases de Ano
3 Anyq. sont distantes d’environ 10°C. Le début de fusion a lieu & 700-650 °C pour des pressions
respectives de 2 et 8 kbar (Fig. 50).
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Dans le systeme granitique, les constituants additionnels peuvent augmenter ou diminuer
considérablement la température du solidus (cf. Ashworth, 1985, pour revue). L'effet des constituants
FeO et MgO est encore mal connu. Selon les auteurs, I'addition de ces constituants & un effet significatif
(Winkler, 1976) ou négligeable (Tuttle et Bowen, 1958). Les travaux compilés & partir de roches
naturelles de Stern et Wyllie (1981) et Huang et Wyllie (1981) montrent que les granites commencent a
fondre & la méme température soit 650 °C pour des pressions de I'ordre de 5 kbar. Dans le systéme
KMASH, Massonne et Schreyer (1987) déterminent la courbe de fusion de Passemblage Qtz-Phi-FK-Ph-
V aux alentours de 700 °C.

Dans le systéme A*C'F’, un certain nombre de courbes, notamment celles émanant du point
invariant [Mus], sont métastables vis & vis des réactions de fusion partielle dans les granites (Fig. 51).
Cependant les courbes de solidus obtenues soit & partir de gels synthétiques, soit & partir de roches
naturelles, ne représentent pas systématiquement le début de fusion. La teneur en H,0 de la phase
fluide joue un réle essentiel. La figure 52 montre le déplacement du solidus Qt2-Or-Ab-H,0 en fonction
de activité de H,0 dans la phase fluide. Lorsque celui-ci vaut 0.5, la température du solidus se déplace
vers les hautes températures d’environ 150 °C. Parallélement, les courbes de déshydratation sont
déplacées vers les basses températures. Par conséquent, la teneur en H,0 de la phase fluide contrélle
la présence ou I'absence de fusion partielle dans des métagranites soumis & des conditions thermiques
trés élevées (cf. chapitre V). D'autres constituants volatils tels que P205, 8203, HF, LiOH ont un effet
inverse et diminuent la température du solidus (Wyllie et Tuttle, 1964; Von Platen, 1965; Manning, 1981;
Pichavant, 1981); ils ont cependant un rdle mineur par rapport a H,0.

En conclusion, si les roches étudiées sont suceptibles d’avoir cristallisé a des températures
supérieures & 650°C, la connaissance de a0 est essentielle pour pouvoir déterminer les conditions de
la déformation. Il est alors nécessaire de rechercher dans cette roche trois équilibres: un barométre et
un thermomtre ne faisant pas intervenir les fluides et un équilibre o le fluide est présent.

6. Le muitisystéeme A*KF

A haute température, lorsque la seule phase incorporant le calcium est l'oligoclase, il est
interessant de le supposer en excés et de considérer les relations de phases dans le systéme A*KF'. Ce
systéme a fait 'objet de nombreux travaux dans les roches alumineuses (métapélites, granites de type
S) (cf. Vielzeuf, 1980; Thompson, 1982; Clemens et Wall, 1986). Dans ce systéme, les relations entre les
phases FK, Sill, Mus, Bio, Cd, Opx et Gt ont été analysées par Vielzeuf (1980) et sont présentées surla
figure 53. Plusieurs domaines peuvent y étre distingués dont les plus importants sont:

- un champ de haute température ol I'association & Mus-FK n'est plus stable et est remplacée

par I'association 3 Sill-FK;

- un champ de basse pression oll la cordiérite est stable;

- un champ de haute température ol la biotite disparait au profit de I'association & FK-Opx (Fig.

54).

6.1. Le systéme A*KF’ n’impliquant pas I'orthopyroxéne: Applications aux orthogneiss

Dans le systeme A*KF’, lorsque les phases Sill, Mus, FK, Bio, Cd, Gt interviennent, six points
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Fig. 53 : Grille pétrogénétique AKF impliquant les phases Biotite, muscovite, sillimanite, cordiérite, grenat, orthopyroxéne, feldspath
potassique avec Qtz, Ol, V en exces d’aprés Vielzeuf (1980).
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invariants desquels partent des courbes d'équilibre univariantes sont définis (Fig. 55).

Les associations divariantes & FK prédites par le systéme A*KF’ sont présentées sur la figure 56.
Dans le systéme considéré, les associations divariantes 4 FK-Bio-Mus et FK-Bio-Gt sont observées dans
orthogneiss. La premiére est connue du faciés schiste vert jusqu'en faciés amphibolite de moyen grade,
la seconde en faciés amphibolite de haut grade (cf. chapitre I). Par ailleurs, les associations & FK-Bio-
Mus, FK-Bio-Cd sont décrites en tant que paragénéses primaires des granites peralumineux (cf.

Chapell, 1978 ; Speer, 1981 ; Philips et al., 1981; White et al., 1984; Georget, 1986). Cependant, le -

systéme A*KF' ne permet pas de comprendre les paragénéses a FK-Bio-Sill-Cd connues dans les
granites déformés dans des conditions voisines de la fusion partielle (Blummenfeld et al., 1986: Marquer
et al., 1988) et a FK-Bio-Mus-Gt ou FK-Gt-Bio-Cd observées dans les granites peralumineux (cf. Philips
etal,, 1981 ; Clarke et Lyons, 1986). Ces associations qui apparaissent réactionnelles dans le systéme
A*KF’ sont par contre divariantes dans le systéme A*KFM. Dans ce systéme appelé d'ordre supérieur
(Vlelzeuf 1980), cinq phases minérales coexistent sur une courbe univariante. Elles séparent des
domaine$ dans lesquels les associations comprennent quatre phases. Les associations & FK prédites
sont & basse température Mus-Bio-Gt*, Mus-Bio-Cd*, Mus-Cd-Gt et a plus haute température et plus
haute pression Bio-Sill-Gt, Bio-Sill-Cd*, Gt-Cd-Bio*, Gt-Cd-Sill (Fig. 57). Les associations étoilées sont
celles effectivement observées dans les granites peralumineux (cf. Chappell, 1978; Hine et al., 1978;
Clarke, 1981; Clarke et Lyons, 1986).

Le systéme A*KFM présente par ailleurs un autre intérét. Dans le systéme A*KFM, des courbes
d’équilibre univariantes relient les points invariants des systémes purement ferreux (A*KF) et purement
magnésien (A*KM). Le long de ces courbes, la stochiométrie de la réaction et la composition des
phases changent (Thompson, 1976; Harte et Hudson, 1979; Vielzeuf, 1980; Vuichard et Ballévre, 1988).
Par conséquent en présence d'un assemblage & cing phases, les conditions P-T sont déterminées
quelque soit le rapport Fe/Mg dans les phases ferromagnésiennes.

6.2. Le systéme A*KF’ n'impliquant pas la muscovite

Dans le systeme A*KF’ impliquant les phases Bio, Cd, Gt, Opx, FK, Sill avec Qtz, V, Ol en exces,
les associations contenant le feldspath potassique sont Sill-Gt, Sill-Bio, Gt-Bio, Gt-Cd, Cd-Sill, Cd-Bio,
Gt-Opyx, Sill-Opx, Cd-Opx, Gt-Opx (Fig. 58). L'intérét essentiel de ce systéme d’étude est qu'il permet de
comprendre les transformations minéralogiques que I'on observe dans les roches de composition
granitique & la transition faciés amphibolite et granulite.

Lorsque la cordiérite n’est pas stable, le systéme permet de prédire a température croissante les
associations & FK-Bio-Sill, FK-Gt-Bio ou FK-Gt-Sill, FK-Gt-Sill ou FK-Opx-Gt et enfin Sill-Opx-FK (Fig.
58). A haute température, aucune phase hydratée ne coexiste avec le feldspath potassique. C’est une
des caractéristiques essentielles du faciés granulite. Des roches de composition granitique a Qtz-FK-
Pla-Opx ayant cristallisé en faciés granulite sont connues dans les Pyrénées (charnockite du massif de
I'Agly), dans laquelle les conditions P-T de cristallisation sont estimées & 700-800°C, 6 kbar (Andrieux,
1982). Dans ces roches, la retromorphose se traduit par I'apparition de la biotite par I'intermédiaire de la
réaction

Opx + FK + H,O = Bio + Qtz
Une réaction semblable de déstabilisation de I'orthopyroxéne a été décrite par Vielzeuf (1980) dans les
charnockites acides de Lerz.

D'autres paragénéses de charnockite ont été observées. En plus du feldspath potassique et du
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Fig. 55 : Grille pétrogénétique A*KF impliquant les phases Sill, Mus, FK, Bio, Cd, Gt avec Qtz, O, V en excés (Vielzeuf, 1980).
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plagioclase peuvent s’observer les associations a Bio-Dis, Bio-Opx-Gt, Opx-Cpx, Opx—Cpx-Bio, Opx-Gt,
Opx-Cpx-Gt-Bio (cf. Matejovska, 1967 ; Turner, 1980 ; Janardhan et al., 1982 ; Andrieux, 1982). Toutes,
ne peuvent étre étudiées dans le systeme A*KF’. L’étude des relations entre ces phases nécessite de
-considérer séparément les constituants FeO et MgO (systémes A*KFM ou AFM) et parfois de prendre
en compte le constituant CaO lorsque le clinopyroxéne. Cependant, on peut souligner les points
suivants:

- En faciés granulite, la paragénése primaire ne contient pas de phase hydratée. La biotite

apparait lors de la rétromorphose aux dépens de I'orthopyroxéne. Cependant, elle peut

également se déstabiliser en cummingstonite ou serpentine (Vielzeuf, 1980).

- La coexistence de biotite et de feldspath potassique semble caractériser la transition entre

faciés amphibolite de haut grade et faciés granulite. Dans la nappe de Champtoceaux, on connait

par exemple des roches acides a FK-Pla-Bio-Gt dont les conditions thermiques de cristallisation

sont supérieures a 600°C (cf. chapitre V).

- Le silicate d’alumine observé est en général du disthéne (Matejovska, 1967).

- La cordiérite n'est pas décrite dans les charnockites acides, par contre on la rencontre dans les

métapélites (Andrieux, 1982).

- Enfin, le clinopyroxéne est souvent observé (Vielzeuf, 1980; Janardhan et al., 1982).

7. Conclusions

L'observation des paragénéses dans les métagranites en faciés schiste vert, amphibolite,
amphibolite de haut grade et granulite met en évidence la succession des associations suivantes:

Schiste vert et amphibolite 3 albite-épidote :
Qtz-Ab-Ep-Bio-Mus-Sph + FK + Gt(Ca-Fe-Mn)
Amphibolite :
Qtz-Ol-Ep-FK-Bio-Mus-Sph * Gt(Ca-Fe)
Qtz-Ol-FK-Bio-Mus-Sph * Gt(Ca-Fe)
Amphibolite haut grade :
Qtz-Ol-FK-Bio-Mus * Gtee
Qtz-Ol-FK-Bio-Gtg,
Qtz-Ol-FK-Bio-Cd-Sill
Granulite :
Qtz-Pla-FK-Bio—Opx-Gt(Fe_Mg)
Qtz-Pla-FK-Bio-Opx-Cpx
Qtz-Pla-FK-Bio-Dis
Qtz-PIa-FK-Opx-Gt(Fe_Mg)

L'étude des relations de phases du facies schiste vert au faciés granulite, dans un systéme donné
semble & priori difficile puisque les paragénéses observées couvrent une large étendue de I'espace P-T
allant de 400°C & 700-800°C. Cependant, I'observation de ces paragénéses montre que 'essentiel des
transformations sont contrélées par la stabilité du plagioclase calcique.
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Fig. 57: Grille pétrogénétique AKF impliquant les phases biotite, muscovite, sillimanite, grenat, cordiérite, feldspath potassique avec
Qtz, O, V en excds d’aprés Vielzeuf (1980). Le point invariant d’ordre supérieur correspond au systéme AKFM.
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Fig. 58 : Grille pétrogénétiquc AKF impliquant les phases sillimanite, grenat, cordiérite, orthopyroxéne, biotite, feldspath potassique
avec Qtz, Ol, V en excés d’aprés Vielzeuf (1980).
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7.1. La transition faciés schiste vert/amphibolite

A la transition faciés schiste vert/amphibolite, tout se passe comme si les transformations
minéralogiques étaient gouvernées par des réactions de transfert mettant en jeu les cations Ca et Fe
entre les phases plagioclase, épidote, grenat et biotite. Par conséquent, le systéme d’étude A*C'F’ est
le plus approprié pour étudier les relations de phases. Il met en évidence un certain nombre de faits qui
s'observent dans les assemblages naturels:

- A haute température, le plagioclase calcique est stable. A plus basse température il se transforme en
un assemblage a quartz, albite, épidote, grenat calcique, muscovite de sorte qu'a température
croissante la succession des associations que I'on observe est

Ab-Ep + Gt Ab-Ol-Ep + Gt Ol-Ep * Gt Ol + Gt
T < 500°C 500°C < T < 600°C T > 600°C

- Le feldspath potassique commence & recristalliser en méme temps que I'oligoclase. Pour des
températures inférieures, il persiste métastablement et tamponne 'assemblage.

- Le grenat qui contient une proportion équivalente de grossulaire et almandin devient en facies
amphibolite et amphibolite de haut grade de plus en plus riche en almandin.

7.2. La transition amphibolite/amphibolite de haut grade /granulite

En facies amphibolite, amphibolite de haut grade, granulite, lorsque le plagioclase calcique ou
oligoclase est stable, le systéme A*KF’ permet d’expliquer I'apparition des phases Cd, Sill, Gt(Fe-Mg) et
Opx. La cordiérite et la silliminate sont en général observées & haute température et basse pression. Le
grenat apparait & plus haute pression. L'orthopyroxéne est observé en faciés granulite. Lors de la
rétromorphose, Il se déstabilise en biotite.

Les transformations minéralogiques semblent gouvernées cette fois-ci par une réaction
d’échange Fe-Mg entre les phases Bio, Cd, Gt.

De tels systémes d'étude demeurent qualitatifs. En effet, dans les assemblages naturels, les
phases mincrales n'ont pas une composition de pdle pur. Ceci est particulidrement vrai pour le
plagioclase qui a en faciés amphibolite une composition d'oligoclase et s’éloigne fortement du péle
anorthite. D'autre part, les systémes A*C'F’ et A*KF' ne prennent pas en compte séparément les
constituants FeO et MgO.

La modelisation thermodynamique des équilibres en prenant en considération la composition
réelle des phases permet d’estimer quantitativement les conditions P-T des transformations
minéralogiques observées dans les métagranites. Ce point fera I'objet du prochain chapitre.
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Chapifre v

Géothermobarométrie dans les métagranites

1.Introduction

L'analyse pétrogenétique des relations de phases dans les roches de composition granitique
permet de prédire les associations minérales rencontrées dans différents contextes métamorphiques et
permet de situer ces associations de maniéere qualitative les unes par rapport aux autres dans I'espace
P-T (cf. chapitres |, II, Il). Cependant, elle n'est pas suffisante pour estimer les conditions P-T de
cristallisation de ces assemblages. La quantification de ces paramétres (P, T) nécessite une
modélisation thermodynamique détaillée des équilibres de phases considérés.

Dans une roche, les phases minérales et fluide évoluent, se transforment en réponse aux
variations des conditions physiques (P, T, PH20"')' Ces processus d'équilibration font intervenir
simultanémént deux types de réactions. Ce sont les réactions d’échange ("exchange reactions”) et les
réactions de transfert ("net-transfert reactions").

Les réactions d’échange entre deux phases minérales ont, depuis de nombreuses années
retenu l'attention des pétrologistes. Elles peuvent étre décrites par

£, B B

Xty = ¥yt o x
ol X et Y sont les constituants et et B les phases qui coexistent. Ces réactions sont des échanges de
cations entre deux phases ou entre deux sites cristallographiques distincts d’'une méme phase. Les
échanges se font sans aucun changement du nombre de mole des phases considérées. Ces réactions
impliquant des cations de taille voisine, la variation de volume est négligeable (seule I'entropie change).
Elles sont donc fortement dépendantes de la température et constituent de bons géothermométres. Les
exemples les plus typiques de ces réactions sont les échanges Fe2+-Mg entre Gt-Bio ou Gt-Ph.

v

Les réactions de transfert sont des équilibres ol le nombre de mole des phases considérées
varient. Contrairement aux réactions d’échange, elles dépendent & la fois de la température (variation
d’entropie) et de la pression (variation de volume) et sont en général des géothermobarométres et dans
certains cas a de bons barométres. Ce sont a titre d’exemples les réactions de déshydratation telles
que

A =B +H,0
mais aussi des réactions solide-solide telles que
A=B

Le principe de calcul des courbes d'équilibre est explicité en annexe 1. Nous définirons dans ce
chapitre quelles sont les réactions de transfert et les réactions d’échange qui sont potentiellement
utilisables dans les métagranites.
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Fig. 59 : Géothermométre 4 deux feldspaths de Stormer (1975) 3P = 1,2, 5, 10 kbar.
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2. Les réactions d’échange dans les métagranites

2.1. Le géothermomeétre feldspath potassique-plagioclase

Depuis Barth (1951), la solution solide des feldspaths ternaires dans le systéme NaAISi308-
CaAlzsIZOB-KAISi308 a fait I'objet de nombreuses études. En particulier, les géothermométres basés
sur les échanges entre feldspath potassique et plagioclase ont été proposés. A I'équilibre, la
composition de ces deux phases dépend fortement de la température et la distribution des constituants
albite, anorthite et orthose s’exprime par les relations suivantes :

¢)) luab (FK) = Vo ab (Pla)
2 pan (FK) = M an (Pla)
(3) /u or (FK) = /0 or (Pla)

Deux types modéles ont été établis. Ce sont les modeles d’approximation binaire et les modéles
ternaires. Les modéles d’approximation négligent 'effet du constituant Or dans le plagioclase et/ou
I'effet du constituant An dans le feldspath potassique. Les modéles ternaires prennent en compte tous
les constituants dans les feldspaths de sorte que les équations (1), (2) et (3) sont respectées
simultanément.

2.1.1. Les modeles d’approximation binaire

Selon les auteurs, le géothermomeétre binaire & deux feldspaths ne prend pas en compte (i) I'effet
du constituant Or dans le plagioclase (Powell et Powell, 1977 ; Haselton et al., 1983):

()] M ab (FK) = ab (Pla) et /u or (Pla) =0

ou (i) les effets du constituant Or dans le plagioclase et du constituant An dans le feldspath potassique
(Stormer, 1975 ; Whitney et Stormer, 1977):

(i) /. ab (FK) = /uab (Pla) eV or (Pla) = 0, ,ran (FK) =0

Les géothermometres proposés par ces auteurs sont basés sur des données expérimentales de
la solution solide An-Ab et An-Or et négligent les effets énergétiques de la solution solide ternaire Ab-
An-Or. Ces modéles d’approximation binaire présentent un certain nombre de limitations (cf. Brown et
Parsons, 1981).

- L 3 modéles de Stormer (1975) (Fig. 59), de Whitney et Stormer (1977) (Fig. 60), de Powell et
Powell (1977) (Fig. 61), d'Haselton et al. (1983) (Fig. 62) précédemment décrits supposent que
les feldspaths ternaires peuvent étre traités comme deux systémes binaires indépendants. En
d'autres termes,/;\ AbPIa n'est pas affecté par le constituant Or dans le plagioclase et /uAbKF n'est
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pas affecté par le constituant An dans le feldspath potassique. Cette hypothése n'est pas justifiée
méme lorsque les constituants Or dans le plagioclase et An dans le feldspath potassique sont en
quantité infime (Brown et Parsons, 1981).

- Les géothermometres proposés par Stormer (1975), Whitney et Stormer (1977), Powell et
Powell (1977) sont basés sur les travaux expérimentaux d'Orville (1972) selon lesquels les
plagioclases de composition Any-An,e sont idéaux. Ces résultats sont en désaccord avec les
travaux expérimentaux de Newton et al. (1980) sur le joint High Albite-Anorthite. En I'occurrence,
a basse température, les plagioclases albitiques se comportent de maniére non idéale comme en
témoigne I'existence de domaines d'immiscibilité.

- Les géothermométres de Stormer (1975), Powell et Powell (1977) et Haselton et al. (1983)
utilisent les travaux expérimentaux sur les solutions solides Ab-An et Ab-KF de haute
température. lls sont donc potentiellement applicables pour estimer des température de
cristallisation magmatique (T > 700-800°C). Seul, le géothermométre de Whitney et Stormer
(1977), basé sur les données expérimentales sur le joint Low Albite-Microcline de Bachinski et
Muller (1971) peut étre utilisé pour estimer des températures inférieures a 600°C et est donc
applicable pour estimer la température dans les roches métamorphiques. Cependant, le solvus
Low Albite-Microcline déterminé expérimentalement par Bachinski et Muller (1971) est métastable
(Brown et Parsons, 1981).

A partir des travaux expérimentaux sur le solvus ternaire Ab-An-Or de Seck (1971), Brown et
Parsons’(1981) développent un géothermomeétre graphique (Fig. 63). En outre, ces auteurs proposent
des tests (test du solvus, test du diagramme ternaire) permettant de voir si les paires feldspathiques
utilisées sont a I'équilibre. Cette méthode s’affranchit des erreurs expérimentales sur les modéles de
solution-solide Ab-An, Ab-Or. Cependant des incertitudes persistent notamment en ce qui concerne les
données expérimentales de Seck (1971) ne représentant pas un équilibre total entre les feldspaths
alcalins et plagiociases (cf. Brown et Parsons, 1985). De plus, le géothermométre élaboré est congu
pour des feldspaths de haute température (c.a.d. désordonnés).

En conclusion, les géothermomeétres d'approximation binaire, en négligeant P'effet de la solution
. solide ternaire An-Ab-Or, semblent simplificateurs. Par ailleurs, ils sont en général congus pour estimer
la température de cristallisation magmatique a I'exception du géothermométre de Whitney et Stormer
(1977) et dépendent donc de I'état structural des feldspaths au moment de leur cristallisation.

2.1.2. Les modéles ternaires

Plus récemment, la géothermométrie adaptée a la solution solide des feldspaths ternaires s’est
développée (Ghiorso, 1984; Green et Udsansky, 1986a ; Fuhrmam et Lindsley, 1988). Elle est basée sur
I'hypothése qu'a I'équilibre I'activité des constituants Ab, An, Or dans le feldspath potassique et le
plagioclase coexistant sont identiques de sorte que les équations (1), (2), (3) sont respectées
simultanémment. Contrairement aux "doubles thermométres binaires” précédemment décrits, les
geothermométres Pla-FK ternaires permettent (i) de tenir compte des constituants mineurs (An dans le
KF et Or dans le Pla) pouvant affecter significativement les relations activité-composition (Brown et
Parsons, 1985) et (i) de tester I'équilibre des paires feldspathiques analysées.
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La modélisation thermodynamique de ces géothermomeétres ternaires est calibrée & partir des
données expérimentales sur les joints Ab-An et Ab-Or (Tableau 8). Les paramétres d'interaction des
solutions solides Or-An et Or-An-Ab sont dérivés des données expérimentales de Seck (1971).

La géothermométrie des feldspaths ternaires souffre des mémes limitations que les "doubles
thermomeétres binaires”. Les raisons majeures sont les suivantes :

- Problémes d’équilibration du solvus binaire Ab-Or (Parsons 1978) et a fortiori du solvus Ab-Or-An
(Brown et Parsons, 1985) servant de base & la détermination des paramétres d'interaction de la solution
des feldspaths.

- Méconnaissance du comportement de la solution-solide Ab-An en particulier en ce qui concerne I'état
structural des plagioclases (cf. Carpenter et Ferry, 1984).

- Méconnaissance de I'état structural des paires feldspathiques supposées & I'équilibre.

En outre, il convient de souligner que la géothermométrie basée sur les échanges dans les
feldspaths concerne les feldspaths désordonnés. Par conséquent, ces géothermomeétres ne sont pas
applicables dans les orthogneiss déformés & des températures inférieures & 600°C. Ils ont été testés
dans les exemples étudiés aux chapitres V et VII. En faciés amphibolite de bas et moyen grade, la
quantité d’albite dissoute dans le feldspath potassique est négligeable et se situe dans les ordres de
grandeur des erreurs analytiques, de sorte que les températures estimées ne sont pas fiables.
Cependant, méme dans des conditions métamorphiques de trés haut grade (faciés granulite), la
géothermométrie des feldspaths semble inadéquate en raison des faibles vitesses de diffusion des ions
Al et Si par rapport a celle des ions Na et K (Brown et Parsons, 1988).

2.2. Le géothermomeétre plagioclase-muscovite

La composition des feldspaths et de la muscovite qui coexistent dépend de la réaction d’échange
entre les cations Na et K :

Fedspath K + Paragonite = Albite + Muscovite

s’exprimant également par
NaK_; (Feldspath) = NaK_; (Mica)
A partir des données expérimentales de Pigage et Greenwood (1982) sur le joint muscovite-
paragonite, de Newton et al. (1980) et sur le joint Ab-An et de Haselton et al. (1983) sur le joint Ab-Or,
Green et Udsansky (1986b) proposent une formulation du thermométre basée sur la composition du

plagioclase et de la muscovite a I'équilibre.

Bien que des tests aient été effectués pour des températures allant de 415 & 725°C (Green et
Udsansky, 1986b), ce géothermométre n'est pas applicable dans les orthogneiss. Dans la plupart des
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cas, la teneur en paragonite de la muscovite est négligeable. De plus, lorsque la substitution
celadonitique augmente, la teneur en paragonite diminue (Fletcher et Greenwood, 1979 ; Chopin et
Maluski, 1980 ; Heinrich, 1982). Pour cette méme raison, I'échange Na-K_; entre la muscovite et la
paragonite utilisé par certains auteurs (par ex. Courrioux, 1984) pour estimer la température
d’équilibration du mica blanc n'est pas utilisable.

2.3. Les géothermométres grenat-biotite et grenat-phengite

Les échanges Fe-Mg entre grenat et biotite et grenat et phengite sont basés respectivement sur
les réactions:

Pyrope + Annite = Almandin + Phlogopite

MggAl,Sia0,, + KFe32+AlSi3O1 o(OH), = Fe32+AI2$i301 o + KMg4AISi;0, 1 (0H),,
scit FeMg_, (Gt) = FeMg_4 (Bio)

1/6 Pyrope + Fe-Phengite =1/6 almandin + Mg-phengite

1/6MggALSI;0,, +  KFey 2YALSIa 0 0(OH), =  1/6Fea2tALSI0., +
KMgq gAlSiz 5010(0H),

soit FeMg_; (Gt) = FeMg_, (Ph)

Ces géothermomeétres ont été calibrés par Thompson (1976), Golman et Albee (1977), Holdaway
et Lee (1977), Ferry et Spear (1978) pour le couple Gt-Bio et par Krogh et Raheim (1978) et Green et
Hellman {1982) pour le couple Gt-Ph. Ces géothermometres semblent bien adaptés aux assemblages
pélitiques mais ne sont pas applicables dans les orthogneiss. lls sont étalonnés pour de faibles teneurs
en Ca0 dans le grenat. Dans les assemblages pélitiques et basiques, I'effet du grossulaire dans le
grenat est de sous-estimer les températures (Ferry et Spear, 1978 ; Hoinkes, 1986 ; cf. chapitres V et
Vil). A fortiori, dans les métagranites dans lesquels le grenat métamorphique est constitué
essentiellement par un mélange des pdles almandin et grossulaire avec un pourcentage moléculaire en
pyrope inférieur & 5%, cet effet est prépondérant.

2.4. Le géothermobarométre grenat-épidote

Perchuck et Aranovich (1979) établissent & partir de données expérimentales des diagrammes
isotherme et isobare de répartition du Fe3* entre I'épidote et le grenat. Cependant, la présence
d’'almandin, de spessartine et de pyrope en quantité supérieure & 10% affecte de fagon significative les
pressions et températures obtenues. Ce géothermobarométre n’est par conséquent pas applicable
dans les orthogneiss. '
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2.5. Conclusions

Si l'utilisation des réactions d’échange est commune dans les métapélites par contre, ces
méthodes appliquées dans les orthogneiss souffrent d’un certain nombre de carences:

- Contraintes intrinséques aux calibrations expérimentales propres & chaque thermométre.
Par exemple, les thermométres Gt-Bio et Gt-Ph ne sont valides que si le grenat et
essentiellement constitué des péles pyrope et almandin.

- Méconnaissance des solutions solides en particulier dans les feldspaths.

- Probléme d'équilibration de I'état structural des feldspaths.

La modélisation de réactions de transfert s'avére donc étre la seule méthode permettant d’estimer
les conditions P-T de cristallisation des assemblages dans les métagranites.

3. Les réactions de transfert dans les orthogneiss

3.1. Introduction

Dans les chapitres Il et lll, nous avons montré quelles sont les réactions qui permettent
d’expliquer les transformations paragénétiques observées dans les métagranites. Dans ce paragraphe,
nous nous attacherons a préciser quel est le déplacement de ces courbes en fonction de la
composition réelie des phases.

Les phases intervenant dans les équilibres peuvent se comporter de deux manigres:

- Elles se comportent de maniére idéale lorsque I'enthalpie et le volume relatifs au mélange de
deux ou plusieurs pdles purs sont nuls. L'interaction énergétique se traduit simplement par une
entropie de mélange (cf. Annexe 2). Les phases sont supposées se comporter de maniére idéale
lorsque les cations qui s’échangent sont de taille voisine ou lorsque les phases ont une
composition proche de celle d’'un pdle pur. Nous avons considéré idéales les solutions solides
biotite, muscovite, épidote, feldspath potassique, rutile et sphéne. Dans une phase , I'activité
d'un constituant i est proportionnelle & la fraction molaire de ce constituant dans la phase telle
que:

- Les solutions solides sont non-idéales lorsque le mélange de deux ou plusieurs pdles purs
introduit une interaction énergétique se traduisant par une enthalpie, une entropie et un volume
de mélange non nuls (cf. Annexe 2). Dans les métagranites, les solutions solides non-idéales sont
le plagioclase (solution Ab-An) et le grenat (solution Gro-Alm). L'activité d’un constituant i dans
une phase ne dépend pas simplement de la composition de la phase mais aussi de la pression
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Fig. 64 : Courbes HAb = Jd + Qtz calculées en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs de Powell et Holland
(1985) (1) et le modgle de solution solide des clinpyroxéne de Cohen (1986) pour différentes compositions du pyroxéne (2). Lorsque
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et de la température. Elle s’exprime par:
a =Y

ol Zfl est le coéfficient d’activité du constituant i dans fa phase ¥ qui mesure la déviation a
Pidéalité.

La connaissance du chimisme des phases, du comportement de la solution solide & laquelle elles
appartiennent permet de calculer I'activité des constituants dans chaque phase et donc d’estimer la
constante d'équilibre K. Les méthodes de calcul des activités sont précisées dans I'annexe 2. Le
déplacement des courbes d’équilibre en fonction de la composition réelle des phases est présenté sous
forme e courbes d'iso-valeur de la constante d’équilibre K ou de LnK. Par souci de clarté, nous
présenterons successivement les systemes d’étude étudiés dans les chapitres Il et IIl.

3.2. Le systéme SiOg-NaA/S/‘gQ_a

Le systéme Si0,-NaAlSi,Og dans lequel intervient les phases albite, jadéite et quartz permet
d’expliquer la déstabilisation & haute pression du plagioclase (cf. chapitre !l) par I'intermédiaire de la
réaction

Rg Ab=Jd+Qtz

La position de cette courbe dans I'espace P-T dépend de la composition du plagiociase et du pyroxéne
sodique. Sur les figures 64 et 65 sont représentées le déplacement de cette courbe en utilisant le
modéle de solution solide de Cohen (1986) pour le pyroxéne et le modéle de solution solide pour le
plagioclase de Newton et al. (1980). Les paramétres thermodynamiques des pdles purs sont ceux de
Powell et Holland (1985).

3.3. Le systéme KMASH

Dans le systtme KMASH, les relations entre les phases phlogopite (biotite magnésienne),
muscovite, céladonite, clinochlore (chlorite magnésienne), feldspath potassique, quartz et H,0 ont eté
schématiquement présentées par Bucher-Nurminen (1987) (Fig. 66). Ce systéme sépare arbitrairement
deux phases minérales (céladonite et muscovite) appartenant a la méme solution. Cependant, il
présente l'avantage de tenir compte de la substitution phengitique entre le péle muscovite et le pale
céladonite.

Quatre réactions univariantes dont une dégenérée peuvent étre définies :

Ryy (Cel) SCIin+8FK=3Mus+5Phl+90tz+4H20
R6 (Mus,Clin) 3Cel = Phl + 2FK +3Qtz + 2 H20

Rog (Ph)  Mus +5Cel =Clin + 6FK + 2Qtz + 2 H0
Ryy (FK) 4Cel + Clin=Mus + 3Phl + 7Qtz + 4 H,0
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Fig. 66 : Représentation schématique des relations de phases dans le syst¢éme KMASH impliquant les phases phlogopite, clinochlore,
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Fig. 67 : Courbe d'iso-valeur de la teneur en Si du mica blanc. A: Velde (1967), B: Massonne et Schreyer (1987).
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Etant donné que les paramétres thermodynamiques de la céladonite ne sont pas connus, seule la
courbe dans laquelle la céladonite n'intervient pas (Cel) se préte a une modélisation thermodynamique.

La courbe (Mus, Clin) a fait I'objet de travaux expérimentaux (Velde, 1965, 1967 ; Massonne et
Schreyer, 1987). Velde (1965, 1967) et Massonne et Schreyer (1987) ont montré que la substitution
phengitique dans le mica blanc est maximale en présence de I'assemblage a Qtz-FK-Bio et est
fortement dépendante de la pression de sorte que la courbe d’équilibre RG constitue un bon
géobarometre. Ces auteurs développent ainsi le géobarométre de la substitution phengitique
représenté par des courbes d'iso-valeur de la teneur en Si du mica blanc. Celle-ci est d’autant plus
élevée que la pression est forte (Fig. 67). Bien que les deux diagrammes proposés par Velde (1967) et
Massonne et Schreyer (1987) présentent la méme tendance a l'augmentation de Si & pression
croissante, la position des courbes d’iso-valeurs de Si différe significativement d’un auteur & I'autre. La
différence entre ces deux diagrammes est discutée en détail par Massonne et Schreyer (1987) :

1- D’une part, les courbes tracées par Velde (1967) sont extrapolées & partir d’expériences faitesa P < 5
Kbar (Velde, 1965).

2- D’autre part, les micas blancs utilisés par ces différents auteurs ne sont pas de méme polytype. Plus
particulierement, les micas blancs caractérisés par Veide (1965) ne peuvent étre & I"équilibre avec
lassemblage & Qtz-FK-Phl (Massonne et Schreyer, 1987, Fig.9).

En fait, I'utilisation de ce géobarométre est aujourd’hui discutée (cf. Evans et Patrick, 1987) dans
la mesure ou aucune expérience "reversée” ni aucune caractérisation précise du polytype de mica
blanc n'a été effectuée. De plus, de nombreuses incertitudes subsistent sur le comportement de la
solution-solide muscovite-celadonite. Selon Myashiro et Shido (1985), contrairement & la substitution
Fe-Mg, cette solution est non-idéale.

Puisqu'elles sont définies dans un systéme purement magnésien, I'utilisation immédiate des
courbes de Velde (1967) et Massonne et Schreyer (1987) n'est justifié¢e que dans des lithologies
particulieres trés riches en MgO, mais en aucun cas dans les orthogneiss oll FeO/MgO > 1. Pour
répondre & ce probleme, Powell et Evans (1983) et Bucher-Nurminen (1987) & partir des données
expérimentales respectives de Velde (1965) et Massonne (1981) recalibrent ce géobarométre et
proposent des courbes d’iso-LnK permettant de tenir compte de la composition réelle des phases (Fig.
68).

Les différentes calibrations ont été testées dans des orthogneiss oll 'association Qtz-FK-Ph-Bio
est observée et dans lesquels, les conditions P-T sont estimées indépendament. Elles sont présentées
sur la figure 69. Plusieurs remarques s'imposent :

- Conformément aux travaux expérimentaux de Massonne et Schreyer (1987) par rapport & ceux de
Velde (1965, 1967), la recalibration de Bucher-Nurminen (1987) donne des pressions plus élevées que
celle de Powell et Evans (1983).

- La prise en compte de la composition réelle des phases, en particulier le rapport Fe/Mg dans la biotite
et la phengite déplace la courbe de substitution phengitique vers les hautes pressions. Le rapport
Fe/Mg de la biotite étant supérieur au rapport Fe/Mg dans la phengite, les courbes établies par Velde
(1967) et Massonne et Schreyer (1987) sont déplacées vers les hautes pressions.

- La recalibration de Powell et Evans sous-estime les pressions tandis que celle de Bucher-Nurminen
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Fig. 68 : Contours d'iso-LaK et -logK de Iéquilibre R6 d’aprés (A): Poweli et Evans (1983) et (B): Bucher-Nurminen (1987).
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Fig. 70 : Contours d’iso-LoK et -logK de Péquilibre R, 4Cel + Clin = Mus + 3Phl + 7Qtz + 4H,0, d’aprés Powell et Evans (1983)
(A) et Bucher-Nurminen (1987) (B).
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Fig. 71 : Contours d’iso-InK de I’équilibre RZZ: 3Clin + 8FK = 3Mus + 5Phl + 9Qtz + 41-120, calculés en utilisant les paramétres

thermodynamiques des poles purs de Powell et Holland (1985). La courbe Chl déterminée expérimentalement par Massonne et
Schreyer (1987) représente I'équilibre R6 pour différentes valeurs de la substitution phengitique.
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(1987) les surestime et ceci d'autant plus que le rapport Fe/Mg (Biot) /Fe/Mg (Ph) est faible.

Dans l'assemblage muscovite-biotite-feldspath potassique-quartz, la valeur du constituant
celadonite dissous dans la muscovite constitue potentiellement un bon barométre. Cependant, compte-
tenu des Incertitudes (1) sur les données expérimentales (Evans et Patrick, 1987) et (2) sur le
comportement de la solution solide muscovite-celadonite, le géobarométre doit étre utilisé avec
beaucoup de précaution. S'il semble valide a haute pression, & basse pression les incertitudes
augmentent.

De la méme fagon, & partir des travaux expérimentaux de Velde (1965) et Massonne (1981),
Powell et Evans (1983) et Bucher-Nurminen (1987) proposent une calibration de I'équilibre Ro4 (Fig.
70). De pente modéré, i constitue un géothermobarométre. Un tel thermobarométre est
particulierement intéressant dans les facies métamorphiques de bas grade dans lesquels les conditions
barométriques sont en général peu contraintes. Dans les orthogneiss, la paragenése a Qtz-Mus-Chi-FK
est connue en faciés schiste vert de bas grade (cf. Kerrich et al. 1980).

La courbe d’équilibre Ry, présente 'avantage de ne pas faire intervenir le pole celadonite dont les
propriétés thermodynamiques sont inconnues. Dans le faciés métamorphique de bas grade, cette
courbe permet d’expliquer la disparition de la bictite lors de la rétromorphose (Mather, 1970 ; Brown,
1975). En utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs de Powell et Holland (1985), les
courbes d'lso-valeur de LnK peuvent étre calculées (Fig. 71). Connaissant la composition des phases,
les conditions P-T de I'assemblage a Qtz-KF-Mus-Chl-Bio sont estimées avec I'expression du LnK
suivante: '

Chly-3 (g, FK)-8)

LnK = Ln( (a Mb)3*(aPh|Bio)

f\4
mus *@H20) *@giin
Cette courbe d’équilibre constitue un bon géobarométre. La courbe en trait gras (Fig. 71)
déterminée expérimentalement par Massonne et Schreyer (1987) représente la limite supérieure
thermique du champ de stabilité de I'association a Qtz-KF-Bio-Chl-Mus dans le systéme purement
magnésien. Le long de cette courbe, la substitution phengitique du mica blanc varie.

3.4. Le systéme K2O-CaO-FeO-AI Q3;§L'Q2-_};/2Q

Au chapitre lll, nous avons vu que les relations entre les phases Ann, Alm, Mus, FK, An, Czo, Gro,
Qtz et H20 dans le systéme KZO-CaO-FeO-Alzos-SiOZ-H20 sont adéquates pour expliquer les
paragénéses métamorphiques observées dans les métagranites & basse et haute température. Dans les
assemblages naturels, I'utilisation immédiate des courbes d’équilibre univariantes définies dans le
systéme considéré a des fins de géothermobarométrie est incorrecte. En effet, la position de ces
courbes dans 'espace P-T , dépend fortement de la composition réelle des phases. En particulier, dans
les métagranites, le plagioclase n’est pas de I'anorthite, le grenat n’est ni un grossulaire, ni un almandin
mais un grenat de composition intermédiaire entre ces deux pdles. La détermination des conditions P-T
d’une paragénése nécessite de calculer le déplacement de la courbe univariante considérée.
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Fig. 73 : Contours d'iso-LoK de Péquilibre R12 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des péles purs de Powell et
Holland (1985) (A) et d’Hegeson et al. (1978) (B).
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Fig. 74 : Contours d’iso-LnK de I'équilibre R13 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs de Poweli et
Holland (1985) (trait continu) et d’Helgeson et al. (1978) (trait discontinu).
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Fig. 75 : Contours d'iso-LnK de I'équilbre R_1 4 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs de Powell et

Holland (1985) (trait continu) et d’Helgeson et al. (1978) (trait discontinu).
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Fig. 76 : Contours d’iso-LnK de I'équilibre R15 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des poles purs de Powell et
Holland (1985) (trait continu) et d’Helgeson ¢t al. (1978) (trait discontinu).
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Fig. 77 : Contours d'iso-LaK de I'équilibre R16 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs d’Helgeson et
al. (1978) sauf pour I'almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 1984).
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Fig. 78 : Contours d'iso-LnK de I'équilibre R17 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques d’Helgeson et al. (1978) sauf

pour l'almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 1984).
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Fig. 79 : Contours d'iso-LnK de Péquilibre R18 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs d’Helgeson et

al. (1978) sauf pour I'almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 1984).
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Fig. 80 : Contours d’iso-InK de Péquilibre R2S calculés en utilisant les paramétres thcrmodynamiques des pdles purs de Powell et
Holland (1985) (trait continu) et d’Helgeson et al. 1978) (trait discontinu).
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Fig. 81 : Contours d’iso-LnK de I’équilibre R26 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs de Powell et
Holland (1985) (trait continu) et d’Helgeson et al. (1978) (trait discontinu).
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Fig. 82 : Contours d’iso-LnK de I'équilibre R27 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs d’Helgeson et
al. (1978) sauf pour 'almandin (Droop ¢t Bucher-Nurminen (1984).
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Fig. 83 : Contours d'iso-LnK de P'équilibre R28 calculés en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs d’Heigeson et
al. (1978) sauf pour I'almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 1584).
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Ces courbes ont été calculées a I'aide d’'un programme informatique en utilisant les paramétres
thermodynamiques des pdles purs de Powell et Holland (1985) dans le systéme KCASH et d’Helgeson
et al. (1978) excepté pour I'almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 1984) dans le systéme KCFASH. Ces
paramétres thermodynamiques sont consistants. Toutes ces courbes d’équilibre sont représentées
sous forme de courbes d'iso-LnK et sont données ainsi que les expressions du LnK en annexe 3. Par
ailleurs, les solutions solides du plagioclase et du grenat se comportant de maniére non-idéale, la valeur
de la constante d’équilibre K dépend du modéle de solution solide choisi. Ces différents modéles sont
donnés dans les tableaux 8 et 9 (Annexe 3). Connaissant la composition réelle des phases, les
expressions LnK permettent d’estimer la position de ces courbes d'équilibre a différentes températures
exprimées en degré Kelvin (Annexe 3, Fig. 72 4 83).

Equilibre Ry:  Ann + Mus + 3 Qtz = Alm + 2Mi + 2H,0

Equilibre Ry5: 2 Czo+1Mus+2Qtz=4An+ Mi+2 H,0
Equilibre Ry4: 4 Gro + 5Mus + 6Qtz = 6 Czo + 5Mi + 2H,0
Equilibre Ry,: Gro + 2Mus + 3Qtz = 3An + 2Mi + 2H,0
Equilibre Rys: 4 Czo + Qtz'= 5 An + Gro + 2H,0

Equilibre Ryg: Alm + Mi + 2C20 = Ann + 4 An + Qtz

Equilibre R;;: 6 Czo+5ANN +9Qtz=5Alm+ 4Gro + 5Mi
Equilibre Ryg: 3An + 2Ann + 3Qtz = 2 Alm + Gro + 2Mi + 2H,0
Equilibre Ryg: 6 Czo+Mi= 2Gro+ Mus + 6 An + 2 H,0
Equilibre nzs: Mi + 2Czo = An + Gro + Mus + Qtz

Equilibre Ry, 4Czo + Alm + Mus + Qtz = 8 An + Ann + 2 H,0
Equilibre st: 6Cz0 + 2AIm + Mi + Mus = 12An + 2Ann + 2 HZO

Exceptée la courbe R4. toutes les courbes d’équilibre ont une pente modérée. Ce sont des
géothermobaromeétres. Par contre, la courbe d'équilibre Ry de pente tres forte est un excellent
géothermométre.

4. Conclusions

D’une maniére générale, la détermination des conditions P-T de cristallisation d’un assemblage
procede de deux méthodes:

1- Les réactions d’échange traduisent I'échange de cations entre deux phases minérales. Lorsque les
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conditions P-T varient, les phases s'équilibrent. Elles constituent en général d’excellents thermométres.

Dans les métagranites, les réactions d’échange théoriquement applicables sont les
géothermomeétres basés sur I'échange entre feldspath potassique et plagioclase et lorsque le grenat est
présent, les géothermométres Gt-Bio et Gt-Ph. Cependant, compte tenu de la forte teneur en
grossulaire dans le grenat, les géothermometres Gt-Bio et gt-Ph ne sont pas appropriés dans les
granites métamorphisés en faciés schiste vert, schiste bleu, éclogite et amphibolite de bas et moyen
grade.

Les échanges entre le plagioclase et le feldspath potassique sont potentiellement de bons
géothermometres. Cependant, calibrés expérimentalement a haute température pour des feldspaths
désordonnés, ils sont difficilement utilisables lorsque T < 600°C. Leur limite d'utilisation repose
essentiellement sur la méconnaissance de la solution solide des feldspath ordonnés & basse
température.

2- Les réactions de transfert impliquent une variations de la quantité des phases qui entrent pour
atteindre I'équilibre. Elles sont dépendantes a la fois de la pression et de la température.

La modélisation thermodynamique des réactions de transfert s’avére étre la seule méthode
permettant de déterminer les conditions P-T de cristallisation des assemblages dans les métagranites.
Elle permet de s’affranchir des erreurs liées a I'extrapolation a4 basse température des géothermomeétres
calibrés a haute température. Toutefois, elle ne s'affranchit pas des erreurs expérimentales puisque la
fiabilité des résuitats obtenus dépendent de la fiabilité des paramétres thermodynamiques utilisés. Des
exemples d'application de cette méthode seront développés dans les chapitres suivants.
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Geothermobarometry in albite-garnet orthogneisses: a case study
from the Gran Paradiso nappe (Western Alps)

LE GOFF Elisabeth and BALLEVRE Michel

Laboratoire de Tectonique

Centre Armoricain d’Etude Structurale des Socles (CAESS)
35042 RENNES Cedex FRANCE

1.4
Abstract :

The aim of this paper is to estimate syntectonic P-T conditions within albite- and garnet-bearing
orthogneisses. These rocks are generally characterized by the assemblage quartz + albite + biotite +
phengite + CaFe-garnet + epidote + sphene. Garnet contains up to 55 mole per cent of grossular. K-
feldspar is a relict magmatic phase but buffers the metamorphic assemblage.

P-T conditions are estimated using several independent methods. First, it is shown that exchange
reactions based on the Fe-Mg partitioning between garnet and biotite or garnet and phengite cannot be
used to estimate temperatures in these rocks, due to the high grossular content of garnet. Second,
pressures are constrained by the occurence of albite instead of jadeite + quartz and by the assemblage
phengite + biotite + K-feldspar + quartz. Third, phase equilibria in albite- and garnet-bearing
metagranites are modelled in the system K20-CaO-FeO-AI203-Si02-H20. Equilibrium curves are
calculated for the observed phase compositions. Uncertainties in P-T estimates mainly result from the
choice of thermodynamic parameters for the end-members and of appropriate non-ideal solution
models for the garnet.

An application is developed for granites from the Gran Paradiso nappe (Western Alps). These
granites show an heterogeneous deformation of Alpine age characterized by mylonitic shear zones

' cutting across weakly deformed domains. Estimated P-T conditions for the synkinematic assemblages
are 12-16 kbar at 500-550°C. In consequence, the main deformational event in that part of the Western
Alps is related to the Eoalpine event of Cretaceous age.
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1. Introduction

Numerous structural studies have been made in granitic rocks, either in pre-tectonic granites
reworked during continental collisions (e.g. Mitra, 1979; Ramsay and Allison, 1979; Gapais et al., 1987)
or in syn- to late- tectonic intrusions (e.g. Berger and Pitcher, 1970; Berthé et al., 1979; Brun and Pons,
1981). Such an interest in granitic rocks results from the fact that they are good markers of crustal
deformation. Thus, numerous methods of structural analysis have been developed for these rocks, in
order to analyse strain patterns and deformation mechanisms from sample to crustal scales.

By contrast, petrological studies of deformed granites are scarce (Frey et al., 1976; Droop, 1982;
Gibbons and Horak, 1984; Ashworth and Evirgen, 1984; Evans and Patrick, 1987; La Tour and Barnett,
1987). This situation arises from two facts. First, synkinematic granitoid assemblages generally present
many degrees of freedom. Secondly, most geothermometers, particularly those based on exchange
reactions, are of limited use because coexisting phases depart strongly from appropriate chemical
compositions. ' :

Our purpose is to develop methods for estimating the P-T conditions attained during deformation
events in metagranites. This is possible provided that adequate thermodynamic data and models for the
relevant phase equilibria are available. This paper will offer an example of such a strategy for albite- and
garnet-bearing orthogneisses. We studied in detail the petrology of orthognéisses from the Gran
Paradiso nappe (Western Alps) in order to define the P-T conditions of their deformation i.e. the P-T
conditions during the main deformational event in that part of the Alps.

2. Geological setting

The Western Alps result from the collision of the European and Apulian palaeomargins (e.g. Dal
Piaz et al., 1972 ; Ernst, 1973). The distal part of the European palaeomargin is now represented in the
Northwestern Alps by the Gran Paradiso and Monte Rosa nappes (Fig. 1), which are mainly constituted
by more or less deformed Hercynian granites. The Gran Paradiso and Monte Rosa nappes were
submitted to an intense ductile deformation during the Alpine collision history. In the Gran Paradiso
nappe (Fig. 2), the major deformation event is mainly characterized by a flat-lying foliation and an East-
West trending stretching lineation (Bertrand and Saliot, 1966; Ballévre, 1984, 1986 ; Carpena and
Maithé, 1984; Vearncombe, 1985). This deformation is probably associated with nappe movement at the
beginning of the collision history (Malavieille et al, 1984; Choukroune et al, 1986).

Previous petrological studies have shown that the Gran Paradiso nappe as well as the Monte
Rosa nappe were submitted to an early eclogite-facies metamorphism of Cretaceous age (for a review,
see Dal Piaz and Lombardo, 1986). High-pressure parageneses are preserved either in eclogitic lenses
(Ballévre, 1986) or in metasomatic rocks within ductile shear zones (Chopin, 1981) and are generally
overprinted by retrograde assemblages, which belong to the albite-epidote amphibolite facies. Accurate
P-T estimates for the synkinematic assemblages are lacking in the polymetamorphic paragneisses and
in the orthogneisses but most authors agree that the main deformational event took piace in the albite-
epidote amphibolite facies, i.e. a rather narrow temperature range (450-550°C) but a very large pressure
range (from 6 to 14 kbar).

The purpose of this paper is to determine the P-T conditions of the major deformation in the Gran
Paradiso unit. We use orthogneisses because they are by far the dominant lithology in the Gran
Paradiso nappe. Previous workers have only given a few mineral analyses, notably of garnet (Dal Piaz
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and Lombardo, 1986), or only use the Si-content of the phengites in order to estimate pressures at a
given temperature (Massonne and Chopin, 1988). Our aim is to check the use of experimentally
calibrated exchange and net-transfer reactions by a thermodynamic modeling of an independent set of
equitibria.

3. Petrography

3.1. The Gran Paradiso orthogneisses

The occurence of undeformed zones in the Piantonetto valley allows us to distinguish two main
types of granitic rocks. The first type, which is volumetrically dominant in the whole Gran Paradiso unit,
consists of porphyritic granites. Magmatic phases are quartz, porphyritic K-feldspar, plagioclase and
brown biotite. The second type consists of leucocratic granites with finer grain size. Magmatic phases
are quartz, K-feldspar, plagioclase, brown biotite, large flakes of muscovite and millimeter-size grains of
pink garnet (garnet [).

With increasing strain, magmatic phases are progressively replaced by Alpine parageneses: the
synkinematic assemblage consists of quartz, albite, biotite Ii, fine-grained white mica (phengite),
epidote, garnet It (50-200 um) and sphene. Synkinematic assemblages of the two granite types differ
mainly in their relative proportions of calcic minerals, i.e epidote and garnet. In the porphyritic
metagranites, garnet is less common than epidote. In contrast, leucocratic orthogneisses contain more
garnet.

In order to define their bulk chemistry, whole-rock analyses have been performed on three
samples of metagranite. Sample PIA 16 is an undeformed porphyritic granite whereas samples Pl 6 and
PIA 12 are undeformed and mylonitic leucocratic granites, respectively. Major elements were analyzed
by XRF (Philips PW 1404) on glass beads at the "Centre Armoricain d’Etude Structurale des Socles"
(CAESS) in Rennes. Total iron is reported as Fe203 (Table 1). In a normative classification (O’Connor,
1965), the three analyzed samples piot in the granite field: the porphyritic granite is characterized by
higher amounts of albite and anorthite than the leucocratic granites (Fig. 3). Following Clarke (1 981),
the three samples are peraluminous granites because they have normative corundum and a molar ratio
A1203/(Ca0 + K0 + Na,0) greater than 1.1 (Table 1).

3.2. The studied samples

We have collected samples of metagranites from the Piantonetto and Bardoney valleys (Fig. 2).
In the Piantonetto valley, the main characteristic of the alpine deformation is its heterogeneity at all
scales. Foliation planes are generally subhorizontal. The stretching lineation trends N90-N110 and is
marked by the alignment of biotite grains and porphyroclastic microcline. In the Bardoney valley, the
alpine deformation is much more homogeneous than in the Piantonetto valley: the foliation planes are
regularly north-dipping and bear a prominent East-West stretching lineation. We have studied in detail
two samples.

The first one is a hand-specimen of leucocratic granite (P! 6) (Fig. 4) where the Alpine deformation
is heterogeneous on the sample scale. This sample was collected on the left bank of the lake at
Piantonetto (Fig. 2). In the less deformed domain (Fig. 4, zone A), magmatic textures and phases are
still recognizable whereas the granite is mylonitized in the high-strain zone (Fig. 4, zone B).
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Zone A:

Magmatic relics consist of quartz (25 vol. %), K-feldspar (20 %), plagioclase (20 %), large lamellae
of white mica (muscovite) (5 %), garnet (5 %) and accessories (5 %). These phases were variably
recrystallized during the Alpine metamorphism. Plagioclase grains are always replaced by fine-grained
aggregates of albite, white mica (phengite) and minor garnet Il and epidote. The magmatic biotite
(biotite 1) contains numerous zircon and iimenite inclusions and is surrounded by small flakes of fine-
grained brown biotite (biotite Il) and white mica (phengite). This latter phase also occurs around primary
muscovite. The magmatic garnet (garnet I) is fractured and partly replaced by chlorite and is
distinguished from the metamorphic garnet (garnet Il) by its larger size (1-2 mm). The garnet Nl is
localized essentially in the plagioclase pseudomorphs and has a very small size (0.1-0.2 mm).

ZoneB:

Major textural and mineralogical changes accompany the increasing finite strain in the shear
zorfe.
1 - Primary magmatic textures and phases (Bio I, Mus and Gt I) disappear.
2 - The grain-size of K-feldspar porphyroclasts is reduced. Particularly, feldspar boundaries are
indented. This implies that K-feldspar is not stable any more. This observation is confirmed by the fact
that K-feldspar is never recrystallized. However, because K-feldspar is present in the undeformed and
mylonitic zones, it buffers the assemblage.
3 - A small-scale layering is developed, consisting of alternate quartz-rich and albite-rich layers.
4 - In plagioclase-rich layers, albite has a grain size smaller than 50 um and presents a strong shape
fabric.
5 - Neoblasts of quartz are polygonal and show a strong lattice preferred orientation.

The second sample studied (BAR 1) was collected on the ridge crest between the Valeille and
Bardoney valleys. It is an homogeneously strained augen-gneiss. Relics of magmatic phases are K-
feldspar and biotite I. The synkinematic assemblage consists of quartz + albite + phengite + biotite Il +
epidote + garnet + titanite.

4. Mineralogy

Mineral analyses were obtained with an automated "Camebax" electron microprobe (Microsonde
Ouest, Brest). Operating conditions were : 15KeV accelerating voltage, 15nA sample current and 6s
counting time. Natural minerals were used as standards. Average analyses are reported in tables 2 to 4.

K-feldspar :

There is no difference in K-feldspar chemistry between the undeformed and mylonitic domains of
sample Pl 6: on average Or95Ab5 (Tables 2 and 3). The fine-grained recristallised mantle around clastic
relics of K-feldspar have albitic compositions. We have never observed neoblasts of K-feldspar
composition, as suggested by Bertrand (1968) and Chopin (1979).
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Plagioclase :

Both undeformed and sheared zones from sample Pl 6 show similar plagioclase neoblast
compositions around Ab97_98An2 3 (Tables 2 and 3). Analysed plagioclases from sample BAR 1 are
also pure albites (Table 4).

Biotite :

Secondary biotite analyses from sample Pi 6 are reported in Table 2 and 3. Biotite Il in the
undeformed and mylonitic zones has nearly the same composition with a similar Fe/(Fe + Mg) ratio
(0.75-0.8) (Fig. 5). In the undeformed zone A, no significant variation is observed between primary
biotites (biotite I) and secondary biotites (biotite Il) (Fig. 5 and table 5). In particular, they have similar
Ti02 contents (Tables 2, 3 and 5), in agreement with the fact that primary biotites contain numerous
exsolved rutile needles which are not present in the secondary biotites. This suggests the reequilibration
of all bictite | to lower Ti-content.

Secondary biotites from sample BAR 1 have a Fe/(Fe + Mg) ratio of 0.69 (Table 4 and Fig. 5).

White micas :
Two types of white micas are recognized (Fig. 6 and 7):

1 - Primary white micas from the undeformed zone are muscovites with a negligeable celadonitic
substitution (Table 5). No evidence for either a magmatic or deuteric origin has been found.

2 - Secondary white micas are phengites (Tables 2, 3 and 4). Celadonitic substitution in phengites from _

sample Pl 6 is not constant. The average Si content of phengites decreases from the undeformed
metagranite (Si = 3.31) to the shear zone (Si = 3.24). In sampie BAR 1, the celadonitic content of the
synkinematic phengites is slightly higher (Si = 3.35) than in the sample PI 6, zone B. The Fe3* contents
of the phengites must be always small, since they plot along the muscovite-celadonite join (Fig. 6).

Garnets :

Relict magmatic garnet (garnet I} is near the almandine end-member. Average core composition
is AIm828pe10Pyr7Gro1 (Fig. 8 and table 5). Magmatic garnets of peraluminous granites have similar
compositions (Clark and Lyons, 1986). This magmatic garnet is distinguished to the metamorphic
garnet by its grain size and its composition.

Type-ll garnet from sample Pl 6 are slightly zoned. The average core compositions is
Gr055AIm45. In the undeformed domain, garnet rims are slightly richer in grossular content { 57 mol. %)
than in the shear zone (45 mol. %). Garnets from sample BAR 1 have rim compositions of about
Gr055AIm4OSpesss. Rims of garnet | are often re-equilibrated and present the same compositions as
metamorphic garnets (garnet Il) (Fig. 8).

Metamorphic garnets from the studied metagranites have compositions similar to those reported
from the Gran Paradiso (Dal Piaz and Lombardo, 1985 ; Massonne and Chopin, 1988) and Monte Rosa
orthogneisses (Frey et al., 1976). Garnets from other albite-bearing orthogneisses of granitic
(Ackermand and Kar, 1972 ; Ackermand et al., 1972 ; Ashworth and Evirgen, 1984) or tonalitic
composition (Evans and Patrick, 1987) always present high contents of grossular.
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Epidote :

Epidote composition is relatively constant within each studied sample, with a Fe3*/ (Fe3* + Al)
ratio of 0.15. Epidote composition is thus CzossPs45. Because the site A is not completely filled, a small
amount of Sr is probably substituted to Ca

Titanite :
Analysed titanites are close to ideal composition, with minor Al203 content (0.5 - 2 wt %).

Element partitioning between phengite and biotite :

The KdFeM3 petween phengite and biotite has been calculated assuming Fe to be all Fe?*.
This Kd is similar in the two studied samples (0.47 in'sample BAR 1, 0.45 and 0.43 in the undeformed
and mylonitic zones, respectively, from sample Pl 6): phengite is more magnesian than coexisting
biotite.

5. P-T conditions of deformation

In the studied samples, the synkinematic assemblage comprises quartz + albite + biotite Il +
phengite + garnet + epidote + titanite. K-feldspar could be considered either as a relict phase, which is
not in equilibrium with the other phases or as part of the paragenesis, which buffers the observed
assemblage. We favour the latter hypothesis, because the decreasing amount of K-feldspar from the
undeformed zone to the myionitic zone in sample P! 6 most probably results from the buffering process.
In addition, the K-feldspar is not embayed within a particular mineral and is in contact with all
synkinematic phases. In any case, if K-feldspar did not buffer the synkinematic assemblage, then the
pressure estimates are minimum.

A literature survey (Le Goff, 1989) shows that similar parageneses are only known in metagranites
deformed under greenschist, high-grade blueschist and albite-epidote-amphibolite facies conditions i.e.
in a relatively small temperature range (from 450 to 600°C) but a very large pressure range (from 4 to 14
kbar). In order to estimate the P-T conditions of the deformation, we will first use experimentally
calibrated geothermobarometers, which are based either on exchange reactions or on net-transfer
reactions. Then, we will investigate a model system describing phase relations in albite- and garnet-
bearing orthogneisses, in order to check P-T estimates derived from exchange and net-transfer
reactions.

5.1. Exchange reactions

Three experimentally calibrated exchange reactions could be used for estimating temperatures in
garnet- bearing orthogneisses:

Ry NaAlSi;Og(PI) = NaAlSizOg(KF)
R, FeMg_(Gt) = FeMg_, (Bio)
Ry FeMg ,(Gt) = FeMg_, (Phe)
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Because K-feldspar is a relict phaser, the two-feldspar thermometer (reaction 1) cannot be used.

The Fe-Mg partitioning between garnet and biotite (reaction 2) or garnet and phengite (reaction 3)
is frequently used within metapelites where the Ca-content of garnet is very low (i.e. less than 10 mole
per cent of grossular). Even for such compositions, the effect of the calcium cannot be neglected
(Hodges and Spear, 1982 ; Hoinkes, 1986). Taking into account the fact that the analysed garnets
contain more than 45 mole per cent of grossular end-member, it is not surprising that calculated
temperatures for the studied rocks are well outside reasonable values (Table 5).

To sum up, exchange reactions are presently not propery calibrated for their use in albite- and
garnet-bearing orthogneisses.

5.2. Net-transfer reactions

Two net-transfer reactions can be used for estimating pressures.
1 - The equilibrium curve
Ry Ab=Jd+Qtz

can be used for estimating maximum presures because jadeite has never been observed in the studied
rocks. Furthermore, textural evidence of retrogressive crystallization of albite from jadeite + quartz is
lacked. For example, the pseudomorphoses of magmatic plagioclase still contain twins.

In the temperature range considered (500-600°C), the position of the curve R 4 Is not very sensitive
to the structural state of albite. In consequence, pressures cannot exceed values of the order of 14-16
kbar (Fig. 8to 11).

2 - Inthe studied rocks, the assemblage biotite + K-feldspar + quartz buffers the celadonitic content of
the phengite. The reaction

R5 3CeI=Phl+2KF+aQtz+2H20

has been calibrated in the pure magnesian system (Massonne and Schreyer, 1987). According to this
work, pressures of the order of 8 kbar (sample Pl 6, zone A) and 6 kbar (sample P! 6, zone B) are
estimated using the Si-content of phengites. In sample BAR 1, pressures of the order of 10 kbar are
obtained. Because the isopleth curves proposed by Massonne and Schreyer (1987) have been
determined in the pure magnesian system, they cannot be applied directly to most natural samples.
Since the Fe/Mg ratio in the biotite is greater than the Fe/Mg ratio in the phengite, the equilibrium curve
moves towards higher pressures (e.g. Evans and Patrick, 1987). Taking into account the FeMg_1
partitioning between phengite and biotite, we use the isopleths calculated by Bucher-Nurminen (1987).

Estimated pressures for sample Pl 6 are 13-14 kbar in the unstrained zone (Fig. 9) and 12-13 kbar in the

mylonitic zone (Fig. 10). Higher values are obtained for sample BAR 1 (13.5 - 15 kbar) (Fig. 11).
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5.3. A model system for phase equilibria in albite- and garnet-bearing orthogneisses

In the albite- and garnet-bearing orthogneisses, the observed assemblage with the lowest
variance consists of quartz + albite + biotite + phengite + epidote + CaFe-garnet + titanite + K-
feldspar. The composition of these minerals in the studied rocks can be expressed in the system Na,O -
K0 - CaO - MgO - MnO - FeO - Fe203 - AI203 - TiO, - Si0, - H,0. In order to reduce this to
manageable proportions, the following simplifications are made:

- Fe203 and Al,O, are treated as a single component;

- FeO, MnO and MgO are combined into a single component;

- since albite, quartz and titanite are always present, they are considered as excess components.

- H,0 is also assumed to be in excess.

In consequence, phase relations between Ann, Mus, Czo, Alm, Gro and KF in the system Ky0 -
CaO - FeO - AI‘?O3 are used as a model system to investigate the studied rocks. In this system, five
univariant curves are defined, including the vapor-absent reaction:

Rg Ann + Mus + 3 Qtz (Gro, Czo) Alm + KF + 2H,0

R, 4Gro + 5Mus + 6 Qtz (Alm, Ann) 6 Czo + 5KF + 2H,0

Rg 6Czo + 5Ann + 9 Qtz (Mus) 5AIm + 4 Gro + 5KF + 8H,0
Rg 5Ann + 12Czo + 3 Qtz (KF) 5AIm+8Gro+5Mus+6H20
Rio Alm + 4 Gro + 4 Mus + 3 Qtz (V) Ann + 6 Czo + 3KF

Two of these curves, namely equilibria RG and R7, are degenerate.

In the studied assemblages, observed minerals are not pure end-members. In consequence,
univariant reactions in the model system are in fact muitivariant equilibria, which are to be calculated
using average compositions of coexisting mineral phases (Tables 2 to 4). For this purpose, we assume
that the behaviour of the biotite, white mica solid solutions is ideal but we use a non-ideal solution
model for the garnet. Because no solid solution model is available for the epidote solid solution, we
assume that it has an ideal behaviour. Activity expressions for equilibria RG to R10 are given in Table 6.
Calculated equilibria are reported on Figures 9 to 11.

Depending on the status of the K-feldspar, two cases must be considered:

1-If it is assumed that the K-feldspar buffers the observed assemblage, P-T conditions are at or near
the invariant point. In the samples Pl 6 (zone A), Pl 6 (zone B) and BAR 1, estimated P-T conditions are
respectively 550°C, 16 kbar, 560°C, 13.5 kbar and 580°C, 16 kbar (Fig. 9 to 11).
2 - In contrast, if K-feldspar does not buffer the observed assemblage, then - equilibria RG and R10 give
respectively maximum temperature and minimum pressure estimates. Futhermore, P-T conditions are
localized along the equilibrium curve Rg. For a temperature range of 500-550°C, pressure estimates are
16.5 kbar (Pl 6, zone A), 14 kbar (PI 6, zone B) and 16.5 kbar (BAR 1) (Fig. 9to 11).

Most of the previous calculations suggest that the metamorphism took place in or near the
stability field of the assemblage jadeite + quartz, which is not observed in the studied rocks but is
reported from some orthogneisses in the easternmost part of the Gran Paradiso nappe (Saliot, 1979;
Massonne and Chopin, 1988). This could resuit (i) from variable P-T conditions in the Gran Paradiso
nappe, (i) a breakdown of the jadeite during the retrograde history and (jii) uncertainties on P-T
estimates. This latter point will be now evaluated while the two first points are discussed later.

Uncertainties in the location of equilibrium curves in the P-T space derive from:
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- discrepancies between available thermodynamic data for end-members.
- assumptions made in solid solution models.
- analytical uncertainties on the chemistry of coexisti'ng minerals.

These three main sources of uncertainties are to be tested:

1 - Effect of thermodynamic parameters of the endmembers

A consistent set of thermodynamic parameters must be available for all end-members. Helgeson
et al. (1978) provide such a dataset except for almandine which is taken from Droop and Bucher-
Nurminen (1984) and is consistent with Helgeson et al's data. Holland and Powell (1985) do not give
thermodynamic parameters for ferrous end-members (annite and almandine) and annite is lacking from
the dataset of Robie et al. (1978) and Berman (1988). In consequence, the complete set of equilibrium
curves can only be calculated with the data of Helgeson et al. (1978).

In order to evaluate the effect of thermodynamic parameters of the endmembers, the equilibrium
curve Rg has been calculated using two data sets, because this reaction does not involve any Fe-
bearing end-member (Fig. 12). For the temperature range considered (T = 500-550°C), pressures
calculated with the data from Holland and Powell (1985) are lower of about 2 kbar than those calculated
using the data from Helgeson et al. (1978).

2 - Eifect of garnet solution models

Activity models for grossular and almandine in garnet solid solution are discussed in the
Appendix. Their effect on the location of equilibrium curves is critical for grossular-bearing reactions, for
example reaction R7. To evaluate their effect, a two-step analysis is proposed.

- First, the activity of grossular in garnet has a positive deviation from the ideality for all non-ideal
models. In consequence, equilibrium R8 calculated with an ideal solution model for the garnet gives an
estimation of minimum pressures. For the mean garnet composition of sample Pl 6 (zone B) (Table li),
minimum pressures are of the order of 6-8 kbar at 500-550°C (Fig. 13).

- Second, the same equilibria is calculated for the same garnet composition and for the five non-ideal
solution models. Results are given on figure 13. For the temperature range of 500-550°C, pressure
estimates vary from 9-11 kbar (Koziol and Newton, 1988) to 16-18 kbar (Ganguly and Saxena, 1984).
Since equilibrium R8 calculated using the mixing models of Ganguly and Saxena (1984) (model 1) and
Anovitz and Essene (1987) (models 1 and 2) are significantly higher than the Ab = Jd + Qtz reaction,
we favour garnet solution models of Geiger et al. (1987a and b) and Koziol and Newton (1988).

3 - Effect of analytical uncertainties

In order to test the effect of analytical uncertainties on the chemistry of coexisting phases,
equilibria R8 is calculated for the mean composition of garnet and for the extremal values of the
standard deviation for this phase. As shown by figure 14, errors are less than 50°C at a given pressure
or less than 1kbar at a given temperature.

It is easily concluded from this discussion that the twc major sources of uncertainties are the
thermodynamic parameters for end-members and the solution models for non-ideal phases. in
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particular, the use of the dataset from Holland and Powell (1985) would lower estimated pressures.
Progress in experimental data, particularly for garnet solution models and for thermodynamic properties
of almandine and annite, would contribute to reduce uncertainties. Estimated values for the P-T
conditions of the deformation are 12-16 kbar, 500-550°C. Differences between samples are not judged
significant with respect to the uncertainties discussed above.

6. Discussion

6.1. Interpretation of resuits

Quantitative determination of P-T conditions in undeformed (sample PI 6, zone A) and deformed
metagranites (sample Pl 6, zone B and sample BAR 1) give similar resuits. The meaning of calculated P-
T conditions in the strained rocks, notably the shear zone from sample PI 6, is relatively obvious: they
represent the P-T conditions of the major shearing deformation. By contrast, calculated P-T values in
the undeformed zone of the sample P! 6 are less easily understood. Indeed, it is commonly admitted
that deformation has a catalytic effect on reaction kinetics and complete equilibrium is obtained during
high-strain deformation (e.g. White and Knipe, 1978; Beach, 1980, 1982; Rubie, 1983; Brodie and Rutter,
1985; Knipe and Wintsch, 1985). The most debatable assumption is that the assemblage from the
unstrained zone may approach equilibrium. This assumption appears reasonable in the studied rock if
compared with the some undeformed granites from the Sesia zone (see later).

The main deformational event in the Gran Paradiso nappe is generally thought to postdate “peak"
metamorphic conditions i.e. the growth of early high-pressure assemblages in the metabasites.
Synkinematic associations in the metapelites and metagranites are referred to the greenschist (e.g.
Vearncombe, 1983, 1985 ; Vissers and Compagnoni, 1984) or to the albite-epidote-amphibolite facies
(Ballevre, 1984, 1986). This study shows that synkinematic assemblages in the metagranites crystallized
at about 12-16 kbar, 500-550°C, i.e. in the high-pressure domain of the albite-epidote amphibolite facies.

In fact, estimated P-T conditions in the metagranites are in a good agreement with known
parageneses in other Gran Paradiso rocks (Compagnoni and Lombardo, 1974; Ballévre, 1986; Dal Piaz
and Lombardo, 1986), notably the lack of staurolite in metapelites (Harte and Hudson, 1979; Koons
and Thompson, 1985; Vuichard and Ballévre, 1988). They are also consistent with the P-T stability field
of the association talc + phengite (Massonne and Schreyer, 1984), which is described in magnesian
bulk-rock compositions (Chopin, 1981). Finally, the P-T estimates in the metagranites show that
observed synkinematic associations in the metagranites could be coeval with the eclogite-facies
parageneses in the metabasites.

The major consequence of the P-T estimation is that the main deformational event in the Gran
Paradiso occurred under relatively high pressures 1.e. during the Eoalpine event. Geochronological data
point to a Cretaceous age for this event (Chopin and Maluski, 1980; Carpena, 1985).

6.2. High-pressure transformations in granitic rocks from the Western Alps: their siqnificance

High-pressure parageneses within granitic rocks are found in several units in the Western Alps,
notably the Gran Paradiso nappe and the Sesia zone. Both have been submitted to a high-pressure
event of Cretaceous age but major textural and chemical differences are observed between
metagranites, either in undeformed lenses or in mylonitic rocks.
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In the Gran Paradiso metagranites, the following observations are made:

- metamorphic assemblages are the same in undeformed and deformed granites but they show

different mineral compositions (in particular garnet and muscovite compositions);

- coronitic reactions are not observed;

- minerals of a given phase in each sample have the same composition;

- magmatic biotite is re-equilibrated and replaced by biotite + phengite + titanite aggregates;

- magmatic plagioclase is pseudomorphed by albite + zoisite + CaFe-garnet + phengite and

locally persists metastably, according to Dal Piaz and Lombardo (1986).
This strongly suggests that, in the undeformed granites of the Gran Paradiso unit, a faidy close
approach towards equilibrium was achieved.

By contrast, microstructural and chemical data from the undeformed Sesia metagranites (Hy,
1984; Rubie, 1986; Koons et al., 1987) show strong evidence in favour of disequilibrium:

- coronitic reactions i.e. garnet growth at plagioclase-biotite interfaces is observed:;

- the composition of phases is not constant and varies with localization in small domains or within

single grains;

- magmatic red-brown biotite is replaced by phengite + rutile; -

- magmatic plagioclase is totally transformed into an aggregate of jadeite, zoisite and quartz.

The comparison between highly strained metagranites from the Gran Paradiso nappe and the
Sesia zone also show striking differences. Synkinematic assemblages are quartz + garnet + omphacite
+ paragonite + phengite + rutile in the Sesia zone (Koons et al., 1987) but quartz + albite + brown
biotite + phengite + CaFe-garnet + epidote + titanite in the Gran Paradiso nappe (this paper). Na-
pyroxene pseudomorphs have never been observed in the Gran Paradiso nappe but jadeite occurences
have been reported from the westernmost part of the Gran Paradiso, i.e. in the Bonneval unit (Fig. 2).
There, jadeite is observed either as inclusions within K-feldspar (Saliot, 1979) or as inclusions within
albite (Massonne and Chopin, 1988). Two explanations are possible. First, the P-T history of the
Bonneval unit could be different from that of the Gran Paradiso unit i.e. of the studied area (see Fig. 2).
Second, jadeite growth in the Gran Paradiso unit could have been prevented by kinetic factors (e.g. the
time during which P exceeded that of albite breakdown or the degree of departure from the equilibrium
curve conditions).

These observations suggest the following conclusions:
1 - Contrary to the Sesia granites, complete equilibrium is approached in the Gran Paradiso
undeformed granites. This probably results from a low a(H20) in the Sesia zone but a high a(H20) in
the Gran Paradiso metagranites.
2 - The Gran Paradiso unit was submitted to lower pressures than the Sesia zone . In the Gran Paradiso,
the pressure never exceeded that required for the reaction Ab = Jd + Qtz. If this had ever occured,
jadeite growth could have been prevented by kinetic factors.

7. Conclusion
The main conclusions of this study are as follows:

1 - Albite- and garnet-bearing orthogneisses are observed in collision domains where continental crust
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was submitted to a metamorphic episode in the greenschist, high-grade blueschist and albite-epidote
amphibolite facies i.e. a quite large range of P-T conditions. Such orthogneisses are the dominant
lithology in some areas, e.g. in the internal part (Gran Paradiso and Monte Rosa nappes) of the
European palaeomargin in the Western Alps. There, numerous Hercynian intrusions were intensely
deformed during the Alpine collision. The orthogneisses from the Gran paradiso area are studied in
detail.

2 - The synkinematic assemblage consists of quartz + albite + brown biotite + phengite + CaFe-garnet
+ epidote + titanite. The Si-content of the phengites is relatively high (from 3.24 to 3.35). The garnet is
mainly characterized by a high grossular- and a low pyrope-content (approximately AIm50Gro50). The
K-feldspar is a relict magmatic phase, not in equilibrium with the metamorphic assemblage, but acts as
a buffer.

3 - Three kinds of methods are used for estimating the P-T conditions of the metamorphism. First,
temperature estimates based on FeMg exchange reactions prove to be unreliable, which is mainly due
to the high grossular-content of the garnet. Second, net-transfer reactions, notably the phengite +
biotite + K-feldspar + quartz equilibria, are potential barometers provided that (i) an independent
estimate of temperature is available and (i) corrections to account for the FeMg partitioning between
phengite and biotite are made. Third, an analysis of phase relations in the K20 - CaO - FeO - Al203 -
8i02 - H20 allows us to estimate P-T conditions in the studied rocks. The two major sources of
uncertainties are thermodynafnic parameters on end-members and solution models for garnet.

4 - Estimated P-T conditions in the Gran Paradiso orthogneisses are 12-16 kbar, 500-550°C. This shows
that the main deformational event took place at relatively high pressures i.e. during the Eoalpine event
of Cretaceous age.
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APPENDIX

THERMODYNAMIC DATA AND SOLUTION MODELS

1) Thermodynamic dataset for end-members

The thermodynamic parameters of the end-members are extracted from Helgeson et al. (1978) for all
the end-members (Ab-Jd-Ann-Gro-Czo-Mus-Mi-Qtz-HZO), except for almandine. For this, we used the
data of Droop and Bucher-Nurminen (1984).

2) Solution models

The behaviour of biotite, muscovite, K-feldspar and epidote solid solutions is assumed to be ideal.
Molecular fractions are calculated with an ionic mixing model for the phases biotite, muscovite (Powell
and Evans, 1983), epidote (Powell, 1978), and a molecular mixing model for the K-feldspar. These
expressions are reported in Table 7.

Binary mixing of almandine-garnet solution models

According to the observed compositions of garnet in albite-bearing metagranites (see text), we
assume that the garnet is a binary solution of almandine and grossular. In consequence, five models are
available, two models assuming that Wg = 0 (Fig. 15a) and three models assuming that WS = 0 (Fig.
15b). Margules parameters for this join are given by Ganguly and Saxena (1984), Geiger et al. (1987a
and b) and Anovitz and Essene (1987) and are reported in Table 8. In these models, garnet solution is
described as an asymetric subregular solution in which the activity coefficient is expressed by

¥ =exp((1-%) /RT * W + 2% % Wl -wgH)) @)
(e.g. Thompson 1967) where
Wg(1.T) = Wy(1T) - T * Wg(1,T) + (P-1) * W, ©

Differences between these models are shown in the diagram a;-X; calculated for T = 500°C (Fig. 15a
and b). Fora AlmsoGro50 garnet, the values of almandine activity are very similar to each other. On the
contrary, for the same garnet composition (AlmsoGroso), the values of the grossular activity are very
different in the two classes of models. Thus, the choice of a particular solution model in the garnet has
minor consequences for equilibria with almandine (e.g. R6), but a critical role in grossular-bearing
reactions (e.g. R7).

pRaalan




127

Abbreviations

Ab: Albite

Alm: Almandine
An: Anorthite
Ann: Annite

Bio: Biotite

Cel: Celadonite
Czo: Clinozoisite
Ep: Epidote
Gro: Grossular
Gt: Garnet

HAb: High Albite
Jd: Jadeite

KF: K-feldspar
LAb: Low Albite
Mus: Muscovite
Or: Orthoclase
Ph: Phengite
Phl; Phlogopite
Pla: Plagioclase
Ps: Pistacite

Py: Pyrope

Qtz: Quartz

Ru: Rutile

Spe: Spessartine
Ti: Titanite

ZEAIE

BT




128

REFERENCES

Ackermand, D. and Karl, F., 1972, Experimental studies on the formation of inclusions in plagioclases
from metatonalites, Hohe Tauern, Austria (lower temperature stability limit of the paragenesis anorthite
plus potash feldspar). Contrib. Mineral. Petrol., 35: 11-21.

Ackermand, D., Karl, F. and Raase, F., 1972. Granate mit Zusammensetzungen zwischen Aimandin
und Grossular aus den westlichen Hohen Tauern, Osterreich. Contrib. Mineral. Petrol., 37: 29-38.

Anovitz, L.M. and Essene, E.J., 1987. Compatibility of geobarometers in the system CaO-FeO-AI203-
Si02-TiO2 (CFAST): implications for garnet mixing model. J. Geol., 95: 633-645.

Ashworth, J.R. and Evirgen, M.M., 1984. Garnet and associated minerals in the Southern margin of
°the Menderes Massif, Southwest Turkey. Geol. Mag., 121: 323-337.

Ballévre, M, 1984. Cinématique éoalpine et alpine des unités majeures sur la transversale du Grand
Paradis (Alpes occidentales). C.R. Acad. Sci. Paris, (Il), 299: 981-984.

Ballévre, M., 1986. Collision continentale et chemins P-T: 'unité pennique du Grand Paradis (Alpes
occidentales). Thése Doctorat Université, Univ. Rennes, Mem. Doc. CAESS, Rennes: 332p.

Beach, A., 1980. Retrogressive metamorphic processes in shear zones with special reference to the
Lewisian complex. J. Struct. Geol., 2: 25-263.

Beach, A., 1982. Deformation mechanisms in some cover thrust sheets from the external French Alps.
J. Struct. Geol., 4: 137-149.

Berger, A.R. and Pitcher, W.S., 1970. Structures in granitic rocks : a commentary and a critique on
granite tectonics. Proc. Geol. Assoc., 81: 441-461.

Berman, R.G., 1988. Internally-consistent thermodynamic data for minerals in the system Na2-K20-
Ca0-MgO-FeO-Fe203-Al203-Si02-Ti02-H20-CO2. J. Petrol., 29: 445-522.

Berthé, D., Choukroune, P. and Jegouzo, P., 1979. Orthogneiss, mylonite and non-coaxial
deformation of granites : the example of the South Armorican Shear Zone. J. Struct. Geol., 1: 31-42.

Bertrand, J.M., 1968. Etude structurale du versant occidental du massif du Grand Paradis (Alpes
Graies). Geol. alpine, 47: 55-87.

Bertrand, J.M. and Saliot, P., 1966. Données nouvelles sur 'dge et la nature des gneiss du Grand
Paradis (Alpes Graies). C.R. Acad. Sci. Paris, (D), 262: 1669-1672.

Brodie, K.H. and Rutter, E.H., 1985. On the relationship between deformation and metamorphism,
with special reference to the behaviour of basic rocks. In "Metamorphic reactions: kinetics, textures and
deformation.”, Thompson, A.B. and Rubie D.C. ed., Springer-Verlag, Beriin, p. 139-179.

ERREYY ¥ oy e i [ o P reririg



129

Brun, J.P. and Pons, J., 1981. Strain patterns of pluton emplacement in a crust undergoing non
coaxial deformation, Sierra Morena, Southern Spain. J. Struct. Geol., 3: 219-229.

Bucher-Nurminen, K., 1987. A recalibration of the chlorite-biotite muscovite geobarometer. Contrib.
Mineral. Petrol., 96: 519-522.

Carpena, J., 1985. Tectonic interpretation of an inverse gradient of zircon fission-track ages with
respect to altitude: alpine thermal history of the Gran Paradiso basement. Contrib. Mineral. Petrol., 90:
74-82,

Carpena, J. and Mailhé D., 1984. Plis en fourreaux hectométriques au coeur de I'orthogneiss du
Grand Paradis (Alpes occidentales italiennes). C.R. Acad. Sci. Paris, Il, 298: 415-418.

Chopin, C., 1979. De la Vanoise au massif du Grand Paradis: une approche pétrographique et
radiochronologique de la signification géodynamique du métamorphisme de haute pression. Thése
Doctorat 3e cycle, Univ. Paris VI: 145p. :

Chopin, C., 1981. Talc-phengite: a widespread assemblage in high-grade pelitic blueschists of the
Western Alps. J. Petrol., 22: 628-650.

Chopin, C. and Maluski, H., 1980. 40Ar-39r dating of high-pressure metamorphic micas from the
Gran Paradiso area (Western Alps): evidence against the blocking temperature concept. Contrib.
Mineral. Petrol., 74: 109-122.

Choukroune P., Ballévre, M., Cobbold, P.R., Gautier, Y., Merle, O. and Vuichard, J.P., 1980.
Deformation and motion in the western alpine arc. Tectonics, 5; 215-226.

Clark, R.G. and Lyons, J.B., 1986. Petrogenesis of the Kinsman intrusive suite: peraluminous
granitoids of Western New Hampshire. J. Petrol., 27: 1365-1393.

Clarke, D.B., 1981. The mineralogy of peraluminous granites: a review. Can. Mineral., 19: 3-17.

Compagnoni, R. and Lombardo, B., 1974. The alpine age of the Gran Paradiso eclogites. Rend. Soc.
Ital. Mineral. Petrol., 30: 223-237.

Dal Piaz, G.V. and Lombardo, B., 1986. Early-alpine eclogite metamorphism in the penninic Monte
Rosa-Gran Paradiso basement nappes of the northwestern Alps. In "Blueschists and eclogites.", Geol.
Soc. Amer. Mem., 164: 249-265.

Dal Piaz, G.V., Hunziker, J.C. and Martinotti, G, 1972. La zona Sesia-Lanzo e 'evoluzione tettonico-
metamorfica delle Alpi nordoccidentali interne. Mem. Soc. Geol. Ital., 11: 433-462.

Droop, G.T.R., 1982. A clinopyroxene paragenesis of albite-epidote amphibolite facies in metasyenites
from the South-East Tauern Window, Austria. J. Petrol., 23: 163-185.

TR T

SV O S e YR T




150

Droop, G.T.R. and Bucher-Nurminen, K., 1984. Reaction textures and metamorphic evolution of
sapphirine-bearing granulites from the Gruf Complex, Italian Central Alps. J. Petrol., 25: 766-803.

Ernst, W.G., 1973. Interpretative synthesis of metamorphism in the Alps. Bull. Geol. Soc. Ame., 84:
2053-2078.

Evans, B.W. and Patrick, B.E., 1987. Phengite 3-T in high-pressure metamorphosed granitic
orthogneisses, Seaward Peninsula, Alaska. Canad. Mineral., 25: 141-158.

Ferry, J.M. and Spear, F.S., 1978. Experimental calibration of the partitionning of Fe and Mg between
biotite and garnet. Contrib. Mineral. Petrol., 66: 113-117.

Frey, M., Hunziker, J.C., O’Neil, J.R. and Schwander, H.W., 1976. Equilibration-disequilibrium
relations in the Monte Rosa granite, Western Alps : petrological, Rb-Sr and stable isotope data. Contrib.
Mineral. Petrol., 55: 147-149.

Gapais, D., Balé, P., Choukroune, P., Cobbold, P.R., Mahjoub, Y. and Marquer, D., 1987. Bulk
kinematics from shear zone patterns: some field examples. J. Struct. Geol., 9: 419-427.

Ganguly, J. and Saxena, S.K., 1984. Mixing properties of aluminosilicate garnets: constraints from
natural and experimental data, and applications to geothermo-barometry. Amer. Mineral., 69: 88-97.

Geiger, C.A., Newton, R.C. and Kleppa, 0.J., 1987a. Thermodynamics of synthetic almandine-pyrope
and almandine-grossular garnet. Terra cognita, 7: 387 (abs.).

Geiger, C.A., Newton, R.C. and Kleppa, O.J., 1987b. Enthalpy of mixing of synthetic almandin-
grossular and almandine-pyrope garnets from high-temperature solution calorimetry. Geoch. Cosmoch.
Acta, 51: 1755-1763.

Gibbons, W. and Horak, J., 1984. Alpine metamorphism of Hercynian hornbiende granodiorite
beneath the blueschist facies schistes lustrés nappe of NE Corsica. J. Metam. Geol., 2: 95-113.

Green, T.H. and Helimann, P.L., 1982. Fe-Mg partioning between coexisting garnet and phengite at
high pressure and comments on a garnet-phengite geothermometer. Lithos, 15: 253-266.

Harte, B. and Hudson, N.F.C., 1979. Pelite facies series and pressures of Dalradian metamorphism in
E-Scotland. In "The Caledonides of the British Isles - Reviewed.", Geol. Soc. London Spe. Pub., 8: 323-
337

Heigeson, H.C., Delany, J.M., Nesbitt, H.W. and Bird D.K., 1978. Summary and critique of the
thermodynamic properties of rock-forming minerals. Amer. J. Sci., 278A: 1-229.

Hodges, K.V. and Spear, F.S., 1982. Geothermometry, geobarometry and the Ai2SiO5 triple point at
Mt. Moosilauke, New Hampshire. Am. Mineral., 67: 1118-1134.

7200 (7 0em]

e o

[P eren

Eour 1 Ve R

S e g5



131

Hoinkes, G., 1986. Effect of grossular-content in garnet on the partitioning of Fe and Mg between
garnet and biotite. An empirical investigation on staurolite-zone samples from the Austroalpine
Schneeberg complex. Contrib. Mineral. Petrol., 92: 393-399.

Holland, T.J.B. and Powell, R., 1985. An internally consistent thermodynamic dataset with
uncertainties and correlations: 2 - Data and resdults. J. Metam. Geol., 3: 343-370.

Hy, C., 1984. Metamorphisme polyphasé et évolution tectonique dans la crote continentale éclogitisée
: les séries granitiques et pélitiques du Monte Mucrone (zone Sesia-Lanzo, Alpes italiennes). Thése
Doctorat 32™€ cycle, Univ. Paris Vi: 189p.

Knipe, R.J. and Wintsch, R.P., 1985. Heterogeneous deformation, foliation development and
metamorphic processes in a polyphase mylonite. In "Metamorphic reactions: kinetics, textures and
deformation.”, Thompson, A.B. and Rubie, D.C. ed., Springer-Verlag, Berlin, p. 180-210.

Koons, P.O., Rubie, D.C. and Frueh-Green, G., 1987. The effects of disequilibrium on the
mineralogical evolution of quartz diorite during metamorphism in the eclogite facies. J. Petrol., 28: 679-
700.

Koons, P.O. and Thompson, A.B., 1985. Non-mafic rocks in the greenschist, biueschist and eclogite
facies. Chem. Geol., 50: 3-30.

Koziol, A.M. and Newton, R.C., 1988. The activity of grossular in ternary (Ca, Fe, Mg) garnet
determined by reversed phase equilibrium experiments at 1000°C and 900°C. Annual Meeting, Geol.
Soc. Ame., Denver, Colorado, p.A191 (abs.).

La Tour, T.E. and Barnett, R.L., 1987. Mineralogical changes accompanying mylonitization in the
Bitterroot dome of the Idaho batholith : implications for timing of deformation. Geol. Soc. America Bull.,
98: 356-363.

Le Goft, E., 1989. Conditions P-T de la déformation dans les orthogneiss: modle thermodynamique et
exemples naturels. Theése Doctorat Univ., Univ. Rennes, 245p.

Malavieille, J., Lacassin, R. and Mattauer, M., 1984. Signification tectonique des linéations
d’allongement dans les Alpes occidentales. Bull. Soc. Geol. France (77), 26: 895-906.

Massonne, H.J. and Chopin, C., 1988. P-T history of the Gran Paradiso (western Alps) metagranites
based on phengite geobarometry. in "Evolution of metamorphic belts.” ,Daly, J.S., Cliff, R. and Yardley,
B.W.D. eds, Geol. Soc. London Spe. Pub., in press.

Massonne, H.J. and Schreyer, W., 1984. Stability of the talc-phengite assemblage in the system K20-
MgO-AI203- Si02-H20. 27th Int. Geol. Congress in Moscow, Abstract Volume 4: 392.

Massonne, H.J. and Schreyer, W., 1987. Phengite geobarometry based on the limiting assemblage
with K-feldspar, phlogopite and quartz. Contrib. Mineral. Petrol., 96: 212-224.

5 S i P e




132

Mitra, G., 1979. Ductile deformation zones in Blue Ridge basement rocks and estimation of finite
strains. Bull. Geol. Soc. Amer., 90: 935-951.

O’Connor, J.T., 1965. A classification for quartz-rich igneous rocks based on feldspar ratios. U.S. Geol.
Survey Pro. Paper, 525-B: 1379-1384.

Powell, R., 1978. Equilibrium thermodynamics in Petrology. An introduction. 287p. Harper and Row,
London.

Powell, R. and Evans, J.A., 1983. A new geobarometer for the assemblage biotite-muscovite-chiorite-
quartz. J. Metam. Geol., 1: 331-336.

Ramsay, J.G. and Allison, I.; 1979. Structural analysis of shear zones in an alpinised Hercynian granite
(Maggia Lappen, Pennine zone, Central Alps). Schweiz. Mineral. Petrogr. Mitt., 59: 251-279.

Robie, R.A., Hemingway, B.S. and Fisher, J.R., 1978. Thermodynamic properties of minerals and

related substances at 298.15 K and 1 bar (105 pascals) pressure and at higher temperatures. U.S. Geol.

Surv. Bull,, 1452, 456p.

Rubie, D.C., 1986. The catalysis of mineral reactions by water and restrictions on the presence of
aqueous fluid during metamorphism. Mineral. Mag., 50: 399-415.

Saliot, P., 1979. La jadéite dans les Alpes frangaises. Bull. Minéral., 102: 391-401.

Thompson, J.B., 1967. Thermodynamic properties of simple solutions. In Researches in
Geochemistry, vol. 2. Ed. P.H. Abelson, pp. 340-457. Wiley.

Vearncombe, J.R., 1983. High-pressure - low-temperature metamorphism in the Gran Paradiso
basement, Western Alps. J. Metam. Geol, 1: 103-115.

Vearncombe, J.R., 1985. The structure of the Gran Paradiso basement and its envelope, Western Alps.
Eclogae Helv. Geol., 78: 49-72.

Vissers, R.L.M. and Compagnoni, R., 1984. The structure of the Gran Paradiso basement (Pennine
zone, Italian Western Alps). Geol. Mijn., 63: 89-92. -

Vuichard, J.P. and Ballévre, M., 1988. Garnet-chioritoid equilibria in eclogitic pelitic rocks from the
Sesia-zone (Western Alps) : their bearing on phase relations in high pressure metapelites. J. Metam.
Geol,, 6: 135-157.

White, S.H. and Knipe, R.J., 1978. Transformation- and reaction-enhanced ductility in rocks. J. Geol.
Soc. London, 135: 513-516.

[ Nt

TR

TTUTRTA TR



porphyritic

metagranite

leucocratic metagranile

Undeformed Unde formed mylonitic
PIA S Ple PIA 12
a)
5102 69,92 74,21 75,52
Al1203 14,45 13,21 13,17
Fe203 3,38 ¢ 1,85 1,84
Mn0Q 0,05 0,06 0,05
MgO0 0,69 0,23 0,21
Ca0 1,63 0,77 0,66
Na20 3,28 2,72 2,82
K20 4,28 5,48 4,93
Ti02 0,45 0,17 0,17
P205 0,19 0,12 0,12
0,80 0,37 0,72
Total 99,12 99,19 100,21
b}
quartz 30,43 35,73 38,83
orthoclase 25,33 32,41 29,16
albite 27,72 22,98 23,84
anorthite 6,98 3,14 2,59
hypersthene 1,73 0,58 0,53
apatite 0,45 0,29 0,29
ilmenite 0,11 0,12 0,11
rutile o, 39 0,10 0,11
corundum 1,85 1,64 2,23
hematite 3,38 1,85 1,84
g, 80 0,37 0,72
c)
A/CNK 1,110 1,113 1,178

Table 1 - Major element analyses (a), CIPW norms (b) and Al;053/(CaO + NayO + K,0) molar ratios (c)
for the studied metagranites.
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Si0»2
TiO>:
Alz203
Crz0;3

TOTAL

n =7 (gn-1)
&4 .25
00.00
18.45
00.01
00.00
00.01
00.00
00.00
00.50
16.31

(0.46)
(0.00)
(0.03)
(0.01)
(0.00)
(0.02)
(0.00)
(0.00)
(0.24)
(0.29)

79.60

2.987
0.013
0.998
0.000
0.000
0.000
0.000
0.000
0.000
0.000
0.051
0.967

5.016

2.972
0.028
0.998
0.000
0.000
0.000

0.001 |

0.000
0.000
0.027
0.969
0.004

4.999

(on-1)

(0.74)
(0.02)
(0.50)
(0.00)
(0.06)
(0.00)
(0.00)
(0.59)
(0.68)
(0.06)

2.775
1.225
0.334
0.141
0.002
0.000
1.808

(On-l)

(0.26)
(0.34)
(0.12)
(0.00)
(0.45)
(0.11)
(0.34)
(0.01)
(0.02)
(0.19)

0.022

- 0.523

0.003
0.006
0.935

7.774

00,02

(on-1}

(1.15)
(0.02)

00.01
04.85

(0.02)
(0.67)
(0.02)
(0.32)
(0.02)
(0.06)
(0.19)

0l1.40
00.01
00.22
10.26

'95.36

3.314
0.686
1.624
0.001
0.000
0.000
0.273
0.001
0.175
0.001
0.028
0.882

6.985

(2.21) "

Ep
n=2

37.94 .0.705)
00.031(0.005)
27.50 {0.231)
00.00 {0.000)
07.63 (0.021)

(Un-l)

.00.00:(0.000)

00.01 (0.023)
23.82 (0.29s)
00.01 (0.015)
00.03 (0.029)

96.97

2.988
0.002
2.553
0.001
0.000
0.452
0.000
0.000
0.001

2.010
0.002

U.003

8.011

Gt  (rim)

38.37
00.00
21.24
00.03
18.48
00.81
00.14
20.57
00.00
00.00

99.64

3.014
0.000
1.967
G.000
0.002
0.016
1.198
0.054
0.016
1.732
0.000
0.000

(on-1)

(0.45)
(0.00)
(0.20)
{0.0¢)
(L.11)
(0.66)
(0.05)
(0.¢8)
(0.c0)
(0.00)

7.999

Table 2 - Average analyses of phases in the undeform

assumed to be Fe203 in epidotes and FeO in biotites and phengites.

ed zone (zone A) of sample Plg.*

: all iron
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Si02
TiO2
Alz203
" Cr20s3
Feo®*
MnO
MgO
CaO
Naz20
K20

TOTAL

63.99
00.00
18.30
00.01
00.00
00.03
00.04
00.00
00.01
16.08

98.46

2.999
0.001
1.010
0.000
0.000
0.000
0.000
0.001
0.003
0.000
0.001
0.961

4.976

(on-1)

(0.79)
(0.00)
(0.19)
(0.01)
(0.00)
(0.04)
(0.05)
(0.00)
(0.00)
(0.19)

Ab

67.74
00.01
19.43
00.00
00.00
00.02
00.00
00.34
11.85
00.11

99.51

2.981
0.019
0.98%9
0.000
0.000
0.000
0.000
0.001
0.000
0.016
1.011
0.006

5.023

(on-1)

(0.57)
(0.01)
(0.22)
(0.00)
(0.00)
(0.04)
(0.00)
(0.18)
(0.37)
(0.09)

34.41
01.98
17.43
00.00
27.68
00.40
04.13
00.24
00.15
08.74

95.16

2.738
1.262
0.373
0.118
0.000
0.000
1.842
0.027
0.490
0.020
0.023
0.887

7.780

(on-1)

(0.43)
(0.33)
(0.39)
(0.00)
(0.37)
(0.11)
(0.36)
(0.19)
(0.10)
(0.17)

Ph

n
~

n

48.32
00.26
30.96
00.03
04.00
00.05
01.38
00.00
00.21
10.43

95.64

3.239
0.761
1.685
0.013

.0.002

0.000
0.224
0.003
0.138
0.000
0.027
0.892

6.984

(on-1)

(1.09)
(0.15)
(2.28)
(0.04)
(0.49)
(0.05)
(0.30)
(0.00)

(0.05)

(1.03)

38.25
00.03
27 .49
00.06
07.70
00.00
00.00
22.47
C0.01
00.11

96.12

3.025
0.000
2.563
G.002
0.004
0.458
0.000
0.000
0.000
1.904
0.002
0.011

7.969

3.008
0.000

2.017

0.000
0.000
0.000
1.461
0.135
0.015
1.342
0.006
0.003

7.987

(0.04) -

(0.03)

Table 3 - Average analyses of phases in the mylonitic zone (zone B) of sample P16. * : all iron assumed

to be Fe203 in epidotes and FeO In biotites and phengites.
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T

mpebin| g0

Ab Bio Ph Ep 6t Ceim) i
n=2 {e&n-1) n=5 (g n-l) nz4 (& n-1) n=2 (sn-l) n=2 (&n-1) i
5i02 67,79 (0,76) 35,90 (0,58) 49,91 (0,81) 38,65 (0,16) 38,69 (0,19) o
1i02 - 01,63 (0,14) 00,14 (0,02) 00,09 (0,04) - g
A1203 19,45 (0,15) 17,79 (0,41) 28,36 (1,26) 27,69 (0,97) 21,70 (0,01) b
Cr203 - - - : 00,02 (0,03) -
FeO* 00,06 (0,05) 24,63 (0,31) 04,29 (0,96) 07,72 (0,68) 17,80 (0,56)
MnD 00,03 (0,05) 00,28 (0,02) 00,05 (0,05) 00,02 (0,03) 02,51 (0,42)
Mg0 00,02 (0,03) 06,22 (0,16) 02,18 (0,03) 00,01 (0,02) 00,10 (0,03)
£a0 00,11 (0,06) 00,03 (0,05) 00,01 (0,02) 23,23 (0,02) 19,22 (0,11)
Na20 11,65 (0,06) 00,08 (0,07) 00,19 (0,04) 00,03 (0,03) 00,03 (0,04)
K20 00,10 (0,03) _ 09,60 (0,16) 106,18 (0,34) 00,02 - -
Total 99,21 96,16 95,31 97,48 100,05 B
Si 2,987 2,780 3,353 3,018 3,024 i
Allv 0,013 1,220 0,647 - -
AlVI 0,997 0,404 1,599 2,549 2,000
Ti - 0,095 0,007 0,005 -
Cr - . - - 0,001 -
Fel3+ - - - 0,454 -
Fe2+ 0,002 1,595 0,241 - 1,164
Mn 8,001 0,018 0,003 0,001 0,166
Mg 0,001 0,718 0,218 0,001 0,012
Ca 0,005 0,002 0,001 1,943 1,610
Na 0,995 0,012 0,025 0,005 0,005
K 0,006 0,948 0,872 0,002 -
Total 5,007 7,792 6,966 7,979 2,956

Table 4 - Average analyses of phases in the sample Bar 1. * : all iron assumed to be F9203 in epidotes
and FeO in biotites and phengites.



5i0Z
Ti02
A1203
€r203
FeO*
Mna
MgO
Ca0
Naz2d
K20

TOTAL

35,24
02,38
17,62
00,00
27,27
00,22
04,36
00,00
00,12
09,57

96,78

2,750
1,250
0,371
0,139
0,000

0,000

1,780
0,014
0,507
0,000
0,018
0,953

7,782

Bio

(6n-1)

(0,758)
(0,193)
(0,310)
(0,000)
(0,708)
(0,157)
(0,158)
{0,000)
(0,025)
(0,225)

Cations per 11 oxygens

46,10
00,15
36,26
00,02

. 01,49

60,00
00,46
00,00
go, 85

10,31

95,64

3,056
0,944
1,890
0,007
0,001
0,000
0,079
0,003
0,045
0,000
0,109
0,872

7,006

(6n-1)

(0,110)
(0,036)
(0,173)
(0,037)
(0,150)
(0,000)
(0,018)
{0,000)
(0,044)
(0,136)

Gt (core)

nz S (én-1)
37,56 (0,413)
00,03 (0,027)
21,69 (0,220)
00,01 . (0,017)
37,89 - (0,953)
04,45 (1,842)
01,79 (1,560)
00,44 (0,056)
00,04 (0,038)
00,02 (0,043)

103,92

12 oxygens

2,949

0,051

1,957

0,002

0,001

0,041

2,448

0,296

0,210

0,037

0,006

0,003

8,001

TR

Table 5 - Average analyses of magmatic phases in the sample Pl 6 zone A. * : all iron assumed to be
FeO.
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P = 10 kbar T1 T2 13

Sample Pl 6 (zone A) 352°C - 113°C 257°C~
Sample Pi 6 (zone 8) 450°C - 122°C 286°C
Sample BAR 1 4029C - 141°C 195°C

Table 6 - Geothermometers based on the exchange reactions calculated at P = 10 kbar in the studied
samples. T,: Fe-Mg exchange reaction between garnet and phengite (Green and Heliman, 1982). T2
and T3: Fe-Mg exchange reaction between garnet and biotite, T,: Ferry and Spear (1978); T3: Hoinkes

(1986).
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A) aannBio

9.48%(Xk )a*(Xrez2+ IM2*¥(XFe2+ IM12*¥(Xa1 ) T*(Xsi )73

amusWM = 9.48%(Xk )a*(X Imz*¥(Xa1)ImM12*%(Xa1)71*(Xsi )73
aczofP = (Xca)®**(Xa1)m1i,M22%(Xa1)mM3
Ap1mBt = (XFez+)3#¥(Xa1)Z*(Xsi)3
agrobt = (xCa)z*(XAI)Z*(XSi)3
ami k¥ = K/{K+Ca+Na)
B - UL L LTIt ~Eranan ———————— . KF
Bio WM Ep Gt Gt oKF
8) BAnn_ 3Mus . 3ra0 xCa Xe Mi
Sample Pl 6 Zone A 0,26 . 0,54 0,49 0,57 a,>39 1
Zone B 0,27 0,62 0,51 0,45 0,49 1
Sample BAR 1 0,17 0,52 0,52 0,54 0,39 1

Table 7 - Activity model (A) and corresponding values (B) calculated in zone A and zone B from sample
Pl 6 and in sample Bar 1.
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Ganguly and Saxena Geiger et al. Anovitz. and Essene Koziol and Newtan
model 1* model 2% * - model 1* imodel 2% "
w263 - 10,623 - 10,623 6,240 0,628 - 2,060 +0,3574 x Mg - 0,00495 x (Mg)?
wiete T 19,33 07,196 13,680 23,800 17,080 3,391 - 0,371 x Mg + 0,00649 x (Mg)Z
wgba-fe 6,276.107° 0 0 1,4,107 6,276,107
wafe-Ca 6,276.10"> 0 0 1,6.10 6,276.107
l‘I:a-!-'e 0
v
-c
W ete 0,300

Table 8 - Margules parameters for the almandine-grossular binary join. Values are taken from Ganguly
and Saxena (1984) (models 1 and 2), Geiger et al. (1987a and b), Anovitz and Essene (1987) (models 1
and 2), Koziol and Newton (1988). Values are given for one cation (*) or three cation mixing (**).
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Figure 1 - Structural map of the Northwestern Alps. 1 : external European units, 2 : internal European units,

3: oceanic units, Ze: Zermatt zone, Co: Combin zone, 4: Austroalpine units.
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Figure 2 - Structural map of the Gran Paradiso nappe. The squares shows the location of the studied areas
(Piantonetto valley and Bardoney valley).
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Anorthite

PIA 16 ®
Pl 6=
PIA 12 a

40 40

[ [ [ ] i 1 I I |

O 80
Albite Orthoclase

Figure 3 - Ternary normative diagram after O’Connor (1965) showing compositional fields for 1: tonalite, 2:
granodiorite, 3: quartz monzonite, 4: trondjhemite, 5: granite. Samples: undeformed porphyritic metagranite
(sample PIA16), undeformed leucocratic metagranite (sample PI6), sheared leucocratic metagranite (

sample PIA 12).
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Figure 4 - Macrostructures of the sample studied (PI6). A: undeformed zone; B: mylonitic zone.
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~ Eastonite - Siderophyllite

3
Al 1V

1 @ A C.b

2.5+ 2 o .
sof 29
4 O AN 0

Fe®7 (Fe®"+Mg)
2

0 0.5 1
Phlogopite Annite

Figure 5 - Biotite compositions. 1: primary biotite in zone A (sample PI 6), 2: secondary biotite in zone A
(sample PI 6), 3: secondary biotite in zone B (sample PI 6), 4: secondary biotite in the sample BAR 1.
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4.0- celadonite

3,5' O\
1 e %9
20 ﬂ%?5\
3o UEEJ\E
a
30 | . ‘ | Xmusoovife
1 1.5 2 25 A]| 3

Figure 6 - Si vs total Al for white micas from samples Pl 6 and BAR 1. 1: primary muscovite (sample P!
6), 2: phengites in zone A (sample P! 6), 3: phengites in zone B (sampie Pl 6), 4: phengites from sample
BAR 1. Cations per formula unit.
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3,5 T T : T T
0,2 0,4 0,6 0,8

Mg/ (Mg+Fe)—

Figure 7 - Ternary diagram (Si-Fe-Mg) for phengites. 1: phengites in zone A (sample P! 6), 2: phengites
in zone B (sample P 6), 3 : phengites from the sample BAR 1. Cations per formula unit.
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Garnet I

Garnet O

Figure 8 - Ternary diagram (Alm +Spess-Py-Gro) for garnets from sample PI 6 and BAR 1.
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A : . Sample P16 (ZoneA)

20~

15+

T (°C)

0-

300 400 500 600 700 860

Figure 9 - Calculated P-T position of equilibria in the undeformed zone (zone A) from sample PI 6. Garnet
solution model is from Geiger et al. (1987a and b). Ry is calculated using (1) the iso-contours of Si in
phengite proposed by Massonne et Schreyer (1987) and (2) the iso-logK curves proposed by Bucher-
Nurminen (1987).

SRR TS

At v




20+

154

O_

150

Sample P16 (ZoneB)

T (°C)

300

400

500

600

700

T y ol
800

Figure 10 - Calculated P-T positions of equilibria in the mylonitic zone (zone B) from sample PI 6. Garnet
solution model is from Geiger et al (1987a and b). R is calculated using (1) the iso-contours of Si in
phengite of Massonne and Schreyer (1987) and (2) the iso-logK curves proposed by Bucher-Nurminen
(1987).

TR T

TR



151

A Sample Bar1
P (kbar) Iy
20+ |
15 -
104
H4
T(°0O)

O- >

300 400 500 600 700 800

Figure 11 : Calculated P-T positions of equilibria in the sample BAR 1. Garnet solution model is from
Geiger et al. (1987a and b). Rg is calculated using (1) the iso-contours of Si in phengite of Massonne et
Schreyer (1987) and (2) the iso-logK curves proposed by Bucher-Nurminen (1987).
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Helgeson et al.(1978)

15-

Powell & Holland (1985)

10

T(C)

0 ' -

300 400 500 600

Figure 12 : Calculated P-T positions of the equilibrium Rg in the sample PI 6 (zone B) using the
thermodynamic parameters of the endmembers of Helgeson et al. (1978) and Powell and Holland (1985).
The dot shows the location of the invariant point as calculated from Fig, 10.
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: _ » Ganguly & Saxena (model 1)
20 P (kbar) Anovitz & Essene (model1)
(model 2)
Gt Mus Qtz .. Ganguly & Saxena (model 2)
154 . Geiger & al |
x Koziol & Newton
10 ideal model
, Ep KF V
5 -
T(eC)
0 1 | T l S
300 400 500 600 700 800

Figure 13 : Calculated P-T positions of the equilibrium Rg in the sample PI 6 (zone B) for the available

garnet solid solution models.
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Figure 14 : Calculated equilibria Ry and Rg using the standard-deviation of Ca and Fe content in garnet
from the sample PI 6 (Zone B). Garnet solution model is from Geiger et al. (1978). Shaded areas show the
analytical uncertainties of the locations of Ry and Rg.
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Figure 15 : Activity of grossular ‘and almandine in garnet versus molar fraction of Ca and Fe in garnet
calculated at T = 500°C and for Geiger et al. (1987) at P = 1kbar. Full line: ideal mixing behaviour. Activity
of component i is calculated for 3 cation mixing. a) Garnet solution models assuming Ws = 0 after Ganguly
and Saxena (1984) and Geiger et al. (1987a and b) and b) Garnet solution models assuming Ws = 0 after
Ganguly and Saxena (1984) and Anovitz and Essene (1987).
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Petrology of the leptynites from the Hercynian Champtoceaux nappe
(Brittany, France) : Constraints on the P-T paths

Ballévre Michel and Le Goff Elisabeth

Laboratoire de Tectonique

Centre armoricain d’étude structurale des socles (CAESS)
Université de Rennes I

35042 Rennes Cedex

Ce chapitre représente ma contribution a un papier en préparation, qui intégrera les données

obtenues par Michel Ballévre sur les éclogites des deux unités ici étudiées, afin de définir leur histoire P-T.

Si les éclogites permettent de définir avec précision les conditions P-T de Pépisode Haute Pression
dans chaque unité, les leptynites permettent d’évaluer les conditions P-T de la déformation majeure dans
chaque unité.
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1. INTRODUCTION.

In metamorphic domains, most petrologists use either metapelites or
metabasites to elucidate P - T histories. Metagranites are rarely studied,
despite the fact that a great amount of preorogenic granites are reworked
in most continental collision zones. This situation results from the fact
that metagranites generally present high-variance assemblages and do not
show discontinous mineral reactions during progressive metamorphism which
could be used to constrain P - T conditions.

In this paper, we show that adequate thermodynamic modeling can be
used todepict continucus mineral changes and estimate P - T conditions
within metagranites. The studied rocks are leucocratic orthogneisses 1i.e.
leptynites from two superposed units in the Hercynian Champtoceaux nappe.
Our purpose is to (i) determine P - T conditions of the major deformation
event in the leptynites and (ii) constrain P - T paths of the two units.

2. GEOLOGICAL SETTING.

The Hercynian Champtoceaux nappe (Brittany, France) is located in the
South~Armorican domain (Fig. 1 and 2). It is thrusted on low-grade
metasediments of presumed Upper Proterozoic age. Detailed mapping shows
that the nappe consists of four superposed units (Marchand, 1981).

* The lower wunit (unit 1) is essentially made of leucocratic
orthogneisses 1i.e. leptynites, which contain numerous eclogite 1lenses
(Lacroix, 1891; Briere, 1920; Velde, 1966 and 1970; Godard et al.,
1981). In addition, eclogite-facies pelites and quartzites were
recently described (Ballévre et al., 1987; Balldvre et al., 1988 and
1989).

* Unit 2 consist of an orthogneiss, which is derived from an Ordovician
granite (Paquette et al., 1984).

* Unit 3 comprises three types of lithologies: (i) migmatitic metapelites
and orthogneisses, (ii) leptynites containing rare eclogite lenses and
(iii) amphibolitized metagabbros and serpentinized peridotites. The
age of the protoliths is presently unknown, except for metagabbros
which are thoughtto derive from oceanic crust of Lower Palaeozoic age
(Bernard-Griffiths et al., 1985; Paquette, 1987).

* The upper unit (unit 4) is made of low-grade metapelites and contain
serpentinitic lenses.

Most authors have previously studied either metabasites or
metapelites. Data on leptynites are scarce. Leptynites are leucocratic
quartzo-feldspathic gneisses with small or negligible amounts of biotite.
Three hypotheses about their origin have been put forward: they might
derive (i) from plutonic rocks of gramitic composition, (ii) from volcanic
racks of dacitic to rhyolitic compositions and (iii) from sedimentary rocks
such as arkosic sandstones. In fact, at least some of wunit 1-leptynites
derive from granitic rocks, as shown by rare undeformed lenses (La
Picherais: Lasnier et al., 1973). U-Pb data on these granitic lenses point
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to a Lower Palaeozoic age for the magmatism (Vidal et al., 1981; Paquette,
1987). According to Marchand (1981), unit 3-leptynites represent the
aplitic border zone from the main Champtoceaux granite. While this latter
shows evidence of partial melting, the leptynites do not.

3. PETROGRAPHY AND MINERALOGY.

We collected samples of leptynites from units 1 and 3 in order to
compare their petrography and their mineralogy. Observed synkinematic
parageneses are quartz + plagioclase (albite) + white mica + biotite +
epidote + garnet 1in leptynites from unit 1 but quartz + plagioclase +
K-feldspar + biotite + garnet 1in leptynites from unit 3. Two main
differences appear:

* Leptynites from wunit 1 generally contain white micas, which
are always lacking in unit 3-leptynites. Most samples from unit 1 show
two types of white micas: (i) large porphyroclastic grains and (ii)
fine recristallised neoblasts.

* Potassium feldspar is a major phase in unit 3-leptynites but is only
rarely observed in unit 1- leptynites. In the latter case, K-feldspar
is most probably a relict magmatic phase.

In addition, some comments are useful:

* Garnet and epidote are common accessory minerals, but epidote has never
been found in unit 3-leptynites.

* Biotite 1is observed in the two units but is frequently altered into
chlorite in unit 1.

* Myrmekites are frequently observed in unit 3-leptynites and consist eof
quartz-oligoclase intergrowths. -

* Rutile 1is rarely found in unit 1l-leptynites but is always rimmed by
ilmenite then sphene.

Four samples were choosen for a detailed mineralogical analysis.
Mineral compositions were obtained with an automated Camebax microprobe
(Microsonde Ouest, Brest). Analytical conditions were 15kV accelerating
voltage, 15nA sample current and 6s couting time. Natural minerals were
used as standards. Average mineral compositions are reported on Table I
(sample FAY 4) and II (sample SLA 6).

Feldspars

Plagioclases are pure albite in samples FAY 4 and FAY 13, with less
than 1 mole per cent of anorthite. On the contrary, plagioclases from
samples 0IS 2 and SLA 6 contain, respectively, 11 and 16 mole per cent of
anorthite end-member. Potassium feldspars have similar compositions in the
two units (Or90 AblO in sample SLA 6, Or92Ab8 in the three other samples).
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Micas

All analysed white micas are muscovites with varying celadonitic
substitutions. Pre- to synkinematic muscovites have higher celadonite
content than fine-grained neoblasts (sample FAY 13) (Fig. 3). The
celadonite content 1is buffered to higher values in sample FAY 4 than in
sample FAY 3, where biotite is lacking.

It was not possible to obtain good analyses of biotites from unit
l1-leptynites because they are always fine-grained or partly to totally
replaced by chlorite. Biotites from unit-3 leptynites have relatively high
7i02 content (about 3 weight %) and a Fe/(Fe + Mg) ratio of about 0.70.

Garnet

Garnet composition differ in the two units (Fig. 4). Average garnet
composition in albite +/- epidote-bearing leptynites is Alm4Z Gro56. In
oligoclase-bearing leptynites, garnets are less calcic and more
manganiferous (in average Almé8 Gro26 Speé). Garnet compositions from unit
l-leptynites are similar to those reported from other albite-bearing
orthogneisses (Ackermand et al., 1972; Frey et al., 1976; Ashworth and
Evirgen, 1984; Evans and Patrick, 1987; Le Goff and Ballevre, 1989).

Epidote

Epidotes from sample FAY 4 have a Fe/(Fe + Al) ratio of the order of
0.15 - 0.17.

4. P - T ESTIMATES.
4.1. CALCULATION METHOD.

Observed assemblages with the lowest variance are Qtz + Ab + Phg + Bio
+ Epi + Grt + relictuzl K-feldspar in sample FAY 4 (unit 1) and Qtz + 0lig
+ K-feldspar + Bio + Grt in sample SLA 6 (unit 3). Our purpose is to use
these low-variance assemblages for determining P-T conditions in the two
units. Exchange geothermometers based on the FeMg partioning between
coexisting phases (e.g. garnet-bictite and garnet-phengite) cannot be used
in the studied rocks , due to the high grossular content of the garnet
(for a discussion, see Le Goff and Balldvre, 1989). In consequence, the
only way for determining P-T conditions in the studied rocks 1is to
calculate the location in the P-T space of appropriate equilibrium curves.

A detailed investigation of phase relations in the KCFMASH (K20 - Ca0
- (Fe0 + MgQ0) - Al203 - Si02 - H20) system has been made by Le Goff
(1989). The synkinematic parageneses of the leptynites from the two units
of the Champtoceaux nappe are characterized by their own P-T stability
field (Fig. 5). Unit-1 leptynites were deformed at higher pressures and
lower temperatures than unit-3 leptynites.

In order to precisely constrain the P-T conditions of the main
deformation event in each unit, equilibrium curves are calculated using
relevant thermodynamic properties for pure end-members (Table III). The
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behaviour of biotite, muscovite and epidote solid solutions is assumed to
be ideal. Activity expressions for these phases are given in Table III. We
assume that the garnet is a binary solution of almandine and grossular, in
accordance with its low spessartine content. The almandine-grossular join
has been experimentally investigated by Geiger et al. (1987) and we use
the garnet solution model they have proposed.

4.2. P-T ESTIMATES IN UNIT 1.

Temperature estimates

The equilibrium curve
(R1) 1Ann + lMus + 3Qtz = 1Alm + 2Mi + 2HZ0

constitutes an excellent geothermometer. The poor quality of biotite
analyses precludes an accurate calculation of the annite activity. In
consequence, equilibrium Rl is calculated asuming a(Ann) = 1, which gives
a minimum temperature estimate of the order of 400°C.

No other quantitative estimates of temperatures can be obtained. In
particular, because of the peristerite gap in sodic plagioclases, the
two-feldspar geothermometer cannot be used in the temperature range
considered (Brown and Parsons, 1981). Howewer, the lack of oligoclase
suggests temperatures less than about 550°C.

Pressure estimates

Three equilibrium curves constrain pressures.

(R2) 1Ab = 1Jd + 1Qtz
(R3)  4Gro + 5Mus + 6Qtz = 6Czo + SMi + 2H20
(R4) 3Cel = 1Phl + 2KF + 3Qtz + 2H20

1 - The equilibrium curve R2 can be used for estimating maximum pressures
because jadeite has not been found in the studied rocks. In the temperature
range considered (400-500°C), pressures cannot exceed values of the order
of 12-14kbar.

2 - The location of equilibrium curve R3 mainly depends on the activity
model for garnet. For the observed composition (Alm40 Groé0), activity
values for gossular are minimum assuming that the almandine - grossular

solid solution 1is ideal. Any non-ideal solution mdel give higher wvalues
(see Le Goff and Ballevre, 1989). Thus, equilibrium R3 calculated with an
ideal model provides the lowest estimate of pressure (curve R3', Fiqgure
6), i.e. 7-llkbar for the temperature range considered. Equilibrium R3
calculated with the non-ideal model of Geiger et al. (1987) gives higher
pressure estimates (curve R3, Fiqure 6), of the order of 9-13kbar.

3 - The assemblage biotite + K-feldspar + quartz buffers the celadonite
content of the phengites (Velde, 1967; Massonne and Schreyer, 1987). Using
curves in the pure magnesian system, minimum pressures of the order of
6-8kbar are obtained.
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4,3, P-T ESTIMATES IN UNIT 3.

Numerous authors have discussed at length phase relations in medium to
high-grade metapelites (Vielzeuf and Boivin, 1984; Le Breton and Thompson,
1988) and peraluminous granites (Clemens and Wall, 1984). These studies
unfortunately do not apply in the studied rocks for two main reasons.
First, whole-rock composition is less aluminous than in metapelites or
peraluminous granites and does not allow the growth of sillimnite/kyanite
or cordierite. Second, the leptynites have a relatively high Ca0 content,
which enters into garnet and strongly displaces it from a binary FeMg
solution.

In the leptynites from unit 3, observed associations are mainly
characterized by the stability of the Grt + KF pair and by the lack of
muscovite, biotite and orthopyroxene. In consequence, P-T conditions might
be constrained by the following equilibria:

(R5) Bio + Mus + Qtz= Grt + Mi + H20
(R6) Grt + Mus + Qtz = P1 + Mi + H20
(R7) Grt + Mi + Ep = Bio + Pl + Qtz
(R8) Bio + Qtz = Opx + Mi + H20

The lack of partial'melting in the leptynites suggests that temperatures
were lower than the equilibrium

(R9) Mi + Pl + Qtz + H20 = L

The location in the P-T space of these equilibria depends on (i) the
chemical composition of coexisting minerals and (ii) the actual value of
a(H20). Unfortunately, in the studied samples, buffering assemblages are
lacking for all equilibria and no independent estimate of a(H20) can be
obtained. In addition, no evidence of partial melting is observed in the
leptynites, suggesting that a(H20) was less than 1.

Observed parageneses in unit-3_ 1leptynites are located along
equilibria:

(R10) 3An + 2Ann + 3Qtz = 1Gro + 2Alm + 2KF + 2H20

The reaction curve is calculated using appropriate solid solution models
(Table III) for a(H20) = 1. This indicates maximum pressures of the order
of 9 to 10 kbar for temperatures of 600 to 700°C (Fig. 6).

5. DISCUSSION.

In the two studied units, the leptynites contain lenses of eclogites.
P-T conditions for the eclogitic event are similar in the two units (Fig.
7). 0On the contrary, calculated P-T conditions in the leptynites from the
two units are significantly different (Fig. 6 and 7). This results from
the fact that synkinematic assemblages in the leptynites are coeval. with
the retrograde parageneses in the eclogites. In consequence, P-T estimates
in the leptynites are used to constrain the shape of the uplift path of
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the two studied units.

Unit 1

In all lithologies from unit 1 have been described eclogite-facies
parageneses (eclogites: Godard et al., 1981; quartzites: Ballévre et - al.,
1987; pelites: Balldvre et al., 1988 and 1989). Estimated P-T conditions
for the eclogitic event are 650-700°C, 18-20kbar. Eclogite-facies
parageneses are also known in the metagranites but were previously refered
to a granulitic event (Lasnier et al:, 1973).

In fact, undeformed volumes of granitic rocks show pseudomorphic
transformation of plagioclase and garnet coronas between magmatic
plagioclases and biotites. Detailed microprobe analyses have shown that the
chemitry of metamorphic minerals is controlled by local equilibria
(Girardeau, 1977). This prevents any use of coexisting minerals for
calculating P-T conditions in the undeformed metagranite.

The undeformed metagranite from unit 1 is similar to the
eclogite-facies metagranites from the Sesia zone, Western Alps (Hy, 1984;
Koons et al., 1988), except that jadeite is lacking in the former. This
probably results from (i) incomplete transformations during the eclogitic
event (metastable persistance of magmatic plagioclase) due to kinetic
factors or reduced a(H20) or (ii) higher temperatures in the Champtoceaux
nappe than in the Sesia zone. :

Data from the leptynites suggest that a strong temperature decrease
occured after the climax of the eclogitic event (Figure 7). This result is
consistent with studies in metabasites (Godard et al., 1981) and
metapelites (Balldvre et al., 1989).

Unit 2

Eclogitic parageneses are only known in metabasic lenses, where the
assemblage garnet + omphacite (jadeite 30-40) + clinozoisite + kyanite +
quartz + rutile is recorded (Ballévre, work in progress). The uplift path
is a near-isothermal decompression. In consequence, eclogites are strongly
overprinted by amphibolite-facies assemblages: omphacite is replaced by
plagioclase (anorthite 20) + diopside (jadeite 10) symplectites and
amphibole - plagioclase develop around garnet.

Synkinematic asssemblages in the  leptynites crystallized at
relatively high temperatures and at pressures lower than 10 kbar. The lack
of a fluid phase in the leptynites most probably contribute to the
preservation of eclogitic assemblages in the metabasites: a fluid flow
from the leptynites to the eclogites is reduced.

6. CONCLUSION.

we studied leucocratic gneisses from the Champtoceaux nappe
(Brittany, France), in order to constrain the P-T conditions of their
deformation.

Unit l-leptynites contain the assemblage Qtz + -Ab + KF + Epi + Grt +
Mus + Bio. Estimated P-T conditions are 400-500°C, 11-13kbar. Unit
2-leptynites show the assemblage Qtz + Pl + KF + Grt + Bio. An accurate
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estimate of P-T conditions is not possible, due to the relatively high
variance assemblage and low a(H20).

These results are used to depict P-T paths of the two units (Fig. 7).
After the eclogitic event which occured under similar P-T conditions but
probably at different times, the uplift path is characterized either by a
strong temperature increase (unit 1) or by a near-isothermal
decompression (unit 3).
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Fas 4 Mi Pla Ph’ Ep Gt
n=3 6n-l n=3 é6n-1 n=7 6n-1 n=28 6n-l1 n=2 6n-1

5i02 63.78 0.242 68.16 0.150 48.82 0.645 38.45 0.405 38.58 0.106
Ti02 - - - - 00.41 0.108 00.15 0.054 00.09 0.050
A1203 18.52 0.206 19.45 0.176 27.37 1.065 26.83 0.382 20.72 0.014
Cr203 60-01 0.021 00.01 0.029 00.15 0.230 00.01 0.026 00.10 0.064
Fe203 - - - - - 08.43 0.472 - -
Fe0 00-04 0.038 - - 04.73 0.319 - 19-44 0-735
MnO - - - - 00.10 0.027 00.10 O0.l104 00.57 0.070
Mg - - - - 02.01 0.192 00.02 0.018 00.18 0.021
Ca0 - - 0.08 0.023 00.02 0.025 24.02 0.373 20.67 0.337
Naz0 00-80 0-236 11-36 0.511 00-13 0.034 00.-01 0.023 00-01 0.107
K20 15.48 0.165 00.18 0.034 10.83 0.264 00.01 0.016 0.04 0.056
TOTAL 98.63 99.24 94.57 98.03 100.4

Cations per 8 oxygens 11 oxygens 12. 5 oxygens 12 oxygens
Si 2.984 2.997 3.337 3.005 3.014
artV 0-016 0-003 0-663 - -
a1Vl 1-005 1.005 1.543 2.472 1.509
Ti - - 0.021 0.009 0.005
Cr - - 0.008 0.001 0.006
Fe3+ - - - 0.496 0.065
FeZ+ 0.002 - 0.270 - 1.205
Mn - - 0.006 0.007 0.038
Mg - - 0.205 0 002 0 021
Ca - 0.004 0. 001 2.011 1. 731
Na 0 073 0.970 0.017 0. 002 0. 002
K 0.924 0.010 0- 944 0. 601 0. 004
TOTAL 5 004 4.989 7.015 8- 006 8- 00

Table 1 : Average analyses of sample FAY 4
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Mi Pla Biot Grenat
SLA 6

ns=é6 6 n-1 n==6 6 n-1 ns=>95 n=4 6 n-1
5i02 64.61 0.349 64.13 0. 288 37.29 0. 665 37.58 0. 313
Ti02 00.01 0.015 60.02 0.029 03.12 0.876 00.05 0. 048
A1203 18.42 0.197 22.26 0.312 16.63 1.353 20- 85 0- 259
Cr203 00.04 0.038 00.01 0-020 - -
FeOTotal 00.07 0.039 00.09 0-068 22-74 0-688 28- 33 2-190
MnO 00.06 0.054 00.05 ' 0.037 00. 27 0.078 03.99 2.043
Mg0 00.01 0.021 00.04 0.085 05.59 0.192 00-90 0208
Ca0 - - 03.52 0.240 00-15 0-057 08-31 0.510
Na20 01.16 0.336 09.57 0-156 00.07 0.029 00-11 0-025
K20 15.14 G.478 00.27 0.088 08.14 0.520 00-91 0-015
TOTAL 99.52 99.96 94.00 100- 13

Cations per 8 oxygens 7 cations + Ti + Alxc* cations per 12 oxygens

Si 2.992 2.883 2.834 3.014
artY 0.008 0.117 1.165 -
AlvI 0.998 1.042 0.324 1.972
Ti - 0.001 0.178 0.003
Cr 0.001 - - -
Fe3+ - - 0.456 0.011
Fe2+ 0.003 0.003 0.989 1.889
Mn 0.002 0.002 0.017 0.271
Mg 0.001 0.003 0.633 0.108
Ca - 0.167 0.012 0.714
Na 0.104 0.820 0.011 -0.017
K 0.894 0.015 0.789 0.001
TOTAL 5.003 5.003 7.413 8.000

Table 2 : Average analyses of sample SLA 6
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Phase Source of thermodynamic data Activity model
Grossular alts (x6t | ¥ Bty3 _ Gejger and al. (1987)
Gro Ca Gro
Muscovite
Quartz wm 2 )3
R = 9,48 (Xg)y - (XAL) L (Xp) ..(xal) . (x i)
Clinozolsite mus ’ KA Ml Mz T ¥
Microcline agp = (xea)?. (XAl)-);uu
0
H,0
z KF oy
Pmi T Ak
‘ . . Gt 3 .
Almsndine Droop and Bucher-Nurminen (1984) agi = (-XGt 'UAlm y° = Geiger and-al. (1987)
m
Annite Bio 2 2+ >
R2 Muscovite Helgeson and al. (1978) 3ann = 9,48, (Xk)y * (XFeZ+)M1- (X kR )Hl S(XAL)T.( X5 )7
Quartz
Microcline
H2'0

* For all equilibria fugacity of Hy0 are extracted From Powell and Holland (1985)

Table 3 : Activity models and source of thermodynamic parameters
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Syntectonic Carboniferous
leucogranites

>
Undifferentiated gneisses

and micaschists

(hamptoceaux Pretectonic Ordovician —_
nappe granites 10 km ”

D Micaschists and leptynites

ﬁ Mauves sur Loire micaschists
{ Upper Proterozoic }

Fig. 1 : Structural map of the Champtoceaux nappe (Brittany, France). Inset shows the location of the

studied area in the Armoricain massif.
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Saint-Georges sur Loire unit A

Ancenis

Unit3 @ Eclogites

& Eclogites
Unit 1 ¢ Metapelites .
8 Metagranites

€ Unit-3 leptynites
® Unit-1 teptynites

Fig. 2 : Eclogite-facies relicts in the Champtoceux nappe (A). Note that high pressure parageneses are only
recorded within metabasites in unit 3. Location of the studied leptynites from the Champtoceaux nappe (B).
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Celadonite
4 -

Si
3.9

3 I !
1 2 3
Al total Muscovite

Fig. 3 : Si versus total Al for white micas from sample FAY 4 (1) and sample FAY 3 (large porphyroclastic
grains = 2, fine-grained synkinematic micas = 3). Cations per formula unit.
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Alm

i I I i

Gro 20 40 60 80  Spe

Fig. 4 : Ternary diagram (Alm-Gro-Spe) for garnet from unit 1 sample FAY 4 = circles, sample FAY 13 =
squares and unit 3 sample OIS 2 = triangles, sample SLA 6 = lozenges. Full symbols represent core
analyses while open symbols represent rim compositions.
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20 - P (kbar)

T (°C)

O I 1 | | >
300 400 500 600 700

Fig. 6 : Calculated P-T positions of the equilibria R3 in the simple FAY 4 using the garnet solid solution of
Geiger et al. (1987) and an ideal model R’3, and the equilibrium R10 in sample SLA 6 using the garnet solid
solution of Geiger et al. (1987) and the plagioclase solid solution of Newton et al. (1980). Thermodynamic
parameters of the end-members are from Helgeson et al. (1978) except the almandin (Droop and Bucher-
Nurminen, 1984). Equilibrium curve R9 is from Johannes (1984).
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400. 500 600 700

Fig. 7 : Contrasted P-T path of the two studied units.
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Chapitre VII

Géothermobarométrie dans les orthogneiss
déformés en facies amphibolite :
Application aux orthogneiss du Gotthard
(Alpes centrales)
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A Clastes / Feldsp. initial (%)
1_

0.5

- Déformation
% a : 57
Es

Fig. 84 : Schéma général des effets de la température sur I'évolution de fa fraction feldspathique
recristallisée et la transition fragile-ductile dans la phase feldspathique en fonction de la déformation
totale de la roche dans les roches granitiques ; courbe a, le feldspath reste fragile pour des intensités de
déformation modérée puis recristallise et devient ductile lors de la mylonitisation; courbes (b) et (c) le
feldspath a un comportement ductile et recristallise dés les premiers stades de la déformation (a:
massif de I'Aar, b : granite de Fibia, ¢ : granodioritite de Lukmanier).Gapais (1987).
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Chapitre VII

Géothermobarométrie dans les orthogneiss déformés en faciés
amphibolite:
Application aux orthogneiss du Gotthard (Alpes Centrales)

1. Introduction

Dans les domaines orogéniques, de nombreuses études structurales ont montré que les granites
prétectoniques déformés présentaient schématiquement deux types extrémes de comportement : un
comportement fragile auquel on peut associer une déformation globalement "hétérogéne" et un
comportement ductile se rapportant & une déformation plus "homogéne*.

Ainsi, en faciés schiste vert, la déformation des granites est hétérogéne. Des champs de failles
ductiles séparent des domaines non déformés (cf. Voll, 1976; Choukroune et Gapais, 1983; Marquer,
1987; Gapais, 1987). Les granites présentent un caractére fragile ou semi-fragile (Mitra, 1978 et 1984).
En faciés amphibolite, les granites se déforment de maniére ductile. Les domaines isotropes se raréfient
(cf. Gapais, 1987).

Parallelement, les études microstructurales menées a partir d'exemples naturels par Voll (1976),
Simpson (1985), Gapais (1987) ont montré que les mécanismes de déformation des phases minérales
et les microstructures observées dans les granites déformés dépendent des conditions
thermobarométriques de la déformation. En particulier, a la transition schiste vert / amphibolite, les
caractéristiques microstructurales majeures sont les suivantes:

- Du faciés schiste vert de haut grade au facis amphibolite, le quartz se comporte de maniére
ductile dés les premiers stades de la déformation (stade orthogneissique).

- Le plagioclase, fragile en faciés schiste vert devient trés ductile en faciés albite-épidote-
amphibolite et amphibolite ( Voll, 1976; Hanmer, 1982; Gapais, 1987). Il en est de méme mais
dans une moindre mesure pour les feldspaths potassiques qui montrent une résistance plus
grande a la déformation (Fig. 84).

En d’autres termes, & température croissante, on assiste & une diminution du contraste de
ductilité entre le quartz et les feldspaths.

Le comportement (fragile, semi-fragile ou ductile) des granites lors de la déformation peut étre
relié au comportement du plagioclase et du feldspath potassique et dépend des conditions thermiques
de la déformation (Voll, 1976; Gapais, 1987). Cette transition Fragile/Ductile est corrélée 2 la transition
schiste vert/amphibolite (Simpson, 1985 ; Gapais, 1987).

Afin d’estimer quantitativement, les conditions thermiques des transitions microstructurales
majeures reconnues dans les granites, notre étude s'est portée plus particulierement sur les
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Fig. 85 : Carte géologique simplifiée localisant les massifs cristallins externes de 'Aar et du Gotthard (d’aprés Choukroune et Gapais,
1983).
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Fig. 86 : Carte générale des massifs cristallins externes des Alpes centrales suisses. (G.P.): Grimsel Pass; (L.P.): Lukmanier Pass; 1:
séries indifférenciées; 2: roches granitiques préalpines (A: Aar, G: Gotthard); 3: Mésozoique et Permocarbonifére des zones
externes; 4: Apparition de la biotite verte dans les métagranites (Steck et Burri, 1971); 5: Transition sanidine/microcline (Bambauer
et Bernotat, 1982); 6: Transition albite/oligoclase (Steck, 1976); 7: Apparition du staurotide. L’étoile représente la localisation des

orthogneiss étudié par Poty et al. (1974) (d’aprés Gapais, 1987).
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orthogneiss du Gotthard (Alpes centrales) qui sont proches de la transition faciés schiste vert/faciés
amphibolite (Fig. 85).

2. Contexte géologique

Les massifs cristallins de I'Aar et du Gotthard constituent le socle antéalpin dans le domaine
hélvétique des Alpes centrales (Fig. 85 et 86). Considérés comme relativement isotropes avant I'histoire
alpine (Thakur, 1973), ces massifs granitiques ont subi une déformation dont 'intensité est croissante
du Nord (Massif de I'Aar) au Sud (Massif du Gotthard) (Steck, 1984 ; Marquer, 1987 ; Gapais, 1987). lls
sont caractérisés par une déformation alpine hétérogéne préservant localement des lentilles de matériel
peu déformés, décrites en particulier dans le granite de Fibbia, au col du Gotthard (Labhart, 1977 ;
Marquer, 1987 ; Gapais, 1987) (Fig. 87).

Dans le massif du Gotthard, la foliation de direction moyenne N60 est en éventail (Marquer, 1987).
Pentée vers le Sud au Nord du massif, la schistosité s'inverse et pend vers le Nord a la limite entre les
domaines helvétiques et penniques, au Sud (Fig. 88). Sur ces plans de schistosité, la linéation
d’étirement est subverticale.

A 'échelle des massifs de I'Aar et du Gotthard, la structuration alpine a été interprétée en terme
de deformations superposées caractérisées par une déformation tangentielle chevauchante vers le
Nord et par un rétrocharriage tardif de ces unités vers le Sud (Steck et al., 1979 ; Huber et al.,1980 :
Steck, 1984). Plus récemment, Choukroune et Gapais (1983) ont montré dans la vallée de I'Aar que
I'ensemble des structures peut étre considéré en terme d’une déformation progessive proche d’un
modeéle de déformation par applatissement coaxial.

La répartition des isogrades sur la transversale Aar-Gotthard montre un accroissement des
conditions P-T du Sud au Nord (Fig. 86).

- L'isograde d’apparition du staurotide dans les roches pélitiques correspond globalement 3 la
limite entre les domaines penniques et héivétiques (cf. Steiger, 1962 ; Frey, 1974 ; Fox, 1975 ;
Frey et al. 1980) (Fig. 86). Plus particulierement, dans la couverture mésozoique du Gotthard,
Klaper et Bucher-Nurminen (1987) décrivent des assemblages AFM & Gt-Bio-Chl, Gt-Chi-Ctd, Gt-
St-Chl. Selon la grille pétrogénétique proposée par Vuichard et Ballévre (1988), les conditions P-T
de cristallisation de ces assemblages sont de I'ordre de & 560-580 °C pour des pressions
supérieures a 5 kbar.

- Une analyse détaillée de la composition des plagioclases dans les orthogneiss, effectuée sur la
transversale du Gotthard par Steck (1976), a montré que le massif se situe essentiellement dans
le champ de stabilité de P'oligoclase (Fig. 86). La limite albite/oligoclase observée au Nord du
massif est estimée a 500-550 °C d’aprés Maruyama et al. (1983) pour des pressions de I'ordre de
5-6 Kbar.

- Au coeur du massif de I'Aar, Steck et Burri (1971) ont cartographié l'isograde de I'apparition de
la biotite verte dans les orthogneiss (Fig. 86).

Dans le massif du Gotthard, les estimations des conditions P-T de la déformation majeure sont
peu nombreuses. Klaper et Bucher-Nurminen (1987) estiment les conditions P-T post-schisteuses dans
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les métapélites aux alentours de 500 °C et 5-6 Kbar. Par ailleurs, Poty et al. (1974) ont effectué une
analyse microthermométrique des inclusions fluides du quartz dans les métagranites. Dans les
orthogneiss de Fibbia et du Val Médel (Fig. 87) les conditions P-T obtenues sont respectivement T > 380

°C,P > 1.4 kbaret T > 505 °C, P > 2,7 kbar. Cependant, la présence de chlorite dans ces roches (Poty et

al.,, 1974) suggérent que les conditions P-T estimées sont tardives par rapport a la déformation majeure
qui est classiquement attribuée au faciés amphibolite.

Ces travaux suggeérent que les conditions P-T synschisteuses dans le Gotthard se situent entre
500°C et 580°C.

3. Conditions P-T de la déformation dans les orthogneiss du Gotthard

3.1. Introduction

L’estimation des conditions P-T de la déformation alpine a été effectuée dans le granite de Fibbia
(Fig. 87) et dans lequel les variations microstructurales et géochimiques associées & la déformation ont
été étudiées antérieurement (Marquer, 1987; Gapais, 1987). Ces conditions P-T sont classiquement
attribuées au facieés amphibolite. Cependant, certaines zones de cisaillement sont réactivées plus
tardivement (Marquer, 1987). De ce fait, deux échantillons de métagranites déformés ont été choisis afin
de déterminer les conditions P-T maximales de la déformation majeure (échantillon G¢c2C) et d’estimer
les conditions P-T de la rétromorphose dans les zones de cisaillement réactivées (échantillon Gc2J)
(Tab. 10).

3.2, Pétrographie

Le granite de Fibbia est un granite porphyroide (Fig. 89) & biotite dont les pourcentages modaux
des phases magmatiques (quartz, plagioclase, feldspath aicalin et biotite) sont respectivement de
l'ordre de 35 %, 28 %, 30 % et 7 %. La localisation des échantillons étudiées est précisée sur la figure
87. Les analyses chimiques du granite pour différentes intensités de la déformation ont été effectuée par
Marquer (1987) et sont présentées dans le tableau 10.

La paragénése alpine apparait déja dans les granites les moins déformés (échantillons GC2A et
GC2B), au niveau d'une matrice fine représentant environ 2 % du volume de la roche. Les
caractéristiques texturales et minéralogiques sont les suivantes:

- le feldspath potassique porphyrique d’environ 1400 m posséde & la fois une texture perthitique
et localement des mécles type microcline. Il est en général entouré de néoblastes feldspatiques
de faible dimension (50 m). On observe localement des textures myrmékitiques en bordure des
clastes au contact du plagioclase.

- le plagioclase est présent sous forme de clastes (800 m) ou de néoblastes (50-100 m). Au
coeur des clastes, s'observent de nombreuses inclusions de phengite et d'épidote, tandis qu’a la
périphérie cristallisent des grenats métamorphiques automorphes (Fig. 90).
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GC2A GC28 GC2C GC2D GC2E GC2F GC26G GC2L 6C2J
Es 0,80 0,95 1,05 1,30 1,55 1,45 1,40 2 1,0 (Es ¢ 2
Si02 72,06 72,21 72,97 72,5 72,44 71,40 72,79 72,36 71,08
A1203 15,28 14,91 14,35 14,78 14,29 14,28 13,93 13,80 14,19
Fe203 1,94 2,02 2,11 2,05 2,12 2,52 2,07 2,08 2,87
Mn0 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,05 0,06 0,07
Mg 0,40 0,43 0,44 0,44 0,50 0,57 0,41 0,46 1,49
Ca0 1,52 1,56 1,61 1,63 1,47 1,63 1,51 1,81 0,69
Na20 3,58 3,67 3,65 3,76 3,60 3,91 3,77 4,40 3,50
K20 4,45 4,69 4,23 4,34 4,26 4,10 4,30 3,55 4,70
1102 0,20 0,22 0,22 0,22 0,23 0,27 0,22 0,21 0,22
P205 0,06 0,05 0,06 0,06 0,05 0,07 0,05 0,07 0,07
P.F. 0,43 0,47 0,50 0,54 0,82 0,78 0,63 0,31 1,15
Total 99,98 100,29 100,20 100,42 99,84 99,59 99,73 99,14 100,03

Tab. 10 : Composition chimique des granites de Fibbia (col du Gotthard) dans un gradient de déformation d’aprés Marquer (1987).
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- la bictite | posséde des aiguilles de rutile (sagénitisation). A son pourtour, recristallisent des
biotites secondaires ou biotites 1, des phengites, des épidotes et du sphene (Fig. 91).

Dans les granites, dés le stade isotrope, le métamarphisme alpin s'exprime donc par I'apparition
de la paragéneése a Qtz-FK-Pla-Bio-Ph-Ep-Gt-Sph.

Lorsque la déformation s’intensifie ( s = 1 & 2 : stade orthogneissique défini par-Marquer (1987))
(échantillons GC2C a GC2G), les phases magmatiques se déstabilisent progressivement au profit de
I'assemblage métamorphique. Paralléllement, le pourcentage de matrice augmente (Marquer, 1987;
Gapais, 1987). On observe en particulier:

- une augmentation du nombre et de la taille des épidotes et des phengites.

- une disparition' des biotites I.

- une diminution de la taille des grenats qui sont maintenant xénomorphes.

- une diminution du nombre d’inclusions de phengite et d’épidote dans les clastes de plagioclase.

Dans les stades ultimes de la déformation (ultramylonite GC2L), ies clastes ont totalement
disparu, mais la paragénése métamorphique reste identique a celle des faciés les moins déformés.

Les granites repris par une déformation tardive présente une paragénése a Qtz-FK-Pla-Bio-Ph-Ep-
Sph (échantillon Gc2J). Le grenat est absent.

3.3. Minéralogie

Les échantillons Gc2C et Gec2J ont été analysés a la microsonde Ouest (IFREMER, Brest). Les
conditions analytiques sont: une tension d’accélération de 15 KeV, une intensité de courant échantillon
de 15 nA et un temps de comptage de 6s. Les standards sont des minéraux naturels.

Le feldspath potassique

Les clastes de feldspath potassique présentent soit un aspect d’orthose pertithique (High
microcline) soit de microcline (low microcline) comme F'ont défini Bambauer et Bernotat (1982). La
composition moyenne du microcline est identique dans les échantillons Gc2C et Ge2J soit Or9 4Abg
(Tab. 11 et Tab. 12). Dans I'échantillon Gc2C, des blastes de faible dimension et de composition
Org3Ab, (Tab. 11) entourent ces clastes.

Le plagioclase

Dans l'orthogneiss Gec2C, du coeur vers la bordure des clastes de plagioclase, on remarque
d’abord une brutale augmentation de la teneur en anorthite du plagioclase puis parfois une diminution.
Des exemples représentatifs de ces zonations sont donnés dans le tableau 13. Des zonations inverses
semblables sont connues dans les métapélites (Klein, 1976; Wenk et Wenk, 1984), dans les marbres
(Wenk et Wenk, 1984), dans les métabasites, métagranodiorites et les métatonalites (Morteani et Raase,
1974). Elles sont en général expliquées par une augmentation en température (Morteani et Raase, 1974;
Wenk et Wenk, 1984). Cette hypothése est confirmée par la zonation du grenat métamorphique (voir ci-
dessous). Dans la matrice, les blastes qui recristallisent ont une composition homogéne et sont soit des
albites de composition moyenne An5Ab94, soit des oligoclases de composition moyenne An1 8Ab81
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Fig. 89 : Photographie de I'orthogneiss de Fibbia (Col du Gotthard). Echelle 1 cm.
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Fig. 90 : Photographie des pseudomorphoses de plagioclase magmatique. Au coeur de ces pseudomorphoses, on distingue des
baguettes de phengite et d’épidote, le grenat métamorphique cristallise en bordure (A) ; grenat métamorphique automorphe dans les

sites a plagioclase (B).
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Fig. 91 : Photographie montrant la déstabilisation de la biotites I. A son pourtour recristallise I'association a Bioll + Ph + Ep.

Feldspath potassique

claste

n=>5
5i02 64,86
Ti02 -
A1203 18,74
Cr203 00,01
FeOtotal 00,04
MnO 00,36
Mg0 -
Cal -
Na20 00,77
K20 16,31

TOTAL 101,09

Si 2,976
Ti -
Al 1,014
Cr -
Fe2+ 0,002
Mn 0,014
Mg -
Ca -
Na 0,069
K 0,955

TOTAL 5,030

Plagioclase
neoblaste neoblaste olig. neoblaste Ab
n=3 6n-1 n=>5 6 n-1 n=23 6n-1
64,82 0,408 63,68 0,704 67,57 0,245
oo,01 0,019 00,01 0,013 - ~
18,94 0,200 23,19 0,192 20,43 0,214
600,02 0,019 00,02 0,025 00,05 0,067
00,05 0,082 00,01 0,021 00,05 0,040
00,04 0,051 00,04 0,057 ~ -

- - 03,78 0,123 01,04 0,327
00,80 0,049 09,59 0,234 11,15 0,290
16,13 0,540 00,15 0,026 00,14 0,012

100,81 100,47 100,43
Normalisation & 8 oxygénes

2,975 2,801 2,948

1,025 1,202 1,051

0,001 0,001 0,002

0,002 - 0,002

0,002 0,001 -

- 0,178 0,049
0,071 0,818 0,943
0,944 0,008 0,008
5,020 5,009 5,003

Myrmékite

09,34 0,624
00,12 0,170

101,01

2,802

1,209
0,001

0,001
0,183
0,791
0,007

4,994

Tab. 11 : Composition chimique moyenne des feldspaths, écart-type et formule structurale correspondante dans I'échantiflon Ge2C.
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(Tab. 11).

Dans les orthogneiss de Fibbia et Gamsboden (Fig. 87), Steck (1976) décrit de méme la
cristallisation simultanée d'oligoclase et d'albite au cours du métamorphisme alpin et dont la
coexistence est liée au domaine d’immiscibilité des péristérites. Par contre, selon Ashworth et Evirgen
(1984), il s'agit non pas d’'une costabilité de deux phases feldspathiques mais d’une rétromorphose
tardive des néoblastes d’oligoclase en albite. Le choix entre ces deux hypothéses est délicat & justifier.
L'existence de blastes de composition albitique et de la bordure albitique des clastes parfois observée
peut étre expliquée par :

1- une faible diminution en température se traduisant par la croissance de deux phases (albite et
oligoclase) de part et d’autre de la lacune d’'immiscibilité des péristérites.

2- une rétromorphose tardive et locale liée a la déformation rétromorphique.

La zonation du grenat métamorphique corrobore la premiére hypothése. En effet, en bordure du grenat,
aucune augmentation brutale de la teneur en grossulaire n'est observée. Par ailleurs, il est peu
vraisemblable que la rétromorphose soit incompléte.

Dans la mylonite Gc2J, les plagioclases (clastes et blastes) sont de méme composition soit en
moyenne Abg-An, (Tab. 12).

La biotite

Deux types de biotite sont observées dans I'orthogneiss. Ce sont soit des biotites de grande taille
contenant des aiguilles de rutile (sagénitisation) et correspondant & des biotites magmatiques, soit des
biotites neoformées entourant ces derniéres. Cependant aucune variation significative de la
composition n'est observée (Fig. 92). Il en est de méme entre la composition du coeur et de la bordure
des biotites (Tab. 14). Les biotites présentant I'aspect de biotites magmatiques se sont probablement
rééquilibrées. Elles contiennent une teneur en titane de 0.14. Leur rapport Fe/Fe + Mg et Fe/Mg sont
respectivement de O.69 et 2.19. L'estimation du fer trivalent basée sur les formules structurales
normalisées a7 cations + Ti + alcalins donne un pourcentage en fer trivalent de 21% au coeur et 19%
en bordure.

Dans I'échantilion Ge2J, les biotites de plus petite taille ne présentent pas non plus de zonation
coeur-bordure. Par rapport & échantillon précédent on note toutefois (1) une diminution de la teneur
en fer (Fe/(Fe + Mg) = 0.42 et Fe/Mg = 0.74) (Fig. 92 et Tab. 12), (3) une diminution de la teneur en
titane (Ti = 0.088) (Tab. 12). Dans les orthogneiss, cette diminution en titane s’accompagne d'une
production de plus en plus importante de sphéne lors de la rétromorphose. La teneur en fer trivalent
diminue légérement et atteint 17%.

Le mica blanc

Les analyses moyennes de mica blanc correspondent 3 des analyses de phengite. Dans
F'échantillon Gc2C, du coeur vers la bordure, la substitution céladonique diminue de 3.29 (coeur) a 3.21
(bordure) (Tab. 14). Dans le diagramme Si en fonction de Aliotqp les analyses de phengite s’écartent
légerement du joint muscovite-celadonite (Fig. 93) et contiennent probablement du Fe3* en faible
proportion. L'estimation du fer trivalent basée sur la normalisation & 6 cations + Ti, tenant compte des
substitutions telles que le titane et la substitution diocta-tétraédrique et détaillée par Marquer (1985)
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Microcline

n=>5 6n-1
5i02 64,22 0,537
Ti02 - -
Al1203 18,51 0,111
Cr203 00,05 0,052
FeOTot 00,07 0,083
MnO 00,02 0,046
MgO0 - -
Ca0 - -
Na20 00,75 0,211
K20 16,64 0,291
TOTAL 100,26
normalisation : 8 0X
Si 2,976
Ti -
Al 1,011
Cr 0,002
Fe3+ -
Fe2+ 0,003
Mn 0,001
Mg -
Ca -
Na 0,067
K 0,984

TOTAL 5,044

Plagioclase
n=15 6n-1
67,52 0,678
19,84 0,179
00,02 0,031
00,05 0,077
00,02 0,036
00,02 0,039
00,42 0,423
11,82 0,367
00,12 0,034
99,83

8 0x
2,964
1,027
0,001
0,002
0,001
0,001
0,020
1,006
0,007
5,029

Biotite Phengite
n=12 6én-1 n =14 6n-1
37,29 0,727 48,45 1,108
01,56 o,178 00,38 0,079
16,36 0,504 27,17 1,195
00,04 0,052 00,02 0,022
17,11 0,706 04,35 0,362
00,54 0,093 00,08 0,053
12,95 0,512 02,95 0,411
00,06 0,031 00,19 0,118
10,09 0,694 11,24 0,218
96,00 94,83

11 oX 11 OX
2,801 3,310
0,088 0,020
1,448 2,188
0,002 0,001
1,075 0,249
0,035 0,005
1,449 0,300
0,009 0,025
0,967 0,980
7,874 7,078

Epidote
n=4 6n-1
37,82 0,604
00,05 0,053
23,75 0,540
00,02 0,045
13,07 0,548
00,36 0,036
00,03 0,024
22,83 0,165
00,05 0,060

- 0,010
97,98

12,5 0OX
3,004
0,003
2,224
0,001
0,782
0,024
0,003
1,943
0,008
0,001
7,993
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Tab. 12 : Composition chimique moyenne, écari-type, et formule structurale des phases dans 'échantillon Ge2J.

$i02
Ti02
A1203
Cr203
FeOTot
MnQO
Mg0

Na20
K20

TOTAL

67,59
00,01
20,99

00,01
01,26
11,00
00,08

100,9%4

2,932
0,001
1,073

0,001
0,059
0,926
0,004

4,996

09,65 11,95

00,05 00,09

100,28 100,90

2,963

1,031
0,002

0,019
1,006
0,005

5,026

Plagioclase

C ——» B

65,51
23,35

00,16

03,47
10,00
00,30

102,79

2,817
1,184

0,006

0,0160
0,835
0,016

5,018

65,62
22,43
00,06
00,03
03,13
09,24
00,13

100,64

2,863
1,154
0,002
0,002
0,146
0,781
0,007

4,955

64,07

21,38
00,09
00,05
00,09

02,54
10,39
00,14

98,75

2,862

1,126
0,003
0,002
0,003

0,122
0,960
0,008

5,026

C— ki » B

67,87 63,86
21,25 22,63
00,02 -

- 00,12
00,03 -
01,11 03,19
10,91 09,9
00,11 00,11

102,3 99,87
2,932 2,823
1,082 1,179
0,001 -

- 0,004
0,001 -
0,051 0,151
0,914 0,854
0,006 0,006
4,987 5,017

66,65
00,05
20,64
00,04
00,05

01,12
11,42
00,02

99,99

2,925
0,002
1,678
0,001
0,002

0,001
0,053
0,972
0,101

5,025

Tab. 13 : Exemples représentatifs de zonation observée dans les clastes de plagioclase de l’échan-tillon Ge2C.



191

donne des valeurs de fer trivalent de 12% au coeur et de 9% en bordure. Le rapport Fe/Mg du coeur
vers la bordure, évolue de 1.16 & 1.43.

Dans les sites a plagioclase, de nombreuses petites phengites sont présentes. Leur composition
est comparable & celles des phengites situées dans la matrice. Elles ont une teneur en Si de 3.26 (Fig.
93) et un rapport Fe/Mg de 1.21.

Dans la mylonite Gc2J, les phengites sont plus substituées en céladonite. La valeur moyenne de
Si est de 3.31 (Fig. 94 et Tab. 12). L'estimation du fer trivalent donne un pourcentage en fer ferrique de
'ordre de 9.8.

L’épidote

Dans I'orthogneiss Gc2C, les épidotes analysées sont légérement zonées (Tab. 14) avec une
faible diminution du Fe3* du coeur vers la bordure. Au coeur, elles ont un rapport moyen Fe3+ /(Fe3+
+ AI3+) de 0.18 et une composition moyenne Czo47Pss4. Ces valeurs deviennent respectivement de
0.16 et CzoszPs48 en bordure.

Dans I'échantillon Gc2J, I'épidote s’enrichit considérablement en fer avec un rapport
Fe3*/(Fe3* + AIB*) de 0.26 et une composition moyenne C20,,Ps g (Tab. 12).

Le grenat

Le grenat métamorphique n'est présent que dans I'échantillon Gc2C. Il est essentiellement
constitué d’'un mélange des pdles almandin-grossulaire-spessartine. La composition moyenne des
bordures est Gro47AIm 42SpessQPyr2 (Tab. 14). Des grenats calciques de composition semblable sont
connus dans des orthogneiss de composition granitique (Steck, 1966 ; Steck et Burri, 1971 ; Frey et al.,
1976 ; Dal Piaz et Lombardo, 1986 ; cf.chapitres V et VI), ou de composition tonalitique (Ackermand et
al,, 1972 ; Ackermand et Karl, 1972 ; Evans et Patrick, 1987) et sont interprétés par la déstabilisation
progressive du plagioclase calcique (Steck et Buni, 1971 ; Ackermand et Karl, 1972 ; Ackermand et al.,
1972 ; Steck, 1976 ; cf. chapitres V et VI).

Le grenat analysé présente une zonation métamorphique avec une diminution en CaO, MnO et
une augmentation en FeO, MgO et MgO/FeO (Fig. 95). Une zonation semblable est décrite par
Ackermand et al. (1972) (Tables 3 et 4).

Dans les orthogneiss analysés, la diminution en CaO du coeur & la bordure du grenat, est
corrélée avec I'augmentation de la teneur en anorthite du plagioclase. D’autre part, la teneur en
almandin du grenat est d’autant plus élevée que la température est importante (cf. chapitre lll). Par
conséquent, la zonation du grenat avec augmentation de FeO et diminution de CaO s’explique
probablement par une réaction continue telle que

Plagioclase peu calcique + Gt(Ca>Fe) = Oligoclase + Gt(Ca=Fe)
et semble donc indiquer une croissance du grenat lors de I'histoire prograde, les bordures du grenat
étant a 'équilibre avec les phases matricielles.

Le sphéne
Dés les premiers stades de déformation, le sphéne apparait dans la paragenése métamorphique.
Il présente une légére substitution en Al (Al/(Al + Ti) = 0.16).
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Tab. 14 : Composition chimique moyenne , écart-type et formule structurale des phases dans I'échantillon Ge2C.
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Echange Fe-Mg entre la phengite et la biotite

Les rapports Fe/Mg dans la biotite et la phengite sont donnés dans le tableau 15. Entre les
échantillons Ge2C et Ge2J, on observe une diminution du rapport Fe/Mg dans la biotite et dans la
phengite. Cette diminution n’est pas liée a la quantité de Fe3* dans la biotite et la phengite qui reste
constante. Dans l'orthogneiss Gc2C, le rapport Fe/Mg entre biotite et phengite vaut au coeur et en
bordure des phases 1,53 (Fig. 96). La biotite fractionne donc préférentiellement le Fe. Par contre, dans
I'échantillon Ge2J, ce rapport vaut 0,89 et la phengite fractionne préférentiellement le Fe. Cet inversion
de fractionnement est montré sur la figure 96. L'inversion de fractionnement peut refléter une diminution
en température. Cette hypothése est étayée par le fait que dans I'échantillon Gc2J, les conditions P-T
de la paragénése synschisteuse sont clairement rétromorphiques par rapport & I'échantillon Ge2C.

4, Conditions P-T de la déformation

Dans les exemples étudiés, les paragénéses métamorphiques sont Qtz-Ol-FK-Ab-Bio-Ph-Ep-Gt-
Sph (échantillon Gc2C) et Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep-Sph et feldspath potassique relictuel (échantillon Ge2J).
Deux types de réaction permettent d’estimer les conditions P-T de cristallisation de ces paragénéses.
Ce sont les réactions d’échange et les réactions de transfert (cf. Chapitre IV et annexes 1 et 2).

4.1. Les réactions d’échange

Les réactions d’échange correspondent & des échanges de cations entre deux phases minérales
et pour lesquelles la variation de volume est négligeable. Elles constituent par conséquent, d’excellents
géothermomeétres. Dans les orthogneiss étudiés, les réactions d’échange suivantes sont des
géothermometres potentiels:

- Fe Mg_; entre le grenat et la phengite

-Fe Mg_1 entre le grenat et la biotite

- NaAISi308 entre feldspath potassique et plagioclase
-Na K_1 entre plagioclase et muscovite

Dans les orthogneiss, les échanges Fe Mg, entre Gt-Ph et Gt-Bio ont été testés dans
I'échantillon Gc2C. Les températures calculées & 5-7 kbar vont de -90°C a 378°C en utilisant le
géothermométre Gt-Bio et sont de 485°C en utilisant le géothermométre Gt-Ph (Tab. 16) Ces
géothermomeétres ne sont pas applicables dans les métagranites:

1- Le géothermomeétre Gt-Bio a été calibré expérimentalement et empiriquement pour des roches
de composition pélitique (Thompson, 1976 ; Goldman et Albee, 1977 ; Ferry et Spear, 1978) dans
lesquelles le grenat est constitué essentiellement des pdles pyrope et almandin. AP = 5-7 kbar,
les températures obtenues en utilisant la calibration de Ferry et Spear (1978) sont de I'ordre de -
90°C. Cependant, méme en utilisant le géothermométre de Hoinkes qui corrige I'effet de la teneur
en grossulaire du grenat, les températures obtenues sont faibles (T = 375°C). Dans les
métagranites, le grenat contient une proportion non négligeable de grossulaire qui modifie
considérablement I'échange Fe-Mg (Ferry et Spear, 1978; Hoinkes, 1986).
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Fig. 93 : Si en fonction d’Al total des micas blancs de Péchantillon Ge2C. Cercle plein: coeur, cercle évidé bordure, carré évidé:

phengite au coeur des pseudomorphoses e plagioclase. Les coeurs de phengite sont plus substitués que les bordures. Les phengites ne

se localisant pas sur le joint Mus-Cel contiennent en faible proportion du Fc3+.
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Fig. 94 : Si en fonction d’Al total des micas blancs de I'échantillon Ge2J. Lozange plein: coeur, lozange évidé: bordure. Les phengites

ne se localisant pas sur le joint Mus-Cel contiennent en faibie proportion du Fe3 *.
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Fig. 96 : Diagramme Fe en fonction de Mg par formule unité illustrant le rapport Fe/Mg dans la biotite et la phengite. Cercle:

échantillon Gc2C, lozange: échantillon Gc2J. Cercle et lozange plein: analyse au coeur des biotites et des phengites, cercle et lozange
plein: analyse en bordure de ces mémes phases. Dans I’échantillon Gc2C Fc/Mg(Bi°)>Fe/Mg(Ph). Par contre, dans I’échantillon
Gce2l, Fe/ Mg(Bio) <Fe/ Mg(Ph)'

Biotite Phengite
Ge 2C Ge 23 Gec 2C Ge 2J
FcT/Mg 2,19 0,74 1,43 0,83
FeT/(FeT + Mg) 0,69 A 0,42 0,59 0,45
Fe2*/(Fe?*s Mg) 0,66 0,38 0,56 0,43
Kd (Fe/Mg) Bio/Ph = 1,53 (Ge 2C) et 0,89 (Gec 2J)

Tab. 15 : Rapport Fe/Mg dans la biotite et 1a phengite ainsi que le Kd (Fe /Mg)Bio/Ph dans les échantillons Ge2C et Ge2J.
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Tab. 16 : Géothermométres basés sur les échanges entre feldspath potassique/plagioclase et plagioclase/muscovite testés dans les

échantillons Ge2C et Ge2J A P = 5 kbar. T1: Stérmer (1975); T2: Whitney et Stérmer (1977); T3: Brown et Parson (1981); T4: Powell
et Powell (1977); T5: Haselton et al. (1983); T6: Green et Udsansky (1986a); T7: Green et Udsansky (1986b).
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Fig. 97 : Courbes Rl' R12’ R1 6t R22 calculées en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs d’Helgson et al. (1978),
le modele de solution solide An-Ab de Newton et al. (1980), le modéle de solution solide Gro-Alm de Geiger et al. (1987) et en
tenant compte de la composition réelle des phases dans P'échantillon Ge2C. L'intersection de ces courbes se situe aux alentours de
530°C et 6-7 kbar. La courbe R12 est calculée & titre comparatif en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs de
Powell et Holland (1985) (P&H). Elle est déplacée d’environ 20°C vers les basses températures par rapport a celle calculée en
utilisant les paramétres d’Helgeson et al. (1978). La courbe R6 est calculée d’aprés le modéle de Bucher-Nurminen (1987) en

supposant que (1) tout le fer est sous forme divalente dans la biotite, (2) est sous forme di et trivalente dans la biotite et (3) est sous

forme di et trivalente dans la biotite et la phengite. Ces courbes surestiment considérablement les pressions.
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2- Le géothermomeétre Gt-Ph de Green et Hellman (1982) calibré empiriquement pour des roches
pelitiques et basaltiques semble donner des résultats plus fiables (T = 490°C & 5-7 kbar).

Les géothermomeétres basés sur les échanges entre feldspath potassique/plagiociase et
plagioclase/muscovite sont par ailleurs difficilement utilisables. Ces géothermométres ont été testés
dans les échantillons Gc2C et Ge2J. Quelques exemples des couples analysés sont reportés dans le
tableau 17. Les températures obtenus sont anormalement basses et ne correspondent pas au faciés
amphibolite. LaTour et Barnett (1986) montrent également I'existence d’une sous-estimation des
températures en faciés amphibolite par le géothermométre 3 deux feldspath de Stormer (1975).
Plusieurs explications peuvent étre données:

- Ces géothermomeétres sont extrémement sensibles aux erreurs analytiques. Ainsi, en ce qui
concerne le géothermometre & deux feldspaths basé sur I'échange NaAISi308 entre le feldspath
potassique et le plagioclase, la quantité d'albite dissous dang le feldspath potassique est
négligeable. Il en est de méme de la quantité sodium contenue dans la muscovite pour le
géothermomeétre Plagioclase/Muscovite (Tab. 16).

- Ces géothermometres ont été calibrés expérimentalement a haute température et concernent
donc des feldspaths désordonnés. L'extrapolation & basse température est sujette a des
incertitudes liées en particulier a I'état structural du feldspath (Brown et Parsons, 1981) et &
I'existence de domaines d’immiscibilité au sein des solutions solides concernées.

Par conséquent, la modélisation thermodynamique des réactions de transfert entre les phases
minérales présentes est la seule méthode permettant de calculer les conditions P-T dans les
orthogneiss, en faciés amphibolite de bas grade.

4.2. Les réactions de transfert

4.2.1. Le systéme K2O-MgO-FeO-Si02ﬁ2Q

Dans les orthogneiss étudiés, 'assemblage & Bio, FK et Qtz tamponne la substitution phengitique

dans la phengite. L'équilibre Re
3 Cel = Phl +2FK +3Qtz + 2H,0

a été calibré expérimentalement dans le systéme KMASH (Velde, 1965 & 1967: Massonne et Schreyer,
1987) (cf. chapitre IV). Il constitue un bon barométre. En tenant compte de la composition réelle des
phases et en particulier du rapport Fe/Mg dans la bictite et la phengite, I'équilibre Rg a été calculée en
utilisant les courbes d'iso-LnK de Bucher-Nurminen (1987) (cf. chapitre IV Fig. 68). Les calculs ont été
effectués en supposant que le fer est (1) sous forme divalente dans la biotite et la phengite, (2) sous
forme di et trivalente dans la biotite et (3) sous forme di et trivalente dans ces deux phases minérales.

Pour des températures de I'ordre de 500 & 600°C, les pressions obtenues sont supérieures a 7
kbar (Fig. 97). Ces résultats sont en désaccord avec les travaux de Klaper et Bucher-Nurminen (1987).
Selon ces auteurs, les pressions dans la couverture mésozoique du Gotthard sont de 'ordre de 5-6
kbar. L’hypothése suivante peut étre envisagée. Les solutions solides entre les pbles ferreux et
magnesien d’'une phase minérale sont en général considérées idéales en raison de la taille semblable
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Activités de phases minérales

aB® - g,17 (1) - 0,08 (2)
Ann

S - 0,58 (1)
Mus
Mb
a

Cel

0,095 (1) - 0,17 (2)

aEp 0,49

>
n

Gt Gt,3
0,47 (xCa) = 0,103

= 0,073

(-4

= 1/6 Xab (1 + Xan)? = g,062

GE\3
()

%
[v']
[H]
o
ey
N

Pla _ anPla
Conf

Tab. 17 : Activités des phases minérales dans Péchantillon Ge2C. Les phases biotite, muscovite, épidote, feldspath potassique sont
supposées se comporter de maniére idéale. Leur activité est calculée selon le modéle de mélange site par site. Par contre les solutions
solides de plagioclase et de grenat se comportent de fagon non-idéale. Les modéles utilisés sont respectivement le modéle de Newton

et al. (1980) et de Geiger et al. (1987).
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Fig. 98 : Relations entre les phases Alm, An, Mus, Czo, FK, Qtz et V dans le systtme KCFASH. Les courbes sont calculées en

utilisant les paramétres thermodynamiques d’Helgeson et al. (1978) sauf pour 'almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 1984).
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des cations Fe?¥ et Mgz+. Cependant, dans la réaction R intervient 'échange (Mg,Fe)SiAI_2 entre le
pdle muscovite et le pdle céladonite. Cette solution solide ne se comporte probablement pas de
maniere idéale comme 'ont déja suggérée Myashiro et Shido (1985). Par conséquent, la méthode de
calcul de I'activité du constituant céladonite dans le mica blanc, proposée pas Bucher-Nurminen (1987)
ne décrit pas convenablement les propriétés de mélange entre ces deux pdles.

4.2.2 Le systéme K2O-CaO-FeO-AI?_Q3§@2-_2Q

Dans 'orthogneiss étudié, la composition des phases peut s’exprimer dans un systéme & 11
constituants: Na20-K20-CaO-MgO-MnO-FeO-Fe203-AI203-Ti02-Si02-H20. Pour réduire ce systéme
dans des proportions analysables, les simplifications suivantes sont faites:

- MgO, MnO et FeO et Al,O4 et Fe203 sont réunis en un seul constituant F’ et A’

- Les phases Ab et sphéne incorporant Na,O et TiO, sont considérées en excés.

Le nouveau systéme considéré comprend donc 6 constituants (KZO-CaO-F’-A*-SiOZ-HZO. En
présence des phases quartz, biotite, phengite, épidote, plagioclase, feldspath potassique, grenat et
vapeur, la variance du systéme est nulle. Dans le systéme ferreux (K20-CaO-FeO-AI203-SiO2-H20), un
point invariant d’ou émanent quatre courbes d’équilibre univariantes sont définies:

Ry  (An,Czo) Ann + Mus + 3Qtz = Alm + 2FK + 2 H,0

Rio (AImAnn) 2Czo+ Mus +2Qtz =4An + FK + 2 H,0

R22 (FK) 4Czo + Alm + Mus + Qtz = 8An + Ann + 2 H,0
Rig (Mus,H20) Alm + FK + 2Czo = Ann + 4 An + Qtz

Ces courbes sont calculées en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs
d’Helgeson et al. (1978) excepté pour I'almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 1984) (Fig. 98).

En présence de 'assemblage Qtz-FK-OI-Bio-Ph-Ep-Gt dans I'orthogneiss Gc2C, les conditions P-
T de cristallisation de cet assemblage sont localisées au point invariant. Cependant, les phases n'ont
pas une composition de péles purs de sorte que les équilibres de phases ci-dessus sont multivariants.
La prise en compte de la composition réelle des phases est nécessaire. Les phases biotite, phengite,
épidote, feldspath potassique sont supposées se comporter de maniére idéale. L'activité des
constituants dans chaque phase est estimée en utilisant un modéle de mélange site par site (cf. Annexe
2). Par contre, pour les compositions de grenat et de plagioclase considérées, ces phases se
comportent de maniére non-idéale. Les modéles de solution solide Gro-Alm dans le grenat et An-Ab
dans le plagioclase utilisés sont respectivement les modéles de Geiger et al. (1987) et de Newton et
al.(1980). Le calcul des activités a été effectuée d’'aprés les moyennes des analyses chimiques en
bordure des phases (Tab. 17). La phase fluide est supposée ne contenir que le constituant H,O et par
conséquent Ao = 1-

Compte tenu de toutes ces considérations, les courbes d’équilibre sont calculées a I'aide d’un
programme informatique. Leur position dans I'espace P-T est représentée sur la figure 97. Lintersection
des courbes d’équilibre se situe aux alentours de 530°C , 6-7 kbar.
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Solution solide Gro-Alm : Ganguly et Saxena Geiger Anovitz et Essenne Koziol et al. moyenne
' 1 2 1 2

(1) TeC 490 470 530 530 510 530 510 25

(2) ToC 520 500 560 560 540 560 540 25

Tab. 18 : Températures estimées A 5 kbar d’aprés la courbe R1 en utilisant les modéles de solution solide Gro-Alm disponibles et en

supposant que dans la biotite (1) tout le fer est sous forme divalente et (2) sous forme di et trivalente.

A
P (kbar)

10

T(°C
, , (°c)

300 400 500 600

Fig. 99 : Courbe R_12 calculée en utilisant les paramétres thermodynamiques de Powell et Holland (1985) et le modéle de solution
solide Ab-An de Newton et al. (1980). La courbe R12 (1) est calculée en tenant compte de la composition réclle des phases dans
Péchantillon Gc2C et représente donc les conditions P-T de la déformation majeure. Cette méme courbe est calculée (2) en
supposant que le plagioclase (An18) analysé dans I’échantillon Gc2C se déstabilise au profit de la muscovite et de I’épidote analysées
dans I'échantillon Ge2J. Elle correspond a une limite thermique maximale cependant, elle ne contraint pas les conditions P-T de la

déformation rétromorphique par rapport a la déformation majeure.
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Les incertitudes sur les conditions P-T proviennent de plusieurs sources d’erreurs:

- la valeur des paramétres thermodynamiques des pbles purs utilisés;
- la fiabilité des modeles de solution solide;
- les erreurs analytiques.

Les parametres thermodynamiques de la biotite ferreuse ou annite étant seulement disponibles
dans les tables d’Helgeson et al. (1978), nous avons utilisé leur jeu de données auquel est adjoint les
parametres thermodynamiques consistants de I'almandin de Droop et Bucher-Nurminen (1984).

A titre comparatif, la courbe Ry, ne faisant intervenir ni 'annite, ni I'almandin, a été calculée en
utilisant les paramétres thermodynamiques des pédles purs de Holland et Powell (1985). La courbe R12
garde sensiblement la méme pente mais est déplacée d’environ 20°C vers les basses températures (Fig.
97).

La position des courbes faisant intervenir le plagioclase et le grenat dépendent du modéle de
solution solide utilisé. Le modéle de solution solide An-Ab de Newton et al. (1980) concerne la solution
solide des plagioclases de haute température (High Albite-Anorthite), c’est-a-dire désordonnés. Or, en
facies amphibolite de bas grade, les plagioclases sont ordonnés. D’autre part, le plagioclase analysé
n'est pas de l'anorthite mais de I'oligoclase (An1 8)' Il s’éloigne donc fortement de la composition du
pdle pur. Pour cette composition, les propriétés de mélange des plagioclases sont mal connus. Ceci
étant lié en particulier aux domaines d'immiscibilité des péristérites (cf. Goldsmith, 1982b ; Carpenter et
Ferry, 1984). Par conséquent, I'utilisation de ce modele en faciés amphibolite de bas et moyen grade
introduit des incertitudes et surestime probablement les pressions obtenues comme I'ont démontré
Ashworth et Evirgen (1984).

Six modéles de solution solide Gro-Alm sont & ce jour disponibles (Ganguly et Saxena, 1984 ;
Geiger et al., 1987 ; Anovitz et Essene, 1987 ; Koziol et al., 1988). Selon ces modgles, le comportement
de la solution solide Gro-Alm est pius ou moins idéale (cf. Annexe 2). Dans le tableau, sont reportées
les courbes R, calculées en utilisant chacun de ces modeles. A 5 kbar, la valeur moyenne obtenue est
de 536°C + 26, sil'on tient compte du fer trivalent dans la biotite et de 560°C + 26 si on le néglige. Par
conséquent, le choix du modéle de solution solide influe peu sur la position des courbes d’équilibre. Par
ailleurs, I'effet du constituant spessartine dans le grenat est négligeable dans le cas présent (cf. Annexe
2).

La prise en compte du fer trivalent dans le calcul de I'activité de I'annite et de la céladonite
respectivement dans la biotite et le mica blanc, modifie la position des courbes d’équilibre dans
'espace P-T. En particulier, la courbe R, est déplacée d’environ 30°C vers les hautes températures. Les
conditions thermiques sont de I'ordre de 560°C si on utilise le modéle de solution solide Gro-Alm de
Geiger et al. (1987) (Tab. 18).

Compte tenu de toutes ces incertitudes, une estimation des conditions P-T de la déformation
majeure de I'ordre de 530-560°C, 5-7 kbar est retenue.
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Fig. 101 : Courbe R12 calculée en utilisant les paramétres thermodynamiques des pdles purs d’Helgeson et al. (1978), le modéle de
solution solide An-Ab de Newton et al. (1980) et en tenant compte de la composition réelle des phases dans orthogneiss de Maggia.
A 6-7 kbar, les conditions thermiques de la déformation sont de I'ordre de 560-600°C. Domaine hachuré: estimation des conditions P-
T de la déformation d’aprés Klaper (1982) ; domaine pointillé: estimation de la paragénése métamorphique dans les orthogneiss de

Maggia (Giinthert et al., 1976).
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4.3. Estimation des conditions P-T de la déformation rétromorphique

Si dans I'échantillon Gc2C, 'estimation des conditions P-T ne pose & priori aucun probléme, ce
n'est pas le cas dans I'échantillon Gc2J qui présente une forte variance. La paragénése syncinématique
comprend Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep et feldspath potassique relictuel. Par conséquent, I'estimation des
conditions P-T de la déformation rétromorphique est beaucoup plus délicate et est sujette i des
incertitudes plus importantes. Néanmoins, la déstabilisation du plagioclase par I'intermédiaire de la
réaction Ry permet une estimation maximale de la température. Cette courbe est calculée en utilisant
un plagioclase de composition An, o, analysé dans I'échantillon précédent. Cependant, elle n'apporte
aucune contrainte sur les conditions thermobarométriques de la déformation rétromorphique par
rapport & la déformation majeure (Fig. 99). Le plagioclase étant purement albitique, les températures
sont probablement proches voire inférieures & 500°C.

3.6. Conclusions

Entre les échantilons Gc2C et Gc2J, existent des différences majeures. Dans le premier, la
paragénese syncinématique est & Qtz-Ab-OI-FK-Bio-Ph-Ep-Gt-Sph et Qtz-Ab-Bio-Ph-Sph + FK dans le
second. Il est clair qu'ils enregistrent respectivement la déformation majeure et la déformation
rétromorphique.

Dans les métagranites de Fibbia, initialement constitué des phases quartz, plagioclase, feldspath
potassique et biotite, les transformations minéralogiques débutent fors de [Ihistoire prograde.
Progressivement le plagioclase magmatique se déstabilise et produit de 'épidote et un grenat calcique.
Lorsque les conditions thermiques s’accroissent, I'oligoclase devient stable et parallélement le grenat
s’appauvrit en grossulaire. La biotite magmatique se déstabilise en biotite secondaire et phengite.

Les conditions P-T maximales atteintes sont de I'ordre de 530-560°C, 5-7 kbar. Elles sont
synchrones de la déformation pénétrative observée a I'échelle du massif. Cette derniére se traduisant
par une structure en double déversement des massifs cristallins externes est corrélée A un
racourcissement hétérogéne du socle (cf. Marquer et Gapais, 1985). Ces résultats sont en accord avec
ceux de Klaper et Bucher-Nurminen (1987). Selon ces auteurs, les conditions P-T postérieurement 3 la
déformation majeure dans la couverture mésozoique du Gotthard sont de I'ordre de 500°C, 5-6 kbar.

Localement, des zones de cisaillement tardives s'observent (Marquer, 1987). Elles s’expriment
par P'apparition dans les métagranites de la paragénése & Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep-Sph + FK et dont les
conditions thermiques de cristallisation sont probablement proches ou inférieures a 500°C.

4. Comparaison avec les orthogneiss de I’Aar et de Maggia

Afin de tester la validité de la méthode d’estimation des conditions P-T, une étude semblable a été
effectuée dans les orthogneiss de Maggia déformés en faciés amphibolite de plus haut grade (Fig. 24
chapitre Ill) et dans les orthogneiss de I'Aar déformés en faciés schiste vert (Fig. 86).
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Microcline Plagioclase Biotite Phengite Epidote
ns=z2 6n-1 n=208 6n-1 n=6 6n-1 n=4 6n-1 ns=7 6n-1
$i02 63,09 0,110 - 60,95 0,910 35,99 0,559 46,62 1,650 38,43 0,318
Ti02 - - 00,01 0,020 02,31 0,259 00,38 0,098 00,11 0,049
Al203 18,38 0,044 24,19 0,548 17,15 0,192 30,18 1,516 26,78 0,440
€r203 - - 00,05 0,043 00,06 0,067 00,06 0,088 60,04 0,047
Fe0 Total - - 00,03 0,065 21,22 0,690 04,32 0,752 08,30 0,740
MnO - - 00,01 0,019 00,32 0,074 00,08 0,029 00,10 0,072
Mgo - - 00,01 0,018 08,51 0,255 01,66 0,650 00,02 0,026
Cal 00,03 0,003 05,73 0,700 00,06 0,139 - 0,011 22,89 0,197
Na20 01,12 0,052 08,26 0,370 00,15 0,038 0,27 0,026 00,02 0,022
K20 15,54 0,215 00,27 0,104 09,92 0,211 10,90 0,364 G0,02 0,023
Total 98,96 99,51 95,69 96,47 96,71
Normalisation 8 0X 8 0X 11 ox 11 oX 12,5 0X
Si 2,984 2,722 2,767 3,193 3,031
Ti - - a,134 0,020 0,007
Al 1,012 1,274 1,554 2,437 2,490
Cr - 0,002 0,004 0,003 0,002
Fe3+ - - - - 0,493
Fe2+ - 0,00] 1,364 0,247 -
Mn - - 0,021 0,005 0,007
Mg - " 0,001 0,975 0,169 0,002
Ca 0,002 0,274 0,005 - 1,935
Na 0,101 0,715 0,022 0,036 0,003
K 0,926 0,015 0,973 0,952 6,002
T0TAL 5,025 5,004 7,819 7,062 7,972
Tab. 19 : Composition chimique, écart-type et formule structurale des phases dans les métagranites de Maggia.
Activité des constituants dans les phases minérales
Mb Ep Pla Pla FK
SMus 8Cza XAn 8conf. xDr
Ge 23 0,47 0,21 - - 0,93
Maggia 0,58 0,46 0,273 0,11 0,90

Tab. 20 : Activité des phases minérales dans I'échantillon Ge2J (Gotthard) et dans I'orthogneiss de Maggia.

TSI

R B s
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4.1. Les orthogneiss de Maggia

Les orthogneiss analysés ont été échantillonnés dans le lobe Nord de Maggia, prés du lac Naret
(Fig. 100). Ces orthogneiss ont par ailleurs fait I'objet d'études géochimiques (Ginthert et al. (1976) et
structurales (Ramsay et Allison, 1979 ; Simpson, 1982).

Les orthogneiss étudiés présentent une paragéneése synschisteuse a Qtz-Ol-FK-Bio-Ph-Ep-Sph.
Les conditions thermobarométriques de la déformation peuvent donc étre estimées en calculant les
courbes d’équilibre

R12 ZCzo+Mus+20tz=4An+FK+2H20
RG 3Cel=Ph|+2FK+3Qtz+2H20

Les analyses moyennes des phases intervenant dans ces équilibres et les valeurs des activités des
constituants dans les différentes phases minérales sont reportées dans les tableaux 19 et 21.

En utilisant le modéle de solution solide de Newton et al. (1980) pour le plagioclase, la courbe
R12 donne des températures aux alentours de 550-600°C pour P = 6-7 kbar. Elles sont semblables aux
estimations de Klaper (1982) dans le Val Bedretto (Fig. 101). La courbe R12 de pente moyenne
constitue un géothermobarometre. Une estimation préalable de la pression est nécessaire pour
déterminer la température.

La position de la courbe R6 d’apres les courbes d'iso-valeurs de LnK de Bucher-Nurminen (1986)
est située a des pressions de I'ordre de 7-10 kbar pour des températures de I'ordre de 550-600°C. Elles
sont, comme dans le cas des orthogneiss du Gotthard surestimées.

4.2. Les orthogneiss du massif de I'Aar

Dans la granodiorite du Grimsel (Massif de I'Aar) (Fig. 85), la paragénése magmatique se
reconnait dans les échantillons les moins déformés. Elle est constitué de Qtz, FK, An,, et Bio (Marquer,
1987). A intensité de déformation croissante, s’observent les associations minéralogiques suivantes (ct.
Marquer et al., 1985 ; Marquer, 1987):

- stade orthogneissique: Qtz-Ab-Bio-Ph-Ep-Sph
- stade mylonitique: Qtz-Ab-Bio-Ph-Sph

A ces transformations minéralogiques, sont associées des modifications géochimiques importantes,
indépendantes de I'échelle des zones de cisaillement. On note en particulier, une forte augmentation de
la teneur en K,0 et MgO et une forte diminution de la teneur en CaQ et Na,O (Marquer et al., 1985)
entre le stade orthogneissique et le stade mylonitique de la déformation. Les travaux de Marquer (1987)
ont montré que ces variations géochimiques sont induites par la déformation et ont lieu lorsque les
phases minérales et en particulier la phase feldspathique sont instables dans les conditions P-T
considérées. L’analyse des isotopes de I'oxygéne (180/160) montre que ces variations géochimiques
sont compatibles avec un systéme ouvert au fluide extérieur (Fourcade et al., en prép.).
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Fig. 102 : Relations entre les phases Alm, Ann, Mus, Gro, Czo, FK, Qtz et V dans le systtme KCFASH. Les courbes sont calculées en
utilisant les paramétres thermodynamiques des péles purs d’Helgeson et al. (1978) sauf pour I'almandin (Droop et Bucher-Nurmien,

1984).
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Fig. 103 : Conditions P-T de la paragénése synschisteuse dans les orthogneiss de Maggia (560-600°C, 6-7 kbar), du Gotthard (530-
560°C, 5-7 kbar) et estimation des conditions thermobarométriques de la déformation rétromorphique dans les orthogneiss du

Gotthard (T < 500°C, P < 5-6 kbar).
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Fig. 104 : Relations macrostructure/conditions P-T de la déformation dans les orthogneiss de PAar déformés en faciés schiste vert

(A), du Gotthard déformés en faciés amphibolite de bas grade (G) et de Maggia déformés en faciés amphibolite de moyen grade. A

température croissante, la déformation devient de plus en plus homoggne, les clastes de feldspath disparaissent progressivement. -
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La détermination des conditions P-T de la déformation est hasardeuse voire impossible dans la
granodiorite du Grimsel. En effet, dans les zones mylonitiques, la paragénése 4 Qtz-Ab-Bio-Ph = Ep
présente une trop forte variance. Par contre, les orthogneiss & Qtz-Bio-Ph-Ep-Gt et feldspath potassique
relictuel déformés en faciés schiste vert et décrits par Steck et Burri (1971) devraient permettre
d'évaluer les conditions de cristallisation de la paragénése synschisteuse. Les relations entre les phases
Qtz, Bio, Ph, Ep et Gt peuvent étre discutées dans le systtme KCFMASH (cf. chapitre Ill). Les
conditions P-T peuvent étre estimées en calculant avec les modéles de solution solide appropriés
FPéquilibre (An, FK) (Fig. 102) soit:

R29 5 Alm +8Gro+5Mus+6H20=5Ann+ 12Cz0 + 3Qtz

5. Conclusion

En faciés schiste vert et amphibolite, les relations de phases peuvent étre étudiées dans le
systeme KCFMASH (cf. chapitre lll). La détermination précise des parameétres P-T de cristallisation des
assemblages nécessite une modélisation thermodynamique des équilibres de phases (cf. chapitre IV).

L'illustration de cette méthode dans les Alpes centrales permet d’estimer les conditions P-T de la
déformation majeure dans les orthogneiss du Gotthard et de Maggia. Elles sont respectivement de
I'ordre de 530-560°C, 5-7 kbar et 560-600°C pour les mémes pressions (Fig. 103). Dans les orthogneiss
du Gotthard, les conditions P-T de la déformation rétromorphique locale ne peut étre contrainte avec
précision en raison de la forte variance de I'assemblages synschisteux. Elle est probablement proche
de 500°C.

Entre les facies schiste vert et amphibolite, les microstructures observées dans les granites sont
différentes (cf. Fig. 84). Dans le massif de I'Aar (Fig. 85 et 104), le feldspath potassique et le plagioclase
ont un comportement fragile. Par contre, en faciés amphibolite (orthogneiss du Gotthard), ils
deviennent de plus en plus ductiles (Voll, 1976 ; Gapais, 1987). A I'échelle macroscopique, ces
transformations microstructurales se marquent par une déformation de plus en plus homogéne et
pénétrative de la roche (Fig. 104). Les conditions P-T estimées dans le massif du Gotthard permettent
de contraindre les conditions thermiques de la transition microstructurale majeure (comportement
fragile/ductile des feldspaths) aux alentours de 500-530°C (Tab. 21).
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L’illustration de cette méthode dans les Alpes centrales permet d’estimer les conditions P-T de la
déformation majeure dans les orthogneiss du Gotthard et de Maggia. Elles sont respectivement de Pordre
de 530-560°C, 5-7 kbar et 560-600°C pour les mémes pressions (Fig. 103). Dans les orthogneiss du Gotthard,
les conditions P-T de la déformation rétromorphique locale ne peut étre contrainte avec précision en raison
de la forte variance de I'assemblages synschisteux. Elle est probablement proche de 500°C.

Entre les faciés schiste vert et amphibolite, les microstructures observées dans les granites sont
différentes (cf. Fig. 84). Dans le massif de PAar (Fig. 85 et 104), le feldspath potassique et le plagioclase ont
un comportement fragile. Par contre, en faciés amphibolite (orthogneiss du Gotthard), ils deviennent de
plus en plus ductiles (Voll, 1976 ; Gapais, 1987). A Péchelle macroscopique, ces transformations
microstructurales se marquent par une déformation de plus en plus homogéne et pénétrative de la roche
(Fig. 104). Les conditions P-T estimées dans le massif du Gotthard permettent de contraindre les conditions
thermiques de la transition microstructurale majeure (comportement fragile/ductile des feldspaths) aux
alentours de 500-530°C (Tab. 21).

AAR GOTTHARD MAGGIA

Faciés Schiste vert Amphibolite
T °C 500 550 600
Phases Ab ADOFFK  OI-FK

Plagioclase | «— fragile 5 < ductile
FK -« fragile . » <« ductile
Granite -« Semi-fragile — 5 Ductile

Tab. 21 : Tableau schématique représentant les transformations minéralogiques, la transition fragile/ductile & I'échelle du grain et &
Péchelle macroscopique. La transition Semi-fragile/ductile est corrélée a la transition Schiste vert/Amphibolite et se situe aux
alentours de 500-550°C.
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Fig. 105 : Paragénéses observées dans les orthogheiss

Grand Paradis

A B

Fig. 106 : Grille pétrogénétique KCFMASH en présence des phases Biotite, Grenat (Grossulaire, Almandin), Muscovite,

Clinozoizite, Anorthite. Quartz, Feldspath potassique, Albite et HZO sont en excds (A). Les associations observées dans les

orthogneiss de du Gotthard, de Maggia et du Grand Paradis se localisent respectivement au point invariant {Gro], sur la courbe

(Alm, Gro) et au point invariant [Anl (B).




215

Conclusions

Les métagranites, par leur caractére "monotone” ont rarement attiré I'attention des pétrologistes.
Cependant, 'observation des paragénéses syncinématiques des granites témoigne de transformations
minéralogiques importantes (Fig. 105).

De la basse vers la haute pression, les transformations minéralogiques essentielles sont la
disparition presque simultanée de la biotite et du plagioclase (Fig. 105). Ces transformations ont lieu a
relativement hautes pressions, supérieures a celle de I'équilibre Ab = Jd + Qtz (P = 15-17 kbar pour T
= 500-600°C). L'association minéralogique observée comprend Quartz + Jadéite + Zoisite + Phengite
+ Grenat + Rutile. Pour des pressions inférieures, I'associations & Quartz + Plagioclase + Biotite +
Phengite + Epidote + Sphéne + Grenat couvre une large gamme de pressions allant de 5 & 14 kbar.
Dans ces assemblages, le feldspath potassique est en général relictuel. L'analyse pétrogénétique dans
les systémes SiOz-NaAlSiZO8 et KFMASH permet d’expliquer ces transformations paragénétiques.

Des basses vers les hautes températures, les transformations sont contrélées par 'apparition
de I'oligoclase (a la transition entre les faciés schiste vert et amphibolite) et dépendent essentiellement
des réactions de transfert entre le plagioclase, I'épidote et le grenat. A plus haute température, lorsque
le plagioclase calcique (oligoclase) est stable (2 la transition entre les faciés amphibolite, amphibolite de
haut grade et granulite), les échanges Fe-Mg entre les phases minérales deviennent prépondérants. Les
associations minéralogiques que 'on peut rencontrer sont résumées sur la figure 105.

Pour des pressions de I'ordre de 5-6 kbar, du faciés schiste vert au faciés amphibolite, les
transformations minéralogiques majeures sont (1) 'apparition de I'association oligoclase + albite (T =
500-530°C), (2) I'apparition de I'oligoclase seul (T = 530-550°C), (3) la disparition de Pépidote (T = 570-
600°C).

L'analyse des relations de phases dans le systéme KCFMASH est appropriée pour comprendre
les transformations paragénétiques que I'on observe & températures croissantes (Fig. 106a). La simple
observation des paragénéses syncinématiques permet de localiser les conditions P-T de cristallisation
de ces assemblages, les unes par rapport aux autres.

Ainsi, dans les exemples étudiés, les paragénéses & Quartz + Feldspath potassique + Oligoclase
+ Biotite + Grenat dans les leptynites de la nappe de Champtoceaux, & Quartz + Feldspath potassique
+ Oligoclase + Albite + Biotite + Phengite + Epidote + Grenat dans les orthogneiss du Gotthard, &
Quartz + Oligoclase + Feldspath Potassique + Biotite + Phengite + Epidote dans les orthogneiss de
Maggia et Quartz + Albite + Feldspath potassique + Biotite + Phengite + Epidote + Grenat dans les
orthogneiss du Grand Paradis sont situées respectivement sur la courbe d'équilibre (Mus, Czo), (Gro,
Alm) et aux points invariants [Gro] et [An] (Fig. 106b).

Pour estimer quantitativement la position de ces courbes d'équilibres, la modélisation
thermodynamique des assemblages est nécessaire. La position de ces courbes dans I'espace P-T est
déterminée en utilisant les paramétres thermodynamiques des péles purs ainsi que les modéles de
solution solide appropriés (Fig. 107).
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Fig. 107 : Conditions P-T estimées dans les orthogneiss du Gotthard, de Maggia, du Grand Paradis et dans les leptynites de

Champtoceaux. Dans la zone Sezia-Lanzo ol sont connus des granites éclogitiques, les conditions P-T sont de I'ordre de 550-600°C

16-18 kbar (Hy, 1984 ; Koons et al., 1987).

AAR - GOTTHARD MAGGIA

Facies Schiste vert Amphibolite
T °C 500 550 600
Phases Ab Ab/Ol-FK OlI-FK

Plagioclase | «— fragile — < ductile
FK < fragile > <« ductile
Granite <« Semi-fragile — p Ductile

Tab. 22: Tableau schématique illustrant les corrélations entre entre microstructures/structures/conditions P-T de la déformation. Les

transitions microstructurales majeures (comportement fragile/ductile des feldspaths) ont lieu entre 500-550°C.
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Les conditions P-T de la déformation sont:

-T > 600°C, P < 10 kbar : letynites de Champtoceaux (unité 3) (Massif armoricain)

-T = 560-600°C & P = 5-6 kbar : Orthogneiss de Maggia (Alpes centrales)

-T = 530-550°C, P = 5-7 kbar: orthogneiss du Gotthard (Alpes centrales)

-T = 500-650°C, P = 12 + 2 kbar: orthogneiss du Grand Paradis (Alpes occidentales)

- T = 400-500°C, P = 10-12 kbar: leptynites de Champtoceaux (unité 1) (Massif armoricain).

Les transformations paragénétiques observées dans les orthogneiss sont corrélées aux
transitions microstructurales. Elles permettent de préciser les conditions physiques des principaux
changements de mécanismes de déformation observés dans les orthogneiss.

Si le quartz se comporte de maniére ductile du faciés schiste vert de moyen et haut grade
jusqu'au faciés amphibolite, le comportement du plagioclase et du feldspath potassique évolue (cf.
Gapais, 1987). En faciés schiste vert, le feldspath a un comportement fragile (Fig. 108 exemple: Aar). Le
plagioclase et le feldspath potassique tendent a devenir de plus en plus ductiles en faciés amphibolite
(Fig. 108, exemples: Gotthard, Maggia, Adula, Maggia Sud) de sorte que le contraste de ductilité entre
quartz et feldspath s’atténue (Gapais, 1987). La chute du contraste de ductilité entre plagioclase et
quartz est synchrone de I'apparition de I'oligoclase dans la paragénése métamorphique et a lieu vers
500°C (Tab. 22)

Dans les granites prétectoniques, ces changements microstructuraux se reflétent
macroscopiquement (Voll, 1976; Gapais, 1987). En faciés schiste vert (T < 500°C), les granites se
déforment de fagon hétérogéne. Des lentilles de granites isotropes sont séparées par d’étroites zones
de cisaillement intensémment déformées (Mitra, 1978 & 1983; Choukroune et Gapais, 1983; Marquer,
1987; Gapais, 1987). En faciés amphibolite de bas grade (faciés albite-épidote-amphibolite) (T = 500-
550°C), la déformation devient de plus en plus pénétrative et les domaines préservés de la déformation
se raréfient (Voll, 1976; Marquer et Gapais, 1985; Gapais et al., 1987). Enfin, en faciés amphibolite de
plus haut grade (T > 550°C), la déformation est homogéne et les domaines isotropes sont pratiquement
inexistants. Semi-fragile en faciés schiste vert, les granites acquiérent un comportement ductile en
faciés amphibolite (Tab. 22).

Les résultats obtenus dans ce mémoire montrent que les orthogneiss ne sont pas seulement des
marqueurs de la déformation mais qu'ils enregistrent également I'histoire P-T des roches.
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b2 Ptegicclases

P

B: Gotthard C: Adula Nord

Fig. 108 : Relations microstructures/Conditions P-T de la déformation. En faciés schiste vert (orthogneiss de I'Aar), les feldspaths
ont un comportement fragile. En faciés amphibolite A albite£pidote ou amphibolite (orthogneiss du Gotthard, d’Adula, de Maggia et

du Grand Paradis), les feldspaths deviennent de plus en plus ductiles.
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An
Andé
Ann
Bio
Chi
Ctd
Czo
Cd
Dis

Gro
Gt
IIm
Jd
KF
Mi
Mus
ol
Omp
Or
Opx
Phi
Pi
Pyr
Qtz
Ru
Sa
Sill
Spess
Sph
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240

~

Abbréviations

Albite
Almandin
Anorthite
Andésine
Annite
Biotite
Chlorite
Chloritoide
Clinozoisite
Cordiérite
Disthéne
Epidote
Grossulaire
Grenat
liménite
Jadéite
Feldspath potassique
Microcline
Muscovite
Oligoclase
Omphacite
Orthose
Orthopyroxéne
Phlogopite
Plagioclase
Pyrope
Quartz
Rutile
Sanidine
Sillimanite
Spessartine
Sphéne
Zoisite
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Fig., 1} : Représentation de Schreinemakers du systame XYZ en présence des phases 4, B, C,
D, E. A pariir du point invariant, émanent cing courbes d’équilibre univariantes séparant
des domaines divariants. Les domaines §grisés représentent 1’association divariante

rencontrée dans une roche de composition I (point).
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ANNEXE 1

Analyse thermodynamique des équilibres de phases

l1.Introduction

Depuis de nombreuses années, les pétrologues se sont
interessés aux roches métamorphiques afin de connaitre les
conditions physiques {Pression et Température) de
cristallisation des assemblages dans les domaines orogéniques.
Dans un premier temps, ils ont cherché & comparer les
assemblages minéraux et estimer leur position relative dans
1’espace P-T. Cette analyse descriptive est le point de départ
de toute étude métamorphique. Elle permet d’élaborer des
systéemes d?’étude rendant compte des transformations
paragénétiques observées. Cette analyse bien que qualitative
n’en est pas moins puissante car elle permet de comprendre les
relations entre les phases

L’essor accru des travaux expérimentaux sur les
conditions P-T de stabilité des assemblages a permis par la
suite de quantifier de fagon plus précise les conditions P-T
des réactions métamorphiques. Cette analyse quantitative
repose sur la modélisation thermodynamique des équilibres.

2. Les relations de phases

Pour déterminer les conditions P-T d’un assemblage

minéral, la premiére démarche du pétrologue est de se définir
un systéme chimique (exemple : Na,0-Ca0-Al;03-8i0z-K;O0-MgO0-
Al203-Si0z2-Hz:0, etc...) reflétant au mieux la composition

chimique de la roche qu’il étudie et permettant de comprendre
les transformations minéralogiques gque la roche subit dans
différents contextes métamorphiques. Dans ce systéme, des
équilibres de phase dont le nombre est déterminé par la régle
des phases permettent de décrire géométriquement dans l’espace
P-T, l’ensemble des réactions univariantes (v = 1) séparant
des domaines divariants (v = 2). Avant d’aborder les systémes
d'étude et les relations de phases dans les orthogneiss, je
voudrais rappeler brievement pour les lecteurs non
familiarisés a cette approche les principes de la régle des
phases qui sont sous-jacents & toute cette étude.

Dans une roche soumise a des conditions P-T données,
la relation entre la composition chimique de 1la roche et la
composition des phases n'est pas quelconque. Dans un systéme
fermé, cette relation s’exprime par la regle des phases de
Gibbs:

v=C+2-P
v est la variance ou le degré de liberté du systéme, C est le
nombre de constituant indépendants nécessaires pour définir la
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composition des phases du systéme, P correspond au nombre de
phases a 1’équilibre. Enfin, 2 représente le nombre de
variables intensives soit (P,T).

En d'autres termes, dans un systéme donné, la

variance définit le nombre de variables indépendantes qui
peuvent étre modifiées sans changer 1l'’assemblage.

Considérons un systéme & 3 constituants (X, Y, Z),
et 5 phases (A, B, C, D, E) (Fig. 1). La représentation de
Schreinemarkers permet de visualiser les relations de phases

dans ce systéme (Fig. 1). En accord avec la régle des phases,
un point invariant, 5 réactions wunivariantes et 5 domaines
univariants peuvent é&tre définis. Lorsque v = 0, le nombre de

phases a 1’équilibre est maximal et vaut P = C + 2 = 5. Dans
l’espace P-T la variance nulle correspond & un point invariant

ou l’association A-B-C-D-E est observée. Lorsque v = 1, P = 4,
les conditions P-T d’un assemblage sont décrites par une
courbe d’équilibre ou réaction wunivariante séparant des
domaines divariants (v = 2).

Une conséquence immédiate de la régle des phases est
que dans un systéme fermé, le nombre des phases est d’autant
plus important et 1la détermination des conditions P-T d’un
assemblage est d’autant plus précise que la variance est
faible.

Les conditions P-T dépendent a la fois de 1la
paragenese observée et de la composition de la roche. En
effet, soit une roche de composition (I}, (Fig. 1 et 2) en

fonction des conditions P-T, les associations divariantes
seront ! BCE (domaines 1 et 5), BDE (domaines 2 et 3), ABE
(domaine 4).

La régle des phases énoncée précédemment n’est
valable que lorsque le systéme est fermé. Dans un systéme

ouvert ou Cx constituants sont immobiles et Cm constituants
sont mobiles, la régle des phases modifiée par Korzhinski
(1959) s’exprime par
v = (Cx + Cm) + 2 - P

Dans les assemblages naturels, lorsque 1le systéeme
est ouvert la régle des phases se traduit par un nombre de
phases moins élevé et une variance plus forte. Pour plus de
précisions, le lecteur pourra se référer aux ouvrages
suivants: Korzhinski (1959), Myashiro (1973), Turner(1980),
Nordstrdm et Munoz (1985).

Dans les métagranites, la composition des minéraux
peut s’exprimer dans un systéme a4 11 constituants : Na;0-Kz0-
Ca0-Mg0O-MnO~FeQO-Fe;03-A1203-Ti0z-S10;-H; 0. Un = tel systéme

n’est bien évidemment pas analysable puisque le nombre de
phase maximum décrit dans les orthogneiss ne dépasse jamais 8,
auquel cas la variance vaut v = 11 + 2 - 8 = 5,

La modélisation thermodynamique de ces assemblages
multivariants ne peut &tre effectuée. Pour réduire ce systéme
a des proportions analysales (v £ 2), on le divise en sous-
systémes permettant d’expliquer au mieux, les transformations
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minéralogiques subies par la roche.

3. Les.réactions d’échange et les réactions de transfert

Dans une roche, la détermination des conditions
Pression-Température de cristallisation des assemblages
procéde de deux méthodes qui sont les réactions d’échange ou
"exchange reactions" et les réactions de transfert ou '"net
transfer reactions".

1- Les réactions d’échange sont des échanges de deux cations
entre différents sites cristallographiques d’un méme minéral
(échange intracristallin) ou échange entre deux sites de deux
minéraux différents (échange intercristallin).

Puisque le nombre de moles des phases reste
identique, 1la variation de volume est négligeable. Seule,
1’entropie change. Ces réactions, peu dépendantes de la
pression constituent de bons géothermométres.

2- Par contre, dans les réactions de transfert, le nombre de
moles des phases change de sorte que ces réactions dépendent 2
la fois de 1la température (par l’intermédiaire de l’entropie)
et a4 la fois de la pression (par 1l’intermédiare du volume).

4. Notion d’équilibration

La détermination des conditions P-T d’un assemblage
métamorphique par l’intermédiaire des réactions d’échange et
de transfert signifie implicitement que 1’équilibre total

entre les phases soit atteint. La notion d’équilibration est
le concept de base de la thermodynamique & 1’équilibre.
Cependant, cette hypothése puisque non vérifiable est

difficile a justifier.

D’un point de vue thermodynamique, 1’équilibre
implique 1’égalité des potentiels chimiques des constituants
dans toutes les phases (cf. paragraphe 5.1). Les conséquences
e cette définition sont (1) 1l’homogénéité des phases, (2)
1’identicité de tous les grains d’une méme phase et (3) le
respect de la regle des phases (Loomis, 1983).

L’équilibre d’un assemblage métamorphique peut étre
défini d’une autre fagon : un assemblage métamorphique est a
1’équilibre si pour des conditions P-T fixées, la composition
des assemblages est indépendante du temps.

L’état d’équilibre ou de déséquilibre d’un systéme
est le résultat de la "compétition" entre vitesse
d’équilibration et vitesse de changement des conditions P-T.
Ainsi, lorsque la vitesse d’équilibration est supérieure a la
vitesse des changements. des conditions P-T, a chaque instant,
1’équilibre est atteint. Cette hypothése peut &tre justifiée
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lors d’une évolution prograde (augmentattion des paramétres P
et T). En effet, la vitesse d’équilibration gouvernée par les
processus de diffusion et de dissolution est fonction de la
température. Plus l’homogénéisation des phases est atteint,
plus 1’équilibre est justifié. Par contre, en régime
rétrograde (décroissance en P et T), on admet que la vitesse
d’équilibration est inférieure a la vitesse des changements es
conditions physiques (P et T). La préservation de paragénéses
qui ne sont pas stables & la surface de 1la Terre ou la
préservation de zonation chimique dans un minéral en sont la
conséquence directe.

Dans les différents exemples étudiés dans ce
mémoire, nous avons admis que 1’équilibre est atteint lorsque:
- les phases identiques ont une composition chimique
identique;
- aucune évidence de texture réactionnelle traduisant des
équilibres locaux n'est observée (c.a.d. textures
coronitiques).

,

5. Base de la thermodynamigue a 1’équilibre

5.1. Enersgie libre de Gibbs et potentiel chimigue

Dans un systeme donné, 1’hypothése de base de
l1’équilibre est la minimisation de 1’énergie de ce systéme.
Cette énergie, appelée energie libre de Gibbs est une
propriété extensive (c.a.d. elle dépend de 1la quantité de
phase présente). Par conséquent, dans un systéme constitué de
¥ phases, l’energie totale du systéme est

(1) Gtotar = ZxGx
A 1’équilibre, 1l’énergie libre de Gibbs est nulle.
(2) Gtotar = 0

L’energie 1libre de Gibbs est la somme des produits
des potentiels chimiques (u;i ¢ ) de chaque constituant i dans
une phase a par le nombre de mole (n¢) de cette phase telle
que

(3) Giotar = Zinap; @
(4) i@ = (8G/6n%)p, 1,18

ou P est la pression, T la température, ne/ B le nombre de mole
des phases a et B.

Le potentiel chimique d’un constituant i dans 1la
phase a n’est autre d’aprés (4) que 1la gquantité d’énergie
chimique apportée par une mole de la phase a«. Il s’exprime
également par
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{5) pi * = ui ° + RTLna; ¢

ou pi° est le potentiel chimique d’un constituant i dans les
conditions standards, a;j ¢ 1l’activité d’un constituant i dans
la phase a et R la constante des gaz parfaits.

L’état standard choisi est celui des pbles purs a P
et T données.

On peut des lors redéfinir l'équilibre comme suit:
A 1’équilibre, le potentiel chimique d’un constituant est
identique dans toutes les phases ou ce constituant est
présent. Considérons deux ©phases a et B et les constituants i
et j. A 1’équilibre on a

(6) pi® = pi B et pja = ;B
En combinant les équations (3) et (5) on obtient:

(7) Gtotal = Zinu;i ° + RTZLnna;®ri avec
(8) miajnt = K

K est la constante d’équilibre. Elle dépend de la composition
des phases et parfois de 1la température et de la pression. A
1’équilibre 1l’équation (7) se traduit par

(9) AG® + RTLnK = 0 avec 8G° = Zinj i °

A G’ est la variation des énergies libres de Gibbs de tous les
constituants dans chaque phase dans les conditions standards.

Considérons la réaction aA + bB = ¢C + dD. Lorsque
1’équilibre est atteint

(10) 8 G° + RTLn ((ac)cx(a?)d/(at)2%(aB)b) = O
Si toutes les phases sont des pbles purs a = 1 et par
conséquent

(11)AG° = 0

5.2. Fonctions H, S, Cp. et V

Les relations fondamentales de la thermodynamique
nous apprennent que

(12) G = H - TS et

(13) (8G/8T)P,n = -S (6G/6P)T,n = V
(8H/8T)P,n = Cp (8S/8T)P,n = Cp/T
¥ L’enthalpie H est 1’énergie associée a la chaleur. Lors

d’une ction, la chaleur absorbée ou libérée est l’enthalpie
de 1la réaction. Cette définition suggére implicitement que
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1’enthalpie absolue d’une phase ne peut &tre mesurée
puisqu’elle correspond & la variation d’énergie associée & la
chaleur entre deux états. On définit ainsi l’enthalpie molaire
de formation d’une mole de corps pur a partir de ces éléments
constitutifs pris dans leur état stable dans les conditions
standards. On la note 8:H° ou (AH:(T°,P°)).

* La variation d’enthalpie d’une phase 4 pression constante
s’exprime d’aprés (13) par
(14) AHr - BAHe® = 4 Cp(P,T)dT

Cp est la gapacité calorifique molaire d’une phase qui
représente la quantité de chaleur nécessaire pour élever la
température de cette phase. Les capacités calorifiques des
phases dans les conditions standards (P°,T°) sont données par
des formules empiriques qui représentent au mieux les valeurs

calorifiques mesurées (Tableau 1).

¥ L’entropie S traduit le degré d’ordre d’un systéme ou d’une
phase. Elle est d’autant plus élevé que le désordre est
important. Pour 1les phases solides, on distingue souvent
1’entropie de configuration qui se référe & 1la distribution
des atomes dans les différents sites cristallographiques (cf).
A 1 bar 1l’entropie d’une phase vaut
(15) S(1,T) = S(1,T°) + ((Cp(1l,T)/T)dAT

Contrairement a l’enthalpie, 1l’entropie d’une phase peut étre
mesurée a une température T° de référence.

X Le__volume molaire V d’une phase est déterminé par
diffraction des rayons X. Il dépend de 1la pression et de la
température par l’intermédiaire de deux coefficients a« et B.
a est le coefficient d’expansion thermique. Il mesure la
variation de volume en fonction de la température tel que

(16) a = 1/VX(8V/8T)s
B est le coefficient de compressibilité et correspond & la
variation de volume en fonction de la pression a température
constante de sorte que

(17) B = -1/V¥(8V/8P)r

Les pressions et temperatures de référence
précedemment décrites (P°,T°) sont en général 1 bar et 298.15
‘K. Par conséquent, l’enthalpie de formation, l’entropie et le
volume s’écrivent Hf (1,298), S(1,298), V(1,298).. Ces valeurs
ainsi que celles des capacités calorifiques sont exprimées
pour une mole de corps pur et sont données dans des tables.

6. Calcul de AG’

Reprenons 1l'’exemple de 1la réaction aA + bB = cC +
dD. A wune pression et une température données, il y a
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équilibre lorsque l’énergie libre de la réaction ( G(P,T)) est
nulle.

(16) AG(P,T)
(17) 4G(P,T)

0 et
AH(P,T) - TS(P,T)

L’intégration de AG(P,T) entre une pression et une température
données (P,T) et 1la pression et la température de référence
(P°,T") vaut d’'apreés (13)

T

(18) A G(P,T) = OD(AHf(1,298) - TAS(1,298) + fégs
Cp(1,T)dT

T p
—TJZQS(ACp(l,T)/T)dT + IlAV(l,ZQS)dP

6.1. Intégration suivant la température

Dans 1’équation (18), 1l’expression de la capacité
calorifique molaire est

[T [T
(19) }2985CpdT - T)298(ACp/T)dT

L’intégration de cette expression entre T et T° dépend de

l’expression polynomiale des capacités calorifiques molaires
utilisée.

6.2. Intégration suivant la pression

6.2.1. Les phases solides

Le changement de volume (dV/V) en fonction de la
température et de la pression est décrit par le coéfficient
d’expansion thermique {a) et le coéfficient de compressibilité

(B). L’intégration de ces coéfficients entre T et 298 °K pour
a et entre P et 1 bar pour B est (cf Powell, 1978)
[P IP
(20) J1 vsdP = J1 Vs(1,298)(1 + a(T-298) - BP)dP
(21) = P Vs(1,298)(1 + a{(T-298) - BP/2)
Pour les phases solides intervenant dans une réaction, le
volume molaire (Vs) dépend faiblement de la température et de

la pression. En particulier, lorsque o et § ont le méme ordre
de grandeur, ces coéfficients peuvent @&tre négligés de sorte
qgue l’expression (21) devient

{22) J1 VvsdP = (P-1) Vs(1,298)




6.2.2. La_phase fluide

Pour la phase fluide intervenant dans une réaction (
HzO0 et CO2z en ce qui nous concerne ), le volume est fortement
fonction de la température et de la pression. L’intégrale est
en général exprimée sous la forme

P
(23) J1 VedP = RTLnf

f est la fugacité du constituant HO ou CO: dans la phase
fluide. Les valeurs de cette intégrale sont données dans des
tables. Citons pour HzO Burhnam et al (1978), Delany et
Helgeson (1978), Bulakh (1979) et pour CO:2, Schmonov et
Schumlovich (1974), Schumlovich et Schmonov (1975), Bottinga
et Richet (1981).

Holland (1981) propose une expression polynomiale
simple : )

(24) RTLnf = a + bXT + cxT2

dans laquelle a, b et ¢ sont des coéfficients dépendant de la
température et de la pression tels que

(25) a = a1 + az¥P + aj¥P2
b = bi + bz%P-1 + ha%P-2 4+ by ¥P-1/2
C = cCc1 + c2%¥P + c3%P-2 4 cy%¥pP-1/2
Les valeurs es coéfficients a1, az .., c1, Cz2...s0ont données

par Powell et Holland (1985).

L’intégration compléte de 1’équation (18) conduit
aux équations suivantes:

a) Réaction solide-solide:

[T
(26) 8 G(P,T) = D (pH:(1,298)) - TAS(1,298) + }298aCpdT

T[T
—[ f298(ACp/T)dT + PAVs(1,298)(1 + «(T-298)
- BP/2)

b) Réaction solide-fluide:

[T
(27) BG(P,T) = A(AHe (1,298)) - TaS(1,298) + }2984sCpdT

T
—'[:JZQS(ACp/T)dT + PpVa(1,298)(1 + «a{(T-298) - pP/2) +
ng RTLnf




251

6.3. Calcul de AG’®

La résolution des équations 26 et 27 nécessite de
connaitre la valeur des parametres thermodynamiques pour
chaque phase minérale (c'est-a-dire He (1,298), S(1,298), Cp,
v{(1,298), a et B et la fugacité d’H20 ou de CO2. Toutes ces
valeurs sont données dans des tables (cf. Helgeson et al.,
1978 ; Robie et al., 1978 ; Powell, 1978 ; Holland et Powell,
1985 ; Berman et Brown, 1985 ; Berman, 1988).

Dans 1la plupart des roches naturelles, les phases
minérales n’ont en général pas une composition de pdle pur. De
ce fait, 1l'équation (27) ne peut plus &tre appliquée
directement. La position des courbes d'équilibre dans 1l’espace
P-T est modifiée en fonction de la composition réelle des
phases. Dans ce paragraphe, nous présenterons les
modifications de l’expression thermodynamique de 1'équilibre
gu’implique 1la prise en compte de la composition réelle des
phases.

7.1. Activité et éetat standard

Le potentiel chimique d’un constituant i dans wune
phase «a peut se diviser en deux termes: un terme indépendant
de la composition (ui °) et un terme dépendant de la
composition tels que

(5) Mi ¢ = p; ° + RTLn(ai @)

Ler potentiel chimique se définit par un état de référence y; °
dans les conditions de pression, de température et de
composition que 1l’on se fixe. En pétrologie métamorphique, il
est habituel d’utiliser comme état standard le pdle pur a une
pression et une température données.

L’expression (5) peut se redéfinir comme suit:
(28) ai @ = exp((pi %—pi °)/RT)

Ainsi, 1’activité d’un constituant i dans la phase «
correspond & la différence entre le potentiel chimique de ce
meme élément dans la phase a sous certaines conditions (P, T,
composition) et 1’état standard. D’apres (28), quelque soit
1’état standard choisi, 1l'activité d’un constituant i dans lsa
phase a pris dans son état standard est égal a 1.

AT
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7.2, Solution idéale , solution non-idéale

D’un point de vue thermodynamique, que se passe-t-il
lorsqu’une phase est constituuée d’un mélange de plusieurs
poles purs ? De fagon générale, le systéme va tendre a
minimiser son énergie. Deux cas peuvent se présenter.

7.2.1. La solution est idéale

Une solution est dite idéale si aucune interaction
énergetique n’a lieu entre les molécules des différents poles.
Le potentiel chimique s’exprime alors par

(28) gi @ i ° 4+ RTLn(X; 2) et
(29) aj @ X; @

Xi ¢ représente la fraction molaire du constituant i dans la
phase «. En d’autres termes, il n’y a ni variation de volume,
ni variation de <chaleur relatifs au mélange. Seul 1’é&ata
d'ordre du systéme change.

De facon générale, une solution est supposée idéale
si :
- les espéces atomiques qui se substituent ont des propriétés
rhysico-chimiques voisines,
- la phase considérée a wune composition proche de <celle du
p6le pur de référence,
- et le cas échéant, lorsque les paramétres d’interaction qui
mesurent la non-idéalité ne sont pas connus.

7.2.2. La_solution est non-idéale

Lorsque les atomes se substituant dans la solution
interagissent fortement, les modéles de solution idéaux ne
sont plus adéquats. L’exemple 1le plus caractéristique de
telles interactions est le phénoméne d’exsolution.

Le potentiel chimique d’un constituant dans une
phase se comportant de maniére non-idéale est

(31) Mi @ Mi ° + RTLn(X; 2%[; ¢) et
(32) a; @ X; axT; «

T'i* est le coéfficient d’activité du constituant i dans 1la
phase a. Il mesure la déviation de la solution par rapport a
un comportement idéal. Lorsqu’il est égal & 1, la solution est
idéale. En d’autres termes, RTLnl; ¢ correspond & une "énergie
en exceés" liée au mélange. Cette énergie formulée de facon
empirique par Margules (1895) a été généralisée en pétrologie
par Thompson (1967).

Considérons une solution binaire formée de deux
poles i et j. L’énergie libre de Gibbs en excés est

it rrcaitisani




(33) Gex = X! XXJ X(WgiJ ¥XJi 4+ Wgii xXi)

WGij et WGji sont 1les paramétres d'interaction déterminés
expérimentalement. Ils s’expriment par la relation

{34) Wg = Wg -T*Ws + (P-1)%Wy

Lorsque Wgid = Wgii, la solution est dite symétrique. Elle est
réguliére quand Wg = Wg et subréguliere si Wg dépend de la
température.

Pour une solution binaire i-j, on a
(35) RTLnT; ¢« = (1-X; @)2%(Wgid + (Wgdi -Wglid )¥2%X; @)

De la méme fagon, pour une solution ternaire i-j-k,
1’expression (35) devient (Wohl, 1953)

(36) RTLnC:i ¢ = Zp=;,k (1-X; «)2%(Wip + 2%XX; ax(Wepi-Wir))

+ X; ekXpex(1/2(Zp(Wepi + Wir) - Wik - Wki) + X; «%3Zp
(Wei -Wip) + (X; a-Xgo)*(Wik-Wki) - (1-2%X; ¢)*Ci;x)
Cijx est une constante ternaire qui représente les
interactions energétiques entre les constituants ijk, iij,

iik, etc...

On voit donc gque dans une solution non-idéale,
1’activité d’un constituant ne dépend pas seulement de sa
composition mais aussi de la pression et de la température.

L’estimation de l’activité d’un constituant
nécessite de calculer 1la fraction molaire de ce constituant.
Deux méthodes de calcul de la fraction molaire ont été
proposées par Bradley (1962) puis ont été discutées par Wones
et Eugster (1965), Ghent et Devries (1972), Saxena (1973). Ce
sont (i) le modéle de mélange moléculaire et (ii) le modéle de
mélange ionique.

Pour illustrer la distinction entre ces deux
modéles, prenons une solution d’olivine supposée idéale
(Mg,Fe)28i0;:. Selon le modéle moléculaire, 1’activité de la
forstérite ou fayalite est égale 4 la fraction molaire de ce
meme constituant (c.a.d. aro®! = Xmgzsioa et ara®l = Xrez2sio4
). Si 1’on considére le modéle ionique, les sites M; et M: sur
lesquels ont lieu la substitution sont distingués
contrairement au modéle précédent de sorte que aro®t =
(XMgzsioa)?2. L’activité de ces constituants dépend fortement
du choix du modéle de solution (Figure).

A partir des lois de la thermodynamique statistique,
Kerrick et Darken (1975) ainsi que Price (1985) dérivent des
expressions permettant de calculer de fagcon rigoureuse
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1’activité d'un constituant dans un mélange idéal.
(37) ai ¢ = k(Q/01)

Q représente le nombre de configurations possibles dans la
solution solide pour chaque constituant i et Qi représente ce
meme nombre de configuration par addition d’une unité de
constituant. Le rapport Q/Qi est également appelé activité de
configuration (Price, 1985). k est une constante égale &
1’unité si 1’état standard choisi est celui du pole pur.

Considérons une solution binaire ou deux cations A
et B se substituent sur un seul site u (A,B)uZv. pour le
mélange, le nombre de configuration vaut

(38) Q@ = (na + np)!/(na!ne!) = n!/na'ng!

ou na et ns sont respectivement les nombres de cations A et B.
Pour le constituant AuyZy et par addition d’une wunité de
constituant, on a

(39) Qauzv = {(na + ng + u)!'/{{(na + u)!ng!)
= (n 4+ w(n+tu-1){(..(n+1)n!/(na+u) (na+u-
1)..nA!n3!

Comme dans un minéral na et n sont trés grands en comparaiscn
de u, n+uzn et nA+uzxnA et par conséquent

(40) Qauzv = nt¥n!/((na)v*¥ns!*ns!)
D’aprés (37), l’activité de ce constituant AuZv est donc

(41) aauzyv = k(Q/QAqu) = k(nA/(nA+nB))“ = k(XA)u =
k{Xauzv )

De maniére plus générale, si 1les substitutions ont
lieu sur j sites cristallographiquement distincts

(42) aj ¢ = kn; (Q/Q:1)

Cette méthode présente 1’intérét de tenir compte de
toutes les substitutions. En outre, les phénoménes
d’électroneutralité peuvent é&tre considérés (Kerrick et
Darken, 1975). Elle revient & <calculer pour chaque site

cristallographique, la fraction molaire du cation qui se
substitue dans ce site.

9. Discussion

Le calcul de 1la position d’une courbe d’équilibre
dans 1l’espace P-T présente un certain nombre de limitations
dont la premieére est 1’équilibre entre les différentes phases
minérales et fluide.
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Par ailleurs, la position de la courbe dépend de
plusieurs facteurs qui sont

la valeur des paramétres thermodynamiques des pdles purs;
les modéles de solution solide des phases minérales;

- le modéle de solution solide de la phase fluide;

la composition chimique des phases.

Les paramétres thermodynamique des pdles purs et des
zolutions solides sont en général obtenus expérimentalement a
haute température de sorte que l'extrapolation de ces données
a basses températures introduit des erreurs. Les erreurs
analytiques sur la composition chimique des phases sont en
général peu importantes (cf. chapitre V).

On voit donc que la fiabilité des résultats obtenus
dépendent essentiellement des données expérimentales dont nous
disposons. Néanmoins, quelque soient les résultats obtenus, la
modélisation thermodynamique des équilibres de phases
appliquées a différentes roches et en wutilisant les mémes
données expérimentales, permet de contraindre "de facgon
relative"” les conditions P-T de cristallisation des
assemblages.
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Annexe 2

Thermodynamique des solutions solides:
application aux phases minérales et fluide
des orthogneiss
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Annexe 2

Thermodynamique des solutions: Applications aux
Phases minérales et fluides des granites.

Dans 17état cristallin, les atomes ne se
répartissent pas au hasard mais occupent au contraire des
sitgs particuliers de maniére a minimiser 1l’énergie du
cristal. On appelle site tétraédrique ou de coordination 4,
les sites dans lesquels les cations sont entourés par 4
oxygénes. Ces sites sont en général occupés par des cations de

taille moyenne tels que Si et Al. Les sites octaédriques ou de
coordination 6 sont ceux dans lesquels les cations sont
entourés par 6 oxygénes. Les cations de taille plus importante
tels que Ca, Mg, Fe, Ti sont distribués dans ces sites. Par
contre, les gros cations (K, Na) ne peuvent s’y localiser.

La connaissance de la répartition de ces cations
dans les sites cristallographiques est importante puisqu’elle
permet de calculer 1les formules structurales des minéraux et
l’activité de ces constituants.

Dans les métagranites, les phases minérales sont peu

nombreuses. Les plus communes sont le gquartz, 1le feldspath
potassique et le plagioclase, la biotite, le mica blanc, la
chlorite, 1’ épidote, le grenat et les accessoires
(sphene/rutile, zircon, apatite). Nous examinerons

successivement par ordre de complexité croissante les phases
minérales supposées idéales (épidote, chlorite, biotite, mica
blanc, rutile/sphéne, puis non idéales (feldspaths et grenats)
et enfin la phase fluide.

2. Les épidotes

Les épidotes sont communes dans de nombreuses
paragenéses métamorphiques de différentes 1lithologies (cf.
Deer et al., 1986). Dans les paragenéses métamorphiques des
roches de composition granitique, les épidotes, de formule
structurale X322 M3 T2 (0,0H,F)!3 forment une solution solide
entre le pble zoisite/clinozoisite (Caz Al Sis 0:1:2(0H)) et
pistacite (Caz {Fe3+) Siz012(0H)). Les formes les plus

courantes sont monocliniques. Dans les épidotes naturelles, la
substitution vers le pdle pistacite ne dépasse pas 33 %
molaire de la solution. Ce phénoméne s’explique par la
tendance que présente le Fe 3+ a4 se distribuer dans un des
sites octaédriques M de la structure monoclinique, et plus
particuliérement dans le site le plus large, le site M3 (De
Coster et al., 1963; Bancraft et al., 1967; Dollase, 1971).
Une faible quantité de Fe?* peut toutefois &tre présent dans
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le site Mi, malis jamais dans le site Mz (Dollase, 1973). En
général, d’autres substitutions interviennent dans 1les sites
tétraédriques T (Al3+, Si) et de coordination 8 (Ca, Mg,Fe2*t,
Mn).

La présence de domaine d’immiscibilité dans les
épidotes a été suggérée par Strens (1963, 1964, 1965)
Holdaway (1965), Heitanen (1974), Raith (1976) entre Xre
0,13 et Xre = 0,25 et Perchuk et Aranovitch (1972) entre Xre
0,15 et Xre = 0,42 a 300°C et 1 kbar. Holdaway (1972) estime
le coefficient d’activité & 635°C tel que = 0,7 ¥ (1-X;)¢2
ou Xi est la fraction molaire de 1’épidote. Cependant, cette
hypothése a été maintes fois discutée. En 1’absence de travaux
expérimentaux élaborés, nous supposerons la solution solide
clinozoisite-(CazAl38i30;:2 (OH)) - épidote
(Ca,Fe?*Al;Si30:2 (OH)) idéale.

1~

A titre indicatif, nous détaillerons pour les
épidotes, la méthode de calcul de la fraction molaire. La
démarche suivie sera identique pour les autres phases

minérales dont le comportement est idéal..

Considérons une épidote de formule {(Ca,Mg):
(Al,Fe3+*)3 Si30:2(OH). Dans 1’état standard d’aprés Kerrick et
Darken (1975), le nombre de configurations possibles Q (cf.
Annexe 1, paragraphe 8) vaut

Q = [(nay + nre)!(nca + nug)'l1/[nat 'nre 'nca'nug !l

Deux cas peuvent &tre envisagés

(1) Le Fe?** n'’est présent que dans 1le site M;. La
solution est dite ordonnée (solution-solide : Czo-Ps).

{2) Le Fe3* se 1localise dans les sites Mz et M;
identiques. La solution-solide est désordonnée

(solution-solide: Zo-Ps).
Dans le premier cas,

Qzo = [(nar + nre + 1)M3!{nca + nmg + 2)!]1[(nar +
1)!'nre!(nca + 2)'nug!]

Qzo = [(nar1 + nre)!(na1 + nre)(nca + nug)l?2{(nca + nug)!']
/ [nai 'nre!.na1 .nca2 .nca 'nug ! ]

et - Q/Qz0 = [na1/(na1 + nre)l.[nca/(nca + nmug)l? = Xa3 M2
(XcaX)2

Dans 1’état standard, 1l’activité de la clinozoisite est égale

a 1. Par conséquent, kzo = 1 et azoe = X(a1)"?.X(ca)z¥. Dans le

second cas

Qzo = [(nar + nre + 2)!'{(nca + nmgl2(nca + nug)'l /
f(nar + 2)!'nca!nug!.nre.nca2?l
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Qzo = [(Na1 + nre)2.(nca + nmg)2(nca + nmg)'l /
[(nai )2 .(nca)2.'nai 'nre 'nca 'nug !1]

_Q/Qz0 = [natr/(ni1 + nre)l? . [nca/{(nca + numg)l?
(XAlM13)2 . (XCax)Z

et azo = (XaiM13)2 |, (Xca¥X)2
Considérons une épidote de composition
CazFeo,a5Al2,55513012(0H). Selon le modéle 1 ordonné, aczoe =
0,55 tandis que selon le modéle 2 désordonné azo. = 0,60. Cette
différence est négligeable comme en témoigne la figure 1 ou la
courbe "4 Czo + Qtz =5 An + Gro + 2 H:0" est calculée a

pression constante pour différentes valeurs de l’activité de
la zoisite.
Etant donné que dans les granites, 1'épidote observé

est en général une forme monoclinique, nous wutiliserons
toujours le premier modéle dans lequel la solution est
ordonnée.
3. Les chlorites

Dans les exemples traités dans ce mémoire, aucune
paragenése minérale & chlorite n’a été observée. Néanmoins,

cette phase minérale est parfois présente dans les parageneses
métamorphiques de bas grade (cf. chapitre I). e

Les chlorites sont de formule structurale Mg Ti Oio

(OH)s . La répartition des cations se fait de 1la maniére
suivante:

site M = Mg, Fe2t, Fe3+, Al3+t

site T = Si, Al3+

De nombreuses substitutions ont lieu (cf. Deer et

al.,, 1977). Cependant, seuls sont connus les paramétres
thermodynamiques du pdle clinochlore (MgsA1:2S81030:0(0OH)s).
Powell et Evans (1983) propose une formule permettant de

calculer 1l’activité du clinochlore basée sur la répartition
site par site des cations.

aclinChl! = 64 o (XugM2)3 . (XygM1)2 |, (XpiM1) | (Xa1 T)
e (X5 T)2 . (X(ou)V)®

L’estimation des cations Mg dans les sites M; et M: est basée
sur 1Ll’hypothése que tous les cations Mg, Fe?* se répartissent
de maniére équitable dans les sites My et M: tel que

r = Mg/Fe = (Mg/Fe )Mt (Mg/Fe)M2

4. Les biotites
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Annite Sidérophyllite
KFe,[Si; ALO, 1 (OH), KFeZSAl.S[SiZSAlﬁ()m](OH)2
Biotite
Phlogopite T
KMg5[Si;ALO, 1(0H), KMg, ; Al 5[SE5A[15010M0H)2
Phlogopite Eastonite

Fig. 2 : Diagramme schématique des pdles de la biotite. D apriés
Deer et al. (1977).




263

Les biotites gu sens large sont des micas tri- -

octaédriques de formule structurale A M3zVI TyaI!V O30 (OH,F):2.
Les cations se répartissent de la maniére suivante

site A = K, Na, Ca,
site M = Mg,Fe2+, Fed3t+, Al, Ti,
site T = Si, Al.

Les pdles les plus importants sont l’annite, la phlogopite, la
sidérophylite, l’eastonite (Fig. 2). Cependant dans les
biotites, de nombreuses autres substitutions interviennent
(cf. Dymek, 1983; Guidotti, 1984).

- Fe2+ = Mg2+

- Na'l‘ - K+
- Fe3t+ = Al3+
- (Mg.Fez+)Iv + Si4+ 1YV = Al3+ 1V + Al3+ V1 -

substitution tschermakitique
- 3(Mg,Fe2*)VI = 2 AlvI 4 VI
- Al3+ VI 4 Si4+ IV = TPivI 4 AJIV

En raison de 1la complexité de ces solutions, seules
les substitutions majeures ont fait 1’objet d’études
expérimentales : FeMg-: (Eugster et Wones, 1962 ; Wones et

Eugster, 1965), la substitution tschermakitique (Rutherford,-

1973 ; Hewitt et Wones, 1975 ; Robert, 1976), NaK.i (Carman,
1974 ; Franz et Althaus, 1976).

Nous n’aborderons ici que la solution-solide Annite-
Phlogopite faisant intervenir la substitution Fe2+-Mg2+, Selon
les auteurs, cette solution-solide se comporte de maniére
idéale (Muller, 1972 ; Wones, 1972 ; Hovis et Wones, 1973) ou
non-idéale (Eugster et Wones, 1962 ; Wones et Eugster, 1965).
Cependant, aucun de ces travaux n'’a permis d’estimer avec
précision les parametres d’interaction de la solution. Par
conséquent, nous supposerons la solution-idéale.

En wutilisant les méthodes statistiques de Kerrick et
Darken (1975), les fractions molaires de l’annite et de la
phlogopite s'’expriment par

SannBio = XannBioe = 9,48 . (Xg2) . (Xrez+M)3 . {Xa1 )T
(XsiT)2 . (XcomyV)2

apni Bie = Xpp;Bio = 9,48 . (XgA) . (XugM)? . (Xa1 )T . (XsiT)3
e (X(omyV)2

Powell (1978) et Powell et Evans (1981) proposent une méthode
de calcul la fraction molaire des cations dans chaque site
cristallographique en faisant les hypothéses suivantes

1) Les sites octaédriques se divisent en 2 sites M; dans
lesquels rentrent préférentiellement Al puis (Fe?2*, Fed+ Mg..)
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et un site M:.

2) Les cations Fe2t et Mg?2+ se répartissent de la mé&me maniére
dans les sites My et Mz tel que

r = Fe/Mg = (Fe2*/Mg)M1 = (Fe2+/Mg)H2

aannBie = 9,48 . (Xgt) . (Xpezs+Mt)2 . (XF92+)M2 . (Xa1T)
(X5iT)? . (Xcom V)2
apnp) Bio = 9,48 . (Xgd) . (XmgMl)2 , (XugM2) . (Xa1T) . (Xs;T)3
. (X(om)V)2

Par 1l’intermédiaire du rapport Fe2* /Mg, le calcul de
la fraction molaire, 1'activité de l’annite et de 1a
phlogopite dans la biotite dépend du type de normalisation
employé en particulier 1’estimation du Fe3*. De nombreuses
méthodes de normalisation ont été décrites dans la littérature
{Dynmek, 1983). Les plus communément employées sont 1la

normalisation a 11 oxygénes et la normalisation a 7 cations.

Normalisation a 11 oxygénes

Dans cette méthode, +tout le fer est supposé &tre
sous forme divalente et le total de la charge des cations est
égal a 22.

~

Normalisation a 7 cations

Ce type de normalisation suppose une occupation
compléte des sites tétraédriques et octaédriques (cf.
Metington et Munoz, 1975) de sorte que

Total des cations-(K+Na+Ca+Ba) = 7.

Lorsque 1la formule structurale comporte 10 oxygénes et 2
(OH,F,Cl), 1le Fe3t+ est égal a la différence entre le total des
charges cationiques 22 moins le total des charges positives
calculées dans la formule. Cette méthode ne tient pas compte
des sites octaédriques vacants et conduit en général a une
surestimation du Fe3+t,

Ird

Normalisation &4 7 cations + Ti + Alxc

Dymek (1983) propose une normalisation permettant
une estimation plus rigoureuse du Fe?t. Dans ce type de
normalisation, 1l’hypothése de base est la création de sites
octaédriques vacants par substitution de Ti et Al. Elle
s’exprime par

Total cations-{K+Na+Ca+Ba) + Ti + 1/2 Alvi,. = 7

ot AlVIy. = (Al+Cr)¥i-AllV+(K+Na+2Ca+2Ba).
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Le Fe3* est estimé par la différence entre le total
de 1la charge cationique (22) et le total des charges positives
de la formule structurale calculée.

Pour illustrer 1’effet de la prise en compte de Fe3*
dans le calcul de l’activité de l’annite et de la phlogopite,
deux biotites provenant (1) de la Nappe du Grand Paradis, (2)
d’un orthogneiss du Gotthard ont été traitées par les méthodes
de normalisation a 11 oxygénes et 7 cations + Ti + Alxc a
l’aide d'un programme informatique élaboré par Marquer. Pour
chaque méthode, la courbe Ann + Mus + Qtz = Alm + Mi + H;O est
calculée (Fig. 3). Le Pe?t a pour effet de diminuer 1l’activité
de 1l’annite, d’augmenter celle de 1la phlogopite et par
conséquent de déplacer la courbe Ann + Mus + Qtz = Alm + KF +
H20 vers les hautes températures. Dans le cas présent, ce
déplacement est de 10° pour wun % molaire de 14,5 % de Fe3*
(Grand Paradis) et de 20° pour un % atteignant 21,5 %
(Gotthard). Dans les métagranites, ces faibles teneurs sont en
général observées. Lorsque le fer bivalent est inférieur & 20
de ce géothermomeétre, 1’effet du Fe?* sur le déplacement est
négligeable et 1l'’utilisation de la normalisation a 11 oxygénes
est jusfifiée. '

5. Les micas blancs

Les micas blancs sont des phyllosilicates
dioctaédriques dont la formule structurale est AM2V¥I T4 IV Ojq
{OH)2. Les cations (K,Na,Ca,Rb,Cs,Ba) remplissent les sites A,
(Al,Mg,Fe?* ,Fe3* ,Mn,Li,Cr,Ti), les sites octaédriques M et
(Si,Al), les sites tétraédriques T.

5.1, Les substitutions

Tout comme les Dbiotites, les micas blancs forment

des solutions complexes ou prennent part de nombreuses
substitutions. Nous décrirons succinctement les plus
importantes:

La substitution phengitique & tschermakitique

Cette substitution représentés par le vecteur

d’échange:
(Mg .Fet )VI + (Si)!V = (Al)IVv 4+ (Al)vr

décrit 1la déviation du pble muscovite (K Alz Siz O:10 (OH):z)
vers le pdle celadonite (K Mg Al Sis Oi1¢ (OH):z) (Fig. 4). Elle
a fait 1’objet d’une trés grande attention chez les
pétrologistes. En effet, en présence d’un assemblage AFM, la
substitution phengitique diminue & température croissante (cf.
Guidotti, 1973, 1978; Myashiro et Shido, 1985). D'autre part,
en présence de l1’assemblage Qtz-KF-Bio, les travaux

VITETIITN
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expérimentaux de Velde (1967) et Massonne et Schreyer (1987)
ont montré que la valeur de 1la substitution phengitique
augmente a pression croissante.

La substitution Fe3+ = Al3*

Cette substitution accompagne souvent la
substitution phengitique (cf. Guidotti, 1984). Parce que les
analyses microsondes ne distinguent pas le fer +trivalent du
fer divalent, cette substitution est difficilement évaluable.
Néanmoins, plusieurs méthodes permettent d’estimer le Fe3*t,

La substitution dioctaédrique-trioctaédrique

2(M3+)VI - 3(R2+)VI
(Brown, 1968) qui correspond & la sclution dont les pdles sont
des micas de type muscovite et biotite.

La substitution en site A

La plus importante est la substitution K*=Nat* entre
les ©pdles muscovite (K Als Sis Oi10(OH)z) et paragonite (Na Al;
Sis O010{(0OH)2). Cette solution-solide est fortement non-idéale.
En effet, de nombreux travaux expérimentaux ont montré
1’existence de lacune de miscibilité entre les pbdles muscovite
et paragonite (Eugster et al., 1972, 1979 ; Chatterjee et
Froese, 1975 ; Blencoe, 1977 ; Chatterjee et Flux, 1986) (Fig.
5). Cependant, on ne connait pas 1’influence des autres
substitutions, en particulier 1la substituion phengitique sur
le comportement de la solution Mus-Pa {(Chatterjee et Flux,
1986) .

Notons toutefois que, dans les métagranites, la substitution
du pdle muscovite, vers le pdle paragonite est négligeable et
ne dépasse pas 2-3 % molaire.

Substitution en titane

En présence d’une phase saturée en titane
(rutile/ilménite) dans un assemblage AFM, la teneur en titane
croit avec la température (Andolti, 1978 ; Tracy, 1978). Elle
s’exprime & basse température par
2(Mg2+ ,Fe2+ )Vl = (Tit+)vI 4 ( VI

ek, & haute température, par
(Mg2+ ,Fe2+)vVI 4 (Ti4*)VI = {(2A13+)Vv:
(Ti®+)VDI + (Al3+)IV = (Al3+)VI 4 (Si2+)1V

Toutes ces substitutions ne sont en général pas
indépendantes. Ainsi, 1lorsque la substitution phengitique
augmente, la teneur en paragonite du mica décroit (Fletcher et
Greenwood, 1579 ; Chopin et Maluski, 1980 ; Heinrich, 1982).
Dans les orthogneiss, la substitution phengitique est
prédominante. D’autre part, les courbes d’équilibre
utilisables dans ces roches font intervenir, soit 1le pdle
muscovite, soit le pble celadonite. Seule nous intéressera la

TG 6
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solution solide entre ces deux pbles. Bien que cette solution
solide ne se comporte pas de maniére idéale selon Miyashiro et
Shido (1985), en 1l’absence de données expérimentales, nous la
supposerons idéale.

5.2. Calcul de I

La répartition des cations dans les différents sites
cristallographiques se calcule de la méme maniére que pour les
biotites en distinguant les sites octaédriques M; et M,
(Powell, 1978; Powell et Evans, 1983).

amusMP = 9,48, (XgA).(XarM1)2 (X M2)  (Xa1 T). . (XsiT)3 . (X(omy V)2

4. (Xg2) (Xar M) . (Xmg, reMt) . (X M2), (XsiT)4.(X(om¥)2

Bcel MD

D’aprés ces formules, on voit donc que la prise en
compte du fer bivalent va influencer seulement l’activité de
la céladonite dans le mica blanc.

Normalisation a 11 oxygénes

Cette méthode suppose que le fer est sous forme
divalente. Elle permet une évaluation directe du taux de
substitution phengitique {Fig. A2.6) et dioctaédrique
(Marquer, 1987, Fig. 3.13 A, p. 84).

Normalisation a 6 cations

En négligeant les lacunes de substitutions dans le
site A, cette méthode s’exprime par

Total cations (A + VI + IV) - (K,Na,Ca) = 6

Lorsqu’aucune substitution diocta-trioctaédrique et aucune
lacune de substitution associées au Ti n’a lieu, elle permet
une estimation du Fe3*. Cependant ces conditions sont rarement
observées dans les micas blancs naturels.

Normalisation a 7 cations + Ti
Cette méthode est basée sur la formule
Total cations (A + VI + IV)-(K,NA,Ca) + Ti = 6

Outre 1’avantage de tenir compte des lacunes de substitution
liées au titane, elle permet une quantification du Fe3* par
1’intermédiaire de deux diagrammes présentés par Marquer
(1986): (Fe+Mg)f(Si) et (Fe+Mg)f(Charges VI+IV),.

Dans les exemples traités dans le chapitre V, le taux de fer
trivalent ne dépasse pas 10 en pourcentage molaire.
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6. Les phases minérales accessoires

Un certain nombre de phases minérales accessoires
peuvent étre présentes dans les orthogneiss. Ce sont
1’apatite, 1le zircon, 1’allanite, 1’ilménite, le rutile et le
sphéne. Seules les deux derniéres nous intéressent ici:

Rutile: TiOq
Sphéne: Ca Ti Si 04 (OH,F)

Leurs activités respectives sont:

aru = Xri = 1 et asph = Xca.Xri .X(om)

Les grenats ont une formule générale X; Y, Z3 O1:.
I.es cations de coordination 8 sont Ca, Fe2*, Mg, Mn. Les sites
Y de coordination 6 sont occupés par Al3t, Fe3+, Cr3t. Si se
localise dans les sites tétraédriques Z. On divise en générale
les grenats en deux séries : les grenats calciques ou
Ugrandites et les grenats alumineux ou Pyralspites (Tab. 1).
Les solutions solides sont étendues dans chaque série et un
peu plus limités entre ces 2 séries.

Deux types de grenat peuvent &tre observés dans les

granites. Ce sont (1) le grenat magmatique et (2) le grenat
métamorphique.
Dans les orthogneiss, le grenat magmatique se

distinguent des grenats métamorphiques par

- sa taille plus importante,

- une altération par chloritisation plus considérable,

- une fracturation plus poussée,
mais surtout par une composition chimique significativement
différente. Ces grenats se caractérisent par une forte teneur
en almandin (60-70%) et en teneur variable en pyrope-
spessaline. Par contre, la teneur en ¢grossulaire est en
général négligeable (< 5%). De tels grenats sont connus dans
la littérature et sont caractéristiques de roches de
composition granitoide peralumineuses (Allan et Clarke, 1981 ;
Clarke, 1981 ; Clark et Lyons, 1988).

Le grenat métamorphique est limpide, de trés petite
taille. La composition de ces grenats se situe en général
entre les pdles grossulaire et almandine (50%Gro-50%Alm &
30%Gro-70%Alm) avec une teneur wvariable en sSpessartine
(inférieure a 10%) mais qui peut atteindre dans certains cas
33% {(Steck, 1966). La teneur en pyrope est toujours
négligeable. Ces grenats calciques proviennent de la
déstabilisation du plagioclase. En effet, lorsque dans les
granites peu déformés en grenats se localisent essentiellement
dans les anciens sites & plagioclases (Ackermand et Karl,
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Pyralspite Ougrandite
Pyrope Mgz Alz 5iz 0O) Ouvarorite Cax Crz 8iz 0Oi2
Almandin Fez2r Ais Siz 0312 Grossulaire Caxz Alz Siz 032
Spessartine Maz Alz 8ixz 012 Andradite Cax Fe3+s, Siz 0312

Tab. 1 : Formule chimique des péles du grenat.

Ganguly et Saxena Geiger et al Anovitz et Essene
Modéle 1 Modéle 2 Modéle 1 Modéle 2
Wrta-Fe -2.636 -10.623 -3.080 6.240 0.628
WhFe-Ca 19.330 7.196 13.680 23.800 6.276.10-3
WgFe-Ca 5.276.10-3 0 o} 1.4.10-3
WyCa-Fe 0
WyFe-Ca ) 0.300
Tab. 2 : Paramétres de Margule de la solution solide Grossulaire-Almandin de Ganguly et

Saxena (1984), Geiger et al. (1987) et Anovitz et Essene (1988).
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Gt
— X Fe

Gt

0,54

| Gt
- XCa

Fig. 6 : Diagramme xCaG"—aCaGt d’aprés les données expérimentales de Cressey et al. (19758)

<
obtenues a 850, 900, et 1000 C,
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Fig., 7 : Diagramme ai-Xi dans le gremat (i = Ca-Fe) calculé a 500 C d’aprés les modéles
pour lesquels Ws = ¢ modéles de Geiger et al. (19567) et Ganguly et Saxena (1984, 24
modéle) (A) et dlapreées® les modeles pour lesquels Ws 0 , modeles de Ganguly 2t Saxena

(1964, ler modéle) et Anovitz et Essene (1957, modéles 1 et 2) (B).
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1972 ; chapitre III). Les grenats de composition semblable
sont connus dans les orthogneiss de composition granitique
{Ackermand et al., 1972 ; Frey et al., 1976 ; Aschwork et
Evirgen, 1984 ; Steck, 1966 ; Dal Piaz et Lombardo, 1986) ou
tonalitique (Evans et Patrick, 1987). Dans tous les cas, ils
sont essentiellement constitués des trois pdles Gro-Alm-Spess.

7.1 Modéle de solution-solide binaire Grossulaire-Almandin

De nombreux auteurs se sont intéressés a la solution
solide grossulaire-almandin et ont montré que cette solution
se comportait de maniére non idéale (Ganguly et Kennedy, 1974
; Cressey et al,, 1988 ; Cressey, 1981 ; Ganguly et Saxena,
1984 ; Geiger et al., 1987 ; Anovitz et Essene (1987). Nous en
ferons une bréve revue.

Cressey et al. (1978) sont les premiers qui & partir

de 1’équilibre "3 An = Gro + 2 Sil d’Al + ~Qtz" étudient
expérimentalement les ©propriétés de mélange entre le
grossulaire et 1’almandin. Entre 850°C et 1000°C, 1ils

observent une déviation modérée & 1’'idéalité, cette déviation
diminuant & température croissante (Fig. 8). A partir de ces
travaux expérimentaux et d’observations naturelles, Ganguly et
Saxena (1984) proposent deux modéles de solution basée sur
1’hypothése que l’entropie en excés du mélange Gro-Alm est
identique & celle du mélange grossulaire - pyrope (Wsca-re =
Wsre-ca) (Fig. 9 et Tab. 2).

De la méme fagon que Cressey et al. (1978), Geiger
et al. (1987) étudient expérimentalement le joint Gro-Alm. Les
résultats de leurs travaux montrent qu’a 500°C la solution est
faiblement non-idéale et a 1000°C, elle tend vers 1’'idéalité.
A partir d’une certain nombre de barométres connus dans le
systéme CFAST Anovitz et Essene (1987) évaluent les paramétres
d’interaction de la solution Gro-Alm-Spess se basant sur les
mémes hypothéses que Ganguly et Saxena {(1984). Deux modéles
sont proposés (Tab. 2).

Actuellement, 5 modéles de solution solide
grossulaire~-Almandin sont disponibles. . Les valeurs des
parametres d’interaction sont données dans 1le tableau 2. Ils
sont tous exprimés sous la forme d’une solution sclide
subréguliére. Ces modeéeles peuvent &tre subdivisés en 2
classes:

1- les modéles de solution pour lesquels Ws = O (Ganguly et

Saxena, second modéle, 1984 ; Geiger et al., 1987) et (2) ceux
pour lesquels Ws=0 (Ganguly et Saxena, ler modéle, 1984 ;
Anovitz et Essene, modéles 1 et 2, 1987). La différence entre
ces modeles est illustrée sur un diagrame a; -Xi calculé a T =
500°C (Fig. 10). Plusieurs remarques s'imposent.

En ce qui concerne l’activité du grossulaire dans le grenat:

T
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Anovitz & Essene 1
Ganguly & Saxena 1
Anovitz & Essene 2

Ganguly & Saxena 2
Geiger § al

modeéle ideal

T(°C)

0. I | I | >
300 400 500 800

Fig. 8 : Courbe "3 Gro + 5 Mus + 6 Qtz = 6 C20 + 5 Mi + 2 H20" calculée en utilisant un
modéle de solution solide binaire Gro-Alim (courbe idéal) et les 5 modéles de solution
solution non- idéale (Ganguly et Saxena, 1981, moddles 1 et 2 ; Geiger et al., , 1987 ;
Anovitz et Essene, 1957, modéles 1 et 2). Exemple d’un orthogneiss du Grand Paradis (voir
texte pour commentaire et <cf. chapitre V). Les paramétes thermodyvnamiques des pdles purs

sont de Powell et Holland (1985).
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~ Tous les modéles présentent une déviation positive a
1’idéalité.

- Les modéles de solution solide pour lesquels Ws = O
(Fig. 10) sont plus proches de 1'idéalité que les
modéles pour lesquels Ws = 0.

- L’activité du grossulaire dans 1le grenat dépend
fortement du modéle de solution choisi. En effet,
considérons un grenat de composition 50%Gro-50%Alm.

L’activité du grossulaire varie dans le grenat de 0.2 2a
0.8.

En ce qui concerne l’activité de 1l’almandin dans le grenat:

- Les modéles de solution-solide présentent tous une
déviation négative a4 1’'idéalité.

- L’activité de 1l’almandin dépend peu du modéle de
solution. Pour une méme composition de grenat (Xca =
0.5) la variation maximale de l’activité de 1’almandin
dans le grenat entre les différents modéles ne dépasse
pas O.1.

La conséquence immédiate de ces observation est que
(1) le choix du modéle de solution aura une trés grande
importance pour le calcul des courbes d’équilibre ou le
grossulaire est présent et (2) aura un r&le mineur sur les
équilibres ou l’almandin intervient. A priori, le choix du
modéle de solution est plus ou moins arbitraire. D’autre part
aucun test ne permet de juger la validité de ces différents
modéles. Nous allons voir sur un exemple naturel que des
données extérieures peuvent contraindre ce choix

L’orthogneiss étudié provient de la nappe du Grand
Paradis (cf. chapitre V). Les conditions P-T de la paragenése
observée (Qtz-KF-Ab-Bo-Ph-Ep-Gt) sont estimées par le calcul
de deux courbes d’équilibre qui sont

(1) 4 Gro 5 Mus + 6 Qtz = 6Czo + 5 Mi + 2 H20
(2) 1 Ann + 1 Mus + 3 Qtz = 1 Alm + 2 Mi + 2 H;O0.

Les courbes sont calculées en tenant compte de la
composition réelle des phases en supposant (1) que le grenat

se comporte de maniére idéale (courbe "idéal") et (2) que la
solution solide du grenat soit non idéale. La courbe (1)
dépend fortement du modéle de solution choisi (Fig. 11). Pour
des températures de 1l’ordre de 500-550°C, les pressions

estimées sont de 10-12 Kbar selon les modéles de Ganguly et

Saxena (2d modéle) (1984) et Geiger et al. (1987) et 15-1 kbar
selon les modeles de Ganguly et Saxena (ler modéle) (1984) et
les deux modéles d’Anovitz et Essene (1987).

En 1’absence de jadéite, la  courbe "Ab = Jd + Qtz"
constitue wune limite supérieure en pression de 1’ordre de 13-
15 kbar pour les mémes températures (500-550°C) . En
conséquence les modéles de Ganguly et Saxena (ler modeéle) et
d’Anovitz et Essene surestiment la valeur de 1l’activité du
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A modele ideal

20 - P ( kbqr) Anovitz & Essene 1

Geiger & al

Anovitz & Essene 2
Ganguly & Saxena 1

Ganguly & Saxena 2

| | | |
300 400 500 600
Fig., 9 : Courbe “Ann + Mus + 3 Qtz = Alm + 2 Mi + 2 H20"” caleculée en utilisant un modéle
de solution solide binaire Gre-A!lm idéal (courbe idéal) et les 35 modéles de solution
solide non-idéaux (Ganguly et Saxena, 1984, modéles 1-et 2 ; Geiger et al., 1987 ; Anovitz
et Essene, 1987, modéles 1 et 2). Les paramétres thermodynamiques sont d’ Helgeson et al.
(1978) sauf poutr l’almandin (Droop et Bucher-Nurminen, 19S+)., Exemple d’un orthogneiss du

Grand-Paradis (voir texte pour commentaires).
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grossulaire dans le grenat.

Contrairement & 1l’équilibre précédent, la position
dans 1l’espace P-T de la courbe "Ann + Mus + 3 Qtz = Alm + 2 Mi
+ 2 H20" wvarie peu en fonction des modéles de solution-solide
du grenat choisi. Les températures estimées sont de 1l’ordre de
500-550°C.

Remarque . Il est toutefois possible de s’affranchir du modeéle
de solution-solide. En effet, par les compositions de grenat
entre Xca = 0.3 et 0.7, l'activité du grossulaire dans le

grenat est minimale et l’activité de l1’almandin dans le grenat
est maximale en supposant que la solution solide gro-Alm se

comporte de maniére idéale (Fig. 10). En faisant cette
hypothése, les pressions obtenues avec 1’équilibre (1) seront
donc des pressions minimales (Fig. 11) et 1les températures
obtenues avec 1'équilibre (2) seront des températures

maximales (Fig. 11).

7.2. Modele de selution-solide Grossulaire-Almandin-
Spessartine

Le pourcentage en spessartine atteint parfois des
valeurs non négligeables. En particulier, Steck (1966) décrit
des ¢grenats dans des granites de l1’Aar dont la composition
avoisine 1/3Gro-1/3A1lm-1/3Spess. De telles wvaleurs n’ont
Jjamais été observées dans les exemples étudiés, les
pourcentages maximum en spessartine obtenus étant de 1’ordre
9% (métagranite du Gotthard).

Les données expérimentales concernant les solutions
solides ternaires sont en général absentes. La prise en compte
du troisiéme constituant nécessite un certain nombre
d’approximations. Dans le cas de la solution solide Gro-Alm-
Spess, les paramétres d'interaction entre les constituants
Alm-Spess (Wre-mn), Gro-Spess (Wca-mn);,; Gro-Alm-Spess (Wca-re-
Mn ) ne sont pas connus. Les approximations faites sont les
suivantes

1) Wea-Fe = Wre-Mn = Wga-Man = 0 (Ganguly et Kennedy,
1974 ; Ganguly et Saxena (1984) et d’aprés Wohl (1946)

2) Wi-2-3 = 1/2%(Wz2-3 - Wi-z2) + (Wi-3 - Wa-1) + (Ws-2
- W2-3)

Selon cette formulation, les paramétres
d’interaction Wea-re-Mn des cing modéles de solution
précédemment décrits sont donnés dans le tableau. Le signe de
Wi-2-3 dépend du choix arbitraire des constituants 2 et 3. .

Pour illustrer 1l’effet du constituant spessartine,
les courbes (1) et (2) sont calculées en utilisant les modéles
de solution-solide de Geiger et =al. (1987) avec wun modéle
binaire Gro-Alm et wun modéle ternaire Gro-Alm-Spess. Deux
grenats sont employés un grenat de composition 48%Gro-43%Alm-
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Gi G2

TBTB

Gf 2

Gt

T(°C)
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Fig. 10 : Courbes ~"amh + Mus + 3 @itz = Alm + 2 Mi + 2 H20" et "4 Gro + 5 Mus + 6 Qtz = 6
Czo + 5 Mi + 2 H20" calculées en utilisant le modéle de solution solide binaire (B) et
ternaire (T) de Geiger et al. (1987}, Les grenats ont une composition 33%Gro-33%Alm-
33%Spess (Gtl) et 48%Gro-43%Alm-9%Spess (Gt 2). Toutes les autres phases sont supposées

pures (voir texte pour commentaires).
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9%Spess (exemple du Gotthard) et wun grenat de composition
33%Gro-33%Alm-33%Spess (exemple d’un granite de 1l'Aar d’aprés
Steck, 1966). Les modéles ternaires ont pour effet d’augmenter
l’activité du grossulaire dans le grenat et donc de déplacer
1’équilibre (1) vers les hautes pressions et de diminuer
l’activité de l’almandin dans le grenat, la courbe (2) étant
alors déplacée vers les basses températures. Toutefois, quelle
que soit la composition de grenat considérée, ces déplacements
sont négligeables, compte-tenu des hypothéses faites. En
conséquence, dans les calculs ultérieurs, seuls les modeéeles de
solution solide Gro-Alm seront utilisés.

8.1. Introduction

Les feldspaths sont les minéraux essentiels des
roches constituant la crolite continentale. Bien qu’ayant une
formule générale simple "MT40s", les feldspaths constituent
une des familles minérales les plus complexes. Les feldspaths
les plus important contiennent les cations K+, Na+, Ca2+ en

site M, et Si et Al3* en site T. A haute température, les
trois pbles sont la sanidine (KA1Si30s), l’albite (NaAlSi3zOs)
et 1l’anorthite (CaAl;0s). L’extension de cette solution est

représentée sur la figure 12. A basse température, la solution
est nettement moins étendue, les pSles devenant respectivement
le microcline de basse température ou low microcline, 1l’albite
de Dbasse température ou low albite, et l'anorthite (Fig. 12).
Par souci de simplicité, nous examinerons successivement les
feldspaths alcalins, les plagioclases et enfin les feldspaths
ternaires.

A haute température, les feldspaths alcalins de
composition variable (NaKAlSiz;Os) forment une solution solide
continue entre les pdles monalbite et high sanidine (Fig. 13).
Lorsque la température décroit la solution n’est plus
continue. Plusieurs types de transformation ont lieu. 1I1
s’opére instantanément une inversion de 1l’albite monoclinique
a l'’albite triclinique, une exsolution des cations K et Na (ce
phénoméne conduisant & la formation des perthites) et une
mise en ordre trés lente des atcmes Al/Si dans la phase riche

en potassium.

La solution solide NaAlSi305-KAl1Si30s se comporte de
maniére non idéale. La déviation & 1’idéalité est d’autant
plus marquée que la température est faible comme en témoigne
1l’existence du solvus (Fig.) et le probléme de la mise en
_ordre des atomes Si, Al.

De nombreux travaux expérimentaux ont été consacrés
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a 1’étude des propriétés de mélange de la solution-solide de

haute température (High Albite-High Sanidine) {Donnay and
Donnay, 1952, Orville, 1967 ; Luth et Querol-Suiré , 1970,
Thompson et Walbaum, 1968 ; Thompson et Walbaum, 1969 a,b ;
Hovis, 1977 ; Hovis et Walbaum, 1977 ; Thompson et Hovis, 1979
; Brew et Parsons, 1981 ; Haselton et al., 1983).
Comparativement, 1les travaux concernant la détermination du
solvus Low Albite - Low Microcline sont rares en raison de la
complexité de cette solutin (Bachinski et Miiller, 1971 ;
Delbove, 1975). Les paramétres d’interaction de la solution

sont obtenus par Walbaum et Robie (1971) et Backinski et
Miller (1971) par 1l’enthalpie de mélange, Bachinski et Miiller
(1971) par 1l’entropie de mélange, et Orville (1967), Walbaum
et Robie (1971), Hovis et Peckins (1978) pour le volume de
meélange. Cependant, le solvus LAb-LMi obtenu par Bachinski et
Miller est métastable en regard du solvus des feldspaths
alcalins désordonnés.

Dans les métagranites étudiés, le feldspath
potassique a toujours wune composition supérieure & Orss. Pour
cette composition, la solution solide peut é&tre considérée
idéale. Dans le calcul des courbes d’équilibre, nous
utiliserons donc un modéle idéal tel que

ami = Xk = (K/K + Na + Ca)
Cette hypothése n’est plus toujours Jjustifiée lors

de l’utilisation des géothermométres Plagioclase-Feldspath
potassique (cf. chapitre IV).

8.3. Les plagioclases

8.3.1. Structure. et composition

La solution solide des plagioclases (NaAlSizOs-
CaAl2Si20s) est encore plus complexe. Outre les processus de
mise en ordre des atomes Al/Si, les domaines d’exsolution et
d’intercroissance (Fig. 14), la solution-solide nécessite une
sustitution couplée des atomes (Na-Si) et (Ca-Al). Celle-ci
doit répondre & deux lois qui sont le maintien de 1’électro-
neutralité et le principe d’Al-avoidance selon lequel les
liaisons Al-0-Al sont énergétiquement défavorables (Goldsmith
et Laves, 1955, Saxena et Ribbe, 1972 ; Megaw, 1974).

La structure des plagioclases est complexe et varie
en fonction de la composition de la phase, et de l’histoire
thermique. Trés schématiquement, disons qu’a haute température
la solution-solide est continue et posséde une structure C1 (c
= 7 A). A basse température des domaines d’immiscibilité se
forment (lamelles de péristérite, de Boggild d’Hu Heulocher)
(Fig. 14). L’albite de basse température garde une structure
Cl1 tandis que la structure de l’anorthite devient Il (¢ = 14
A) puis Pl lorsque la température décroit. Les plagioclases de
composition intermédiaire (e-plagioclases) présentent une

241 1435 Pt
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AUTEURS WgCa-Fe-Mr
Ganguly et Saxena (ler modéle) | + 10.983
Ganguly et Saxena (Ze modéle) + 8.909
Geiger et al + 11.380
Ancyitz et Esséns (ler modéle) + 8.780
Anovitz et Esséne (2e modéle) + 8.226

Tab. 3
modéles de Ganguly et

utilisant les approximations de Wohl (1946).

: Paramétres de Margule de la solution ternaire Gro-Alm-Spess calculés d’aprés les

Saxena (1981), Geiger et al. (1987) et Anovitz et Essene {1987) en

Source Solution solide

Paramétres de Margule

Thompson et
Walbaum (1969 a,b)

High Albite High Sanidine

WHK-Na =32,099
WsK-Na = 0,01614
wvK-Na = 0.4686

WHNaK = 26,472
WsNa-K = 0,01938
WvNaK = 03891

Hons et Walbaum
(1977)

High Albite High Sanidine

WHK-Na = 17.062 WHNaK = 30,978
WsK-Na = wsNaK=.0.000335 wsNaK = 0.0214
WvK-Na =fyvNa-K = 0,364

Thompson et Hovis

WsK-Na =0, WsNa-K = 0.0217

Brown et Parson

High Albite High Sanidine
(1981) '

WHK-Na = 25,5224
WsK-Na = 0,00958
WvK-Na = 00,7029

wHNaK = 12,0917
WsNaK = 000242
wWvNaK = 0,3305

Haselton et al.
(1983)

High Albite Sanidine

WHK-Na = 27.32
WsK-Na = wsNa-K= 0,0103
WvK-Na = wyNa-K= 364

WHNaK = 18.81

Bachinski et Miiller
(1971)

Low Albite Low microcline

WHK-Na = 31,342
WsK-Na = 0.00907

WHNaK = 33,359
WsNaK = 0.02711

Orville (1967)
Walbaum et Robie
(1971)

WvK-Na = wyNeK = 046024

Tab., 4 : Paramétres de Margule

Albite - Low Microcline,

de la solution sofide High Albite - High Sanidine et Low
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structure modulée composée de domaines de structures Cl et de
domaines de structure Il. Pour toutes ces raisons, la solution
solide des plagioclases est wune des plus difficiles a
analyser.

8.3.2. Maodeles de solution-solide dans le plagioclase

A partir des lois de la thermodynamique statistique,
Kerrich et Darken (1975) développent une méthode de calcul du
terme idéal de 1l’activité ou activité de configuration telle
que:
ai® = ai® con¢.li @

Dans 1le cas de la solution solide du plagioclase,
cette méthodologie est nécessaire puisqu’elle permet de
prendre en compte 1’état d’ordre de la phase. Concernant la
solution solide du plagioclase, Kerrick et Darken présentent
ainsi 4 modéles d’activité de configuration qui respectent ou
non les principes d’Al-avoidance et d’électro-neutralité (Tab.

3 et Fig. 15). Selon ces auteurs "il n’y a aucune raison par
lagquelle un modéle est applicable a4 1l’ensemble de la solution.
En supposant le principe d’'Al-avoidance respecté nous

pourrions considérer que les courbes d’activité pour les
plagioclases riches en Albite et en Anorthite obéissent au
modele 3 tandis que pour 1les plagioclases de composition
intermédiaire c’est le modéle 2 qui. intervient". Cependant
beaucoup d’'auteurs s’accordent & penser que ce principe doit
étre respecté (Green et Udsansky, 1984, Price, 1985 ; Ghiorso,
1984} .
: Sur les mémes bases, Ghiorso (1984) étend un modele
d’activité de configuration respectant 1le principe d’Al-
avoidance a une solution ternaire (Tab.). Price (1985) définit
4 son tour les activités de configuration pour les feldspaths
ternaires mais contrairement aux auteurs précédents, ces
modeles font intervenir 1les remplissages site par site et
peuvent par conséquent prendre en compte les substitutions
telles que Ba, Rb....{(Tab. )} .

Jusqu’a ce jour, 4 types de méthode ont é&té
développés pour déterminer les paramétres d’interaction de la
solution-solide des plagioclases. Ce sont (1) les échanges
entre plagioclase et solution acqueuse (Orville, 1972 ; Saxena
et Ribbe, 1972 ; Kotelnikev et al., 1981 ; Cermignan et
Anderson, 1983) (2) les méthodes basées sur les
expérimentations d’équilibre de phase (Windom et Boé&ttcher,
1976 ; Goldsmith, 1982) (3) des méthodes basées sur les
assemblages naturels (Hodges et Spear, 1982 ; Grove et al.,
1983 ; Ashworth et Evirgen, 1984), (4) les méthodes basées sur
les expériences calorimétriques (Newton et al., 1980). Elles
sont analysées en revue par Carpenter et Ferry (19841) (Tab.
7).

Selon ces auteurs les résultats obtenus sont sujet a

IR 1T

g e




286

165()() ! 1 1 |
°C
1200 body-centered
monalbite —* anorthite
S.S.
800 -
inte‘rmediates
albite s.s. int. albite s.s.+ I-anorthite s.s.
175
Pe ™
4003 - -
low albite low albite s.s.+ I -anorthite s.s. \‘
S-S. 3—primitive -
low albite s.s. + P-anorthite s.s. \ anorthite
O 1 1 L i
Naalsio, 20 40 60 80 CaALSi,0
(Ab) mole percent An (An)
Fig. 12 : Diagramme Température-composition dans le systame Ab-An. D’aprés Smith et

Parsons (1988).
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des incertitudes. En effet, aucune de ces méthodes ne prend en
compte le degré d’ordre Al1/Si de la solution. D’autre part,

pour des raisons d’ordre cinétique et compte-tenu des
conditions expérimentales, les équilibres obtenus sont
métastables. Carpenter et Ferry (1984) reprenant les données

expérimentales de Goldsmith (1982) développe semi-quantitatif.
Pour des températures de 1’ordre 700°C, la solution solide de
symétrie Cl peut étre supposée idéale, 1la déviation a
1’idéalité étant attribuée & la transformation C1/I1. Cette
hypothése n’est plus valable & basse température. Cependant,
aucune valeur de paramétres de Margules n’est estimée. Leurs
résultats ne sont donc pas directement applicables dans le
calcul des courbes d’'équilibre.

Seuls sont donc disponibles, les parametres
d’interaction obtenus par Newton et al. (1980). Ces auteurs
déterminent expérimentalement l’enthalpie de mélange de 1la
solution-solide des plagioclases désordonnés. A partir de ces
données, sont dérivés les paramétres de Margules.

WHpap = 8,4726 et WHEap = 28.225 (kJ/mole)

En supposant l’entropie de mélange négligeable et en
utilisant le modéle d’Al-avoidance de Kerrick et Darken
(1975), 1leurs résultats sont en accord avec ceux d’Orville
(1972) pour Xan > 0.3. Pour Xan < 0.2 , 1’état d’ordre est
moins prononcé, le modéle n’obéissant plus en principe d’Al-
avoidance. La figure AZ2.16 représente les relations a-X
calculées a T = selon ce modéle. Bien que ce modéle de
solution-solide ait servi de base a 1la calibration du
géobarométre Gt-Pla-Ky-Qtz (Newton et Haselton, 1981),

plusieurs remarques sont a prendre en considération. Compte-
tenu des conditions d’expérimentation, les plagioclases n’ont
pas atteint leur état d’équilibre structural (Carpenter et
Ferry, 1984). D’autre part, le modéle d’Al-avoidance utilisé
par Newton et al. ne fait pas intervenir les transformations
ordre/désordre (Mac Connel et Carpenter, 1984). Ashworth et
Evirgen (1984) ont montré que le géobarométre Gt-Plagioclase
proposé par Haselton et MNewton (1981) surestimait de facon
systématique les pressions. Cette surestimation est attribuée
a2 wune forte valeur de Tan®l2 dans la structure de l’albite
désordonnée. Ils mettent en garde l’utilisation du
géobarométre de Newton et Haselton (1981) pour Xan?l2a < 0.2
et particuliérement a basse température.

Compte-tenu de toutes ces remarques, il est clair
que l1’utilisation des modéles de solution-solide dans les
plagioclases est délicate en particulier & basse température
(T = 400-700°C). En effet, le seul modéle disponible (Newton
et al., 1980) fait intervenir la solution’ solide de haute
température dans laquelle les problémes de transformation
ordre/désordre ne sont pas pris en compte.
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ACTIVITE DE CONFIGURATION

@, .Feld

a abFeld

= Xab (1 - Xan)

H

= F Xan (1 + Xan)2

Xor (1 - Xan)

Tab, 5

Ghiorso (1984).

: Activité de configuration de l’anorthite, de

1’albite et de l’orthose d’aprés

acongb

aconén

Commentaires

1 256/27 Xa.Xa1.(Xsi)3

2 4 Xma.-Xa1l X Xsi.(Xsi)z

3 Xab

16 Xca.(Xa1)2(Xsi)2

Xca.{Xa1)2(Xsi)2

Al Si Fe3+ dans les 2 sites Ti.

Xan

Mélange au hasard
de Na.Ca.K.Ba.Sr
dans le site M et
de A1l Si Fe3*
dans les 4 sites T

M&lange au hasard

de Na.Ca.Ba.K.Sr

dans le site M.
Le principe d’Al-Aveidance
restreint les substitutions

Pas de substitution pour S5i
dans les sites T».
Si le principe est respecté,
xSi = 1.

M&lange au hasard
des unités 1iaAlSiz0g,
KA1Siz0g, CaAlzS520s

Tab. 6

d’aprés Price (1985).

: Activité de configuration de !’anorthite et de [’albite dans le plagioclase

ER1 Fort o e el P e




wab or*
Wor Ab
WAb An*
WAn Ab
WAn Or

WOr An

WH

‘30 978
17 062
28 226

8 471

27 983

67 469

WOr Ab An  _13 g8g9

Ghierso

WS

21,4

20,21

11,06

14,63

Green et Udsansky

S Wy WH WS Wy

0,361 18 810 10,3 0,364
0,361 27 320 10,3 0,364
28 230
8 473
-65 407 -114,104 12,1121
65 305 12,537

Furhman et Lindsley

WH WS

18 BlU 10,3
27 320 10,3
28 226

8 471

52 468(497)

47 396(235)

B 700(897)

*

WY

0,394 (0,017)

0,394 (0,017)

-0,120 (0,04)

-1,094 (0,125)

Tab. 8

Paramétres

de Margules de la solutiom solide ternaire des feldspathks d’aprés

Fuhrman et Lindsley (1988) ;

(1980) et Krohl

(1986).

Les termes W(Ab-0Or)

X le volume en excés est extrait des données de Newton et al.

sont de Thompscn et Hovis (1979).
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Source

Or ille (1972)

Blencoe et al. (1982)

(données d’0Orville)

| Windom et Boettcher

(1976)

‘ Windom et Boettcherx

(197%)

\
Newton et al. (1980)
(+Al-avoidance)

Kotel’nikov et al.
(1981)

Hodges et Spear (1982)
Hodges et Spear (1982)%
Grove et al. (1983)
Carpenter et Ferry
(1984)

(données de Goldsmisth
(1982))

* Résultats extrapolé&s & 700°C par Carpenter et Ferry (1984)
en utilisant un modéle ordre—~désordre.

700

700

1100

700

1300

1100

S00

700

500

700

500

700

530

400 1.
450 1.
500 1.

550
600
650

1.7-2.0

0.8 (Xan=0.2)
0.95 (Xan=0.4)

0.90 (Xan=0.2)
1.05 (Xan=0.4)

1.05 (Xan=0.2)
1.20 (Xan=0.4)

1.31 (Xan=0.2)
1.44 (Xan=0.4)

1.80 (Xan=0.2)
1.90 (Xan=0.4)

1.77 (Xan=0.2)
1.59 (Xan=0.4)
1.50 (Xan=0.6)

2.0
1.4-1.5
1.9-2.77

39-1.45 (Xan=0.10-0.15)
62-2.16 (Xanz=0.15-0.20)
91-2.32 (Xanz0.15-0.25)
1.72-2.50 (Xan=0.20)
1.79-2.40 (0.29-0.39)
2.35-2.39 (0.30-0.39)

Tab.

Car

penter et Ferry, 1984).

7 : Coéfficients d’activité de

l’anorthite dans

ie plagioclase (modifié d’apraés

Hpeairyryisn ol Bacu e




Représentation schématique d’une courbe solijde-solide (C + D = E + F) et d'une

l*intersection permet une estimation de aH29

phase fluide. Connaissant la position de la courbe solide-solide et la pression

Fig., 14

courbe de déshydratation (A = B + H20) dont
dans la

P1, il est possible de déterminer aH20.
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8.4.. Les feldspaths ternaires

A des fins de géothermométrie, les modéles de
solution ternaire dans les feldspaths se sont considérablement
deéveloppés deuis quelques années (Ghiorso, 1984 ; Green et
Udsansky, 1986 ; Fuhrman et Lindsley, 1988) (Tab.). Les

parameétres d’interaction de la solution orthose-anorthite sont
obtenus & partir des données expérimentales de Seck (1971).

Les modéles obtenus permettent une reformulation du
géothermométre & deux feldspaths linaires (Ab-An et Ab-Gr)
initialement proposés par Barth (1951), Stormer (1975), Powell
et Powell (1977), Whitney et Stérmer (1977), Brown et Parsons
(1981), Haselton et al. (1983) et sont concue pour les
assemblages de haute température. Nous en reparlerons au
chapitre IV.

9. La_phase fluide

9.1. Introduction

Nous entendons ici par phase fluide la phase fluide
localisée dans les - espaces intergranulaires. Dans les roches
métamorphiques, trois cas peuvent étre envisagés:

(1) Pfluide >Ptotale

(2) Peiuide = Piotate

(3) Pfluide <Ptotale-
Le premier cas conduit aux phénoménes de fracturation
hydraulique. Les deux autres cas nécessitent une bréve

discussion.

L’application de la régle des phases i un assemblage
donné requiert que toutes les phases soient soumises aux mémes
conditions de pression et de températue. Ainsi, la phase
fluide est "présente” si P fluide = P totale et est "absente"
si P fluide < P totale. Par conséquent, le calcul d'une courbe
d’équilibre solide-fluide n’est justifié que lorsque P fluide
= P totale. Pour plus de détails sur cette notion de phase
fluide, 1le lecteur pourra en outre se reférer a Etheridge et
al. (1983), Ballévre (1988).

8.2. Méthodes d’étude de la phase fluide

Dans les roches métamorphiques, la connaissance de
la composition de la phase fluide est nécessaire puisqu’elle
permet d’estimer au méme titre que les phases minérales la
position des courbes d’équilibre dans 1’espace P-T.

Malheureusement, cette estimation n’est pas
immédiate contrairement aux phases minérales. Pour ce faire,
le pétrologiste a 4 sa disposition 3 méthodes qui sont (i) le
calcul de la composition de la phase fluide & partir des
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équilibres de phase, (ii) 1’étude des inclusions fluides et
(iii) 1l’analyse des échanges isotopiques entre phase fluide et
phase minérale. Seules les deux premiéres nous intéressent
ici,

1- Considérons un assemblage A, B, C, D, E, H2 0.
L’intersection des courbes d’équilibre solide-solide C = D + E
et solide-fluide A = B + H;0 localise dans l’espace P-T les
condition P-T de 1l’assemblage considéré. La réaction ou le

fluide est absent peut dans le meilleur des cas contraindre a
la fois la position de 1la courbe de déshydratation et la
composition de la phase fluide (c.a.d. azzo0). Bien souvent,
cette méthode nécessite de connaitre un autre paramétre (P ou
T). Dans 1’exemple théorique représenté sur 1la figure,
connaissant la pression (Pl), la composition de la phase
fluide est déterminée soit amz20 = 0.5. De la méme fagon, en
connaissant la pression ou la température (Pl, Fig. 14) d’un
assemblage donné (A + B + Hz20) 1les diagrammes P-Xi & T
constante et/ou T-Xi & P constante permettent d’évaluer la
composition de la phase fluide. Dans les roches
métamorphiques, ces méthodes ne sont pas toujours applicables.

2~ L’étude des inclusions fluides dans les roches
métamorphiques apporte des informations sur la composition de
la phase fluide pendant 1le métamorphisme, son évolution
pendant la croissance des phases minérales. On sait en effet
que la composition des 1inclusions fluides dépend des
conditions métamorphiques, de la composition de la roche, et
des équilibres de phase solide-fluide (e.g. Crawford 1981 a.b.
;  Touret, 1981 ; Roedder, 1984 ; Crawford et Hollister, 1986).
De cette fagon si la roche ne subit pass d’altération
postérieure, 1la composition de 1’inclusion fluide refléte la
composition du fluide métamorphique en équilibre avec ces
phases minérales lors de leur croissance.

9.3. Composition de la phase fluide dans les orthogneiss

En pétrologie métamorphique, la plupart des
équilibres sont des réactions de déshydratation ou de
décarbonatation telles que

A =B 4+ H,O

C =D + CO;

En ¢général, le pétrologiste suppose que 1la phase
fluide est constituée de deux espaces H;0-CO, de sorte que
Xco2z + Xuzo = 1. Cependant, d’autres éléments tels que K+, Na+
peuvent étre dissous dans la phase fluide. De nombreuses
études sur les inclusions fluides ont montré que la teneu de
ces éléments dans 1la phase fluide est contrdlée par la

composition de la roche et par 1’assemblage minéral (e.g.
Crawford, 1981 ; Poty et al., 1974 ; Roedder, 1934).
Malheureusement, dans les orthogneiss peu de données

sur les inclusions fluides sont disponibles. Frey et al.
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(1980) reportent des valeurs de 90 a 99% d'H:0 dans les
orthogneiss de l’Aar et du Gotthard. Il semble raisonnable de

penser que la phase fluide comprend essentiellement le
constituant H20. En général, nous supposons donc Prjuide =
Puzo = Protate, c’est-a-dire ayzo = 1.

9.4. Comportement de la solution H:Q-CO-

Dans les environnements géologiques, a P et T
élevées, le mélange fluide H;0-CO; a bien évidemment, un
comportement non-idéal. Le fluide n’obéit plus & la loi des
gaz parfaits (PV = RT) de sorte que 1l’équation de Lewis-
Randall

fi = fi1i°-Xi
ou fi est la fugacité du constituant i dans le fluide, fi°
cette méme fugacité dans les conditions standards et Xi, la
fraction molaire du constituant i dans la phase fluide, n’est
plus respectée.

De nombreuses équations complexes ont été proposées
pour décrire quantitativement les propriétés thermodynamiques
' des fluides, en particulier, les propriétés de mélange non-

idéales a pression et température élevées. Ce sont les
équations virielles, 1les équations de Kedlich-Kwong (cf.
Kerrich et Jacobs, 1981 ; Ferry et Baumgartner, 1987).
L’équation la plus appropriée aux conditions P-T du

métamorphisme est celle de Redlich-Kwong modifiée par Kerrich
et Jacobs (1881) (Jacobs et Kerrich, 1981 ; Powell et Holland,
1985) qui s’exprime par

P = [RT (1 +y + y2 -y2)1/[V(1-y)2] - [a(P,T)/JT ¥ V(V + Db)]

= P répulsive + P attractive

avec y = b/4Vv

R = cte des gaz parfaits

T = température

P = pression

V = volume molaire

b = volume occupé par les molécules ou covolumes
a = face attractive entre les molécules

Tres schématiquement, le premier terme de 1'équation
représente les "forces répulsives” et le second terme les
"forces attractives”. La figure 15. représente les relations
ai-Xi at 500°C calculées selon le modéle de Kerrich et Jacobs
(1981) (Fig. 15a) et modifié par Powell et Holland (1985)
(Fig. 15b). Pour cette température, la solution H;O0-CO, se
comporte de maniére non idéale.

Dans le calcul des courbes d’équilibre, nous
utiliserons 1le modéle de solution subrégulier proposé par
Powell et Holland (1985) dans lequel la fugacité est exprimée
sous la forme polynomiale

RTLn = a + bT + cT2 (Holland, 1881)
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T=500°C

fluide
Aco,

054 2 0,51

S

2

1 : v

“~~mélange ideal —

() T C) I
0 0,5 Fluide 1 0 05 XFluide
A Xco, B COy

o
Fig. 15 : Diagramme aH20-XH20 calculé 3 500 C et 2, 10, 30 kbar d’apreés Kerrich et Jacobs

{(1981) (A) et Powell et Holland (1955) (B) montrant la non-idéalité de la solution Co2-
H20,
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Fig. 16 : Diagramme LnfH20-T calculé & différenies pressions avec fH20 = LnfH20
(Delaney et Helgeson) - Ln fH20 (Powell et Holland) montrant que les valeurs de la

fugacité 4'H20 de Delaney et Helgeson (1978) et Powel! et Holland (1985) sont semblables

o
pour P > 5 kbar et T = 400-600 C.
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Toutefois, les valeurs de la fugacité de Powell et
Holland (1985) et Delaney et Helgeson (1978) sont similaires
par les pressions et températures qui nous intéressent (5.10
kbar -420-600°C) (Fig. 16).. Par conséquent, lorsque les
courbes seront calculées avec les paramétes thermodynamiques

des pdles purs d’Helgeson et al. {(1978), le modéle de Powell
et Holland (1985) sera utilisé.
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Annexe 3 (chapitre IV)

Expressions du LnK des réactions dans le systéme
K20-Ca0-FeO-AI203-Si02-H20

Equilibre Ry Ann+ Mus +3Qtz = Alm + 2Mi + 2 H,0

LnK = 2LnaMéKF + 3Lk Ot + 2Lnay o - Lnay B - Lnayy MO 4 3/RT *(1-x, B2 * W Ot 4
(WCaGt'WFe t) * 2xFth)]

Equilibre R,,: 2Cz0 + 1Mus + 2Qtz = 4An + Mi + 2H,,0
12 2 :

LnK = 4Ln (X274 * (1+X0 P82) + LnayyKF + anay,of - Lnag, B - Lnayy JMP + 4/RT * [(1-
XAnPIa)2 * (WAnPla + (WAbPIa-WAnPIa) * ZXAnPIa)]

Equilibre Ry3: 4Gro+5Mus +6Qtz=6Czo + 5Mi + 2 H,0 -

" Etsmacz%ftp ’ ?aLtnaMiFK ot 2Lnay o 42LXG, ™ - SLnay M - 12/RT *[(1XG, 3?2 +
e + (W2, * 26,50 -

Equilibre Ryy: Gro+2Mus+3Qtz=3An+2Mi+2 H,0
LK = 3Ln( Xy P37a % (1 + X, P1B2) 4 2lna, FK o 2Lnay o0 - 3LnX?

Wy W, Pl3))]

Gt _ 2L"3MusMb - 3/RT *

a
a Pla
+ 2XAn *

) * Way

Equilibre Rys: 4Czo + Qtz=5An + Gro + 2 H,0

LK = 5Ln( Xy, 718/4 * (14X, P182) + aLnx s Gt + 2Lnayg' + 5/RT * [(1X,, P32 « w, Pla

(wAbP Ia_wAn a) * 2XAnP la)] + 3 /RT * [(1 _XCaGt)z * (WCaGt + (WFth'wCaGt) * 2XCaGt))] -
4Lnan~, EP
Czo

Equilibre R16: Alm + Mi + 2Cz0 = Ann + 4 An + Qtz
LnK = Lna B0 + aLn (X P1874 * (14X, P22) _31nx G- Lnay KF - o1na . EP 4 4/mT = (1.
Pl
XAn a)2* (WAgtP'a + (WAb Ia_wAnPIa) * 2XAnPIa))] - S/RT * [(1 _XFth)2 * (WFth + (WCaGt_
1))

Gt
Wee) * 2
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Equilibre R;,: 6Czo + 5 Ann + 9 Qtz = 5 Alm + 4 Gro + 5 Mi
LK = 15LnXga ! + 12LnX, 8 + 5Lnxy, FK - 6L, EP - 5Ln,  BIO 4 15/RT * [(1-Xg EH2
(WFth + (wCaGt'erGt) * 2xFth))] + 12/RT * [(1')(CaGt)2 ¥ (wCaGt + ZXCaGt ¥ (WFth'
Wea )] |
Ca
Equilibre Rig? 3An+2Ann+3Qtz=2AIm + Gro + 2Mi + 2 H,0

LK = 6LnXgo Ot + alnX, 8 + 2Lnxy FK - aLn x, Plass = (1 4 x, Play2 2LnXA%nBi° + 6/RT *
[(1_XF Gt)2 * (WFth + 2XFth * (WCaGt_WF Gt))] + S/RT * [(1_§CaGt)2 * (WCa t + 2xCaGt *
(WFe t_wCaGt))] - 3/RT * [(1 'XAnPIa)Z * (wAnP a + 2XAnPIa * (WAb la_WAnPIa))]

Equilibre R25: 6Cz0+ Mi= 2Gro + Mus + 6 An + 2 H,0
Lnk = 6LnX, " + Lnayg, MO +6Ln 0y P12/ * (1%, P82 ) & 2Lnao0f - 6Lna, EP - Lnay, <7
+ 6/RT * [(1 _XFaGt)2 * (wCaGt n (er t_wCaGt) * ZXCaGt))] + 6/RT * [(1 _XAnPIa)Z * (WAnPIa +
(WAbPIa_WAnP a) * ZXAnPIa))]

Equilibre Rog: Mi+2Czo0 = An + Gro + Mus + Qtz

Lok = Ln (X P13/4 = (14X, P182) 4 3LnX, 8t + Lnayy MP - Lnay KF . 2Lnac, EP + 1/RT * [(1-
XAnPIa)Z * (W Pla + (WAb Ia_wAnPIa) * ZXAnPIa))] + 3/RT * [(1_XCaGt)2 * (wCaGt + (WFth'

Wi, &Y * 2X o, Ch)]

Equilibre Ry7: 4Czo + Alm + Mus + Qtz = 8 An + Ann + 2 H,0

LrK = 8ln Kan' '2/4 * ¢ +;(An'°'a)2)P|+ LnaAm}DBI'o + g:-"aHzof ;}LnaCZoEp- LnaMu%:’:bz .
3LnXge ™ + 8/RT * [(1-Xpn 9% * W 6718 + Wy "W, PIa) » o) N1 -3/RT * [(1-Xg, 52 *

(g™ + (g o'Wy ™) « 26 S1y)

Equilibre Ryg: 6Cz0 + 2Alm + Mi + Mus = 12An + 2 Ann + 2 H,0

LnK = 2Lnay Bi® 4 1210 (x, Pla/s « (1+Xp " 32) + 2Lnay,of - 6Lnac, EP - Lnay K .

LnaMusc';’t"’2 . 6LnXF&G't + 12/th * [(1é>:AnP 1a)2 étMA"P a4 Wy 2w, Pla) « 2X, \P14)] - 6/RT *
[(1-Xpe ™)™ * Wrg ™ + Wy " “Wig ) * 2Xgg )]
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WnCa-Fe
WnuFe-Ca
WgFe-Ca
WyCa-Fe

WyFe-Ca

Ganguly et Saxena

Modéle 1 Modéle 2
-2.636 -10.623
19.330 7.196
6.276.10-3 0

Geiger et al

-3.080

13.680

0.300

Anovitz et Essene

Modéle 1

6.240

23.800

1.4.10-3

Modéle 2
0.628
6.276.10-3

Tab. 8 : Paramétres de Margule de la solution solide binaire Grossulaire-Almandin dans le grenat.

WAb An*

WAn Ab

28 226

8 471

Tab. 9 : Paramétres de Margule de 1a solution solide HAb-An dans le plagioclase de Newton et al. (1980).
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Résumé

Les roches de composition granitique & granodioritique déformées constituent une part
importante du matériel impliqué dans les zones de collision continentale. Cette thése a pour objectif de
développer des méthodes d’estimation des conditions P-T dans les orthogneiss.

L'analyse des paragénéses dans les métagranites montre qu’elles sont contrélées par:

- la disparition de la biotite et du plagioclase (des basses pressions vers les hautes pressions);

- l'apparition de I'oligoclase et la disparition de I'épidote (des basses températures vers les hautes
températures).

Les relations entre les phases sont discutées dans les systémes SiOz-NaAISizOs, KFMASH et
KCFMASH. Dans ces systémes d’étude, la modélisation thermodynamique des équilibres de phases
permet de calculer les conditions Pression-Température de la déformation. Quelques exemples sont
étudiés.

1- L'étude des orthogneiss de la nappe du Grand Paradis (Alpes occidentales) permet d’estimer les
conditions P-T de la déformation majeure (500-550°C, 12 + 2 kbar).

2- L'analyse des paragénéses syncinématiques des leptynites de la nappe de Champtoceaux (Massif
Armoricain) contraint I'histoire rétrograde des unités auxquelles elles appartiennent.

3- Dans les Alpes centrales, les orthogneiss du Massif du Gotthard sont déformés aux environs de 530-
550°C, 5-7 kbar. Cette étude permet de corréler les conditions P-T et les transitions microstructurales
majeures (Transition Fragile/Ductile) connues dans les granites déformés.

Les résultats obtenus sont confrontés aux données préexistantes et montrent que les
métagranites sont des objets appropriés pour estimer les conditions P-T de la déformation.

Mots-Clés : Métagranites - Orthogneiss - Relations de phases

Géothermobarométrie - Modélisation thermodynamique.
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