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INTRODUCTION GENERALE

Depuis de nombreuses années, différents travaux ont montré que
certaines zcnes d'intense déformation (zones de cisaillement) peuvent étre
le siege d'une mobilité chimique et de transformations minéralogiques non
négligeables. Ainsi, 1'étude des interactions entre déformation et
transferts de matiére s'est avérée importante pour aborder des questions

d'ordre (i) pratique ou (ii) théorique telles que

(1) les méthodes de reconstitution des protolites ou les modalités de

préconcentrations métallogéniques (Courrioux, 1983).

(1i) les modalités de déformation progressive & différentes échelles et
1l'interprétation des champs de déformation finie (Gratier, 1983) (ex. &

volume).

Les interactions entre déformation, transformations minéralogiques
et mobilités chimiques sont encore mal connues car elles dépendent de divers
paramétres difficiles & isoler, tels que 1les conditions aux limites du
systéme considéré (changement de volume, systéme ouvert ou fermé), les
conditions physiques responsables de la stabilité ou de 1la destruction des
assaciations minérales, la disponibilité et la composition des fluides, le
‘type de mécanisme de transport, la nature des mécanismes de déformation 3
1'échelle du grain etc... Par ailleurs, l1'étude de ces interactions n'est
possible qu'ad condition de pouvoir, d'une part, isoler les variations de
composition strictement liées a la déformation, et, d'autre part, mesurer
précisement 1'intensité de déformation dans les échantillons analysés. Le
respect de ces conditions limite actuellement la recherche des interactions
entre déformation, transformations minéralogiques et mobilités chimiques,
aux systeémes les plus simples. Parmi ceux-ci, l'orthogneissification et la
mylonitisation de granitoides dans les conditions métamorphiques de bas 3
moyen degré ont été étudiés dans les massifs cristallins externes suisses.




Ce mémoire se divise en deux parties

La premidre partie résume l'état des connaissances sur les mécanismes de
déformation et présente une synthése bibliographique sur 1'étude ' des
transferts de matiére dans les granitoides (S.P.). Au travers des résultats
de ces deux premiers chapitres, une méthodologie est présentée.

La deuxigme partie traite des exemples naturels du Massif de l'Aar et du
Gothard V] les analyses de 1la déformation finie et les analyses
minéralogiques et chimiques ont pu &tre menées de pair. Les résultats de
cette deuxidme partie conduisent & un modéle d'évolution des transferts de

matidre associés 3 la déformation progressive des granitoides.




PARTIE 1

GENERALITES ET METHODOLOGIE







PARTIE I

Introduction

Dans cette premiére partie, (i) 1'étude des mécanismes de
déformation et des conditions aux limites, (ii) la caractérisation de 1l'état
de référence et (iii) les bilans des transferts de matiére sont développés
pour cerner ce probléme des interactions entre Chimie - Minéralogie et
Déformation. L'approche de <ces trois principaux aspects de 1'étude des
transferts de matidre (i), (ii) et (iii), nécessite le choix d'une méthode
de quantification absolue des transferts. Oans cette introduction avu
probléme général, les méthodes de bilans absolus sont successivement

décrites.

L'estimation des transferts absolus ne peut pas &tre déduite
directement de 1la comparaison des analyses chimiques ou minéralogiques
exprimées en pourcentage (Fonteilles 1978). En régle générale, trois voies
différentes conduisent & l'établissement de bilans de transferts absolus a
_l'échelle d'un systeéme donné : (i) les bilans géométriques, (ii) les bilans

minéralogiques et (iii) les bilans géochimigques.
(i) Bilans géométriques et déformation hétérogéne

Les changements de volume, associés ou non 3 des transferts de matigre,
font opartie intégrante de l'état de déformation finie. L'évaluation directe
des variations de volume par l'analyse de la déformation est réalisable dans
des cas particuliers lorsque la connaissance des formes initiales et finale
d'un  méme objet est possible (ex. alternances stratigraphiques, épitaxie de
fossiles, pseudomorphoses de minéraux) (Gardner, 1980, Munier, 1984, Sicard,
1984, 1986). Cette approche géométrique est difficilement applicable dans le

cas des granitoides déformés.
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D'une maniére générale, deux types de déformation peuvent é&tre
rencontrés pour une échelle donnée : (A} déformation homogéne, {B)

déformatian hétérogéne.

(A) Dans l'état fini, la déformation homogéne ne conserve pas l'état de

référence (fig. 1A).

(B) La déformation hétérogeéne, par contre, préserve dans certains cas
cet état initial. La présence de gradients de déformation depuis des
zones .non déformées jusqu'ad des zones de forte déformation (fig. 18)
permet d'aborder les problémes de variation de volume et de transfert

absolus par l'intermédiaire des bilans géochimiques ou minéralogiques.

Cette conservation de 1'état de référence (témoin de la texture, de la
minéralogie et de la composition chimique de la roche initiale) fait des
zones de cisaillement des lieux privilégiés (des laboratoires naturels selon
Etheridge, 1981) 5our 1'étude des processus de migration de matiére associés

a la déformation.
(ii) Bilans minéralogiques

Cette méthode développée dans les travaux de Lelong et Souchier, 1879,
Gratier, 1983, 1984,. et plus récemment par Potdevin et Caron, 1985, est
basée sur l'estimation de la quantité des minéraux insolubles présents dans
les échantillons non déformés et déformés des roches étudiées. La
comparaison de ces teneurs en minéraux insolubles dans des roches
d'intensité de déformation <croissante permet l'estimation directe des
changements de volume (fig. 2). Les détails concernant 1'utilisation de
cette technique sont décrits dans la these d'état de J.P. Gratier, 1984,

seules les limites de la méthode sont rappelées ici

- la répartition des minéraux insolubles doit &tre uniforme dans l'état
non déformé;

- ces minéraux doivent &tre en quantité et de taille suffisante pour
permettre la pratique de l'analyse modale;

- enfin, ces minéraux insolubles ne doivent pas participer aux réactions

de transformation de phases.

Cette méthaode d'analyse ne peut @&tre retenue pour 1'étude des
transferts de matidre associés a la déformation des granitolides dans les
conditions métamorphiques envisagées dans cette étude (faible quantité de

minéraux insolubles, transformations métamorphiques).




(iii) Bilans géochimiques

Cette derniere approche a été retenue. La méthode employée par Gresens,
1967, regroupe, dans une représentation graphique, des oxydes dont les
rapports dans les différents facigs de déformation varient peu; ces éléments
sont considérés comme immobiles (Carmichael, 1968; Kerrich, 1977; Ferry,
1982). J'ai développé et modifié ce moyen de calcul des variations de volume
et des transferts absolus pour faciliter l'interprétation des résultats
lorsque les éléments sont de teneurs fortement différentes dans les analyses

de roches totales (ex. Majeurs - Traces) (cf. chap. 3).

Le choix des granitoides est subordonné au fait qu'ils contribuent
3 wune grande part de la croldte continentale et qu'ils sont de bons

marqueurs de la déformation 3 toutes les échelles. Cette premiére partie

s'articule de la maniére suivante

Dans le premier chapitre, les mécanismes de déformation, de transport
des éléments chimiques et les conditions aux limites des systémes
(ouvert ou fermé) sont abordés pour définir un moyen de détermination

des mécanismes de transfert dominants.

Le deuxieme chapitre est basé sur une synthése bilbiographique. Les
problémes de contexte métamorphique, du réle de la phase fluide et

surtout de 1'état de référence sont analysés & partir d'exemples

naturels.

Enfin, dans le troisiéme chapitre les méthodes d'analyse de la
déformation et les méthodes géochimiques et minéralogiques utilisées
pour traiter ce probléme des transferts de matiére dans les granitoides

mylonitisés sont développées.
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Chapitre 1

LES DONNEES DU PROBLEME :

MECANISMES DE DEFORMATION ET TRANSFERT DE MATIERE

INTRODUCTIGN

La déformation des roches est contrdlée par des mécanismes
physico-chimiques intra ou intercristallins. L'ordre de grandeur et
1'échelle des transferts de mati&re sont fonction des différents mécanismes
de déformation impliqués. La recherche des mécanismes physiques de
déformation plastique et-des lois rhéologiques associées a fait 1l'objet de
nombreux travaux théoriques et expérimentaux ces derniéres années (Rutter,
1976; Ourney, 19768, Nicolas et Poirier, 1976; Kirby, 1983, Gratier,
1984...). Si l'étude des lois de comportement et des mécanismes & 1'échelle
du grain pour certains minéraux a donné des résultats, les expériences sur
“des agrégats monominéraux (Mainprice et Paterson, 1983) ou sur des agrégats
polycristallins (Dell Angello et Tullis, 1982) ne permettent pas de trouver
de relations simples entre les lois de comportement & l'échelle du grain et

celles de l'agrégst.

Ce chapitre décrit bridvement 1l'état des connaissances sur les

mécanismes de déformation (cf. 11).

Les transferts géochimiques & 1'échelle de 1'échantillon sont
associés & des mécanismes de déformation intercristallins. Les principales
caractéristiques lides & ces mécanismes de déformation sont résumées de la

maniére suivante
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- la phase fluide (cf. 12),
- comparaison des principaux mécanismes de transport (cf. 13),
- le réle de la déformation sur les transferts de matiére (cf. 14).

Enfin, les tests utilisables pour 1'étude particuliére des
transferts de matiere dans les gradients de déformation sont discutés (cf.
15).

1.1. MECANISMES DE DEFORMATION ET LOIS DE COMPORTEMENT

Dans ce mémoire, les interprétations et les conclusions traiteront
en partie des mécanismes de déformation et des transferts associés. Si
depuis <ces derniéres années, les mécanismes de déformation et les lois de
comportement ont ‘été décrites, les classifications qui en sont faites,
dépendent surtout des échelles d'étude (échelle du cristal (Nicolas, 1984),
géchelle de 1l'agrégat (Gratier, 1884)). En plus du choix d'une terminologie
adaptée & notre type d'étude,' un résumé des différents mécanismes de
déformation et des lois de comportement associées nous a permis de définir
les paramétres mesurables susceptibles de controler le type de déformation
enregistré par les roches (taille des grains, température ...). La
connaissance de- l'importance de certains paramétres dans les lois de
comportement et les microstructures assaciges aux différents mécanismes,
permettent de décrire les processus qui contrdlent 1'évolution des

gradients de déformation étudiés.
1.1.1. Mécanismes de déformation

Pour le type d'étude entreprise sur les relations entre les transferts
et. 1a déformation 2 1l'échelle de gradients de déformation macro ou
mésascopiques, la terminologie de J.P. Gratier a été retenue (fig. 1-1; Tab.
1-1). Le cas particulier de 1la superplasticité (fig. 1-1) n'est pas
considéré comme un mécanisme autonome dans la mesure ol le glissement entre
les grains peut &tre accommodé par 1l'un des trois types de déformation

ci-dessus {(tab. 1-1).

Un tableau récapitulatif présente ces différents types de mécanismes en
fonction de leur degré de dépendance vis & vis des fluides, de la taille des
grains, de la température et de la vitesse de déformation (fig. 1-3A), ainsi

que quelques microstructures associées (tab. 1-1).

Certains mécanismes de déformation ne sont pas assistés de fluides
tandis que pour ‘d'autres, une phase fluide est nécessaire. La présence ou
1'absence de fluide doit contrdler la distance des transferts de matiére et
il est plus probable d'observer des transferts d'échelle supérieure aux

grains lorsque des mécanismes assistés de fluides sont dominants (fig. 1-2).




|
L
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Fig. 1-1 Schématisation des trois principaux types de déformation et de la superplasticité
(a) déformation cataclastique; (b) déformation plastique; (c) déformation avec

transfert de matiére; (d) superplasticité. (a),(b),(e) d'aprés Gratier, 1984,
(d) d'aprés Ashby et Veral, 1973.

grain

®

Fig. 1-2 Comparaison schématique des mécanismes de diffusion et de 1'échelle des
transferts associge (d'aprés Gratier, 1984). i ) )
a : fluage Naborro-Herring; b : fluage de Coble. Pour ces deux mec§n1?Tes, il
n'y a pas d'intervention de la phase fluide et le systéme e?c clos 3 l'échelle
du grain. ¢ : dissolution-cristallisation. Les transferts s effec;uent le long
de chemins privilégids par 1'intermédiaire d'une phase fluide sur des
distancef variables.
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Mécanismes Fluides Température € scc! Microstructures
Taille des grains
Déformation Fracturation - non nécessaires - Faible dépendance avec Cracks
Cataclastique la température Tri_:f rapide
- Influence de la taiile 107 107 Fractures

des grains.

Déformation
Plastique

Fluage de dislocations

- glissement

- non nécessaires

- montée

assez rapide

Orientations préféren-
ticlles de réseau

- Basse température 10'6 ot extinctions onduleuses,
pliages, macles.
- Haute température 106 ! Restauration sous grains

Recristallisation,

¢oplastes

Déformation avec
Transfert de Matitre

Fluage - diffusion
- Nabarro-Herring
- Coble

- non nécessaires

- Haute température
- dépend de la taille
des grains

Tres lente
10'?4 1016

Pas d'orientations
de téseau

- Dissolution
- Cristallisation

- nécessaires

- Basse température

grains

- dépend de la taille des

assez lent
lO‘iﬁ 1055

Diffécentiation

chimique

- Sucface de dissolution

- Zones abritées

- Filons de minéraux
insolubles.

Tableau !-1 Tableau

associées a 1'échelle de 1'agrégat (d'aprés la terminologie de Gratier,

récapitulatif des types de déformation, mécanismes et microstructures

1984).

Processus limitant la

vitesse du fluage

Numéro du modtle

Facteurs du déplacement

et dcs matériaux

Factcues géométriques

Force motrice

Diffusion aux joines des

de la taille des domaines).

= 3
domaimes D Dy €Y /R.T a.w/d
Diffusion 2 teavers lcs
domaines D DS.E.Vs / R.T a'fd? Lo,
RRéactions aux interfaces solide/ i
fluide {dissolution, cristaltisation) R k'.c. Vs/ R.T 2/d L
Infittration a travers les domaines -
{gradient de charge fonction de la 1 K. ac/n B/d? 0.g.Lh :
taille des domaines). ;
Infileration 2 travees les domaines
(gradicat de charge indépendant [ K. ac/n 2/d 6x 5.g.ah

Tableau 1-2 Tableau
pour le
mécanisme de
Gratier, 1984).

comparatif des
calcul

de la

paramétres
vitesse
fluage par dissolution-crist

intervenant dans les différents modéles,

de déformaction d'un cube de cdté d avec un

allisation en systéme clos (d'aprés
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Le phénoméne de dissolution-cristallisation est le seul mécanisme
susceptible de ne pas conserver la masse & l'échelle de l'échantillan
(Kerrich et al., 1977) et capable de combiner la différenciation minérale,

les changements de volume et les modifications de composition.
1.1.2. Lois de comportement

Les lois de fluage sont définies pour un systéme clos. Ce systéme est
ramené, dans les études théoriques, & 1l'échelle du grain (Nicolas et
Poirier, 1978, Rutter, 1976, Gratier, 1984, Potdevin, 1984), ou de l'agrégat
(Gratier, 1984). Ces lois mettent en relation les divers paramétres qui
interviennent pendant la déformation avec la vitesse de déformation (é). Mis
a4 part 1le fluage <cataclastique, qui est un cas particulier difficile 2
comparer aux autres mécanismes, il est intéressant de comparer les lois de
fluage des différents mécanismes afin de noter les degrés d'importance des
divers paramétres de ces équations. Notre intérédt s'est porté sur les lois

de comportement des mécanismes avec transfert de matigre (tab. 1-1).

Pour <ces mécanismes de déformation avec transfert de matiére, la
diffusion est classiquement considérée <comme contrdlant le processus. La
vitesse du fluage dépend fortement de la géométrie des chemins de transfert.
De ce fait, 1la taille des grains et l'épaisseur du film fluide sont des

facteurs géométriques de grande importance. Les relations peuvent s'écrire

Nabarro Herring : € a Ds 94 Vs/RTd?
Goble : € aDj oy wVs/RTd?

Dissolution cristallisation € a Om AcrnEst/Fle3

(pour un systéme clcs a8 l'échelle des grains).

Avee Ds, Df, Dm : coefficient de diffusion danas Le so0lide, Lo fLong des
joints de grains ou dans Le fludide intergranulaire; 80 . différence
contraintes normale aux Aintenfaces sofide/fluide en dissolution et en
croissance; ¢ : concentration du 4oldde en solution dans Le fludide
Lintengranulaine; w, Largeun du joint de gradin; Vs : volume moladre du
s0fide; d : diamétre des grains.

Dans le «cas particulier de 1la dissolution-cristallisation, il est
possible d'envisager que d'autres processus contrdlent la vitesse de
déformation et la vitesse des transferts; les réactions aux interfaces
(dissolution, cristallisation) et le phénoméne d'infiltration en sont deux
exemples. Des moddles de déformation et des lois de fluage sont proposées
par J.P. Gratier (th&se, 1984), afin de comparer l'importance des divers
paramétres impliqués dans les processus limitant la vitesse de fluage (tab.
1-2). Dans ce tableau, le paramétre d représente la taille du systéme clos;
il est intéressant de noter que dans ce genre d'analyse, la mesure du chemin
de transfert (w et d) est un paramétre de base de l'estimation des vitesses
de déformation. (Des exemples quantitatifs explicites sont développés dans

la thése de Gratier, 1984).
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D;aprés ce résumé, les paramétres importants qui peuvent intervenir sur
les vitesses de fluage sont 1la taille du systéme clos, la géométrie des
chemins transfert, la température, les solubilités des solides en solution
et les vitesses de diffusion. Une vreprésentation graphique du champ
d'application de ces divers modes de fluage est définie sous le terme de
carte de déformation. Deux types de représentations sont utilisés
actuellement, elles reflétent l'influence de la taille des grains et de la
température sur les mécanismes de déformation (fig. 1-3). L'intérét de
discriminer les divers paramétres susceptibles de modifier les lois de
fluage réside dans le fait que seul le mécanisme le moins rapide contréle
la déformation de 1'agrégat. Dans un mécanisme de dissolution-
cristallisation, par exemple, les processus de dissolution ou de
cristallisation seront en compétition avec les processus de transfert
(diffusion ou infiltratiqn) et le plus lent contrdlera 1la vitesse de

déformation.

A B

log,qo(Grain Size) QUARTZ, 250°C

\ —4 HPa
2 .
X dislocalign glie __ 2
. 0 "9 8 7 6 "
B distocation creep 4 4 -
~ ree—— 1 2 L3R .
2 12 ’—, 3 g2 1
pressure PR - §
T solution S~ w ge g
= £ 53 g
4 13, Vi 5 Q =]
1 N’ 3 ) o5
W B oS ly =
b = / el woe
5 / s 4
- ‘/ §
[} - 2 -1
| I Y N OO |
] 100 1200 .
temperature/°C -
peracure/” Logy o (d/b)

SORMALIZED GRAIN SIZE

Fig. 1-3 Cartes de déformation en fonction de la température (A), de la taille des grains

(B); (A) : Carte de déformation du quartz (d = 100 um) (d'apréds Ructer, 1976).
(B) : Carte de dé&formation du quartz 3 250°C. Deux types d'évolution de la
déformation sont représentés : (A) vitesse de déformation constante, (B)

contrainte constante (d'aprés Mitra, 1984).

T T T
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1.2. LA PHASE FLUIDE ET SON ROLE

Certains mécanismes définis précédemment nécessitent la
participation de fluides : le type, la source, la distribution et le rdle
des fluides somt importants & préciser pour fixer les conditions limites
lors de la modélisation des transferts de matiére pendant la déformation. La
présence et la participation des fluides dans des conditions
physico-chimiques et des milieux différents ont fait l'objet de nombreux
travaux (Beach, 1976, Kerrich, 1977, Ferry, 1985, Mullis, 1979). Les
réactions métamorphiques, aqu‘'elles soient progrades ou rétrogrades, font
souvent intervenir des minéraux hydratés. Dés lors, a partir des méthodes
d'étude du métamorphisme (thermodynamique expérimentale, étude des
inclusions fluides, équilibrage de réactions, ...) une estimation de 1la
composition de la phase fluide peut étre réalisée. Les constituants majeurs
de la phase fluide sont respectivement H20 pour les roches
alumino-silicatées (pélites, granites), et 1le plus souvent 002 pour les
roches calciques (carbonates). Ce dernier constituant tend par ailleurs a
augmenter sa concentration lorsque la température s'élédve (Fyfe et al.,
1978) .

1.2.1. Source des fluides

Deux types de sources majeures de fluides sont classiquement invoquées
(1) des fluides internes ou (ii) des fluides externes au systéme

(Fonteilles, 1978).

(i) Les fluides internes au systéme sont des fluides piégés 3
l'intérieur des pores de la roche. Ces fluides sont en faible guantité
dans les roches 'de moyenne profondeur et sont en équilibre avec les
phases minérales adjacentes.

(ii) Lés fluides de provenance externe sont exclusivement de deux sortes
dans les domaines de moyenne profondeur (il est possible, en effet, de
négliger les fluides de surface dans les niveaux structuraux internes).
Lors du métamorphisme prograde, les réactions de déshydratation libérent
des fluides qui s'infiltrent vers des niveaux supérieurs et peuvent
intervenir par des reéquilibrages avec les roches traversées (Fyfe,
1976). Enfin, 1l'autre source est mantellique et définie comme un
mouvement ascendant dans la crodte des fluides en provenance du

manteau.
1.2.2. Distribution des fluides

Du point de vue général, les fluides 1libres dans les raches sont
essentiellement distribués dans les domaines intergranulaires. Ces milieux
intersticiels, intermédiaires entre les minéraux, définissent la porosité.
Lorsque 1la pression 1lithostatique augmente, les espaces vides occupés par
les fluides diminuent; <c'est le cas des mécanismes de compaction dans les
domaines superficiels (fig. 1-4) (Angevine et al., 1683). Cette réduction du
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volume des pores, genégre l'expulsion de certaines quantités de fluides
lorsque le systéme est ouvert, ou augmente la pression fluide dans la roche
lorsque le systéme est claos en réponse a 1la déformation élastique du
matériav.

Fig. I-4 Réduction de la porosité par compaction (Price, 1975)
(a) Matériau non compacté
(b) Matériau compacté : volume des vides diminué
(¢) Colmatage.

Enfin, 1la troisiéme étape de cette réduction de porosité ‘par compactian
réside en un comatage des pores (fig. 1-4(c))

- soit 3 volume constant avec apport de matigre,

- soit 3 masse constante par changement de forme des grains (changement

de volume) .
Dans ces deux cas, le mécanisme responsable de cette transformation est la
dissolution-cristallisation. Les microstructures en limite de grains sont

comparables au modéle proposé par White et White, 1984 (fig. 1-5).

Les milieux intergranulaires dans les domaines de pression intermédiaire
restent mal connus. Leur importance est pourtant primordiale puisqu'ils
définissent les chemins de transfert. Le modéle proposé par White et White,
1978, rend compte de la structure des limites de grains d'aprés des

observations au microscope électronique & transmission (fig. 1-5). Ce modéle
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admet la présence de fluides libres dans des cavités restreintes et souléeve
le probléme du comportement du film fluide intergranulaire (f) et des
relations d'interface entre fluide-solide. La phase de dispersion en limite
de grain (Gresens, 1966) semble se comporter comme un milieu intermédiaire
entre une phase fluide et une phase solide. Elle doit permettre des vitesses
de diffusion intermédiaires entre les vitesses de diffusion dans les fluides
libres et celles dans les solides (Potdevin, 1984). Durant 1la
mylonitisation, wune réduction importante de la taille des grains s'établit.
Cette diminution de taille des phases minérales a pour conséquence
d'augmenter la surface totale et le nombre des joints de grains. De cette
maniére, la déformation contribue & wune accentuation de la porosité en

limite de grains.

Fig. 1-5 Modéle de limite de grain (d'aprés White et White, 1981)
a : modéle tridimensionnel présentant les microcavités (V) et les tubules (t)
ou micropores qui permettent les interconnections en trois dimensions.
b : la section (B) sur la figure (a) montre les dimensions et les relations
entge les tubules (< 5 um), les microcavitds (< | um) et le film fluide (f) (<
30 A).

D'autres localisations de 1la phase fluide, essentiellement intragra-
nulaires, existent
- 1l s'agit tout d'abord des inclusions fluides (Jenatton, 1981, Gratier,
1984) qui correspondent 3 des fluides piégés dans des cavités minérales.
- et d'autre part, de la phase fluide constitutionnelle des minéraux

hydratés qui peut étre libérée lors des transformations métamorphiques.

Des mesures de porosité ont été effectuses sur plusieurs types de
matériaux naturels. La porosité des roches dans les conditions de pression
intermédiaire est faible (Fyfe, 1978), 1les estimations quantitatives
effectuées sur des granitoides donnent des valeurs de 1'ordre de 1 %
(Brace, 1965).
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1.2.3. Réle des fluides

Il est possible de séparer le rdle de la phase fluide en deux types
d'effets d'égale importance vis & vis de la déformation. Ce sont les effets

mécaniques, et les effets physico-chimiques.

Les effets mécaniques se manifestent essentiellement par la fracturation
hydraulique (pour revue, voir Gratier, 1984). Ce type de déformation dépend
de la pression des fluides contenus dans les pores de la roche et de sa
variation par rcapport & la pression lithostatique. Le propre d'une phase
fluide est de pouvoir transmettre les pressions; la pression fluide dans les
roches doit approcher la pression lithostatique dans les diverses conditions
métamorphiques (Fyfe et al., 1878). Cependant des pressions fluides élevées
(>Plith;) peuvent apparaitre et &tre responsables de la fracturation des
roches (ex. compaction en systéme clos). L'influence de la pression fluide
sur la transition ductile-fragile dans les conditions géologiques est mise
en évidence pour des échantillons naturels (fig. 1-6). Dans cet exemple, si
la pression fluide est identique 3 la pression lithostatique (X = 1), les
roches se situent dans .le champ de la déformation cassante jusqu'a des

profondeurs de 15 km.

TEMPERATURE T (°C)—

100 200 300 400 500
L il L 1 L
s 10 )
DEPTH OF BURIAL (km)—
S prittle -ductile transition
f=
5 —
™
" 4_BR TTLE \l / \
Oy { i T—
a - Py ™~ \\\\\
l DUCTILE ~ DRY
= N
v 2k / A0
2 V
=
E / A:05
£ |/
e \// —— 1:0.9
ar ———A:10
1k
1 1 H
1 2 3
TOTAL CONFINING PRESSURE ,S3 ( kbar) ——
Fig. I-6 Influence de la pression fluide des pores sur le mode de déformation pour des

calcaires (Solnhofen Limestone). A = Pf/Ps (d'aprds Rutter, 1974, dans Fyfe et
al., 1978).
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Les effets physico-chimiques sont a priori favorisés par 1'hydrolyse des
liaisons Si-0 des minéraux en réaction avec la phase fluide. Toutefois
7d'autres facteurs peuvent intervenir, tels que le pH, l'activité des autres
composants, etc... (Hobbs, 1983). Ces effets sont décrits succintement
- La présence de fluides joue un rdle prépondérant dans les mécanismes
de pression-solution définis par Sorby, 1908, et développés par Durney,
1976, McClay, 1977, Engelder et al., 1981, Green, 1983... Plus
récemment, Gratier, 1984, et Potdevin, 1984, proposent le terme plus
général de dissolution~-cristallisation pour ce phénoméne. Pour une revue
générale et une approche théorique du phénoméne de dissolution-
-cristallisation, il convient de se référer 3 ces deux derniers auteurs.
- De plus, la phase fluide favorise la recristallisation de certaines
phases minérales (ex. quartz) permettant ainsi une localisation de la
déformation dans des domaines & grain fin (Kirby, 1985) ou dans des
zones composées de phases cristallisées plus ductiles que les minéraux

primaires.
- Les fluides sont également considérés comme des défauts ou des

impuretés lorsqu'ils sont situés dans les grains : les mécanismes
intracristallins de diffusien et la recristallisation statigue sont
alors favorisés par leur présence (Hydrolitic Weakening; Tullis et Yund,
1980; Kirby, 1985).

- Enfin, le phénomeéne d'absorption sur les surfaces des fractures est
contrdlé par la phase fluide qui aide la propagation des discontinuités
et diminue ainsi 1l'énergie de surface des fractures (Parks, 1983,
Segall, 1983).

Aprés avoir résumé les caractéristiques essentielles des deux types
d'effets de 1la phase fluide dans les roches, le rdéle de la phase fluide
dans les mécanismes par dissolution-cristallisation est plus particu-

liérement développé. Lorsqu'un systéme n'est pas soumis & des forces

tectoniques, le fluide west en équilibre avec les phases minérales
environnantes. Si un déséquilibre - apparait (principalement- par les
instabilités tectoniques), 1la phase fluide se comporte de deux maniéres

(i) comme solvant vis & vis des minéraux présents et (ii) comme agent de
transport des ions en solution.

(i) Le rdle de solvant (dissolution et recristallisation) est
essentiellement fonction de l'activité des solutions et du temps
d'interaction (vitesse de dissolution) (Jeanmatton, 1981, Gratier, 1984).

(ii) DOeux types de mécanismes de transport sont invoqués : Infiltration
et Oiffusion. La force motrice pour ces deux mécanismes est différente (cf.
tab. 1-2). Les mécanismes d'infiltration sont contrdlés par le gradient de
charge tandis que 1le gradient de concentration contrdle le mécanisme par
diffusion.

Avant de comparer ces deux mécanismes de transport essentiels, une
remarque doit é&tre faite sur le 71dle de la température pour compléter
cette étude sur les déplacements de matigre : les transferts de matiére
peuvent étre également favorisés par des gradients thermiques qui
provaquent des courants de convection (effet Soret). De plus les variations
thermiques modifient les gradients de concentration et influencent, de ce

fait, les mécanismes d'infiltration ou de diffusion (Jeanatton, 1981).
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"1.3. COMPARAISON DES MECANISMES D'INFILTRATION ET DE DIFFUSION

La majorité des auteurs (Korzhinskii, 1970, Fletcher et Hofman,
1974, Frantz et Weisbrod, 1974, Beach, 1976, Fonteilles, 1978, Fyfe, 1978,
Etheridge et al., 1984, Gratier, 1984, Potdevin, 1984) s'accordent sur des
bases naturelles ou théoriques, pour affirmer que seuls 1les modéles
d'infiltration peuvent rendre compte de transferts de matiédre & grande
échelle (métrique & kilométrique). Si ce Processus de Transport est
plausible, il soculéve tout de méme des problémes d'ordre géologique sur la
source des fluides, 1leur quantité et leur devenir. O0Ou point de vue
quantitatif, méme si ces auteurs invoquent des cellules de recyclage
d'échelle crustale (Etheridge et al,, 1984), le volume des fluides devant
participer aux transferts de matiére par un mécanisme d'infiltration est
considérable. A titre d'exemple, la précipitation de quartz dans une fente
de 6 x 6 x 0,13 m est permise si 6.37 1010 litres d'eau circulent 3 travers
cette zone (Jenatton, 1981). Ce volume multiplié par le nombre de fentes de
cristallisation dans les unités géologiques devient énorme. Le but de cette
comparaison des mécanismes d'infiltration et de diffusion est d'évaluer
l'échelle maximale des transferts par diffusion dans des domaines crustaux
semi-profoan et de voir si ce mécanisme est compatible avec les données

existantes (€, DDiff’ d, w) par comparaison avec les modéles antérieurs.

L'infiltration consiste en un mouvement du fluide qui entraine les
particules. La distance de transport par ce mécanisme dépend essentiellement
de 1la perméabilité (X) et du gradient de charge (3h/9x) (Fletcher et
Hoffmann, 1974, Gratier, 1984).

La diffusion permet un mouvement des particules dans une phase
fluide fixe, la distance de transport par diffusion dépend exclusivement du
coefficient de diffusion (DDiff) (Fletcher et Hoffmann, 1974, Gratier,
1984) .

Les équations de distance de transport en fonction du temps s'écri-

vent alors d'aprés Fletcher et Hoffmann, 1974
Xp = /ZDDifth et  Xp.= (K.W/a.e) t
q . 2
(avec VP, gradient de charge et B, la porosité de la roche).

A partir de ces équations, il est possible de comparer les distan-
ces de transfert possible par ces deux mécanismes pour des gammes de valeurs
d'échelle géologique (fig: 1-7) : d'aprés ce diagramme, des transferts de
1'ordre du métre ou de la centaine de métres sont possibles pour des

coefficients de diffusion de l'ordre de 10_8 m2/sec et des gammes de temps

de l'ordre de 106 - 107 Ma. Ces valeurs du coefficient de diffusion de

l'ordre de 10°° 10710
diffusion aux Jjoints de grains d'une granodiorite pour des gammes de

mz/sec sont argumentées par des expériences de
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tances de transport, en fonction du temps (log A) pour les

mécanismes de diffusion et d'infiltration (modifié d'aprés Etheridge, 1984). A :
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température de 600° 3 400° (fig. 1-8) et renforcent cette idée de transfert
3 grande échelle par diffusion. Pour les gammes de valeur de perméabilité
communément acceptées en géologie (fig. 1-9) (Brace, 1984), les transferts 3

1'échelle du métre sont presque instantanés.

L'ordre de grandeur distance-temps des mécanismes de diffusion
parait satisfaisant (fig. 1-7). Cependant, les estimations des vitesses de
déformation pour des systémes de grande taille tendent vers des valeurs de
10'20 - 10799 sec'l, lorsque 1l'on extrapole 1les données de différents
auteurs (Rutter, 1976, Gratier, 1984, Potdevin, 1884) (fig. 1-10). Ces
valeurs de vitesse de déformation sont trop faibles si l'on considere les
estimations des vitesses de déformation naturelle (fig. 1-11) (Pfinner et
Ramsay, 1982). Ces auteurs définissent des valeurs de 10712 . 10-14/ser:'1
pour une échelle de temps. d'environ wun million d'années. Dés lors,
]'influence des coefficients de diffusion, de l'épaisseur du film fluide et
de 1la taille du systéme clos deviennent des paramétres intéressants & faire
varier. Ces paramatres sont interactifs et vont modifier drastiquement les
valeurs des vitesses de déformation puisque la loi est de type : édiff o
Dw/dn (avec n =2 ou 3, d : taille du systéme clos, w : épaisseur du film
fluide, Ddiff . coefficient de diffusion). Un dernier paramétre susceptible
de faire varier ces 1l6is de comportement n'a pas été pris en coampte; il
s'agit de la concentration du solide en solution (E). La variation de ce
paramétre doit également mﬁdifier la vitesse de déformation par diffusion,
mais ces fluctuations restent encore mal connues et n'ont pas permis

d'établir son influence.
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Fig. 1-9 Coefficients de perméabilité en fonction de 1'échelle du systéme (Brace, 1984).
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Les variations de deux paramétres (w, Ddiff) sont utilisées pour
étudier 1le comportement de la vitesse de déformation par diffusion en
fonction de la taille du systiéme. Un diagramme (fig. 1-12) compare les
vitesses de déformation a travers les domaines (1/d2) avec les vitesses de
déformation aux joints des domaines (w/d3) pour une variation théorigue de
1'épaisseur du film fluide (w) en fonction de la taille du systéme (d)
(encart fig. 1-12). Ce modéle schématique montre qu'il est possible
d'atteindre des vitesses de déformation compatibles avec les données
géologiques pour des systémes métriques & décamétriques. Une meilleure
connaissance des valeurs des coefficients de diffusion et de 1l'épaisseur du
film fluide dans les bandes de déformation devrait permettre de réaliser des
modéles moins schématiques affirmant le rdle possible de la diffusion dans

les transferts 3 grande échelle (centaine de métres).

-logw
- logg

20

L

-2 0 2 4 6 8 _ lOE; d(m)

Fig. 1-12 Influence des paramétres de diffusion, de la taille du systéme clos et de

1'épaisseur du film transporteur :
- Vitesse de déformation par diffusion en fonction de la taille du systéme

clos pogr deux modéleg :

gai/d* (A) et €aw/d” (B)
(pour quartz : &0n = 0 MPa, T° = 200°C) -8 2
Les lignes en tireté rgRBésEncent des coefficiencs de diffusion : 10 m /sec;

les lignes pleines : 10 m /sec.
- En .encart,, modédle théorique de variation de l'épaisseur du film fluide en

fonction de la taille du systéme.
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1.4. ROLE DE LA DEFORMATION SUR LES TRANSFERTS DE MATIERE

La déformation par fracturation ou par recristallisation des
minéraux permet une réduction de la taille des grains; la présence de petits
‘grains en général plus ductiles est un facteur amollissant (White, 1976). De
plus, la réduction de taille des grains conditionne l'activité des processus
de déformation qui dépendent de la dimension des grains (White, 1976). Mitra
en 1984, avec l'appui des données de Mohamed et al., 1974, montre qu'il est
possible de définir wune taille <critique de grains correspondant au
changement de mécanisme de déformation intra ou extracristallin et de
suivre, lors de 1la diminution de 1la taille des grains, l'évolution des

mécanismes de déformation (fig. 1-3).

Il est possible de regrouper en trois grands types, les processus

d'amollissement correspondant & une réduction de taille des grains

(i) La diminution de la taille des grains tend a réduire le chemin de
diffusion pour les fluides, leur permet de pénétrer & l'intérieur des
grains et facilite ainsi la déstabilisation des liaisons atomiques
(Hydrolitic Weakening) (Kranenberg et Tullis, 1984). En paralléle, 1la
surface offerte aux réactions augmente et favorise la mise en solution
de matigre lorsque les phases minérales sont en déséquilibre avec le
fluide externe (Kerrich, 1977, Mitra, 1978, 1979, Gratier, 1984).

(ii) Les néoblastes sont souvent de petite taille et contiennent peu de

dislocations. (es nouveaux grains peuvent &tre le si&ge de déformations

intracristallines (dlissement de dislocation - montée si température
suffisante), permettant ainsi wune localisation de la déformation dans
des zones a grains fins (Dell Angelo et Tullis, 1984, Yund et Tullis,
1984) .

(iii) Enfin, les néoblastes peuvent s'arranger avec leurs voisins et
faciliter 1les systémes de glissement aux joints de grains. Cet effet

contribue 3 l'amollissement par anisotropie minérale (White, 1977).

En ré&gle générale, les effets de la réduction de taille des grains
augmentent la surface de réaction et favorisent les transferts de matiére.
En effet, la localisation de la déformation dans des bandes de cisaillement
modifie 1la structure de la roche et facilite ainsi les déplacements d'ions

en augmentant la perméabilité du milieu.

Les réactions métamorphiques dans 1les zones de cisaillement
genérent le plus souvent des phases minérales plus ductiles gque les minéraux
de 1la roche initiale (Teall, 1885, Beach, 1976, Kerrich, 1977, White et
Knipe, 1978, Robin, 1979, White et al., 1980, ...). Ce qui a mené certains
auvteurs 3 décrire les phénoménes d'amollissement comme le résultat essentiel

des transformations métamorphiques (Rubie, 1983; White et Knipe, 1978).

e fe et
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Cependant les transitions de phase peuvent gtre considérées comme un
mécanisme proche de 1la dissolution-cristallisation (cristallisation de
nouvelles paragenzses et transferts & plus ou moins grande échelle) avec
comme force motrice, d'une part, le déviateur de contrainte (induisant un
gradient de potentiel chimique) mais également 1'énergie libre de
‘transformation '(Rutter, 1983). En invoquant wun mécanisme de déformation
comme base des transformations métamorphiques, le phénoméne d'amollissement
par réaction métamorphigue (Reaction Softening) (Rubie, 1983; White et
Knipe, 1978) peut donc étre décrit comme wune partie intégrante de
1'amollissement par déformation (Strain Softening) (Watt et Williams, 1983) .

En conclusion, le rdle complexe des divers paramétres
physico-chimiques (AT?°, AP, wvariations métamorphiques, phase fluide, ...)
montre 1'interdépendance entre déformation, transformations minéralogiques
et mobilité chimigque. Afin de discerner 1t'influence des différents
mécanismes de déformation dans le probléme des transferts de matiére. Une

méthodologie d'approche est développée dans le_paragraphe suivant.

1.5. METHODES D'ETUDE DES MECANISMES DE DEFORMATION ET DE TRANSPORT

L'étude générale de la déformation des roches et plus
particuligrement 1'étude des transferts de matiére dans les roches déformées
souléve 1le probléme de la caractérisation (i) des mécanismes de déformation

et (ii) des mécanismes de transport.
(i) Les mécanismes de déformation

L'analyse des microstructures des différentes phases minérales renseigne
sur 1la nature et l'évolution des mécanismes de déformation au cours de la

déformation progressive.
(ii) Le probléme du mécanisme de transport

L'étude des transferts corrélés aux profils de déformation dans des
gradients de déformation & différentes échelles (centimétre jusqu'ad la
centaine de métres) permet de 'définir le mécanisme de transport de la
matiére. Un exemple théorique illustre ce type d'approche

Le développement local de zones de déformation (fentes, microfractures)
pour une roche initiale de composition homogéne et de structure isotrope,
permet par interconnexion des pares de la roche (White et White, 13881) (1)
une mobilisation des solutions "libres” contenues dans ces microcavités et
(ii) wun drainage de la phase fluide jusque dans la zone localisée (Gratier,
1984). Cette augmentation locale de la phase fluide associée aux conditions

métamorphiques synchrones de la déformation peut favoriser les réactions et
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la cristallisation des nouvelles phases minérales (fig. 1-13). Ces
néogenéses modifient l'activité des ions en solution dans la zone de forte
déformation. Un déséquilibre dans la phase fluide apparait entre la zone
déformée et la roche initiale.

Lorsque la déformation, augmente, le changement de structure de la roche
se propage dans des domaines de taille plus importante. Dés lors, les
équilibrations fluide-minéraux (fonction des gradients d'activité) sont
continues. Les transferts de matigre et les réactions métamorphiques

prennent de 1l'ampleur.
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Fig. 1-13 Exemples schématiques de 1'initiation de zones de déformation, dans un
maté&riel homogéne et 1isotrope, et représentation des transferts de fluides
associés.

Evolution des transferts en systéme fermé (A) et en systéme ouvert (B) (=
départ des él3ments de la zone de déformation; —#: apport d'3léments dans la
zone de déformation.
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Le type de profil d'évolution de 1l'instabilite géochimique dépend
fortement des conditions aux limites du systéme (fig. 1-14)

(i) Systéme fermé : Pour une composition initiale donnée, les transferts
d'ions en systéme fermé sont compensés de maniére pondérale, afin de
maintenir la composition globale du systéme déformé égale & la roche
initiale : Sg + Sp = 0 (type III) (fig. 1-14).

(ii) Systéme ouvert : dans le cas d'un systéme ouvert, les bilans de
transferts dans 1les zones déformées n'ont pas & refléter la composition

initiale de la roche (type I et II) (fig. 1-14).

De plus ces types de profils permettent de caractériser le mécanisme de

transport

Type I : Percolation

Les variations de type I montrent des seuils de modification représentés
par une cassure dans la courbe d'évolution et correspondent en régle
générale - aux lois de fronts métasomatiques (Korzhinskii, 1970, Fonteilles,
1978).

Type II : Infiltration ou diffusion

Le type II montre wune évolution progressive des transferts lorsque
1'intensité de déformation augmente. Dans ce type de profils, les mécanismes
de transport par infiltration ou par diffusion ne sont pas différenciables.
Seule la taille du systéme peut permettre de discriminer les deux

mécanismes.

Type II1 : Diffusion

Cette évolution en systéme fermé est incompatible avec un mécanisme
d'infiltration. En effet, un fluide en mouvement entrainant des particules
(infiltration) ne peut @&tre responsable & la fois de gains et de pertes
d'un élément sur un méme profil (fig. 1-14). Ce type de variations est

associé 3 la diffusion des ions en'solution.

En conclusion, les mécanismes de déformation et les mécanismes de
transport peuvent &tre discriminés dans les zones déformées a partir de
1'étude des microstructures et de 1'étude quantitative des transferts
géochimiques dans les gradients de déformation. Le chapitre suivant détaille
plus précisément les problémes pratiques rencontrés lors de 1la
quantification des transferts dans les roches plutoniques déformées

(synthése bibliographique).

Fig. I-14 Profils de variations pondérales des &léments chimiques dans deux systémes
(fig. 1-13). Les 3 ctypes de profils de variations des é&léments sont
représentds sur une coupe dans un gradient de déformation (photo de zone de
cisaillement en encart) (Sg : volume gagné; Sp : volume perdu) (barre
d'échelle 2 m).
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Chapitre 2

SYNTHESE BIBLIOGRAPHIQUE DES RESULTATS RELATIFS AUX

TRANSFERTS DE MATIERE DANS LES ROCHES PLUTONIQUES

Depuis la fin du XIXe siécle, l1'étude des variations minéralogiques
et chimiques dans les zones de cisaillement a été entreprise de maniére
descriptive (Teall, 1885). Plus récemment, dans les années soixante dix,
certains auteurs tels que Orury (1974) ou Beach (1976 et 1980) ont complété
ces études et interprété les modifications chimiques en terme de
métasomatisme localisé dans 1les zones de forte défcrmation (Korzhinskii,
1970, Fonteilles, 1978). Ce n'est gqu'avec l'essor de la géologie structurale
moderne et avec 1l'étude de 1la géométrie & toutes les échelles, de la
mécanique et de 1la cinématique des bandes de cisaillement (Ramsay, 1867,
1980, Cobbold, 1977(I,II), Mitra, 1978) que sont étudiés les paramétres
discriminants (Durney, 1376, Fyfe, 1976, Rutter, 1976, White et Knipe, 1978,
"Poirier, 1980, White et al., 1980) capables de contrdler les différents
types de transferts physico-chimiques (Kerrich, 1977, Gratier, 1878, 1984).
Bien que nombreux et variés, ces paramétres peuvent étre regroupés en trois

ensembles

(i) les mécanismes de déformation;

(11) les conditions métamorphiques synschisteuses (pression-
température);

(1iii) 1'abondance et la composition de la phase fluide aux limites ou 3

l1'intérieur du systéme.
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Afin de cerner ce probléme général des transferts géochimigues et
des changements minéralogiques dans de forts gradients de déformation, on
présente ici un rTésumé des travaux antérieurs concernant les granitoides.
La compilation bibliographique porte essentiellement sur les variations des
€léments majeurs dans des zones de cisaillement développées dans des
conditions métamorphiques variées (Schiste vert, Amphibolite). La gamme des
roches - initiales est comprise entre des gabbros (Brodie, 1981) et des
granites ({(Roy, 1977). C(Cette étude bibliographique vise (i) & dégager
l'existence ou 1l'absence de paramétres systématiques susceptibles de
contrdler \les transferts géochimiques & 1'échelle des zones de déformation
(acidité ou basicité de 1la roche de départ, les teneurs et la composition
des fluides, le facieés métamorphique, les mécanismes de déformation, ...) et
(ii) & définir le degré d'interaction entre les modifications géochimiques
associées au fractionnement magmatique et celles contemporaines de la

déformation.

Ce type d'étude permet de souligner les problémes méthodologiques 2
résoudre lors de 1'étude des transferts géochimiques associés & 1la

déformation des granitoides.

2.1. DONNEES BIBLIOGRAPHIQUES

2.1.1. Eléments majeurs

La synthése effectuée porte sur 19 couples de roches orthodérivées dont
les analyses sont disponibles dans les publications (tab. 2-1). Ces couples
d'analyses représentent la mobilité géochimique maximale associée 3 la
déformation dans chaque exemple étudig (comparaison entre la roche initiale
non déformée et une roche trés déformée): Cette analyse des données

bibliographiques souligne €n particulier les points suivant

(i) Certains exemples correspondent 3 une déformation isochimique;

l'immobilité des éléments majeurs semble indépendants de la composition
de la roche de départ, de l'échelle considérée, et surtout des

conditions métamorphiques, en particulier de la température (tab. 2-1).

(ii)Les éléments & tendance immobile sont identigues quelque soit le

faciés métamorphique considéré; il s'agit de TiOz, MnQ, 9205 qui sont

souvent présents en faible quantités et dont les variations marquées
dans quelques analyses expriment sans doute les écarts initiaux dans les
échantillons non déformés. Pour A1203, de teneur plus importante dans
les échantillons analysés, l'hypothése classique cd'immobilité en faciés
schiste vert (Ferry, 1979, Kerrich et al. 1980) peut étre étendus au
faciés amphibolitique d'aprés la similitude des résultats de tous les

travaux regroupés dans ce chapitre.
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rups Epaissaur cu s
Lignée Référence Nature de la roche cisailiement Localisation
1 ROY 1277 Troncheimite 8/19m SH des Cilédanides
norvégiennes (3ZRGEN)
11 3EACH 1978 Granite ? Ecosse du Nord
) Scourie
111 ASHLEY at al. Granodiorits 300 Mew South Wales (sud)
1975
v ROY 1377_ Granite 0 A Himalaya ceingure
interne da 5ikkin
2 KERRICH et _al. Adamellita censimétrique tachetsd (n§ppes pen-
1977 nines des Alpes
Suisses ).

2 Aucune évaluticn n'apparaft ; les auteurs considérent le processus camre isochimique

2t isovoiumédtrique.

. sczroissement <a la teneur e=n 2lbite ngrmative sans changement important da ia teneur 2n
suarsz {lignées il et [II) ;

- mygmentaticn <o la teneur en Jrthosa 2t quartl suis tendanca 1 wyne diffirangiation 2n
Tits de ccmnesiticn surtout quariieuse el en 1i2s surzout phylliteux (lignée [}

- siminuzion de la teneur en guart: {lignde IV).

Fig. 2-1 Diagramme Q-Ab-Or des analyses de granite cisaillé reprises de la littérature, le
_sens des flaches indique un cisaillement croissant (d'apr@s Bossiére, 1980).

Tableau des références décrites figure 2-1 et définition des "lignées" associées
3 la déformation C d'aprés Bossiére, 1980).
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Fig. 2-2 Diagramme Q-Ab-Or représentant 1'&volution avec la déformation des différentes
analyses disponibles dans la littérature (Q normatif > 0 Z). Le diagramme
synthétique représente les diverses tendances &volutives du diagramme Q-Ab-Or
normalisées & une composition initiale et doit &tre utilisé uniquement de
maniére descriptive. Cercles : Roche initiale; carrés : Roche dé&formae.

An

=== I - o

Ab ' | Or

Fig. 2-3 Diagramme de O'Connors
I : roches isotropes non déformées;
II : roches mylonitisées 3 partir de 1'&tat initial I;
! : tonalite; 2 : granodiorite; 3 : quartz monzonite; 4 : trondjhémite; S
granite.
Les roches sont représencées ([2 couples isotropes - mylonites) pour une
estimation du quartz normatif > 10 Z.
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(iii) Les éléments mobiles ne présentent pas de variations systématiques

avec la

mylonitisation

métamorphique impliqué.
sur un diagramme normatif Q-Or-Ab pour les travaux menés sur les roches

quelque soit

type de roche et le faciés

écarts 3 la roche initiale sont regroupés

non basiques (Q normatif > 0). Dans ce type de diagramme, Bossiére,

1980, avait 1isolé quatre lignées types évoluant avec la mylonitisation
(tab. 2-2, fig. 2-1). La compilation effectuée confirme surtout 1'évolu-
tion I définie par Bossi2re (faible augmentation en quartz normatif et
forte augmentation en orthose normatif) mais ajoute wune tendance
enrichie seulement en orthose normatif (lignée V) non décrite par

Bossiere en 1980 (fig. 2-2).

Enfin, la répartition des facigs isotropes et déformés dans un diagramme
normatif de 0'Connor (An-Ab-Or) soulgve le probléme de l'utilisation des
diagrammes géochimiques dans des séries magmatiques affectées par
l'orthogneissification puisgue les compositions chimiques des roches

évoluent avec l'intensité de déformation (fig. 2-3).

2.1.2. Eléments traces et terres rares

Peu de travaux portent sur la mobilité de ces éléments dans les gra-
dients de déformation, cependant certains auteurs ont mis en évidence des

transferts d'éléments. traces ou de terres rares dans certaines zones de

cisaillement (tab. 2-2).

Tous ces auteurs s'accordent pour associer les modifications de teneur
en é&léments traces ou en terres rares a des phénoménes métasomatiques dans
les zones de cisaillement en facigs rétrograde. La mobilité des éléments est
reliée aux transformations de phases qui fractionnent de nouvelle maniére
les éléments. A titre d'exemple, 1la transition hornblende-biotite est

exprimée dans les analyses chimiques par des variations du rapport Ir/Y et

une diminution des terres rares lourdes (Dostal et al., 1980).

i Auteurs Facits métamorphique Type de Roche Apports Déports
DRURY, 1974 Amphibolite Granite Rb, Ba, Th Se, La
Ampliibolite loche basique Rb, Pb
Schiste vert Gneiss Ba, La, Ce
DOSTAL & al. 1980 Amphibolite Roche ultrabasique Rb, Zr, Nb, Hf, Ta Se, Y
Ba, Th, U
LREE HREE
FLYOD & Amphibolite Métabasite Rb, Ba N
WINCHESTER, 1983 '
WINCHESTER Amphibolite Métaacide Nb, Y, Zr Se, Ni
& MAX, 1934 Métabasite Rb, Nb, Zt, St, La Cr, Ni, Y, Ce, Nd

Tableau 2-2 Tableau récapitulatif des analyses bibliographiques portant sur les variations
des &léments traces et terres rares au cours de la déformation.
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Toutefois, Floyd et al. (1983) s'interrogent sur ces mobilités par
rapport aux variations primaires magmatiques : ces éléments étant en faibles
quantités dans les échantillons analysés, il convient de définir avec autant
de rigueur que pour les éléments majeurs les gammes possibles
d'hétérogénéités géochimiques initiales pour comparer des échantillons
mylonitisés avec leurs homologues non déformés, ’

De plus, 1'étude des modalités d'interaction géochimie-déformation est
de trés grande importance dans 1'étude de 1la pétrogenése des roches
plutoniques et dans les interprétations en terme de sites géotectoniques 3
partir d'analyses géochimiques de roches déformées. En effet, certains
éléments sont considérés immobiles pendant les épisodes de déformation
(Ti02, P205, Zr, Y, Nb, et 1les terres rares) et sont employés dans les
déterminations des sites géotectoniques (Pearce et Cann, 1973, Floyd et
Winschester, 1975, Pearce, 1975, Smith et Smith,-1976, Winschester et Floyd,
1977). La perte de cohérence magmatique des éléments chimiques attestée par
certains travaux (fig. 2-4) dans des zones de forte déformation en faciés
métamorphique rétrograde (Dostal et al., 1980; Winschester et Max, 13984),
pose le probléme général des interprétations pétrogénétiques 3 partir de
roches déformées.
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Fig. 2-4 Abondance de terres rares normalisdes aux chondrites, dans 1?5 ?mphibolites de
1'auréole du complexe de St Anthony. I gamme de varxal;xon de‘ quafre
échantillons peu déformés. D : gamme de variation de cinq échantillons déformés.
(d'aprés Dostal et al., 1980).




42

En conclusion, sur ces éléments de faible teneur dans les roches
étudiées, il est important de sculigner les points suivant : peu de travaux
traitent des variations des éléments traces et des terres rares. Les
évolutions des transferts pour ces éléments au Cours de la déformation ne
peuvent donc pas montrer de tendances statistiques générales. Cependant
certaines études récentes attestent de modifications géochimiques

importantes de ces éléments.

En conclusion aux données bibliographique générales (majeurs, traces et
terres rares), aucune variation systématique des éléments chimiques associée
3 la déformation ne peut &tre corrélée aux conditions métamorphiques, a3 la
taille des zones déformées ou & la composition des roches initiales. Dans

tout ce résumé bibliographique certains problémes subsistent

(i) La représentativité de 1'état de référence et plus particuliérement
des fluctuations magmatiques initiales dans 1'étude de la mobilité

chimique associée aux granitoides déformés (ef. 2.2.).

(ii) Le rdle de la phase fluide et des phases minérales métamorphiques
(cf. 2.3 et 2.4).

(iii) La cause des transferts de matigre (cf. 2.5.).

2.2. ETAT DE REFERENCE

Les auteurs ont souvent choisi d'étudier des roches orthodérivées
dans des contextes de déformation hétérogénes parce qu'elles présentent des
‘zones préservées qui conservent, dans les cas favorables, les qualités
isotropes et homogénes de la roche intiale. Dans un massif plutonique, les
gammes d'hétérogénéité de composition chimique de la roche de départ doivent
étre rigoureusement étudiées, au risque de confondre les transferts
contemporains de 1la déformation et les variations chimiques dues &
1'évolution magmatique. Les analyses disponibles dans les publications saont
reportées dans deux diagrammes magmatiques (fig. 2-3) et sur des diagrammes
pondéraux normalisés (cf. 3.2.3.) (fig. 2-6, 2-7, 2-8) pour permettre la
comparaison des variations chimiques des roches de compositions initiales

différentes.

Afin d'illustrer 1l'amplitude des variations chimiques associées 2
des évolutions magmatiques, deux roches sont retenues dans quatre lignées

magmatiques types

A) 2 gabbros 3 deux pyroxénes (Graviou, 1984),
B) 2 diorites, type St Quay (Graviaou, 1884),
C) tonalité et dacite (Lemaitre, 1976) ,

D) adamelite et granite (Lemaitre, 19786).
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Graviou, 1984).

Traits : é&volution avec l'intensité de déformation (o, roche initiale, -
déformée). Les numéros correspondent au tableau 2-1.

atiques ctholéitiques et

quatre séries types (Lemaitre, 1976,
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Les gammes de variations choisies représentent une augmentation

moyenne de 3 % de Si02.

Les fluctuations géochimiques associées aux fractionnements magma-
tiques sont représentées dans les diagrammes magmatiques (fig. 2-5) et 1'é-
volution géochimique est comparée dans les diagrammes pondéraux normalisés
(fig. 2-6). L'allure des droites (fig. 2-8) et la répartition des points
(fig. 2-5) dans ces diagrammes symbolisent les fluctuations initiales pour
des séries magmatigues plus ou moins différenciées (A, B, C, D; SiO2 compris
entre 50 et 70 %.

Pour chafue exemple bibliographigue (tab. 2-1), la comparaison des
analyses chimiques des roches non déformées et déformées de maniére
isochimique (fig. 2-7) ou avec des transferts de matigre (fig. 2-8) montrent

les conclusions majeures suivantes

(i) On vérifie que lors des déformations isochimiques (Kerrich, 1980,

Brodie, 1981, Boullier, 1984) , les variations observées sont
effectivement dans les gammes des fractionnements magmatiques (fig. 2-6,
2-7).

(ii) La déformation s'associe a des tendances évolutives différentes des
tendances magmatiques (fig. 2-5). L'utilisation de diagrammes
magmatiques est d'un grand intérét. En effet, ce type de diagramme
(fig. 2-5) associé aux diagrammes pondéraux normalisés permet de
différencier les variations dues aux phénomgnes magmatiques des
transferts associés 3 1la déformation. Pour exemple, le couple d'analyse
n°® 14 (Etheridge, 1981) définit des gammes de variations qui peuvent
dtre d'ordre magmatique (fig. 2-8). Les possibles hétérogénéités de
composition de 1la roche de départ incitent & prendre des précautions
quant aux interprétations des transferts d'éléments chimigues pendant la

déformation.

(iii) Enfin, 1'importance des variations chimiques observées est
indépendante de la composition 1initiale de la roche (fig. 2-8). Les
types d'ions mobiles par contre semblent varier avec la composition de
la roche initiale. Dans les roches acides, les éléments ferromagnésiens
présentent de larges variations par rapport aux roches basiques (fig.
2-5A) tandis que la mobilité des éléments calco-alcalins semble plus
importante dans les raches basiques (fig. 2-5B). Ces modifications sont
le reflet de 1la teneur initiale des éléments dans ces différentes

roches.

En conclusion, les diagrammes wutilisés semblent appropriés (i) pour
mettre en évidence 1'homogénéité de 1'état initial et (ii) différencier la
mobilité géochimique associée & la déformation de celle engendrée par les

processus magmatiques.
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D, C : Lemaitre, 1976
A, B : Gravioux, ]984.

les Ecarts de composition entre des
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2.3. PHASE FLUIDE

Dans les analyses utilisées, seule la phase fluide incorporée dans
les minéraux est analysée (eau de constitution). Son comportement en fonc-
tion des conditions métamorphiques et des teneurs en eau de la roche ini-
tiale est représenté dans un diagramme qui regroupe les analyses compilées
dans ce chapitre (tab. 2-1). La répartition des points dans ce diagramme

indique que

(i) Les variations de la teneur en fluide (AP.F.) au cours de la
déformation sont indépendantes du grade métamorphique (fig. 2-9). Les
modifications des fluides constitutionnels (essentiellement H20) ne sont

donc pas correlés avec la température.

(ii) La présence de transferts géochimiques apparait également

indépendante .de la teneur initiale en eau de constitution (fig. 2-9).

ARE

O
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Mob . Imm.
I SCH.VERT o e
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®
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Fig. 2~ iati i
g. 2-9 Variation de l'hydratation au cours de 1la déformation en fonction de

1'hydratfcion_ de la vroche initiale (P.F. : perte au feu Z; AP.F. = 7 P.F. dans
roche déformée =~ 7 P.F. dans roche initiale). Les symboles pleins représentent

&f . : .. . -

les zones de déformation lSOChlmque, les symbo].es v:.des,les zones de déformation
< s

avec transfert de matidre.
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De plus, il est intéressant de remarquer que certains couples de
roches déformés & basse ou haute température présentant une mobilité des
éléments majeurs (Roy, 1977, Dixon et Williams, 1983, Floyd, 1983) montrent
une baisse de la teneur en fluides de constitution. Réciproquement des
augmentations de fluides existent dans des couples de roches & faible
mobilité en éléments majeurs (Kerrich 1980, Boullier, 1984).

La cause de ces. évolutions est sans doute 3 rechercher dans les
transformations métamorphiques et notamment dans le rdle des phases
minérales hydratées sur l'existence de modifications de composition chimique

de la roche initisale.
2.4. PHASES MINERALES METAMORPHIQUES

Les analyses des différents auteurs sont reportées sur un diagramme
triangulaire K20, Cal +JNa20, Fezoaf + Mg0 (fig. 2.10). Les principaux miné-
raux des paragenéses initiales et ceux contemporains de la déformation
(plagioclases, feldspath potassiqbe, biotite, micas blancs, amphiboles) sont
également représentés sur ce diagramme. Un regroupement statistique des
tendances géachimiques montre de maniére descriptive les évolutions
générales pour une composition initiale fixée (fig. 2-10). De cette analyse
et des études minéralogiques effectuées par les auteurs, il ressort que la
tendance générale correspond & une diminution de la phase feldspathique au
profit d'une association & micas blancs, biotite et dans certains cas

amphibole.

Pour réaliser une recristallisation totale dans les. faciés déformés
et un changement global de composition chimique de la roche totale, deux

conditions sont nécessaires

(i) L:apparition d'une nouvelle paragenédse stable (fonction des
conditions thermodynamiques) de composition chimique différente de la

roche initiale.

(ii) La possibilité de transferts de cations d'échelle supérieure au pas

d'échantillonnage par un mécanisme intergranulaire.
Ces derniérs points sont résumés au travers des interprétations des
différents auteurs (cf. 2-5).

2.5. CAUSES DES TRANSFERTS DE MATIERE

Les causes des transferts de matigre le plus souvent invoquées par

les auteurs dépendent des conditions aux limites du systéme (ouvert - fermé)
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(i) Pour certains, 1les zones de cisaillements fonctionnent comme des I
endroits privilégiés 2a 1la circulation des fluides et favorables aux
mécanismes métasomatiques (Beach 1976, 1980, Etheridge, 1983, 1984).
Pour ces auteurs, les transferts sont contrdlés par .les équilibrages
géochimiques avec un fluide externe en systéme ouvert (Etheridge, 1981).

(ii) Pour d'autres, les mécanismes de déformation (Roy, 1977, Dixon et
Williams, 1983, Floyd et Winschester, 1983, Watt et Williams, 1983) et
les transformations minéralogiques (White et Knipe, 1978) semblent é&tre

les facteurs déterminants dans le contrdle des transferts.

(iii) D'autre part, la possibilité de développer des zones de
déformation en systéme fermé n'est pas exclue dans les conclusions de

certains auteurs (Kerrich et al., 1980).

Dans toutes ces études publiées, il n'existe pas de profils des va-
riations de teneur des éléments correlés de mani&re quantitative & l'inten-
sité de déformation ou 3 la distance (cf. Chap. 1.5.). L'étude des condi-
tions aux limites des sytimes et des causes des transferts de matigre néces-
site une étude quantitative de la déformation et une méthodologie rigoureuse
d'étude des transferts associés & la déformation.

Ca0+Na,0

ab an

Ca0+ Na,0
t amp //
kf mg phn ea ann_ 4
K,O Fe,0,+Mg0 X

N _
A

/ *

K,0 Fe,0,+Mg0

Fig. 2-10 Diagramme Ca0,Na,0,K 0,Fe, 0.* + MgO et regroupement statistique des variatioas
chimiques pour “une” composition initiale fixe. Cercles : roche non déformée;

carrés : vroches d&formées; symboles pleins : facids schiste vert; symboles
vides : faci&s amphibolice.
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En conclusion, les rdles des paramétres de la déformation, de
1'histoire métamorphique et de la phase fluide sont intimement liés. Les
dtudes menées jusqu'd présent sont en majorité qualitatives et 1'évolution
des transferts avec la déformation ne semble pas toujours bien isoleée des
fractionnements magmatiques. Pour tenter de cerner les paramétres principaux
agissant dans les zones de déformation avec transferts, il convient

d'insister sur les problémes majeurs suivants

(i) Estimer 1l'intensité de déformation le long des profils de transfert
afin de corréler la mobilité des ions & 1'intensité de déformation, non

plus de manigre qualitative, mais quantitative.

(ii) Caractériser le champ de déformation finie 3 toutes les échelles et
étudier avec précision les structures et les mécanismes de déformation
dans les gradients de déformation (échelles des zanes, réduction de la

taille des grains, porosité, cee )

(iii) Caractériser correctement l'état de la rocHe initiale et s'assurer
de 1l'homogénéité de départ des échantillons étudiés. En particulier
déterminer 1'échelle des variations magmatiques par rapport 2 la taille
des zones de déformation pour ne pas subir les interactions entre les
deux phénoménes géochimiqﬁes. De plus, la roche considérée comme
initiale doit &tre indemne de déformation et de transferts, sinon la
discussion sur les conditions ‘aux limites du systéme-(ouvert-fermé)

n'est plus possible (fig. 1-14).

(iv) Enfin, déterminer wune maille d'échantillonnage dans les séries
progressivement déformées et jusqu'aux stades ultimes pour enregistrer
les faibles variations dues & la déformation et les changements de
mécanismes possibles. En d'autres termes, échantillonner des profils

continus a la méme échelle que celle des gradients de déformation.
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Chapitre 3

METHCDOLOGIE

Ce chapitre regroupe les méthodes plus particuliérement employées
(cf. partie II) pour traiter les probliémes d'interaction entre déformation,
géochimie et minéralogie soulevés dans les précédents chapitres (¢f. 1 et
2).

Dans un premier temps, les méthodes d'analyse structurale et de

déformation finie sont développées (cf. 3.1).

Puis, & partir d'exemples fictifs, les méthodologies d'étude des
variations <chimiques (cf. 3.2.), pétrographiques et minéralogiques (cf.

3.3.) sont présentées.

3.1. ANALYSE DE LA DEFQRMATION

Introduction

L'étude des transferts de matidre nécessite de connaitre les relations
structurales qui existent dans les domaines étudiés. Une démarche carto-
graphique doit é&tre effectuée 2 différentes échelles afin d'étudier si des
modifications de structure existent pour diverses tailles d'objets considé-
rés. A partir de ce travail de cartographie, trois résultats essentiels sont

acquis
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(1) Les zones préservées de la déformation sont mises en évidence.

(2) Les zones d'échantillonnage sont effectuées dans des conditions
structurales définies, loin des perturbations locales (filons, varis-

tions de faciés, enclaves, contacts intrusifs, ...).

(3) Ces données permettent de choisir des gradients de déformation d'é-

chelles variées indispensables dans 1l'étude des transferts.

En parall2le avec l'étude cartographique, différentes méthodes d'analyse
de 1la déformation finie sont wutilisées en géologie structurale. L'une
d'elles est développée dans le sous chapitre 3.1.1. Utilisation des mar-
queurs ellipsoidaux. De plus, la méthode d'estimation d'un paramétre cor-
rélable de manitre quantitative 3 l'intensité de déformation est présentée

(cf. 3.1.2.).
3.1.1. Utilisation des marqueurs ellipsoidaux

La orésence dans les granitoldes de marqueurs ellipsoidaux tels que
les enclaves homéogénes permet de quantifier la déformation de la roche. les
estimations des rapports axiaux dans les plans principaux de déformation
(Xlkz, A2X3, Xlkg) sont effectuées sur le terrain dans des faciés de
déformation croissante. Les méthodes de calculs statistiques des rapports
axiaux moyens pour chaque plan peuvent &tre employées sans corrections dues
aux contrastes de viscosité entre les enclaves et la roche encaissante. En
effet, il n'existe pas de réfraction de schistosité entre les deux
matérisux, la mesure de la déformation finie 3 partir des enclaves est

représentative du taux de déformation subi par 1'échantillon.

Dés les stades orthogneissiques, les axes principaux des enclaves sont
parallélisés & la schistosité (klkz). La méthode de régression linéaire est
alors employée sur la population des marqueurs pour définir le rapport axial
moyen de 1l'ellipse de déformation finie dans chague plan principal (fig.
3-1). Dans les roches les moins déformées, les enclaves montrent des
fluctuations angulaires de leur grand axe par rapport aux axes de la défor-
mation : la méthode de Dunnet a été employée (Dunnet 1969, Le Théoff, 1977).
A partir des rapports axiaux moyens estimés dans les trois plans principaux
de déformation, le calcul des différents paramétres quantifiant la forme et
l1tintensité de 1a déformation a été réalisé pour chaque échantillon (v.

Annexe : Tableau de mesures).

forme

a - 1/b - 1 ' (Flinn, 1962)

(Log b - Log a)/Log a + Log b) (Hossack, 1968)
' (paramétre de LODES)

K

A\

Intensité

R=a+b -1 (Waterson, 1968)
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A1 .

i * Rapport; 1,77
Lot Coef.cor.; 0,918

L 12 A2

A2l

12

- Rapport ; 8,71

L 1/ Coef.cor.; 0,948

L A3

[
O
T

Rapport; 18,53

Coef.cor.; 0,986

1

L A3

Fig. 3-1 Exemple d'utilisation de la méthode de régression lindaire dans trois plans
principaux de déformation (Al/k HED W) S AI/A ). (Les valeurs correspondent i

L'&chantillon ADS; granodiorite 'du Grimgelg (x], A3 Ay exprimés en cm).
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2, Log ab?)1/? (Nadai, 1963)

zs = /3/3 (Log a% + Log b
(avec a et b exprimés respectivement par Xl/kz et KZ/X3).

Ces rapports sont estimés sur le terrain et traités au laboratoire par

un programme de calcul des paramgtres de la déformation pour différents

plans Al/xz et AZ/As, Xi/kz et Xl/k3, xl/xa et xz/x3,

La comparaison des résultats dans les différents plans permet d'éliminer
aberrant dus aux problémes de mesure statistique sur le ter-

les résultats
effet bhiofresnel sur des

rain (nombre restreint de marqueurs pour un plan,
plans proches d'un plan principal dans les échantillons peu déformés) .

atres permettent de construire des diagrammes qui met-
forme de 1l'ellipsoide et 1'intensité de déformation;
s de l'Aar et du

Ces divers param
tent en relation la
pour le représentation des données des Massif

celui retenu
1967 (fig. 3-2).

Gothard est le diégramme logarithmique de Ramsay,

= &

r=10

:2 r=1
| r=3

r=&

1 _r:3
r=2

1 2 3 n b

F- . _ . - .‘
ig. 3-2 Diagramme logarithmique (Ramsay, 1967). K et r sont les paramétres de Flinn et

W rson 0 < K < 1 i =
. N aplat:lssemenc K 1 éform i
aterso . H > déformation plane, l <« K< + o,

R PR R S
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3.1.2. Paramétre quantitatif associé a la déformation finie

Un des buts de cette étude est de quantifier les transferts par rapport
a8 l'intensité de déformation, mais les échantillons analysés en géochimie ne
comportent pas dans tous les cas des enclaves. Les mesures d'intensité de
déformation finie n'ont donc bas pu étre effectuées de faqbn directe pour
tous les échantillons analysés. Plusieurs paramétres ont été testés afin de
trouver une relation simple entre les modifications structurales et
l'intensité de déformation. A partir des échantillons prélevés sur le tér—
rain et dont l'intensité de déformation était connue (mesurée sur enclaves),
1l a été possible de chercher les corrélations entre les variations de-1'in-

tensité de déformation et différents paramétres tels que

- le changement de densité,
- la réduction de taille des grains,
- le changement de texture macroscopique,

- le changement de texture microscopique.

3.1.2.1. Pourcentage de matrice macroscopique et déformation finie

Le changement progressif de texture macroscopique dans les gradients de

cisaillement a été retenu pour sa forte corrélation a l'intensité de

déformation, sa représentativité a l'échelle de l'échantillon et la facilité

d'estimation statistique. Seule cette méthode est donc développée

La déformation produit un matériel & grain fin (< 30 um):; ce matériel
cristallin de composition différente et de taille réduite par rapport au
matériel initial est défini sous 1le terme de matrice. Le pourcentage de
matrice augmente avec l'intensité de déformation et les termes ultramylo-
nitiques sont représentés par 100 % de matrice. L'estimation des valeurs de
ce paramétre est effectuée de maniére optique sur photographie de
macroéchantillons agrandis trois fois dans une section Al/ka représentative

des faciés mesurés en déformation finie (fig. 3-3).

Afin de tester statistiquement cette méthode de comptage, la construc-
tion d'une charte visuelle correspondant & un matériel folié a été réalisée
(fig. 3-4) pour divers pourcentages de matrice (taille des rectangles : 10 x
5 «cm). Chaque modéle a été testé plusieurs fois 3 l'aide de grilles de méme
taille (100 x 5 cm) mais de pas différents (allant de .35 cm jusqu'a 2 cm)
pour wune orientation paralléle aux structures (fig. 3-5A). L'écart 3 la
moyenne diminue avec les grilles de pas faible (augmentation des points de
comptage) et aucune corrélation n'est observée avec le pourcentage de
matrice (tab. 3-1). Afin de résoudre 1le probléme de 1l'anisotropie du
matériel, la méthode a été employée avec des grilles orientées & 45° des
structures des modéles (fig. 3-5B). Les résultats obtenus sont plus satis-
faisants et wun test sur un modéle 3 40 % de matrice avec une grille déso-
rientée montre qu'avec des pas inférieurs a 1 cm (soit un nombre de points

superieur & 50 & chagque comptage), l'écart 3 la moyenne devient trés faible
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Stade isofrope Stade orthogneissique
% matrice & Yomatrice 41
€< 0,7 €< 1,7

Stade mylonitique Stade. ultramylonitique
Yo matrice 70 Yomatrice 95
€ 27 € 33

Fig. 3-3 Changement progressif de faciés avec 1'intensité de déformation.




Fig. 3-4 Charte visuelle d'un matériel anisotrope pour certaines

(Marquer,

1983, D.E.A.).

valeurs du 7 de matrice
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Pas 1.5 I 0.75 0.5 0.35 0.2 % Matrice
Ecart 3 la 18.24 3.33 19.22 0.43 0.45 2.57 3
Moyenne 16.47 3.64 13.97 5.22 3.61 1.02 10

17.21 5.88 0.83 0.62 2.10 0.80 20
15.56 1.94 1.84 3.29 8.51 2.04 30
3.33 14.12 15.66 1.86 2.04 - 40
13.33 1.88 0.27 0.72 0.90 0.30 50
1.11 5.56 1.96 3.61 1.72 0.66 60
0.56 2.14 0.72 0.88 2.26 0.32 70
8.24 1.87 I.12 1.65 .11 1.60 8o
8.75 0.91 0.67 5.76 3.60 1.30 90
Moyenne

des 10.27 4.13 5.62 2.46 2.63 1.18

Ecarts

Tableau 3-1 Comptage statistique des différents 7 de matrice pour des grilles de 10 x 5 cm
de pas différents.

=0

ot e

Fig. 3~5 Schématisation

A

grille

grille a 45°.

. points noirs

de la méthode de comptage statistique pour deux types de grilles.
paralléle aux structures; B :
comptés en matrice (cf. fig. 3-4).

: points

TR
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(tab. 3-2, fig. 3-6). A l'aide des lois statistiques, il est alors possible
de calculer pour un écart type le nombre de points nécessaires pour certains
intervalles de sécurité (Azoulay et al., 1976). La grille retenue pour le
comptage statistique des échantillons naturels est une grille de 420 points
avec un pas de .75 cm et orientée 3 45° de la foliation. Cette méthode est
Tépétée 3 fois sur 1la surface de chaque échantillon. L'utilisation
d'agrandissements photographiques et de matériel informatique (micro-
ordinateur relié & une table a digitaliser) facilite et améliore la rapidité
d'utilisation de cette méthode. Un intervalle de confiance de 5 % peut étre
défini. Il dépend essentiellement de la méthode statistique et de l'erreur
optique sur les échantillons naturels. Comme toute méthode visuelle, elle
dépend également de l'utilisateur, des travaux en cours sur la numération de
sections d'échantillons et de traitement de l'image (Daniel T., DEA, 1986)
devront permettre l'emploi de cette méthode de maniére plus rigoureuse.

Pas 2 1.5 I 0.75 0.5 0.35
Ecart 3 la 4.04 8.64 1.38 2.53 o.1r 0.41
Moyenne 333 048 0.87 I.II 0.87 .13

7.27 5.71 5,71 1.2§ 2.16 0.59
10 4-44 4.09 2.8¢ 3.15 3.78
3.64 2.86 4.19 2.34 2.94 0.88
4.55 5.00 2.27 2.63 3.18 1.10
Moyenne
des 5.48 4.52 3.08 2.12 2.06 .15
Ecarts
Ech. 5.98 5.17 3.52 2.23 2.38 1.67

Tableau 3-2 Comptage statistique d'un modéle i 40 7 de matrice pour différents pas d'une
grille orientéde i 45.

ECART %
10 o)
O
)
5 v ;? ®—_ 8 O
0 ™~ 9
e} ® — 9 0o =
\
—
8 9 (@] é —
! ? ! | h B
2 15 1 075 05 035
GRILLE

Fig. 3-6 Ecart 3 la moyenne pour un &chantillon 3 40 7 de matrice : les ronds ouvercs sont
les &carts & la moyenne pour 6 comptages avec unme grille orientée a 45° des
structures et des pas de grille différents (2 ecm - .35 em). Les roads noirs
représentent les moyennes des &carts pour chaque pas de grille.
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Le choix du paramétre d'intensité de déformation finie corrélé au
pourcentage de matrice est réalisé de la manikére suivante

A  partir des mesures de déformation finie et de l'estimation du pour-
centage de matrice macroscopique, deux diagrammes sont établis qui mettent
en relation R par rapport au % matrice et €s par rapport au % matrice (fig.
3-7) dans l'exemple des zones déformées du massif de l'Aar (tab. de valeurs

en annexe).

L'allure des courbes en fonction des deux paramétres de déformation fi-
nie est différente : logarithmique avec R et linéaire avec &s. Pour facili-
ter les interpolations de valeurs de l'intensité de déformation & partir des
pourcentages de matrice <calculés, 1le diagramme montrant une corrélation
linédaire west <choisi. Pour tous les échantillons analysés du point de vue
géochimique dont 1'absence d'enclaves ne permettait pas la guantification
directe de la déformation sur le terrain, une valeur de l'intensité de

déformation logarithmique €s peut alars é&tre estimée.

10 50 100 10 50

[ waraice (uacao)

Fig. 3-7 Intensité de déformation finie en fonction de la teneur en matrice. ronds vides
roche peu déformées; ronds pleins : orthogneiss; carrés vides : mylonites; carrés
pleins : ultramylonites. (A : coef. corrélation : 0.934; B : coef. corrélation
0,933).

100
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Dans toute 1'étude qui va suivre, la nomenclature des roches progressi-

vement déformées est la suivante

Z Matrice Type de faciés
0- 25 subisotrope
25 - 50 ' orthogneiss
50 - 70 mylonites
70 - 100 ultramylonites

La limite aux environs de 70 % de matrice est choisie & cause de 1'évo-

lution de type exponentiel qui existe & partir des stades mylonitiques (fig.
3-7). Ce changement d'allure de la courbe % matrice en fonction de R suggére
des modifications de comportement rhéologique lorsque la teneur en clastes

atteint des valeurs de 30 %.

A titre de comparaison, les nomenclatures des roches déformées par mylo-

nitisation employées par différents auteurs sont regroupées dans le tableau

3-3. Les divisions arbitraires choisies dans ce mémoire sont approximative-

ment identiques & celles de White, 1982.

%matrix {  Lapworth Teall Christic Spry Higgins Zeck Lell & Etheridge Sibsoa White
1885 1918 1960 1969 1971 1974 1973 1977 1982
. : A mylonite is 2 peoto-mylonite

10 -| dugen-schise | o o mylonite § proto~ foliated rocks, com s &

2 - country rocks | | blasto- <[ proto= mylonite folizted monly lineated and Prote blastos -8

. ] . N . . ink - . . S
8 vaticgated 2| mylonite =| mylonite hemi-and g?;'::;"':ﬁi;cg:cu" myleanite mylonite :"; > 5
= . - I . : ' g
5 schist o g holo-clastitc | in naccow, planar §E:
A 5 ‘3 | augen- g zones of intense Sun

B
£2 5 g deformation. it i T §=
%g ’i schist 2 mylonite mylonite u(tc:l";ianér érzinlj:d mylonite mylonite ] s E
. R a

";; 90 -{ mylonite mylonite €} quactz ) than the surroun- =& E
n ] i i ~ua
= > schist 3l uleca- ultra- :'E{‘c;"i‘;k;r;t; ultea- ultra- gtk
2 e * . S£.Y
£ 21 mylonite mylonite mylonite mylonite g i's
5 £ S sl

7

genetic intcrpectation : §

]

mylonitization = cataclastic process with later neomineralization L3

=
and/for recrystallization § g
a8V

Tableau 3-3 Historique des nomenclatures des roches déformées par mylonitisation employées
par différents auteurs (d'aprés Heitzmann, 1985).
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3.1.2.2. Autres paramétres correlés 38 la déformation finie

Les autres méthodes d'estimation d'un paramétre associé au changement de
structure de la roche et corrélable 3 l'intensité de déformation ont été
développées pendant le travail de DEA (Marquer, 1983), seul les résultats et
les critiques de ces méthades sont rappelés

Une estimation du pourcentage de matrice a été réalisée au microscope
optique sur des lames minces dans des sections Xq/Ag O0OUT 2 000 points de
comptage et un pas de 1/3 mm pour chaque lame. Les résultats sont identiques
& ceux de la méthode macroscopique, mais cette méthode n'a pas été retenue
pour deux points essentiels : la moindre représentativité qui existe entre
une lame mince et 1'échantillon macroscopique et le‘haniement long et
fastidieux de cette méthode.

L'observation de 1'éveolution ‘ de la tailleuaes tlastgs au cours de la
déformation a également été réalisde et met en évidence la'diminution de la
taille, des grains avec la déformation (cf. Partie II). La corrélation de ce
paramétre et son utilisation pour quantifier l'intensité de déformation est
critiquable sur certains points : le comptage linéaire sur lames minces
implique une estimation sphérique de la forme des grains, les
transformations métamorphiques perturbent l'observation de la réduction de
la taille des grains associde uniquement & la déformation intracristalline
(ex. néoblastase de quartz).

En conclusion de ce paragraphe, l'analyse de la géométrie des structures
par rapport au champ de déformation régional permet un échantillonnage géo-
chimique représentatif 3 différentes échelles. Une méthode est mise au point
pour estimer 1'intensité de déformation pour les échantillons analysés en
géochimie qui ne comportent pas de marqueurs de déformation. Cette méthode
est basée sur l'estimation macroscopique du pourcentage de matrice dans les

différents faciés déformés.

3.2. METHODES GEOCHIMIQUES

Ces méthodes d'étude des variations et des transferts chimiques

sont présentées de la maniére suivante

(1) Caractérisation de 1'état de référence (cf. 3.2.1.) : la méthode de
différenciation des variations chimiques associées & la déformation de
celles 1liées ’au processus magmatique est décrite a partir de 1l'analyse
statistique (ACP) (cf. 3.2.1.1.) et des diagrammes magmatiques (cf.

3.2.1.2.).

(2) Bilans géochimiques absolus (cf. 3.2.2.) : deux types de méthodes
d‘estimation des variations absolues sont présentées pour des exemples
fictifs : 3.2.2.1.) Diagrammes de Gresens,

3.2.2.2.) Diagrammes pondéraux normalisés.

(3) Profils de variations (cf. 3.2.3.) : seuls les aspacts pratiques de
cette méthode sont abordés dans ce paragraphe, l'utilisation théorigque
de ce type de diagramme a été développée précéddemment (cf. 1-5).
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3.2.1. Caractérisation de 1'état de référence
3.2.1.1. Analyse factorielle en composante principale : ACP

Les données géochimiques peuvent &tre traitées par différentes méthodes
statistiques (Leymarie et al.,- 1975). Une méthode parfois retenue
(Courrioux, 1983, 1984, Coffrant et al., 1986) est l'analyse factorielle en
composante principale (Pearson, 1901, Hotelling, 1833, Lebart, 1973).

Son application aux phénoménes géologiques est discutée par Leymarie et
al., 1975. Nous retiendrons que cette méthode basée sur le degré de corréla-
tion des variables entre elles permet de regrouper ces variables (ex.
éléments chimiques) selon des facteurs de poids différents. Ces facteurs
(Fl' F2 Fn) reflétent les degrés de correspondances des éléments
chimiques entre eux. Dans certains cas, ils peuvent refléter des corréla-
tions entre éléments dues a des processus de différenciation géologiques
(magmatisme, métasomatisme, modifications synschisteuses). L'utilisation du
traitement statistique des donndes lisse les observations et peut permettre
de définir si un ou plusieurs processus contrdlent les concentrations en
€léments (Coffrant et al., 1986) (fig. 3-8).

Fig. 3-8 Un type de représentition de 1'analyse factorielle en composante principale : FI'

et F, représentent deux facteurs de poids statistiques différents associés aux
processus de différenciation géochimique (F, > F.). Les points situés proches de
ces facteurs principaux (zones tramées) montrent &ne forte corrélation entre eux.
A . un seul processus existe et détermine 1'évolution de toutes variables; B
deux processus concourent et les variables affectées par chaque phénoméne se
regroupent sur deux facteurs (F] et FZ)'

s 2w (e e
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Dans notre étude, ce type d'analyse statistique est utilisé en premiére
approche pour définir les degrés de corrélation entre les divers éléments
chimiques (visualisation de la matrice de corrélation). L'utilisation de
diagrammes magmatiques permettant de discriminer les processus magmatiques
des autres phénoménes, doit suivre cette phase de traitement statistique des

données.
3.2.1.2. Diagrammes magmatiques

- Diagrammes de Harker (paramétre de différenciation magmatique : SiOZ)

L'utilisation des diagrammes de Harker sur de larges gammes de varia-
tions magmatiques (granite - granodiorite) facilite l'estimation des trends
magmatiques et des écarts magmatiques initiaux (fig. 3-9). Deux types
théoriques d'évolution de la teneur d'un élément au cours de la déformation
sont schématisés (fig. 3-10).

Ce type de diagramme permet de différencier dans des roches déformées,
les oxydes analysés qui s'écartent des valeurs magmatigques initisles. Ces
déviations doivent dépasser les flucturations associées a la différenciation
magmatique et @&tre systématiqueé en fonction de 1'intensité de déformation
(méme type de variation pour des faciés de déformation identiques).

Dans notre étude, les diagrammes de Harker sont utilisés pour choisir
d'une part les échantillons de référence (bonnes corrélations magmatiques)
et d'autre part, pour déterminer les oxydes qui sont affectés par la

déformation.

- Diagrammes de Miyashiro et Cawthorn
Le diagramme de Miyashiro est wun diagramme magmatique communément

utilisé pour différencier’les séries tholéitiques et calcoalcalines sur 1la
base des variations de Si0 en fonction du rapport FeQ*/Mg0l (Miyashiro,

1974; % Si0, = 6,4 ﬁiﬁ; + 42,8). Ce diagramme montre les variations des
éléments ferromagnésiens avec la déformation lorsqu’elles existent (fig.
2-54).

Le diagramme de Cawthorn permet de visualiser la mobilité des éléments

calca-alcalins. Particuligérement le rapport CaO/A1203 puisque ce diagramme
met en relation 1le diopside ou le corindon normatif en fonction de SiO2
(Cawthorn, 1975) . Ce diagramme est utilisé pour différencier des

associations alumineuses et peralumineuses en pétrologie magmatique.

L'évolution des échantillons déformés peut alors gtre comparée avec

1'évolution magmatique (fig. 2-5B).

En conclusion, nous Tetiendrons que pour caractériser d'une manigre
géochimique 1'état de référence, il est nécessaire de définir les évolutions
magmatiques des différents oxydes et de ce fait d'obtenir des analyses
chimiques d'échantillons non déformés pour une large gamme magmatigue. La
répartition des roches isotropes permet de tester 1'homogénéité de la roche
de départ _vis 4 vis des processus magmatiques. Ces diagrammes permettent

également (i) le choix d'une roche de référence, (ii) 1la quantification des

S ) st P
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Fig. 3-9 Diagrammes de Harker. Ce type de diagramme, définit les &carts 3 la droire de
tendance mdgmatique (A) et la forme de cette &volution (ex. cassures) (B) pour
chaque oxydes (X) par rapport 3 un index de fractionnement magmatique (Si02).
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Fig. 3-10

Sio, S0,

Effet de la déformation dans des diagrammes de Harker pour des gradients de
déformation chéoriques (1,2,3). A : dans le cas ol la reneur en 5i0, diminue
au cours de la déformation. B : cas od la teneur en SiO. n'est pas modifide
par la déformation. (X : Z d'oxyde quelconque) (cercle :“roche non déformée;
carré : roche déformée).
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fluctuations magmatiques et (iii) renseignent sur 1la représentativité

déformation. Enfin, & partir des diagrammes
la déformation et aux processus

géochimique des gradients de
magmatiques, - les variations associées 2

magmatiques sont clairement mises en évidence.
3.2.2. Bilans géochimiques

Les analyses chimiques de roches totales ou de minéraux sont le plus
souvent exprimées en pourcentages. La comparaison directe des analyses
chimiques _ne refldte les transferts absoclus que lorsque les variations de
volume et de densité entre les échantillons sont nulles (cf. fig. 2).
L'utilisation d'une méthode qui met en relation les compositions chimiques
des roches ramenées 3 100 % avec leurs variations de volume ou de densité,
rend possible 1l'estimation des modifications <chimiques absolues. Cette
méthode utilisée par Gresens, 1967, est développée (méthode de Gresens) et
modifiée (diagramme pondéraux normalisés) pour des exemples théoriques dans
ce chapitre. L'dpplication aux exemples des massifs de 1'Aar et du Gothard

est illustrée dans la deuxigéme partie de ce mémoire.
3.2.2.1. Méthode de Gresens

Utilisation

Les différences géochimiques entre deux roches (I et 1II) peuvent
s'exprimer pour chaque oxyde par 1a relation suivante (Gresens, 1967)
I I

I
X, = fv (dII/dI) Ch - Ch (1)

avec

X_ : gain ou perte absolue de 1'élément n,

fv : facteur volumique:. (volume de la roche II/volume de la roche I)
dy3/dg
C%I: poids du composant n pour 100 g de roche II,
Cﬁ : poids du composant n pour 100 g de roche I.

rapport des densités des roches I et II,

La représentation graphique de 1'équation de Gresens (1) dans un dia-
gramme Xn = f (fv) est effectuée pour la transition entre deux roches (RI et
RII) composées des éléments A, B8, C. Pour cet exemple théorique, les densi-
tés des roches I et II sont identiques (dII/dI = 1) (fig. 3-11). La composi-
tion de la roche II est calculée 3 partir d'une compositian théorigue de la
roche initiale (RI) pour la transition : RI + 1XnL = RII

tel que RI - 30 8B = RII
(Perte absolue de 30 g de B)
(voir tableau ci-dessous)

T
Composants Roc;xe I Roche II ROCh; I
c 10 10 14.3
B 40 10 14.3
A 50 50 71.4
Total 100 70 100

S EE{ e peprvmgm i wapapurt
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Diagramme de  Gresens, 1967. Pour la transition entre 1'dtat I et II : Le
comportement de chaqgiIcoTEosani (A,B,C) de la roche s'exprime par une droite
d'équation : Xn = fv g7~ B = Cy

A, B, C : composition }es roches I et II (cf. texte)

X, : perte pondérale absolue de 1'élément B.

X"= 0, correspond 3 1l'isochimisme et Fv a |, au volume coastant.

ot o P

g




14

Les éléments immobiles sont des éléments de rapports identigues dans les

deux roches considérées : (A/C)I = (A/C)II.

A partir du diagramme de Gresens, il est possible d'estimer cette perte
de 30 g de B par la comparaison des modifications entre les roches I et II
exprimées en pourcentage et pour A et C considérés comme éléments immobiles
(X = Q) (fig. 3-11).

Le bilan global s'écrit
100 g RI - 30 g B = 70 g RII

Le facteur volumique est alors directement estimé : fv = 0,70 (fig.
3-11).

Ce type de diagramme rend possible les estimations absolues des trans-
ferts et 1le calcul des modifications de volume pour des oxydes immobiles
fixés. I1 peut également A&tre utilisé en fixant une variation de volume

arbitraire.
Critiques

Ce type de méthode permet une estimation directe et simple des bilans
pondéraux absolus. Dans la représentation de Gresens, les pentes des droites
dépendent de la teneur de 1l'élément considéré dans la roche. L'utilisation
de ce type de diagramme que ce soit pour comparer différentes roches
(basiques ou acides) ou divers composants en proportions différentes dans
les roches (comportement des éléments majeurs et traces) est imprécise pour
les &léments en faibles concentrations. En effet, dans ce cas, les pentes
des dreites des éléments en faibles teneurs sont proches de 1'horizontale (X
= 0). Afin d'éliminer cet inconvénient, on propose ici un nouveau diagramme
qui permet de visualiser et de différencier le comportement de tous les
éléments (mobiles et immobiles). Ce diagramme, tout comme le diagramme de
Gresens permet de calculer les bilans géochimiques absolus. Ses propriétés

sont décrites ci-dessous.
3.2.2.2. Diagramme pondéral normalisé
Afin de comparer les transferts d'éléments chimiques analysés, présents

en teneurs différentes dans deux roches, la formule proposée par Gresens,

1967, est normalisée & la teneur de l'élément considéré dans la roche ini-

tiale telle que IT
dII Cn
AX = fv === —— -1 (2)
n d I
1 C

Mn est le pourcentage de variation par rapport 3 1la roche initiale (&X
= -1; perte totale de 100 %; AX = 1, gain de 100 % de la composition ini-
tiale)

oo B

AX_ x C

><
1}

tel que

PR VTVt e et

2
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Plusieurs modéles théoriques sont présentés afin de comprendre le fonc-
tionnement de ce type de diagramme. Les transitions entre les deux roches
(RI et RII) se font sans modification de densité (dII/dI = 1) (fig. 3-12).

A - Transferts isovolumiques - A immobile (fig. 3-12A)

Tableauv de composition

RLo0 | ®Tigo
c 10 40
B 40 10
A 50 50
Total 100 100

Les droites représentées sur la figure 3-12A sont tracées 3 partir de

l'équation (2) et ont les significations suivantes

A immobile : la drfoite qui correspond au comportement de cet élément est
confondue avec wune droite de pente 1 qui correspond & l'isochimisme
relatif. Cette droite d'isochimisme relatif refléte une compositian glo-
bale ramenée a 100 % toujours identique quelles que soient les varia-

tions de volume.

Perte de B et gain de C : les droites de comportement de 8 et de C sont

respectivement situées dans le champ des pertes et des gains par rapport
@ la droite d'isochimisme relatif. Les gains et pertes absolus sont
estimés en considérant AXB et AXC par rapport a l'ordonnée AXA = 0. (A
immobile) (fig. 3-12A)

40 x - 0,75 = - 30 g,
10 x 30 = + 30 g.

= cl
tel que XB = CB x AX
Xe

B

I
CC X AXC

Le bilan global peut alors s'écrire

100 g RI + 30 g C = 100 g RII + 30 g B (fv = 1).

B - Perte de volume et perte de B (fig. 3.12B)

Tableau de composition théorique (idem méthode de Gresens) (cf. 3.2.2.1.)

f RI RIT RIT

A absolu Z
C 10 10 14.3
B 40 10 14.3
A 50 50 71.4

Total 100 70 100
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>
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Fig. 3-12 Diagramme pondéral normalisa pour trois modéles fictifs de variations
différents pour la transition roche I - roche II (explications dans le texte).
8X, exprimé en Z tel que &X = I, gain de 100 Z.
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A_et C immobiles : Dans ce diagramme (fig. 3-128) les droites représen-

tant le comportement de A et C sont confondues et recoupent la droite
d'isochimisme absolu (AX = () pour un facteur volumique de 0.70. Les
éléments montrent le méme comportement et sont confondus sur ce type de
diagramme quelque soit leurs pourcentages initiaux (comparer avec figure
3-11 : valeurs identiques). Les gains et pertes absolues sont donnés par
l'écart 3 1la droite représentative des éléments immobiles (A,C) et non

pas par l'écart & la droite de pente égale a 1.

Variations relatives (fv = 1) : il est possible de calculer les

variations relatives a partir du diagramme en définissant AXA pour fv =

1.
s0it X3 = A X, x c; = 1,43 x 50 = 21.4 g
Kg = 8Xg x Cg o= - 0,84 x 40 < - 25,7 g
Xg = AXp x Cp =1.43 x 10 = 4.3 g

(Xh étant les variations pondérales relatives)

Variations absolues : l'isochimisme absolu de A,C (intersection de leur

droite de comportement avec X = 0) définit le facteur volumique associé
& ‘la transition de la Roche I & la Roche II mais également le paramatre
MB qui correspond.a la perte de B.

II

x € = - 30 g,

tel que Xq = OX P

B B

le bilan global s'écrira alors

100 g RI - 30 g B

70 g RII (fv = 0.70)

C - Gain de volume - A immobile (fig. 3-12C)

Tableau de composition
RI RII RIT
Z absolu YA
C 10 40 36.36
B 40 20 18.18
A 50 50 45.45
Total 100 110 100

Ce modéle résume 1'utilisation de ce type de diagramme 2 partir d'un
élément <considéré immobile (A). Le point d'intersection entre la droite de
comportement de cet é&lément et la droite d'isochimisme (&X = Q) défini un

facteur volumique (fv = 1.1) (fig. 3-12C).
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Les transferts pondéraux absolus peuvent &tre quantifiés (AXBCé, AXCCé)

et l'équation des bilans géochimiques globaux s'écrit
100 g RI + 30 g C = 110 g RII +« 20 g B (fv = 1.10)

Les principes de fonctionnement de ces deux types de diagrammes sont les

mémes

(1) soit l'estimation des changements de volume et la quantification des
transferts absolus peuvent é&tre effectués pour un élément immobile
fixé,

(2) soit 1le comportement des éléments (mobiles et immobiles) peut étre

estimé de maniére quantitative pour un changement de volume fixé.

En conclusion, 1la quantification des bilans géochimiques absolus est
effectuée de fagon directe par la méthode de Gresens (X) et indirecte dans
les diagrammes normalisés 3 la composition initiale (4X). Les avantages de
cette nouvelle méthode par rapport 3 celle de Gresens sont principalement

les suivants

Les droites de comportement des éléments immobiles se regroupent proches
d'un facteur volumique précis correspondant & la modification de volume

du systéme.

Les droites qui représentent les éléments mobiles sont réparties dans

des champs de gains et de pertes (fig. 3-12).

Enfin, 1le comportement des éléments de teneurs différentes peut étre
comparé. £En particulier, la comparaison des variations chimiques abso-
lues des éléments majeurs et traces peut &tre effectuée (ex. Ca/Sr,
K/Rb, ...).

3.2.3. Profils de variations

Aprés avoir  caractérisé la géochimie de la roche initiale (cf. 3.2.1.)
et les transferts absolus (cf. 3.2.2.), il est nécessaire d'étudier 1l'évolu-
tion des modifications géochimiques de maniére qualitative (allure des
courbes de variation) ou quantitative (€étude des variations pondérales) 3
partir de gradients de déformation échantillonnés sur le terrain. La repré-
sentation graphique de la mobilité des éléments chimiques dans ces zones
déformées peut éEtre effectuée sous forme de profils de variations des élé-
ments en fonction de l'intensité de déformation ou de la distance. L'allure
de ces profils nous renseigne sur 1le type des mécanismes de transferts
impliqués et sur les conditions aux limites du systéme (ouvert-fermé) (cf.
1.5). Pour appréhender <ces deux problémes, il est nécessaire (i) de
raisonner en terme de transferts absolus (cf. 3.2.2.) et (ii) de comparer
les variations chimiques dans des zones continues d'échelles différentes. Le

comportement des éléments peut &tre exprimé de deux maniéres
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(i) Variations d'un é&lément par rapport 3 la teneur initiale. Ces
profils de variation des éléments chimiques ont été réalisés pour les
élements mobiles. Les variations sont exprimées de la maniire suivante

AX =

avec XI : teneur de l'oxyde dans la roche initiale,
XD : teneur de l'oxyde dans la roche déformée.

(ii) Variation d'un rapport entre deux éléments : ce dernier type de
profils de variation par rapport 3 l'intensité de déformation a été utilisé
notamment pour étudier le degré d'oxydoréduction (Fe2+/Fe total) des échan-
tillons dans les gradients de déformation. L'évolution de ce rapport permet
.d'évaluer 1'importance de circulations fluides externes au syst&me (Kerrich,
1977, Studemeister, 1983).

En conclusion de <ce paragraphe, 1l'étude des transferts géochimiques

nécessite trois étapes essentielles

(1) la caractérisation de 1l'état de référence,
(2) 1'étude des bilans géochimiques absolus,
(3) la réalisation de profils de variations.

Les méthodes géochimiques présentées dans ce paragraphe sont développées
& partir d'exemples naturels dans la deuxiéme partie de ce mémoire (cf.
I1-2.2.). Les 1limites d'interprétation de ces méthodes, basées sur des
diagrammes géochimiques, dépendent essentiellement des erreurs analytiques
des méthodes d'analyse géochimique utilisées (cf. Annexe - Analyses chimi-

ques) .
3.3. METHODES D'ETUDE MINERALOGIQUE ET PETROLOGIQUE

La déformation est associée & des réactions métamorphiques qui font
intervenir certains minéraux accessoires souvent considérés dans les bilans
minéralogiques comme insolubles (ex. ilménite) (cf. intro. Partie I). De
plus dans 1les granitoides, la quantité de ces minéraux accessoires est
faible. Pour <ces raisons, la méthode des bilans minéralogiques n'a pas pu

gtre appliquée 3 notre étude.

Une méthode de résolution des équations globales de transformation
a tout de méme é&té utilisée. Elle permet de gquantifier les transferts et
les variations de volume a partir des données des analyses modales et
minéralogiques. Dans ce chapitre (i) les méthodes d'acquisition des données
nécessaires & la résolution des équations globales de transformation
minérale sont expliquées et {ii) la méthode d'équilibration des équations

minérales est développée selon le plan suivant
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3.3.1. Minéralogie : analyses et formules structurales de minéraux.

3.3.2. Equations minérales.
3.3.1. Minéralogie : analyses et formules structurales de minéraux

Ce paragraphe décrit succinctement la méthode utilisée pour la détermi-
nation de la composition chimique des minéraux et développe plus précisément
les calculs des formules structurales des phases minérales. L'étude de 1l'é-
volution de la composition des minéraux est d'un double intérét (i) pour la
résolution . des équations minérales, (ii) pour 1l'étude des modifications des

différentes phases minérales au cours de la déformation.

Les différents minéraux ont été analysés 3 la microsonde électronique du
laboratoire de Brest. Ces analyses donnent des valeurs quantitatives des
‘éléments majeurs constitutifs de la phase minérale sur une surface de 1 umz.
La totalité du Fer est exprimée sous forme divalente et la phase fluide
n'est pas analysée. Pour chaque échantillon, les analyses de minéraux iden-
tiques scnt traitées statistiquement : calcul des moyennes et des écarts
types. Le grand nombre d'analyses permet de rejeter les analyses qui
présentent un écart de l'ordre de + 5 % par rapport av poids total du

minéral.

Les formules structurales permettent de relier les analyses chimigues
pondérales avec la structure du minéral. Les modifications de la formule
structurale des minéraux avec l'augmentation de 1l'intensité de déformation

peuvent alors étre corrélées aux différents types de substitutions.
Les calculs des formules structurales sont exposés dans l'ordre suivant
biotites (3.3.1.1.), micas blancs (3.3.1.2.), feldspaths (3.3.1.3.),

accessoires (3.3.1.4.), (chlorites, épidotes, opaques).

3.3.1.1. Les biotites

Les biotites sont des micas trioctaédriques dont la formule peut

s'écrire
a ryT ARGV 0,4 (OH,F),

Les radicaux tétraédriques (RIV), octaédriques (RVI) et le site A sont

occupés par des cations selon la répartition suivante

site A : K, Na, Ca.
site RYT : Mg, Fe, AL, Mn, Ti, Cr.

site RS’ : Si, AL.
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De nombreuses substitutions de cations existent 3 partir des pdles purs
de biotites (annite, siderophyllite, phlogopite, eastonite). Dans certains
cas, ces substitutions modifient 1le remplissage des sites et créent des
lacunes dans 1le réseau. Il est important dans l'établissement des formules
structurales d'appréhender la quantité de ces substitutions pour deux rai-
sons : (i) l'estimation du Fer trivalent (Dymek, 1983) et (ii) l'obtention
de valeurs précises des teneurs en cations. A titre d'exemple, l'influence
des substitutions de titane et d'aluminium dans les biotites a été étudiée
dans le comportement du géothermométre biotite - grenat (Indares et
Martignoles, 1985).

Différentes méthodes permettent d'exprimer les analyses pondérales de
minéraux en nombre de <cations (normalisation). Deux méthodes classiques,
basées sur des hypothéses de départ précises sont employées et décrites

ci-dessous.

(i)‘Normalisation d 11 oxygénes (total de la charge des cations : 22).

Cette méthode est basée sur le fait que tout le fer est sous la
forme de Fe2+. Le calcul des formules structurales par cette méthode
n'est pas perturbé par les lacunes de remplissage mais aucune estimation

3+ n'est possible. Cette expression des formules

quantitative du Fe
structurales a été retenue pour la résolution des équations globales
dans lesguelles 1le fer est exprimé par simplification sous forme

divalente.

(ii) Normalisation & 7 cations

Cette méthode tient compte des lacunes de substitution dans le site
A. L'hypothése de départ est wune compléte occupation des sites

tétraédriques et octaédriques (Ludington et Munoz, 1975) telle que
total cations (IV, VI, A) - (K + Na + Ca + Ba) = 7.0.

Dans ce type de normalisation moléculaire, la valence du fer et les
variations de 1la phase fluide ne sont pas prises en compte. Lorsque la
formule structurale comporte 10 oxygénes et 2(0H,F,Cl), l'estimation du
fer +trivalent sera égale au total des charges négatives (22) moins la
charge totale des cations calculée & partir de la formule structurale.
Par son hypothése de base cette méthode tend vers une surestimation du
fer trivalent lorsqu'il existe des lacunes de substitution causées par

l'introduction d'aluminium ou de titane en site octaédrique.

D'autres méthodes de normalisation sont donc proposées : elles
correspondent aux types de substitution suivants (Dymek, 1983)
(1) (R2+)VI . (Si4+)IV - (A13+)VI . (A13+)IV

(substitution de Tschermak)
(2) 3(R2+)VI - 2(Al3+)VI + (C])VI

substitution diocta-trioctaédrique (Foster, 1960)
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(3) 2(R2+)VI - (Ti4+)VI

(Dymek et Albee,

(vt

1977, Tracy, 1978).

(ay (si*H IV L gf = A e (atHTY
2¢5i** + 0P = (ca?HP + 2a3H) TV
(Carman, 1974)

EJ, représente les lacunes de substitution.

Ces réactions de substitution ne sont pas

réseau des biotites,

du Fed' et

par contre ce sont celles
nécessitent des modifications

structurales. Les méthodes de normalisation

suivant

les seules existantes dans le
qui modifient les estimations
dans le calcul des formules

sont résumées dans le tableau

T T

RSl Ty Mty v

-

Méthodes de normalisation hypothéses de base Justification
Norm. 7 cations + Ti ecat-(KNaCa)+Ti = 7.0 ' lacune pour cha-
que cation Ti (3)
. 1 VI) Vi _
Norm. 7 cations + Al6 Ecat-(KNaCa)+§“(Al = 7.0 chaque Al “est formé
par la réaction (2)
. ' v I .
Norm. 7 cations + A16/4 ccat-(KNaCa)+1/2(al I—Al V+1)=7.0 AIVI substitud avec
création de lacune
es%Igardé (2) et
Al de la réaction
(1) enlevéd
. I I - .
Norm. 7 cations + Alxc €cat—(KNaCa)+I/2(A1V -Al v, AlVI de 1la réactign
K + Na + 2Ca) = 7.0 (2) est gardé, Al
des réactions (1)
et (4) est oté.
Les analyses de minéraux sont traitées pour chaque méthode décrite pré-
cédemment par un programme informatique. Les résultats de ce traitement des
analyses - chimiques de biotites aboutissent a différentes formules structu-
rales (cf. Annexe Données de biotites). Dymek dans son article de 1983

développe une

formule

méthode d'utilisation de diagrammes qui permet de retenir la

structurale la plus représentative du chimisme du minéral. Ces dif-

férentes techniques (v. Dymek, 1983) sont utilisées pour les biotites analy-

sées et un seul type de normalisation est retenu

Normalisation 2 7 cations + Ti + Alxc

Cette méthode est utilisée

pour estimer la quantité de Fe

3+ dans les

biotites analysées (cf. Partie II, chap. 2.3.2.).
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3.3.1.2. Les micas Elancs

Les micas blancs sont des phyllosilicates dioctaédriques de formule

structurale
VI IV
A R2 R4 010 (OHZ)

Les cations qui o0ccupent 1les différents sites sont semblables 3 ceux
décrits pour les biotites.

De nombreuses substitutions de cations existent. Une brave description
de ces types d'échanges cationiques est donnée (d’aprés Guidotti, 1984)

- Substitution phengitique (Tschermak)

(Mgz+,Fe2+)VI + (Si4+)IV - (A13+)VI + (A13+)IV

- Substitution de titane

La composition en titane augmente dans les micas blancs lorsque la
température s'éléve. pe plus, la présence de titane dans les phyllosi-
licates est reliée a la cristallisation de phases saturées en titane
(ilménite, rutile) (Guidotti, 1978, Tracy, 1978).

Basse température : 2(MgZ+, Fe2+)VI = (Ti4+)VI + (C])VI
Haute température : (M92+, Fe2+)VI + (Ti4+)VI = (2Al3+)VI
(Ti4+)VI . (A13+)IV - (Al3+)VI . (Si4+)IV

On notera que pPour des cristallisations de micas blancs & basse
température, il existe des lacunes de substitutiaon associédes au titane,

- Substitution diocta-trioctaédrique
2 ¥V 2 RPN (grown, 1968).

Ce type de substitution modifie le nombre de cations dans le site
octaédrique; les valeurs de ce site peuvent alors s'échelonner entre 2 et 3,

ce qui correspond 3 des pdles purs de type muscovite ou biotite (fig.
3-13).

- Substitution en site A :
2(K+)A - (R2+)VI N 2([3)A

Ce type d'échanges de cations Provoque des lacunes de substitution dans
les sites A. De plus, les éléments calco-alcalins K, Na, Ca peuvent se
substituer dans ce méme site.

Les solutions solides de micas dioctaédriques sont résumées dans le
tableav suivant en fonction de leur degré de substitution phengitique et
de site A.
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84

65

6.3

Fe+Mg 8i

Le
“B0% )
Ph
V”Z,O%e
0%
Ms : |
3 L Si

Fig. 3-13

6.1 I:I

Diagramme d'évolution des substitutions diocta-trioctaddriques et phengitiques
pour des formules structurales de micas blancs dans deux types de
normalisations : A : 11 oxygénes; B : 6 catioms. O : analyse de formule
structurale théorique représentant 85 % de substitution phengitique et 22 Z de
substitution diocta-trioctaddrique (somme cations = 6.22). Ms : muscovite, Ph
: phengite; Le : leucophyllite, Bi : biotite.
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Substitution de site A

K(Mg,Fe)A1814O]O(OH)2

g ey et

e e

T

K Na Ca
5
= Muscovite Paragonite | Margarite
o .
=) KA12A1813010(OH)2
e
@
'c .
2 Phengite
E K(Mg,Fe), (Al Al ;Si, ;0,,(OH),
=
o
5 Leucophyllite
L0
]
2z

D'aprés ces généralités sur les micas blancs, plusieurs méthodes de cal-
cul des formules structurales sont envisagées, toutes automatisées sur
HP 86

- Normalisation 2 11 oxygane

Cette méthode part du principe que tout le fer est sous forme divalente
et ne permet pas d'estimation quantitative de Fe3+. Par contre, les taux
de substitutions diocta-tricctaédriques et phengitiques peuvent Bétre

estimés & partir de la formule structurale (fig. 3-13A).

- Normalisation & 6 cations

Ce type de normalisation évince les problémes de lacunes dans les sites
A. Elle peut s'exprimer de la fagon suivante
Total cations (A + VI + IV) - (K, Na, Ca) = 6.0.

Cette méthode de calcul des formules structurales permet l'estimation
directe du Fe3+ lorsqu'il n'éxiste pas de substitutions diocta-triocta-

édrique et aucunes lacunes de substitution associées a Ti.

- Normalisation 3 6 cations + Ti

Cette méthode tient compte des substitutions et de la création de
lacunes de réseau associées au titane, elle s'exprime par
Total cations (A + VI + IV) - (K, Na, Ca) + Ti = 6.0

Ce type de normalisation permet d'estimer quantitativement le fer tri-
valent par 1l'intermédiaire d'un diagramme simple (fig. 3-14) qui fait
intervenir et corrige le rdle de la substitution diocta-trioctaédrique.
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- Méthode de calcul du~Fe3+

L'utilisation du diagramme silice en fonction de la somme du fer et du
magnésium pour une normalisation & 6 cations + Ti permet la quantifica-
tion des taux de substitution phengitique et diocta-trioctaédrique pour
chaque analyse structurale (ex. cercle) (fig. 3-13B). Les reports de
cette formule structurale fictive dans un diagramme de charge (VI + IV)
en fonction de Lla somme du fer et du magnésium est effectué de deux

maniéres

(i) le report direct de la charge en fonction de la somme du fer et du
magnésium donné par la formule structurale est visvalisé par un carré
sur la figure 3-14. v

(ii) 1la valeur du taux de substitution diocta-trioctaédrique calculée
sur le diagramme précédent (cercle sur fig. 3.13B8) est reportée par rap-
port 3 la somme du fer et du magnésium sur le figure 3.14 (cercle).

La différence de charge entre les deux points correspond & une estima-
tion quantitative du fer trivalent en nombre de cations (dans cet
exemple fictif : 0.250 FeS*) (fig. 3.14).

Charge
(VI+IV) Ms__.Ph Le 6 cations

I NN

19 A

B
1 2 Fe+Mg

Fig. 3-14 Evolution de 1la charge des cations dans les sites IV et VI en fonction du

nombre de cations Fe + Mg et représentation des taux de substitution
diocta-trioccaddrique pour les micas blancs. Les symboles (cercle et carré)
sont expliqués dans le texte. Ms : muscovite; Ph : phengite; Le
leucophyllite; Bi : biotite.
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En  conclusion, deux méthodes de calcul ont été retenues pour
1'établissement de 1la formule structurale des micas blancs dans les

granitoides déformés

La normalisation basée sur 11 oxygénes permet d'obtenir des formules
structurales utilisées pour 1l'écriture des équations minérales.

La normalisation & 6 cations + Ti donne une estimation de la quantité de

Fe3+ présent dans les micas blancs.

3.3.1.3. Les feldspaths
La structure de ces minéraux peut s'exprimer ainsi

feldspath potassique : (K, Na) (AlSi308)
plagioclases : (Na, Ca) (A11_25i3_208).

La formule structurale est alors calculée sur la base de 8 oxygénes (A
Z4 08)‘ L'évolution des feldspaths par rapport 3 la déformation est décrite
dans ce travail & 1'échelle des zones de cisaillement, tandis que les
modification plus fines 3 l'échelle du minéral sont traitées en détail par

F. Auffray pour des échantillons identiques.
3.3.1.4. Les minéraux accessoires

Dans les exemples étudiés, les minéraux accessoires sont principalement

la chlorite, 1'épidote et les minéraux opaques.
La chlorite

Ce minéral n'est pas en grande quantité dans les roches étudiées, cepen-
dant nous allons développer l'utilisation des diagrammes de classification

des chlorites (Hey, 1954, Foster, 1962).

Une formule structurale basée sur 28 oxygénes peut &tre définie comme

suit
coVI LIV
R R 020 (OH)18

Trois types de substitution majeurs existent (Deer, Howie et Zussman,

1977)

4+ IV 3+, IV

(1) (Si ") = (Al7 ) dans une gamme (Si7,A1) - (Si4,Al4)

2+, VI 3+, VI
(2) (Mg~ ") = (Al7) dans une gamme (Mgll'Al) - (MgB,Al4)
(3) (F32+)VI (Mgz+)VI dans une gamme (FeO,Mglz)_— (Fe12’M90)

Aucune donnée actuelle ne permet de déterminer dans quelle mesure les
substitutions (1) et (2) sont é€quilibrées en charges (Deer, Howie et
Zussmann, 1977). L'estimation du fer trivalent n'est pas possible dans

ces conditions.
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diagramme tenant compte des substitutions (1), (2) et (3) founit une
chlorites en fonction de leur formule structurale (Hey,

L'utilisation de ce diagramme doit se faire avec certai-

Un
classification des
1954) (fig. 3-15).

nes précautions
- il faut que la somme des sites octaédriques soit égale 3 12;
avec 3 ions (Fe, Mg, AlVI) : la somme

ajoutée au fer analysé;

basé sur 1'égalité des ions aluminium
le plus souvent la teneur en AlVI est
de substitutions mineures. Les

- dans ce site, il faut raisonner
de K, Na, Ca, Ti, Cr, Mn doit étre
- par définition, ce diagramme est
en sites octa et tétraédrique

supéridure 3 celle en AlIV 3 cause

cations en sites octaédriques excédentaires doivent alors étre ajoutés
au fer de sorte que :
2+

Fe* = Alxc + Z(K,Na,Ca,Ti,Cr,Mn) + Fe™ ,

~ VI
avec Alxc = Al - Al

IV
Le diagramme de Hey est transformé pour simplifier son utilisation (fig.
les régles d'utilisation sont identiques et les oxychlorites

3-16, A et B)
différenciées des orthochlorites sur la base respective de Fe203 -4 %

sant

et Fe203 - 4 %. Dans 1les chlorites, 1l'estimation du fer trivalent est

complexe car plusieurs Téactions de substitution sont en compétition
la classification de Hey modifiée est

(Foster, 1862). Pour notre étude,
utilisée mais aucune estimation du fer trivalent n'a été réalisée.
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de classification des chlorites (d'aprds Hey, 1954).
(Fe,0, < 4 7); b : oxychlorites (Fe.0. > 4 ). A

Fig. 3-15 Diagramme
i grochauite; L leuchtenbérgite.

orthochlorites 3
aphrosidérice; B : gavalite; G
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Iﬂl -

Fe*/Fe®*.Mg
4 0 0.2 0.4 0.6 0.8 1
S| L 7 s T T T \
[/ / \ A\
T — Y
8 Z L L L Z
0 2 4 6 8 10 12
Fe *
Co:‘und;philiri ‘ pseudothuringite \
/SHERIDANITE / Ripidolite \Oaphnite \

Leuinacnore [ Pycnochlorite [Brunsvigite \

A}

Pennine Diabantite
/ Tale - v
”_Chlorite, , ., , ,

0 0.2

Fe*/ Fe*.Mg
04 06 08 1

8 L L L
0 2 4 6 8 10 12
Fe*
L B s e
/ Thuringite \
/_ Chamosite N\
Delessite

A\

Fig. 3-16 Diagramme de classification des chlorites (modifié d'aprds Hey 1954). (Fe* =
fer total sous forme divalente). A : orthochlorites; B : oxychlorites.
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Les épidotes

La formule structurale des épidotes est de la forme x2 Y3 Z3 012(0H)

pour une normalisation basée sur 12.5 oxygénes.

En général, les épidotes typiques des granitoides déformés sont les

suivantes

- zoisite et clinozoisite : Ca,Al,Si,0,,(0H)

- épidote (s.s.) : Cay(Aly,Fe)Sig0,,(0H)

De plus, 1l'allanite, une épidote magmatique <complexe est parfois
présente

(Ca,Mn?*, Ce), (Fe?* Fe®™ A1), (5150, ,) (OH) .

La substitution majeure exprimée dans les épidotes est du type

(A13+)IV (Fea+)IV.

Deux types de formules structurales sont calculés sur la base de 12.5

oxygenes

(i) 1la premiére méthode calcule le fer sous forme trivalente. L'expres~
sion de <ces formules structurales est essentiellement utilisée & titre
descriptif dans notre étude;

(ii) 1les formules structurales d'épidote sont également exprimées avec
le fer sous forme divalente. Ces formules structurales sont utilisées
uniquement pour l'équilibration des équations minérales dans lesquelles

le fer total est sous la forme divalente.

Les opaques

Les minéraux opaques peuvent &tre exprimés sous la forme suivante
Ry_40g- Leur formule structurale peut alors &tre calculée sur la base
de 6 oxygénes

- ilménite : FezTiZOS
- hématite : Fe406

- rutile : Ti306.

A partir des analyses de minéraux, il est possible de déterminer la
formule structurale des différentes phases minérales et de quantifier dans
certains cas leurs degrés de substitution. Cette démarche est d'un grand
intérét pour suivre l'évolution des phases avec l'intensité de déformation,
mais également pour estimer les volumes molaires des différents minéraux qui
entrent dans les calculs de équations minérales. De plus, pour certaines
phases minérales riches en fer, l'estimation du rapport Fe3+/Fe total peut
dtre mise en corrélation avec 1'évolution du rapport d'oxydation de la

rache totale (cf. Partie II, chap. 2.2. et 2.3.).
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3.3.2. Equations minérales globales
3.3.2.1. Analyse modale

L'analyse modale permet de suivre 1l'évolution des transformations de
phases dans les différents échantillons et renseigne sur le volume des miné-
raux présents pendant la déformation progressive. Deux méthodes d'analyse
modale servent de base 2 l'équilibration des équations minérales

(i) méthode directe,

(1i) méthode indirecte.

(i) Méthode directe : comptage linéaire

Pour chaque échantillon représentatif d'un facigs de déformation, un
comptage linéaire est réalisé sur des traverses orientées 3 45° de la
schistosité et de 2.5 cm de longueur environ sur des lames minces orien-
tées en sections Alxa. Ces traverses sont effectuées 3 1l'aide d'un
compteur de point au microscope optique avec un grossissement identique
depuis les échantillons non déformés jusqu'aux wmylonites, et & un
grossissement plus élevé pour les ultramylonites. Pour chaque phase
minérale d'un échantillon donné, la taille des grains rencontrés sur une
traverse et la densité des joints de grains (ex. quartz) ou de
microfractures (ex. feldspaths) est quantifiée. A partir de ces données,
un traitement statistique permet dans chaque faciés de déformation de
déterminer l'analyse modale de la roche et les facteurs géométriques des
différentes phases minérales, grain moyen, grain mini, grain maxi, nb
joints de grains, nb microfractures... Cette méthode statistique donne
une évaluation trés précise du mode de la roche mais elle pose cependant

certains problémes

- le comptage est effectué 3 faible grossissement dans des échantillons
ot une forte réduction de 1lg taille des grains existe dans les bandes de
déformation. Lorsque les grains sont trop fins par rapport 3 1ga
résolution optique, ils sant assimilés a un pourcentage de matrice sans
distinction modale des phases minérales présentes dans ces zones de
forte déformation.

- de plus dans les roches trés déformées, la taille et la recristalli-
sation des grains ne permettent pas de distinguer facilement les types
de minéraux (ex. confusion entre des grains de quartz et des grains
d'albite).

(ii) Méthode indirecte : Evaluation géochimique du mode de 1a rache

Une méthode de calcul du mode de la roche 2 partir des analyses chimi-
gques roche totales et des minéraux est réalisée pour résoudre le
probléme des indéterminations minérales dans les échantillons tres
déformés (cf. Méthode directe). Cette approche sert également de test de
contrdle des analyses modales obtenues sur les échantillons moins
déformés.
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3.3.2.2. Hypothéses de départ

Aprés wune dquantification de 1la composition modale des roches et des
compositions chimiques de minéraux pour trois états successifs de déforma-
tion (roche initiale, orthogneiss et ultramylonites), chaque transition de

faciés est analysée

- transition roche initiale (I) - orthogneiss (II)
- transition orthogneiss (I) - ultramylonite (II).

La résolution des équations de transformation est effectuée afin de
retrouver le mode de la roche II, les variations de volume et les éléments

mobiles associés aux réactions métamorphiques.

Pour chaque stade de départ (I) ou plus déformé (II), les modifications
ninéralogiques et les réactions métamorphiques sont contrdlées par
l'intermédiaire de 1'observation pétrographique. Pour 1la résolution des

équations de transformation, les bases de départ sont les suivantes

- Seuls les éléments et les minéraux majeurs sont pris en compte (les
minéraux accessoires, Ti, Mn, P, ... sont exclus des calculs).

- L'aluminium est considéré immobile pour chaque transition, ce qui est
concordant avec les rTésultats de nombreux auteurs (Carmichael, 1968,
Ferry, 1979, 1983, Kerrich, 1980).

- Le fer est exprimé sous sa forme divalente.

De par cette expression du fer et le fait que les minéraux opaques
soient exclus de cette analyse, la mobilité du fer dans les équations ne
peut pas &tre considérée comme représentative du comportement du fer

pendant les réactions de transformation.

3.3.2.3. Méthode

Les analyses modales de roches correspondent aux volumes respectifs des
différentes phases minérales. Pour les trois stades de déformation, chaque
analyse modale est convertie en moles de minéraux. Le volume de chaque phase
minérale est estimé 3 partir des données thermodynamiques (Helgesson et al.,
1979).

A partir de la roche de départ (I), les réactions exprimées en moles de
minéraux sont équilibrées & aluminium constant en fonction des transforma-
tions de certaines phases observées en lames minces (ex. disparition de
feldspaths potassiques, <changement de composition des biotites, albitisa-
tion, ...). Le résultat de ces réactions doit approcher le plus fidélement
possible 1'analyse modale de la roche finale (II). L'écriture des réactions
a8 aluminium constant, si elle s'avére correcte, n'intégre pas certains

éléments dans les compositions des minéraux. Ces éléments sont exprimés sous
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forme ionique et correspondent aux éléments mobiles. La comparaison des
éléments mobiles et immobiles avec les données géochimiques permet de
discriminer si cette équation de réaction est valide.

Lorsque toutes ces conditions sont remplies, il est possible de calculer
les modifications de volume associées 3 la réaction de transformation. Deux
types de changement de volume sont appréhendés : le changement de volume de
1l'équation et le changement de volume de la roche totale, puisque le volume
de la phase réactante dans la roche initiale n'est Jjamais égal & 100 % de la
roche totale. Pour illustrer cette méthode de calcul, un exemple simple a

été choisi.
3.3.2.4. Exemple théorique de transformations minéralogiques

L'exemple traité porte sur la transformation entre deux roches théori-
ques (RI et RII) constituées de trois phases minérales (tableau ci-dessous).

- Données (valeurs fictives)

Analyse modale RI RIT
feldspath potassique 50 0
quartz : 35 60
muscovite 15 40
Formules structurales volume mo%aire

cm
KF : KAlSiO3O8 108.87
quartz : SiO2 22.68
M .ol i
usco KA13813O]0(0H)2 140.71

(Helgesson, 1979)
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- Transformation en moles pour 1la roche I :

val. Modal
vol. Molaire

- Equilibre de 1

a réaction & partir de la roche initiale (I).

- nombre de moles du minéral

RI nb. moles
KF 4.59
Quartz 15.43
Musco. 1.07

L'équilibre s'effectue a pa

des hypothéses

de base

feldspaths potassiques.

rtir des formules structurales de minéraux et

(Al constant) pour la disparition totale des

Apports (2) + 4.59 KF

Musco. + Quartz (1) + départ (2)

4.59 XK' 1.53 K
3.06 (om)" | 4.590 ALY | 4.59 AlZ: 9.18 si** 3.06 K
A 4.59 Si
13.77 S1 306 OH™
équation (E)
3.06 (OH) + 4.59 KF = 1.53 Musco. + 9.18 Quartz + 3.06K"
(D gi%* est excédentaire a la transformation du feldspath potas-—

sique en muscovite et

analyse modale de la roche II)

(2) Les apports et les départs représentent les ions mobiles sus-—

est totalement transformé en quartz (cf.

ceptibles de modifier la géochimie de la roche totale.

Une comparaison
ses chimique

comparaison av

confirmer l'hypothése d'aluminium constant :

des €

peut étre effectuée 3 ce stade de la méthode.
souhaitable afin de

ec le mo

de de 1la roche

IT est

léments mobiles et immobiles par rapport aux analy-
De méme une

RI moles RII moles RII zflume . Mode RIIL
d'aprés (E) (cm™) 100 %
KF 4.59 0 0 0
Quartz 15.43 24.61 55.81 60.4
Musco. 1.07 2.60 36.58 39.6
92.40
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Le passage de la roche initiale & la roche finale est contrdlé par
l'équation (E) tel que

- nb moles de KF(II) = moles KF(I) - 4.59 (E)
- nb moles de Q(II) = moles Q(I) - 9.18 (E)

- nb moles de Musco(II) = moles Musco(I) + 1.53 (g).

L'approximation est proche de l'analyse modale théorique, l'hypothése
d'aluminium constant dans Cé cas est valable. L'estimation des varia-

tions de volume peut alors étre développée de deux maniéres

(1) Variation de voiume de la réaction pour 1'hypothése d'aluminium
constant et K¥, OH™ mobiles.

moles 4.59 KF 1.53 Musco + 9.18 Q 4 volume

Vollgne 49.97 21.53 + 20.82 - 15.25 %
cm

(2) variations de volume de la roche totale

Volum§ RI Volume3 RII A Volume
(cm”) (cm”)
100 92.4 - 7.60 %

L'écart entre ces deux estimations de volume correspond a l'échelle du
systéme considéré. Dans un cas, les variations sont 3 l'échelle d'une
réaction alors que dans l'autre cas elles sont a l'échelle de la roche
totale. Dans notre étude sur la mise en évidence des transferts §d 1'é-
chelle des zones de ‘cisaillement, seules les variations de volume de 1la

roche totale seront considérées.

En conclusion, deux aspects principaux de 1'étude des transferts de
matiere par l'intermédiaire des méthodes minéralogiques et pétrologiques ant
été soulevés dans ce chapitre

(1) La possibilité, par cette voie, de suivre 1'évolution du mode des roches
et des compositions chimiques des minéraux en fonction de l'intensité
croissante de la déformation.

(2) L'équilibration des équations minérales entre divers stades de déforma-
tion croissante est réalisable. Cette méthode donne une estimation des
transferts de cations et des changements de volumes globaux & l'échelle
des gradients de déformation.

Cette wutilisation des réactions métamorphiques permet d'expliquer
les modifications géochimiques observées sur les bases d'un contrdle pétro-

graphique en lame mince.
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PARTIE IT

RESULTATS : DEFORMATION ET TRANSFERTS DE MATIERE

DANS LES GRANITOIDES DES MASSIFS DE L'AAR ET DU GOTHARD

INTRODUCTION

Les buts de ce travail sont axés sur 3 themes principaux

(i) quantifier 1les transferts absolus de matiére en fonction de l'in-
tensité de déformation & travers les zones de cisaillement.

(ii) comparer l'échelle des instabilités mécaniques et 1l'écnelle des in-
staoilités chimiques pour appréhender les conditions aux limites
lors de 1la transformation des systémes (changement de volume,

systémes ouverts-fermés, absence ou présence de fluides).

(iii) étudier les interactions entre la déformation et le métamorphisme
(s.1l.) et discuter les mécanismes qui contrdlent les modifications

des systémes (diffusion, infiltration, percolation, réaction).

Les objets qui servent de base & cette étude sont les zones de ci-
saillement ductiles alpines des massifs de l'Aar et du Gothard. Dans ces
deux massifs, les conditions métamorphiques synschisteuses sont respective-
ment en faciés schiste vert et faciés amphibolite.

Dans cette deuxiéme partie, le terme "systéme"” est utilisé pour dé-
crire les zones de cisaillement depuis la roche ncn déformée jusqu'aux ul-
tramylonites. Dans cette étude, on traitera successivement les points sui-
vants
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1'étude générale de la géologie des massifs cristallins externes. Elle
conduit & définir les contextes structuraux et métamorphiques des zones

étudiées.

1'stude des transferts dans le massif de l'Aar présente une application
compléte de la méthodologie développée dans la premigre partie. Ce cha-

pitre est basé sur 1l'étude des variations géochimiques pour deux raisons

essentielles
(i) les variations pétroleogiques en faciés schiste vert sont connues et

prévisibles : elles existent dans le massif de 1'Aar.
(ii) l'étude des variations chimigues permet d'étudier avec plus de pré-

cision le probléame des transferts (cf. intro. Partie I).

Les résultats obtenus dans les granitoides du Gothard sont comparés 2
ceux du massif de l1'Aar. Ils permettent d'observer les modifications de

comportement de roches déformées dans des conditions métamorphiques dif-

férentes (température plus élevée).

Enfin, une discussion permet d'isoler certains paramétres prépondérants
dans les interactions entre la déformation, le métamorphisme et les

transferts de matigre.
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Chapitre 1

Structures et déformation des massifs cristallins externes de

1'Aar et du Gothard.

Introduction
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Métamorphisme et datation
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1.112) Gothard

1.12) Age de la déformation alpine
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exemple Aar centre.
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1.222) Exemple Aar centre
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Granite du Rotondo (Massif du Gothard).

Synthése des données : Coupe Guttannen-Nufenenstock.

1-3. Coupe au col du Gothard
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.31)
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Mesures de déformation finie

Gothard nord : Gamsboden et Fibbia nord.
Gothard centre : Fibbia sud.
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A

Carte géologique simplifide localisant la région étudiée (d'aprés Choukroune et
Gapais, 1983).
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Chapitre 1

STRUCTURES ET DEFORMATION DES MASSIFS CRISTALLINS EXTERNES

DE L'AAR ET DU GOTHARD

INTRODUCTION

Les massifs cristallins de 1'Aar et du Gothard constituent un socle
deé matériel antéalpin dans le domaine helvétique (Alpes centrales) (fig.
1-1). Les Unités du socle antécarbonifére ont subi des déformations d'dge
calédonien et hercynien dans des contextes métamorphiques de haute
température (Arnold, 1970b, Steck, 1966, Von Raumer, 1984). De plus, de nom-
breuses 1intrusions granitiques attestent d'une activité magmatique impor-
tante pendant 1'époque <carbonifére supérieure et permienne (Jiger et
Niggli, 1964, Wdtrich, 1965, Arnold, 1970a). Les massifs cristallins
externes ont par ailleurs subi les effets de la déformation alpine (Steck,
1966, 1968, 1984, Choukroune et Gapais, 1985). La structuration alpine est
fortement exprimée et masque souvent les structures calédono-hercyniennes
(Steck, 1966, 1968, et Steck et al., 1979). Certaines reliques de ces an-
ciennes structures ont cependant été décrites et étudiées en détail dans
1'édifice antécarbonifére (Arnold, 1970b, Von Raumer, 1984).

La structuration alpine du massif de 1l'Aar et du Gothard est consi-
dérée classiquement, comme le terme de phases de déformatiaon superposées
(Steck et al., 1979, Huber et al., 1980, Steck, 1984) qui peuvent étre
résumées de la manigre suivante : une déformation tangentielle chevauchante
vers le Nord associée & la mise en place des Unités penniques, suivie de
plissements kilométriques tardifs a vergence sud (rétrocharriage). Une étude

.récente dans la vallée de l'Aar a cependant montré que la déformation du
gfanite de 1'Aar pcuvait étre interprétée comme le résultat d'une seule

déformation progressive (Choukroune et Gapais, 1983).
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Les relations structurales entre le socle antéalpin et la couver-
ture mésozolque sont décrites par les géologues suisses et permettent de
reconstituer l'histoire cinématique des massifs de l1'Aar et du Gothard (Wyss
R., 1985 : pour 1la zone d'Urseren intermédiaire entre les deux massifs;
Probst P., 1981 et Leu W., 1886 : pour la zone méridionale bordiére du
Gothard (Val Bedretto) fig. 1-2). Dans ce chapitre, seule la déformation
alpine du socle, et plus particuliérement celle des granitoides de 1'Aar et
du Gothard est abordée. Deux zones sont étudiées en détail afin de présenter
un modéle de déformation progressive des massifs cristallins externes (cf.
1.4.)

- une coupe Guttanen - Val Bedretto (fig. 1-2; I) (cf. 1.2.),
- une coupe du col du Gothard (fig. 1-2; II) (cf. 1.3.).

En plus de 1l'intérét géologique régional, ce type d'étude permet
de localiser 1les échantillons prélevés dans les zones de cisaillement par
rapport (i) au contexte structural (géométrie des structures, hétérogénéités
magmatiques, interfaces géochimiques...) et (ii) au contexte métamorphique

(conditions thermobarométriques).

1.1. METAMORPHISME ET DATATION

Les conditions thermodynamiques (P,T°) et 1'dge de la déformation
alpine sont ici discutés et précisés 3 travers une revue des données biblio-
graphiques. Oe plus, les champs de stabilité des phengites et notamment les
taux de substitutions phengitiques sont utilisés pour discuter les valeurs

barométriques au Sud du massif de 1'Aar.
1.1.1. Métamorphisme

Les Alpes centrales sont caractérisées par une intensification du degré
de métamorphisme vers les zones plus internes de la chaine (Frey et al.,
1980). Au niveau des Massifs cristallins externes, ceci se marque par le
passage progressif du faciés schiste vert de bas grade au Nord du massif de
1'Aar au faciés amphibolite au Sud du Gothard (Steck et Burri, 1971, Steck,
1976, Frey et asl., 1980).

Dans la région étudiée, plusieurs isogrades de métamorphisme ont permis
de <caler les conditions thermiques de maniére relativement précise (+ 50°C)
tandis que les valeurs barométriques restent plus floues (approximations 3
plusieurs kilobars) (Frey et al., 1980, p. 537). Ces données sont rappelées

ci-dessous
1.1.1.1. Aar

Les méthodes de détermination de la température utilisées par les diffé-
rents auvteurs sont résumées sous forme de tableau pour le massif de 1'Aar
(Tab. 11-1).
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1i-1 Représentation graphique des taux de substitution phengitique dans les micas
blancs dans deux diagrammes pression-température. A : Diagramme de Velde 1967;
B : Diagramme de Massone, 1981. En pointillés, la gamme des substitutions
phengitiques des zones de cisaillement de la granodiorite du Grimsel.
——
Temperature in °C
11-2 Taux de substicution phengitique des micas blancs dans un diagramme Pression

Température. Lignes pointillées : Velde 1967; Traits pleins : Massone 1981. Les
gradients géothermiques durant les phases &oalpine et mésoalpine dans les Alpes
centrales sont représentés par les fléches (d'aprés Frey et al., 1983).
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Ces données thermométriques sont a uvtiliser avec prudence car seules les
valeurs obtenues 3 partir de la méthode des isotopes de l'oxygéne donnent
des estimations absolues de température (Hoernes et Frederischen, 1980). La
température de transformation structurale triclinique =~ monoclinique du
feldspath potassique utilisée par Bambauer et Bernotat est déduite & partir
des données thermiques globales de cette région, disponibles dans la
littérature (Bernotat et Bambauer, 1982) et n'a donc pas une signification
absolue. Quant aux valeurs obtenues par la méthode des inclusions fluides,
elles donnent wune estimation des conditions métamorphiques dans des
matériaux syn ou post~-déformation (veine de quartz) au centre du massif de

l1'Aar et reflétent donc des conditions minimales.

A partir de ces données, une température minimale de 450°C est couram-
ment admise au Sud du massif de 1l'Aar (Frey et al., 1980). Les conditians
barométriques sont définies approximativement par rapport aux isogrades ré-
gionales et aux valeurs de pressions minimales obtenues sur les inclusions
fluides (2.8 Kb, Paty, 1974). La pression moyenne au Sud du massif de 1'Aar
est estimée aux environs de 3 Kb - 3,5 Kb (Frey st al., 1980).

Afin de compléter cette analyse barométrique au Sud du massif de l'Aar,
une estimation des conditions métamorphiques a été réalisée a partir des
courbes de stabilité des phengites. Les phengites analysées a la microsonde
dans les zones déformées du massif de 1'Aar sont reportées dans deux types
de diagrammes de stabilité (fig. 11-1). Ce type de diagramme construit expé-
rimentalement par Velde 1967 a été repris par Massone 1981 aprés les travaux
sur les substitutions dans les micas blancs (Brown, 1968, Guidotti, 1973).
En présence de feldspath potassique, de biotite et de quartz, le premier
diagramme (fig. 11-1A) a une valeur thermobarométrique tandis que le second
(fig. 11-1B) donne 'a la substitution phengitique une valeur uniguement
barométrique. Les valeurs de pressions moyennes obtenues avec ce§ deux types
de diagrammes pour une température de 450°C sont différentes; Diagramme A
3,5 Kb; diagramme B : 6 Kb.

Ce type de problame a déja été abordé sur la base des chemins gression-
température dans le domaine lépontin (Frey, 1983) (fig. 11-2). Dans ce dia-
gramme, les gradients géothermiques associés aux différents épisodes du
métamorphisme alpin sont représentés., lLes valeurs suggérées par la repré-
sentation de Velde (fig. 11-1A; 3,5 Kb) sont en concordance avec le métamor-
pﬁisme régional mésoalpin tandis que les pressions estimées par la représen-
tation de Massone (fig. 11-1B; 6 Kb) sont plus élevées et se rapprochent du
gradient géothermique éoalpin. Si l'on accepte que la structuration des mas-
sifs cristallins externes est contemporaine des rétrocharriages qui
affectent les nappes penniques emplacées pendant l'épisode éoalpin (Huber et
al., 1980), le métamorphisme synchrone de la déformation au Sud du massif de
1'Aar s'effectue alors dans des conditions mésoalpines avec des pressions de
l'ordre de 3 & 3.5 Kb d'aprés les phengites analysées (fig. 11-1A et fig.
11-2).
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1.1.1.2. Gothard

La déformation du massif du Gothard s'effectue dans un contexte
métamorphique plus élevé que celui de 1'Aar

Au Sud du massif du Gothard, l'isograde du staurotide est décrite et son
apparition définit des <conditions métamorphiques de 500-550°C pour 5,5 Kb
(Steiger, 1962, Frey, 1874). La géométrie de cette isograde est représentée
dans la région de Lukmanier par un plan d'orientation E-W penté de 14 & 21°
vers le Nord et assimilable a une surface isotherme (Fox, 1975).

La transition albite/oligoclase &est également observée sur la bardure
nord du massif du Gothard (Steck, 1976).

En conclusion, 1les données métamorphiques essentielles pour 1'étude

poursuivie sont résumées sous forme de carte (fig. 11-3).
1.1.2. Age de la déformation alpine

Deux types d'arguments chronologiques convergent pour dater les événe-
ments tectoniques dans les massifs c¢ristallins externes de l'Aar et du

Gothard autour de 20-30 Ma

(i) Les données géochronologiques sur minéraux
(ii) Les relations stratigraphie/structures au front du Massif de 1'Aar.

(i) Les ages géochronologiques obtenus sur minéraux sont résumés dans le
tableau 11-2. Ces &ges correspondent aux passages de différentes isothermes
et représentent "des 4&ges de refroidissement qui permettent une estimation

minimale de l1'dge de la déformation aux alentours de 20-30 Ma.

Température Méthode Auteur Localité Age

500 + 50 K/Ac Steiger, 1964 Gothard Sud 23 - 30 MA
Amphiboles (Tremola série)

500 + 50 K/Ac Deutsch & al. Gothard Sud 26 - 37 MA
Amphiboles 1985

350°C K/Ac Jiager & al. Gothard 18 - 30 MA
Muscovites 1967

300 + 50 Rb/Sr et K/Ac Jager & al. Aar 12 MA
Biotites 1967 Gothard 19 MA

Tableau 11-2 Ages

sur minéraux dans les massifs cristallins externes

& i
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(ii) Les relations structurales et stratigraphiques en front du massif de
1'Aar ont fait 1l'objet de nombreux travaux (voir pour revue Breitschmid,
1982). Le début des chevauchements frontaux du socle cristallin du Massif de
1'Asr sur le bassin molassique est daté oligocéne supérieur - miocéne infé-
rieur (Trimpy, 1980, Breitschmid, 1982) et est en accord avec les données
géachronologiques (fig. 11-4).

P-SF

Ob. UH+H ol -
QOligocaen M l A Miocaen
1,5-2%b s
+ +
//f’:f—:_:
Fig. ll-4 Schématisation des relations structurales et stratigraphiques au front du
Massif de 1'Aar. (0 : Austroalpin; P + SF : Pennique; UH + H : Ultrahélvécique
et Helvétique; M : Molasse; Croix : Massif de 1'Aar) (d'aprés Breitschmidt

1982).

1.2. COUPE SUR UNE TRANSVERSALE GUTTANEN - VAL BEDRETTQ

Introduction

La lithologie des Unités structurales présentées sur la carte (fig.
12-1) est décrite sommairement. Les références bibliographiques correspon-

dent a des travaux récents trés complets.

Les massifs de l'Aar et du Gothard sont constitués de gneiss, d'am-
phibolites et de granitoides hercyniens. Ils sont situés respectivement au
Nord et au Sud de la vallée du Rhdne (synthzse de Labhart, 1977).

La zone d'Urseren correspond 3 la couverture mésozoique des mas-
sifs cristallins externes verticalisée entre le massif de 1l'Aar et du
Gothard. Cette zone s'étend de Brig a Andermatt (Wyss R., 1885) et est

observée dans notre région d'Ulrichen au col du Furka.

La zone de Nufenen est également constituée de roches sédimentaires
mésozoiques appartenant & la couverture autochtone du Gothard et verticali-
sées 3 sa bordure sud au contact avec le domaine pennique (Probst P., 1981,
Leu W., 1986).

Les cartes structurales révélent un champ de déformation finie for-
tement hétérogiéne & différentes échelles (fig. 12-1, 12-2, 12-3). Nous re-
viendrons sur cet aspect de la déformation alpine aprés avoir décrit la

déformation finie dans le massif de 1'Aar.

T ) e | o ey o
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1.2.1. Mesures de déformation finie

L'ellipsoide de déformation finie associé a2 la déformation alpine
régionale est mesuré dans différents faciés déformés des zones de cisaille-
ment de 1'Aar. Les mesures sont effectuées sur des enclaves mélanocrates
présentes dans la granodiorite du Grimsel (fig. 12-4). Les résultats sont
obtenus par la méthode développée dans la premigre partie (cf. I 3-11) et
résumés dans un diagramme logarithmique (fig. 12-5). (Les résultats sont

exprimés sous forme de tableaux en annexe) .

Tous les échantillons analysés montrent une corrélation entre le chan-
gement de structure de la roche et l'intensité de déformation (ex. : iso-
trope : r = 1.5 et ultramylonites : r = 20) (cf. aussi Partie I, fig. 3-3).
L'ellipsoide de déformation finie représente la déformation continue enre-
gistrée par le massif. Sa forme est de type aplatissement dans le massif de

1'Aar (K moyen - 0,3) (fig. 12-5).

AAR

In a K =1
r=30
3 _I‘:ZO K:S
r=15
r=10
2 r=7
f=§ Kz .1
: n
1 _r:3 gt
; e
r= [o)
%«0 e'l® T mm | K=.01
00 { L

1 2 3 n b

Fig. 12-5 DiagramTe de Flinn logarithmique : a = A /kz et b = A /A,. avec A, > A, > A, a-
xes principaux de la déformation. MesureS de déformat%on : cercles ouvergs
ro?he peu déformée; point : orthogneiss; carrés ouverts : mylonites; carrés
noirs : ultramylonites.
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12-4 Marqueurs de déformation finie.

a enclaves dans un plan A A, (Granodiorite du Grimsel)
b enclaves dans un plan Xlkz (Granodiorite du Grimsel)(barre d'échelle:50 cm).
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1.2.2. Relations déformation continue - discontinue : ex. Aar centre

1.2.2.1. Méthode

La méthode employée se référe & des travaux récents sur les systémes de
glissement et leurs implications géologigques qui ne sont pas détaillés ici
(cf. Cobbold et Gapais, sous presse; Gapais et Cobbold, sous presse, Cobbold
et al., en préparation). Seules les bases des relations entre les orienta-
tions préférentielles des systémes de glissement et la cinématique sont rap-

pelées (cf. Gapais et al., 1986)

(i) les lignes de glissement (modéle de fibres : Gapais et Cobbold, sous
presse) tendent & occuper des orientations qui minimisent l'étirement et
maximisent 1le cisaillement. En d'autres termes, elles sont proches des sur-
faces de non déformation finie de 1'ellipsoide de déformation (Ramsay,

1967) et déviées vers les directions de cisaillement maximal.

(ii) les surfaces de glissement sont des plans proches des surfaces de non

déformation finie de 1'ellipsoide de déformation (Ramsay, 1967).

L'utilisation de ce type de modéle (modéle de fibres : Gapais et
Cobbold, sous presse) pour décrire des systémes de glissement tels que les

zones de cisaillement suscite les approximations suivantes

(i) le <contréle mécanique sur 1l'initiation ou la propagation des zones est

négligé.

(ii) 1les zones de cisaillement sont considérées comme un matériel toujours

amolli pendant la déformation.

Du point de vue.méthodologique, les zones de cisaillement étudiées mon-

trent les caractéristiques suivantes

(1) Ce sont toutes des zones de cisaillement ductiles contemporaines de la

déformation et du métamorphisme régional.

(2) Elles définissent un.champ de discontinuités associé & une déformation
régionale pénétrative exprimée par une foliation et une linéation d'éti-
rement. Cette foliation et <cette 1linéation sont soulignées par des
orientations préférentielles des minéraux et des agrégats (porphyro-
clastes de feldspaths, micas, rubans de quartz) et par l'orientation
préférentielle des enclaves. Elles définissent les axes principaux de la

déformation finie (Xl > XZ > X3).

(3) Dans les zones intensément déformées, la linéation d'étirement est
parallele a des stries locales marquées par la recristallisation et
l'allongement de certains minéraux. Ces structures attestent de

déplacements le long de ces zones et définissent la direction locale de

cisaillement.
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A 1l'échelle locale, la géométrie d'une zone de cisaillement est donnée
par 3 directions perpendiculaires caractéristiques : la direction de cisail-
lement (L), la normale au plan cisaillant (N) et le pdle au plan de cisail-
lement (M) (fig. 12-6) (Truesdel et Toupin, 1960). Cette derniére direction
est intéressante car sa direction dépend de la direction de cisaillement (L)
et de 1l'orientation du plan cisaillant. Ce type de représentation du
déplacement sur des discontinuités a déjad été introduit en tectaonique cas-
sante par Arthaud (1969). Dans ce chapitre, les directions L, M et N pour
chaque zone de <c¢isaillement sont reportées sur des projections stéréogra-

phiques dans le plan de déformation finie Al 3

Shear direction

Fig. 12-6 Schéma représentant Lles trois directions utilisées pour décrire les zomes de
. cisaillement : L : direction de cisaillement; M : p8le du plan de cisail-
lement; N : pdle au plam eisaillanc.

1.2.2.2. Exemple : Aar centre

La schistosité régionale a wune orientation constante proche de N 70
(fig. 12-1). Cette schistosité et la linéation d'étirement sont généralement
subverticales. La distribution spatisle des zones de cisaillement montre les

caractéristiques suivantes

(1) La déformation finie est caractérisée par des zones d'intense déforma-
tion délimitant des domaines lenticulaires tridimensionnels de matériel

peu déformé aplatis parallzlement & 1la schistosité régionale (Alxg)

w
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quelque soit 1l'échelle d'observation (fig. 12-1, 12-2, 12-3, 12-7)
(Mitra, 1979, Bell, 1981). Les zones de déformation intense
correspondent 3 des zones de cisaillement ductiles. De nombreux criteres
de cisaillement permettent de déterminer le sens de cisaillement sur ces

zones : trajectoires de la schistosité, relations c¢/s, bances c¢',
dissymétrie des zones abritées, rotation des minéraux ... (fig. 12-8)
(Simpson et Schmid, 1983). La géométrie des lentilles montre une

symétrie axée autour de xa avec un léger étirement paralléle 3 Al' En
conséquence, les pdles des plans cisaillants (N) se répartissent sur un
petit cercle centré sur xa (fig. 12-9). Ce haut degré de symétrie est
exprimé par des surfaces courbes de géométrie comparable dans X1X3 et
xzxa (fig. 12-8).

(2) La répartition symétrique des zones de cisaillement est accompagnée par
une symétrie des directions de cisaillement (L) (fig. 12-89). Les points
de mesures se répartissent sur le diagramme sur un petit cercle & faible
angle du plan xlxz et centré sur Xa. Sur ce diagramme, le sens de ci-
saillement change dans les zones en fonction de leurs orientations loca-
les par rapport aux axes de la déformation finie

Les zones conjuguées autour de Al caractérisent des orientations
de zones de cisaillement conjuguées 3 fort angle du plan X1A3 et se
recoupant sur Az (cercles ouverts et fermés, fig. 12-9).

Les zones conjuguées autour de kz caractérisent des orientations
de zones de cisaillement conjuguées 3 fort angle du plan sza et se

recoupant sur Ai (carrés ouverts et fermés, fig. 12-9).

(3) Les changements des directions de cisaillement en fonction de l'attitude
relative entre les plans cisaillants et la schistosité permettent de
construire le diagramme des pdles aux plans de cisaillement (M). Ce
diagramme montre une Tépartition des points proches du plan de

schistosité régional Xlkz (fig. 12-9).

A 1l'échelle du massif, la répartition des zones de cisaillement autour
d'objets. lenticulaires moins déformés renforce l'idée d'une déformation fi-
nie de type aplatissement, déjd suggérée par le résultat des mesures de
déformation finie <effectuées sur des marqueurs classiques (enclaves) (fig.

12-5).

Dans 1le domaine central de 1'Aar, Choukroune et Gapais, 1983, proposent
un modele d'orthogneissification par aplatissement coaxial progressif (fig.
12-10). La symétrie orthorhombigue des orientations préférentielles des zo-
nes de cisaillement est un argument supplémentaire en faveur de cette inter-

prétation en terme d'histoire coaxiale de la déformation.

Fig. ’2T7 Lentilles tridimensionnelles de matériel peu déformé i des échelles variées
dans le massif de 1l'Aar (A, vertical).
échelles : a : 70 cm; b : éO cm; ¢ : 1,58 .m; d : | em.
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Critéres de cisaillement :

a et b : zones de cisaillement respectivement dans un plan )\2>\3 et >\l)\3 (col du
Furka). :

¢ : zone dextre dans la granodiorite du Grimsel (plan observé >\2>\3).
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12-9 Projection de Schmidt montrant la distribution des directions de cisaillement
(L); des pdles des plans de cisaillement (M) et des pSles aux plans
cisaillants (N) dans le massif de 1'Aar. Carrés ouverts : zones dextres; carrés
fermés : zones senestres; cercles ouverts et cercles fermés : zones conjuguées
sur Al'

I wocaute : Aar

Fig.

12-10 Illustration des données majeures sur les zones de cisaillement du massif
del 'aar

a) bloecs diagrammes schématisants la déformation progressive des granitoides
du massif de l'Aar (Choukroune et Gapais, 1983).

b) diagrammes stérdographiques schématisant la répartition des directions L, M,
N pour un &tat de déformation finie. Bloc diagramme : ! : roche non déformée; 2
: zones de cisaillement.
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LOCALITE :  FURKA (AAR)

SSE NNW

SIDELHORN
G. MUITENHORN a

SSE
3000m -

2000m - ULRICHEN

1000m -

NNW
\ G. SIDELHORN
\ -

Fig. 12-11 Coupes structurales : les symboles et la localisation se reférent 3 la figure

12-1.

Projection de Wulff ramende dans un plan A\ A, montrant la distribution des

zones de cisaillement (méme légende que fig. 1219 .

Bloc diagramme schématisant les inversions locales du sens de cisaillement en

bordure de la zone d'Urseren.
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1.2.3. Aar Sud

Les mesures des directions L, N, M effectuées dans la granodiorite du
Grimsel, & proximité de 1l'interface entre le massif de l'Aar et la zone
d'Urseren montrent wune répartition identique des orientations préféren-
tielles des zones de cisaillement (comparer fig. 12-11 et 12-9 et voir aussi
fig. 12-13). '

A grande échelle, le pendage des interfaces socle-couverture varie lon-
gitudinalement en fonction de la position par rapport aux domaines lenticu-
laires orthogneissiques plus compétents. Les sens de chevauchement s'inver-
sent en fonction des variations du pendage des interfaces. Ce type de rela-
tion entre l'orientation des structures et le sens de cisaillement s'observe
sur la bordure sud du massif de l'Aar, oU l'interface entre le socle et les
sédiments mésozolques montre du SW vers le NE des variations longitudinales

de pendage et des inversions des sens de cisaillement

- lorsque 1l'interface socle-couverture est pentée vers le Nord, des zones
de <cisaillement chevauchantes vers le Sud sont exprimées sur la bordure
sud du Massif de 1'Aar (fig. 12-11).

- lorsque 1l'interface socle-cauverture est pentée vers le Sud, les zones

de cisaillement sont chevauchantes vers le Nord (fig. 12-12).
1.2.4. Granite du Rotondo (Massif du Gothard)

La répartition géométrique des zones de cisaillement dans le granite du
Rotondo est également identique & celle du domaine central de l'Aar (compa-
rer fig. 12-12 avec fig. 12-9). Cette symétrie orthorhombique des orienta-
tions préférentielles des zones de cisaillement atteste du caractére coaxial
et en aplatissement de la déformation finie du massif du Gothard.

Toutefois, les chevauchements & vergence sud ou nord sont plus particu-
lierement exprimés dans le massif du Gothard et contribuent 3 un étirement

vertical des domaines lenticulaires plus important selon Al.
1.2.5. Synthése des données : Coupe Guttannen - Nufenen Stock

La coupe de la figure 12-13 montre que les chevauchements vers le Nord
sont localisés prés des interfaces nord des massifs de granitoides hercy-
niens de 1'Aar et du Gothard tandis que les chevauchements & vergence sud
s'expriment & proximité des bordures sud de ces massifs. Cette géométrie
contribue & l'obtention de structures a double vergence autour des noyaux de
granitoides moins déformés et définit la structure globale & double déver-

sement des massifs cristallins externes suisses (Bdchi et Trdmpy, 1976).
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LOCALITE :  ROTONDO :

ISy fa 3 s eeraer

SSE NNW
Pne di MANIO TALLISTOCK

Fig. 12-12 Coupe structurale : les symboles et la localisation se reférent i la figure
12-1.
En encart : distribution des zones de cisaillement dans le granite du Rotondo

(projection de Wulff) (mémes symboles que figure 12-9).
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Certains arguments structuraux sont en faveur d'un double déversement

compatible avec une seule déformation
- Les zones de cisaillement étudiées sont synschisteuses,

- la déformation continue (mesurée sur enclaves) est compatible avec le
champ de déformation discontinu comme le souligne la répartition géomé-
trique des zones de cisaillement autour des domaines lenticulaires pré-

servés de la déformation.

L'étude structurale et 1l'analyse des orientations préférentielles des
zones de <cisaillement synschisteuses permettent de conclure & l'existence
d'une seule phase de déformation majeure par aplatissement (Choukroune et
Gapais, 1983) et globalement coaxiale dans cette région. Cet épisode de dé-
formation <contribue & 1l'aspect en double déversement de ce segment de

chaine alpine (Marquer et Gapais, 1985).

1.3. COUPE AU COL DU GOTHARD

Introduction

Lorsque l'on progresse vers 1'Est du massif jusqu'a la zone du col
du Gothard (fig. 1-2, II), les structures alpines sont plus intensément de-

veloppées et les zones préservées moins importantes.

La lithologie est présentée sur la carte géologique (fig. 13-1).
Trois différents granites hercyniens (Fibbia, Tremola, Gamsboden) sont in-
trusifs dans un socle antéhercynien composé de gneiss et d'amphibolites
(Labhart, 1877). L'ensemble du massif est affecté par la déformation alpine
(Labhart, 1977) et seules certaines parties des intrusions granitiques ont
préservé leurs structures et textures magmatiques. Ces reliques sont acces-
sibles au Mont Prosa et au col du Gothard pour le granite de Fibbia et au

Sud du col du Gothard pour le granite de Tremola.

Le champ de déformation est hétérogéne a toutes les échelles (fig.
13-2 et 13-3). Les zones de forte déformation, conjuguées dans les plans
principaux A1A3 et x2x3, délimitent des lentilles tridimensionnelles de

matériel peu déformé (fig. 13-3).

La schistosité est en éventail 3 1'échelle du massif du Gothard
la foliation est de direction moyenne N 60 et son pendage s'inverse aux en-
virons du lac de Lucendro (fig. 13-4). La linéation d'étirement est en géné-

ral subverticale.

L'agencement des =zones de cisaillement définit un double déverse-
ment & 1l'échelle du Massif. Nous reviendrons sur cet aspect de la déforma-

tion alpine aprés avoir décrit la déformation finie du Massif du Gothard.
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13-1 Carte géologique de la zome du col du Gothard.
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Fig. 13-2 Carte structurale de la déformation alpine.
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dans le granite de Fibbia (Monte Prosa).

assymétrique dans Fibbia (Sud) (plan XIX ).

déformation conjuguées dans le' granite dii Rotondo (plan A
de déformation au col du Gothard.

2A3).
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1.3.1. Mesures de déformation finie

Comme pour le massif de l'Aar, les mesures de déformation finie sont ob-
tenues & partir de la forme des enclaves authigénes mélanocrates présentes
dans certains faciés du granite de Fibbia. Ces mesures sont réparties dans
le <champ de l'aplatissement avec une valeur moyenne de K (0.3) comparable 3

celle du massif de 1'Aar (cf. 1.2.1.) (fig. 13.5).

GOTTHARD

In a K=1
r=30
3 _F:ZO K:S
r=15
r=10
2_ - r=7
~Liﬁ K=.1
r=&
1 r=3
r=2 30'
K=.01
(®) ° a
1 L ! I
Inb
Fig. 13-5 Diagramme de Flinn logarithmique : granite de Fibbia (mémes symboles que

figure 11-8).
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1.3.2. Gothard Nord : Gamsboden et Fibbia nord

Dans cette partie du massif, la schistosité est fortement pentée vers le
Sud (90°-70°). La répartition géométrique des zones de cisaillement est com-
parable 3 celle du massif de 1l'Aar (cf. fig. 12-7 et fig. 13-3) cependant

certaines différences (i, ii) peuvent &tre remarquées

(1) Les lentilles de matériel peu déformé sont intensément aplaties pa-
rallélement & 1la schistosité régionale (fig. 13-6A). Cette géomé-
trie s'exprime par un regroupement des pdles aux plans cisaillants
autour de X3 (fig. 13-6B8). Cette répartition des zones de cisail-
lement peut &tre corrélée & 1'intensité de déformation plus
importante subie par le massif du Gothard par rapport au massif de
1'Aar (comparer fig. 13-68 et fig. 12-9; Diagramme N) pour des
valeurs de K comparables (fig. 13-5 et 12-5).

(ii) Les lentilles sont assymétriques

- la schistosité agit 1localement comme un plan cisaillant (fig.
13-6A). Il en résulte une répartition des pdles des plans cisail-
lants (N) paralleles 3 Aa et des directions de cisaillement (L)
paralléeles & xl (fig. 13-868B).

- les directions de cisaillement sont orientées vers la direction
d'étirement Xl (fig. 13-6B). Les zones de cisaillement conjuguées
sur XZ (carrés sur la fig. 13-68 (L)) ne sont pas comparables avec
celles du massif de 1'Aar (fig. 12-9 (L)) méme si les valeurs de K
sont semblables. De ce fait, la répartition des pdles aux plans de
cisaillement (M) est différente et montre un regroupement supplé-
mentaire des pdles autour du plan Asdg. (Dans le massif de 1'Aar,
les pdles aux plans de cisaillement sant uniquement répartis selon
le plan Xikz) (comparer les figures 13-68 et 12-9; diagrammes M).

- un sens de cisaillement domine sur les surfaces de lentilles
(fig. 13-7). Ce sens de cisaillement dominant et les glissements
sur la schistosité correspondent 3 une composante de cisaillement
locale vers le Nord dans cette partie du massif du Gothard (fig.
13-68, ronds ouverts; fig. 13-8C). Les zones de cisaillement con-
juguées sont présentes mais faiblement exprimées (fig. 13-8B, ronds

noirs).

Cette assymétrie des lentilles peut &tre interprétée comme l'expression
d'un aplatissement non coaxial. Sur cette bordure nord du massif du Gothard,

les sens de cisaillement locaux sont dirigés vers le NW.
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Fig. 13-6 A : Bloc diagramme schématisant 1'agencement des zones de cisaillement dans la
zone nord du massif du Gothard.
B : Projection de Schmidt montrant la distribution des zones de cisaillement

(mémes symboles que sur la figure 12-9).

Gamsboden

Fig. 13-7 Gamsbodeg : bloc diagramme schématisant les principales zones de cisaillement
et le glissement sur la schistosité.



134

1.3.3. Gothard centre : Fibbia sud

Dans cette partie du massif, la schistosité est verticale ou pend vers
le Nord. Les orientations préférentielles des zones de cisaillement (fig.
13-12; Gothard centre) montrent des répartitions similaires aux diagrammes
étudiés dans la région nord du Gothard avec toutefois une différence majeure

les glissements sur la schistosité sont de type failles normales (fig.
13-88 et ronds noirs sur la fig. 13-12).

Cette assymétrie des lentilles peut &tre interprétée comme le résultat
d'un aplatissement non coaxial associé 2 une composante de cisaillement
locale vers le SE (fig. 13-8B). Ce caractére chevauchant vers le SE de la
bordure méridionale du massif est par ailleurs clairement exprimé dans les

Unités au Sud du granite de Fibbia (cf. paragraphe 1.3.4.).

En remarque pour la suite de notre étude, il est important de noter que
certaines zones de cisaillement au col du Gothard développées en faciés am-
phibolite ont été réactivées tardivement dans des conditions de plus bas

degré.
1.3.4. Gothard sud : Tremola

Le granite de Tremola est peu déformé dans son ensemble. Les zones de
cisaillement sont trés localisées et leur répartition géométrique est diffi-
cilement interprétable au premier abord. Cependant, certaines observations
microstructurales permettent de comprendre les répartitions statistiques
observées sur les diagrammes stéréographiques (fig. 13-12). La présence
locale de décrochements senestres d'orientation moyenne N 10 (carrés noirs,
fig. 13-12) et de chevauchements plats cisaillants vers le Sud (ronds
ouverts déviés vers xa; fig. 13-122 (L) et fig. 13-10(a)) sont responsables
de cette répartition complexe des zones de cisaillement. Lorsque l'on fait
abstraction de <ces orientations, 1la géométrie des orientations préfé-
rentielles des zones de cisaillement devient comparable aux diagrammes pré-

cédents (cf. Gothard centre).

Ces structures décrochantes (N 10) ou chevauchantes exprimées dans le
granite de Tremola sont le reflet du comportement de l'interface entre le
granite de Tremola et les gneiss de la bordure sud du massif du Gothard. La
carte des trajectoires de la schistosité alpine met en évidence un couloir
de déformation orienté N 10 a 1'Est du Monte Prosa qui prend "en écharpe" la
bordure sud du granite de Tremola (fig. 13-9 et fig. 13-4). Ce couloir de
déformation s'adapte progressivement a la direction régionale de la schisto-
sité (N 60) et devient chevauchante vers le Sud-Est. Cette zone de décro-
chevauchement senestre est responsable de la superposition de structures de
décrochements senestres dans les paragneiss et orthogneiss & 1'CQuest du
"Lago della stella" mais également de chevauchements plats dans le granite
de Tremola (fig. 13-10). La minéralogie des bandes de déformation de Tremola
est identique dans les zones de cisaillement plates et verticales. De plus,
ces bandes de déformation se recoupent mutuellement quelque soit leur

nendage (fig. 13-11).
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isant la géométrie des bandes de déformation et les
associés & ces structures. A : massif de 1'Aar; B :
: Granite de Gamsboden (Nord).
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Le Champ de déformation finie et les observations microstructurales
peuvent &tre interprétés dans cette zone par la différence de compétence
des matériaux déformés (granites compétents (Fibbia - Tremola), paragneiss
du Sud du Gothard, moins compétents). L'observation de la déformation finie
du granite de Tremola permet une interprétation en terme d'aplatissement non

coaxial fortement chevauchant vers le Sud.
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Fig. 13-9 Carte de trajectoires de la schistosité alpine.
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Fig. 13-10 Zones de cisaillement au Sud du col du Gothard

Chevauchements plats dans le granite de Tremola.

a
b

Ouest du Lago della stella.

1

Zone senestre &
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Fig. 13-11 Bloc diagramme schématisant la déformation au Sud du Massif (bordure sud du
Granite de Tremola).

1.3.5. Synthése des données : col du Gothard

Nos observations conduisent & décrire le massif du Gothard comme une
structure a double déversement (fig. 13-12). Ce double déversement dans la
zone du col du Gothard est dissymétrique car la composante de chevauchement
a vergence sud est plus importante que dans la région de Nufenen Pass {(com-
parer fig. 12-13 et fig. 13-12). Ces observations sont d'ailleﬁrs en concor-
dance avec les données des auteurs qui ont travaillé plus 3 1'Est dans la
région de Lukmanier (Takur, 1973). Elles sont interprétées comme une ampli-
fication du chevauchement & vergence interne ("rétrocharriage") de 1l'Quest
vers 1'Est & 1'interface entre le Sud du massif du Gothard et le domaine

pennique (fig. 13-13).

En conclusion, 1le double déversement & 1'échelle du massif du Gothard
s'effectue dans des conditions métamorphiques contemporaines au Nord et au
Sud du massif. L'analyse des structures et des orientations préférentielles

de zones de cisaillement permet de conclure a l'existence d'une seule phase

de déformation par aplatissement et raccourcissement horizontal globalement

coaxial 3 1l'échelle du massif du Gothard.
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Fig. 13-13 Bloc diagramme schématisant 1'amplification de la composante de chevauchement &
1'interface sud du massif du Gothard.

1.4. MODELE DE DEFORMATION REGIONALE

Les données de géologie générale dans les massifs cristallins
externes de l'Aar et du Gothard sont nombreuses et les conclusions majeures
des paragraphes précédents doivent &tre rappelées avant d'accéder au modéle

proposé

- Dans les massifs de l'Aar et du Gothard, 1'étirement est vertical
et le champ de déformation finie hétérogéne est interprété comme une évolu-
tion progressive de la déformation pendant le raccourcissement horizontal
(Choukroune et Gapais, 1983). La déformation globale des massifs cristallins
externes est alors considérée comme un aplatissement coaxial & l'échelle de
la crodte donnant lievu & la structure en double déversement observée

actuellement (Marquer et Gapais, 1985) .

- Le métamorphisme contemporain de ces gvénements s'est développé
dans les conditions du faciés schiste vert ou amphibolite selon la situation
spatiale considérée (fig. 11-3) et 1'3dge des événements tectono-

métamorphiques est situé aux environs de 20-30 Ma.




141

D'autres données sont disponibles et permettent de mieux con-
traindre le modéle 3 l'échelle de la crolte. En effet les données géophy-
sigues (mouvements crustaux récents, gravité, séismique,. géothermique)
renseignent sur les structures profondes non accessibles au géologue de
terrain (Mueller et al., 1980). L'interprétation de ces données suggére la
présence d'un chevauchement crustal sous les massifs cristallins externes
(HslU, 1979) (fig. 14-1), ce type de structure serait alors responsable d'un
épaississement crustal sous le domaine pennique et du basculement
différentiel des damaines externes et internes des Alpes suisses (15°-20°
sur wun axe situé au front du Massif de 1'Aar) (Hs(, 1979). Un tel bascu-
lement est par ailleurs compatible avec les modéles tectoniques de Bradbury
et Nolen-Hocksema, 1985 ou de Hurford, 1986.

~
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100 km

Fig. 14~1 Structure crustale actuelle intégrant les données géophysiques (répartition des
vitesses sismiques) (Mueller et al. 1976) (modifié d'apras Hsii 1979).

Un schéma régional & 1'échelle crustale de la déformation des

massifs cristallins externes est proposé.

Le modéle différencie deux étapes principales (fig. 14-2)

(1) mise en place des unités internes sur le socle externe nan déformé.
(ii) raccourcissement hétérogéne du socle externe avec un fort étirement
vertical.

Ce type d'évolution rend compte des structures en double déverse-
ment du domaine externe et du développement de plis de grande amplitude au
niveau du front pennique (Thakur, 1973, Steck et al., 19739, Huber et al.,
1980, Probst, 1981, Leu, 1986).
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En conclusion de ce chapitre de Géologie générale basée essentiel-
lement sur des données structurales, il est important de souligner que cette
étude des structures et de la déformation, jointe aux travaux de car-
tographie a permis de retenir des gradients de déformation favorables pour
1'étude des transferts de matidre dans un contexte tectonométamorphique cor-

rectement défini (carte de situation en annexes).

Fig. 14-2 Moddle de déformation progressive du socle externe. | : domaine interne; 2
domaine externe. Cercles et ellipses schématisant 1'état de déformation moyen.
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Chapifre 2 :

Etude des transferts de matidre en facids schiste vert (Massif

de 1'Aar)
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Conclusion
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Chapitre 2

ETUDE DES TRANSFERTS DE MATIERE EN FACIES SCHISTE VERT

(Massif de 1'Aar)

INTRODUCTION

L'effet de la déformation dans les zones de cisaillement du massif

de l'Aar s'exprime de différentes maniéres

- réduction de la taille des grains,
- néogenéses minérales (micas, quartz, épidote),

- variations géochimiques.

Afin de comprendre l'interaction de ces différents parametres, ce

chapitre est développé de la maniére suivante

- présentation des zones d'échantillonnage (cf. 2.1.).
- étude des microstructures et des mécanismes de déformation; notamment

la corrélation entre % matrice et déformation finie (cf. 2.2.).

Ensuite, les variations <chimiques sont présentées de la fagon

suivante

- caractérisation de 1'état de référence et bilans absolus (cf. 2.3.).

- Etude oprécise des variations géochimiques dans la granodiorite du
Grimsel (cf. 2.4.).

- Etude de 1l'effet de la déformation sur la méthode géochronologique

Rb-Sr (cf. 2.5.).
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Enfin pour comprendre les raisons des variations géochimiques,
1'étude de la minéralogie et des réactions de transformations minérales dans

ces zones de cisaillement est abordée (cf. 2.6.).

2.1. ECHANTILLONNAGE

Les échantillonnages dans 1le massif de l1'Aar ont été effectués 2
différentes échelles (fig. 21-1)

- un gradient de déformation dans le granite de 1'Aar montrant le
passage progressif du matériel non déformé aux ultramylonites sur une
distance de 30 métres (fig. 21-1a);

- trois zones de cisaillement de tailles variéeés dans la granodiorite du
Grimsel. A = 80 m; B = 3 met C = 200 m (fig. 21-1b).

Les symboles wtilisés dans les différents diagrammes de cette

partie consacrée aux résultats sont les suivants (cf. partie I, § 3.1.2.1.)

roches peu déformées (subisotropes)
orthogneiss

mylonites

HmUeO

vltramylonites.

2.2. MICROSTRUCTURES

L'étude des microstructures et de la déformation dans les zones de
cisaillement nous permettent (i) d'appréhender 1'évolution des mécanismes de
déformation dominants dans les gradients de déformation et (ii) de définir
une loi permettant de relier 1'intensité de déformation & un paramétre
structural (% de matrice). Cette derniére méthode permet ainsi de déterminer
une 1intensité de déformation dans tous les échantillons prélevés sur
lesquels des mesures directes de déformation finie ne sont pas possible (cf.
partie I, § 3.1.2.). Nous commencerons par décrire les résultats de cette
méthode (cf. 2.2.1.) avant d'aborder 1le probléeme des mécanismes de

déformation (cf. 2.2.2.).
2.2.1. Microstructures et déformation finie

Les mesures de déformation finie ont été effectuées essentiellement dans
divers faciés de la granodiorite du Grimsel (fig. 3.3., chap. I) ce qui a
permis de déterminer une corrélation entre le pourcentage de matrice analysé
dans ces divers échantillons et l'intensité de déformation (fig. 22-1) (cf.

méthode, partie I). Ce type de résultat montre la fiabilité qui existe entre

o




Fig. 22-1

Fig. 22-2 Microstructures dans un échantillon d'orthogneiss de la granodiorite du Grimsel
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148

Vol. Matrice / Vol. Roche Totale
o
[62)

| : roche peu déformée; 2

mylonites; 4

Diagramme représentant le pourcentage de matrice en fonction de 1'instensité de
déformation finie dans la granodiorite du Grimsel.
orthogneiss; 3

ultramylonites.

(échelle : 1 cm).

C : clastes; m : matrice; b : bandes de déformation.
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le changement de structure de 1la roche et le degré de déformation finie

atteint. De plus, 1'évolution microstructurale et notamment l'augmentation .

des bandes de déformation (fig. 22-2) (corrélées au % de matrice) renseigne
sur le degré de porosité interconnectée (Etheridge et al., 1983) de la roche
(perméabilité, taille des chemins de transferts) (fig. 22—33). Ce degré de
connection des bandes de déformation augmente modérément pour les
orthogneiss, puis de maniére importante dans les échantillons de mylonites
et d'ultramylonites (fig. 22-3b).

b Cx |
10

fa =1

Fig. 22-3 Degré de connection des bandes de déformation (C ).
a : Repérage des intersections des bandes de déformation dans 1'échantillon AD6
(cercles). b : diagramme du degré de connections (C_) en fonction de
l'iEtensité de déformation finie. C_ = nombre de connections/unité de surface
cm”). (échelle | cm) (mémes symbolesxfig. 22-1).




150

o - 50 100m

0 2 4m

o

N w v
|
=
Ca
B

Fig. 22-4 Profils d'intensité de déformation dans les trois gradients de déformation
échantillonnés dans la granodiorite du Grimsel (symboles fig. 22-1).
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Deux données supplémentaires sont nécessaires pour l'établissement de
modéles expliquant l'évolution des transferts de matiére et les bilans d'é-
changes géochimigues (cf. partie II, § 2.3.2.).

Il s'agit dans un premier temps des variations de densité. Dans les zo-
nes de cisaillement de la granodiorite du Grimsel, ces variations sont com-
prises entre 2.71 et 2.73 pour les roches dtudiées (voir méthode de mesure
de densité, Marquer 1983). Ces écarts sont négligeables du point de vue géo-
logique.

Et dans un deuxiéme temps du probléme de 1'échelle des zones de cisail-
lement : & partir des données des différentes zones de cisaillement, trois
profils distance-déformation ont été établis dans les trois gradients de dé-
formation de la granodiorite (fig. 22-4). Une normalisation par rapport a la
distance montre l'identité des trois profils et la cohérence entre les dif-
férentes zones (fig. 22-5). Le caractére remarquable des zones de cisail-
lement du massif de 1'Aar permet une démarche analytique identique quelgue
soit l'échelle considérée et sera discuté plus loin, lors de l'établissement
de modéles de transfert (cf. ch. 4).
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Fig. 22-5 Evolution de 1'intensité de la déformation pour les trois zones d'échantil-

lonnage dans la granodiorite du Grimsel normalisées par rapport i la discance
(multiplide par 100).
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2.2.2. Microstructures et mécanismes de déformation

Aprés avoir décrit les relations entre microstructures et déformation
finie (fig. 22-1) nous pouvons étudier 1'évolution des microstructures dans
des facies de déformation croissante et les corréler aux mécanismes de dé-
formation présents dans les différents faciés. Pour cela deux approches com~-

plémentaires ont été effectuées

(1) l'observation directe des microstructures en lame mince qui permet
de définir les mécanismes de déformation présents dans différents
échantillons.

(ii) 1'approche statistique de 1'évolution granulométrique qui permet de
définir des seuils de comportement des différentes phases miné-

rales.
(i) Microstructures

L'analyse des microstructures des différentes phases minérales dans les
échantillons progressivement déformés montre que plusieurs mécanismes de dé-

formation sont en compétition

- d'une part, en fonction des phases minérales observées : les types de mé-
canismes de déformation mis en jeu peuvent &tre différents selon les miné-
raux considérés. Dans un méme é&chantillon, la déformation des grains de
quartz est essentiellement ductile (extinction onduleuse; sous grains, néo-
blastes), tandis qu'elle est cassante pour les clastes de feldspath et les

biotites magmatiques de grande taille.

- d'autre part en fanction de la taille des minéraux : les mécanismes peu-
vent étre de type fragile pour des grains de taille importante puis devenir
ductile 1lorsque 1la taille des grains diminue. Les feldspaths présentent ce
type de <comportement avec uyne évolution depuis une déformation fragile qui
trongonne les clastes et réduit leur taille jusqu'a des déformations plas-
tiques s.s. (torsion de réseau, création de sous grains aux bordures) ou des
déformations avec transfert de matiére (albitisation des feldspaths

potassiques (cf. § 2.6.).

- de plus, l'apparition de nouvelles phases minérales (micas blancs, bioti-
tes secondaires, épidote, chlorite) implique 1'activité de mécanismes de dé-

formation avec transferts de matidre intercristallins.

Tous ces mécanismes coexistent dans les échantillons déformés de la gra-
nodiorite du Grimsel et agissent de fagon variable en fonction des propor-
tions des ophases minérales impliquées. Par exemple : le feldspath et le
quartz mentrent des comportement différents et un changement de leurs pro-
portions relatives au cours de la déformation. Il est alors intéressant
d'établir la relation entre ces deux derniers paramétres afin de comparer le
comportement de la roche (ex. mobilités chimiques) et celui des phases
minérales (ex. mécanismes intra ou intercristallins) en fonction de 1l'inten-

sité de déformation finie.
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(ii) Evolution granulométrique de deux phases minérales majeures.

Dans cette étude des transferts de matigre, l'analyse des microstructu-
res est focalisée sur la dualité entre les mécanismes intracristallins et

intercristallins. L'évolutian granulométrique des phases majeures de la ro-

che peut nous renseigner sur la prépondérance de ces mécanismes en fanction .
de l'intensité de déformation finie, Pour mieux comprendre l'évolution d'une
phase minérale par rapport & la déformation, un modale théorique représente -
trois types d'évolution (fig. 22-8). e

Nb/No
5

Fig. 22-6 Illustration des modifications de la taille (B), du nombre des grains (A) et
mise en évidence des modifications de volumes (C) au cours de la déformation.
N. /N : nombre de grains/nombre de grains initiaux.
d?d °: taille des grains/taille initiale
av @ perte ou gpain de volume théorique.
courbes en traits épais : déformation sans transformations minérales (av = 0).
courbes en pointillés : déformation avec transformations mindrales (I : gains
et IT : pertes).

Pour wun profil donné de réduction de la taille des grains d'une phase
minérale au cours de la déformation (fig. 22-6B), ce modéle schématique per-
met d'évaluer les variations de volume de.cette phase (AV : f(nb,d)). Ces
profils sont construits pour une déformation isovolumique de la roche to-
tale. L'utilisation de ces différents types de diagrammes est présentée
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- dans notre exemple, les deux diagrammes A et C (fig. 22-6) montrent 1l'évo-
lution d'une phase minérale affectée d'une déformation (réduction de la
taille des grains) sans transformations minéralogiques (trait épais) et deux
évolutions qui correspondent 3 un gain (I) ou une perte (II) de cette phase
pendant la déformation (traits pointillés).

- sur le diagramme C (fig. 22-8) des abaques de variations de volume sont
représentées

(1) 1la courbe théorique de réduction de la taille des grains sans réactions
minérales suit une courbe de variation de volume nulle (AV = 0).

(i1) Pour les évolutions fictives des phases minérales I et II définies sur
le diagramme A, les changement de volume (4V) sont respectivement de 1.5 et

0.5 pour les minéraux I et II.

- 1'intérét de ce type de diagramme est de pouvoir donner une premiére ap-
proximation du seuil de transformation des phases minérales lorsqu'il existe
(accés & la déformation intercristalline). Par exemple : €s = 2 pour la

courbe I et ¢s = 3 pour la courbe II (fig. 22-6A).

en aremanque :  sun des diagrammes de ce type, L& est possible de meitre en
évidence des changements de volume de £a roche totale dans des cas simples
{sans néactions de transfonmation par exemple) Lorsque Les counbes de varda-
tions poun Les différents minéraux sudfvent Ztoules une meme counbe de

variation volumique.

Cette méthode d'étude granulometrique est appliquée & six échantillons
de déformatinon croissante (AD26, AD13, AD3, AD19, AD21, AD23a, zone A dans
la granodiorite du Grimsel), les résultats obtenus sont analysés pour les

plagioclases et le quartz dans les trois diagrammes.

ta taille moyenne des grains diminue avec la déformation, atteignant des
valeurs de 100 um pour les plagioclases et de 30 um pour les quartz dans les
échantillons d'ultramylonite (fig. 22-7). L'allure des courbes (tenir compte
de l'échelle logarithmique dans la figure A) montre une inflexion pour une
intensité de déformation comprise entre €s = 1.5 et 2. Cette cassure, notam-
ment pour les plagioclases correspond & 1la transition ductile-fragile
observée en lame mince et doit s'accompagner d'un amolissement & 1'échelle
du grain (Mitra 1978-1979).

Le nombre des grains de plagioclase (fig. 22-8A) augmente jusqu'a des
intensités de déformation correspondant & la limite mylonite-ultramylonites
(€s = 2.5) puis diminue par la suite dans les termes ultimes de la déforma-
tion (€s = 2.5). Le nombre de cassures (cracks) dans cette phase minérale
est également représenté sur ce diagramme et montre une décroissance qui
correspond au changement de comportement du minéral (fragile-ductile) pour

une intensité de déformation de €s : 1.5 - 2.
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Fig. 22-7 Evolution de 1la taille des grains en fonction de 1l'intensité de déformation
pour 6 &chantillons progressivement déformés. .
A : taille des grains par rapport 3 1'intensité de déformation finie (bm). B :
taille normalisée par rtapport a la taille initiale (d/d_ ) en fonction de

l'intensité de déformation finie. carrds : plagioclases; cercles : quartz.

NDb
Nb/NO A // 7/ Mo L B

Fig. 22-8 Diagramme d'évolution du nombre de grains (clastes et néoblastes) par rapport
au nombre de grains initiaux en fonction de la déformation.
A : plagioclases; carrés : mindraux; cercles : cracks. B :@ quartz.
Le trait pointillé représente la courbe théorique d'évolution isovolumique.



Pour le quartz,l'augmentation du nombre de grains s'écarte rapidement de
la courbe de déformation sans modification minéralogique (4V = 0). Cette
évolution atteste d'une augmentation en volume du quartz dans les échantil-
lons déformés a partir d'une intensité de déformation de l'ordre de €s > 1.2
(fig. 22-88B). ‘

La figure 22-9 synthétise 1'évolution des deux phases minérales avec la
déformation croissante et les changements de volume associés. Ces diagrammes

montrent : -

- 3 1l'échelle du grain : la taille critique & laquelle les transformations

minéralogiques deviennent prépondérantes.

- a3 1l'échelle de 1'échantillon : la réduction de la taille initiale des
grains pour observer une évolution caractéristique des transferts de matiére
intergranulaire (cf. 2.4.). (Dans les deux exemples : une réduction de 70 %
de la taille initiale des grains de quartz et de feldspath est nécessaire)
(fig. 22-9-A et B).

Cette méthode permet une estimation des changements de volume des diffé-
rentes phases minérales lorsque le volume total de la roche reste constant
(par exemple vV gquartz = 3) (fig. 22-9A). De plus les seuils de déformation
finie et 1la taille critique des grains qui correspondent & la déformation
avec transfert de matigre intergranulaire et aux réactions minéralogiques

peuvent étre estimés directement.

Cependant, il convient d'insister sur le probléme de l'albitisation des
feldspaths potassiques qui modifie le comptage statistique des plagioclases
dans les faciés orthogneissiques (cf. 2.6.). En effet, dans ce stade de dé-
formation, le nombre de plagioclase correspond aux plagioclases initiaux et
aux feldspaths potassiques albitisés, une surestimation de la phase plagio-
clasique dait donc &tre prise en compte dans les orthogneiss. Cet effet est
responsable du décalage des deux seuils limites entre les feldspaths et le
quartz : au niveau des mylonites (s > 2) pour les plagioclases et au niveau
orthogneiss (& > 1.2) pour le quartz (fig. 22-8). En fait & la vue de ces
diagrammes, les transformations minérales semblent en compétition avec les
autres mécanismes de déformation dés les stades orthogneisssiques (Es >1.2)
puis pour des intensités de déformation supérieure 3 2.5 les réactions

minérales deviennent primordiales (fig. 22-8 et 22-9).

En conclusion sur 1'étude des microstructures dans les zones de cisail-
lement de la granodiorite du Grimsel, certains traits généraux peuvent &tre

dégagés.

Deux types d'effets dus au changement de structure et 3 la déformation
interne des minéraux sont responsables de l'amollissement local des zones de

cisaillement
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Fig. 22-9 Diagramme montrant le rapport entre la taille et le nombre des grains pour des
échantillons de plus en plus déformés.
A : quartz; B : plagioclases.
Les courbes théoriques (pointillés) correspondent aux changements de volume
associés 3 ces modifications granulométriques.
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(1) la taille des grains diminue, ce qui contribue & augmenter la surface de
réaction des grains et favorise les mécanismes de déformation avec transfert

de matiére intergranulaires.

(2) dés les stades précoces, la localisation de la déformation dans des ban-
des de déformation et leur anastomose créent un réseau de circulation des
fluides qui facilite les communications 3 l'échelle des zones de cisaille-
ment (fig. 22-3b).

Ces deux effets cumulés facilitent les réactions minérales et les possi-
bilités de transfert dans les zones déformées, en augmentant la porosité

interconnectée et la perméabilité (Etheridge et al., 1983).

Dans un premier temps (g€s < 1.2) les mécanismes de types fragiles ou
ductiles sont responsables du changement de structure de la roche (réduction
importante de la taille des clastes, fig. 22-7) et sont le reflet de la
dominance des mécanismes de déformation intracristallins: Puis, pour des
intensités de déformation plus importantes (Es > 2.5) les réactions
minéralogiques deviennent prépondérantes (fig. 22-8) et les mécanismes de
déformation intergranulaires dominants. Dans les faciés de déformation
intermédiaire, 1les différents mécanismes de déformation coexistent, ce

domaine jouant alors le rdle d'état transitoire.

L'importance des différents mécanismes de déformation intergranulaire
peut également &tre évaluée a partir de 1'étude des transferts géochimiques
en fanction de 1l'intensité de déformation. Cette approche est développée

dans le chapitre suivant.
2.3. VARIATIONS GEOCHIMIQUES ET ETAT DE REFERENCE

L'étude des transferts géochimiques et notamment la comparaison des

facits déformés avec les roches non déformées suppose de connaitre 1'état

de référence.

Dans un premier temps, nous évaluerons la part des modifications
géochimiques associées aux processus magmatiques de celle engendrée par la
déformation, afin d'isoler des gradient de déformation qui montrent des gam-

mes restreintes de fractionnement magmatique (cf. 2.3.1.).

L'échantillonnage géochimique a été effectué dans des zones de ci-
saillement d'échelles variées afin d'étudier les transferts de matiére pen-
dant 1l'orthogneissification des granitoides. Des roches non déformées ont
également 6&té prélevées dans différents faciés magmatiques pour mettre en
évidence les fluctuations initiales et 1'évolution magmatique du massif étu-
dié. La forme des échantillons prélevés dans les gradients de déformation a
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été différente entre les zones déformées et les roches isotropes. Cette pré-

caution a été prise afin de respecter les modifications progressives des fa-
cids déformés et d'assurer une représentativité des échantillans par rapport
8 l'intensité de déformation (fig. 23-1). Le poids des échantillons a tou-
jours été identique, de l'ordre de 7 & 10 kg.

Les méthodes d'analyse géochimique et les collaborations scientifi-
ques sont résumées dans le tableau ci-dessous ’

Majeurs Traces Terres Rares Isotopes St
Fluorescence Rennes Rennes .
X St Etienne St Etienne
Activation Rennes - | Rennes L
neutronique Saclay Saclay

Y. Georget- | Y. Georget .

Dilution | Rennes Rennes
isotopique J. Bernard-Griffith J.J. Peucat

Les tableaux d'analyses chimiques et les valeurs des erreurs analy-
tiques sont en annexe.

pr kb |
pes 4 L :
+++-~+"

++++--"‘“H
o4
b4

—
:

Fig. 23-1 Schéma représentant la forme des &chantillons prélevés dans les zones de
cisaillement afin de préserver la représentativité des différents facids.
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2.3.1. Effet de la composition initiale

2.3.1.1. A.C.P. : L'analyse factorielle en composante principale (ACP) a
été réalisée sur 22 individus et 11 variables dans deux zones progressi-
vement déformées de la granodiorite du Grimsel (fig. 23-2) (cf. partie I,
3.2.1.) (en <collaboration avec J.L. Potdevin et 0. Coffrant, Lyon). Deux
facteurs principaux (F1 et FZ) a peu prés d'égale importance (80% de la

variance totale du systéme) se dégagent de cette méthode

- le premier facteur est associé 3 la déformation (bonne corrélation avec
£€s) et oppose essentiellement Ca0, MnO, Na20 3 Mg0, K20 et l'eau constitu-

tionnelle des minéraux;

- le deuxieme facteur correspond & 1l'évolution magmatique et oppose SiO2 3

Fe2 3 Ti02, P205 et Al203.

Cette analyse permet de différencier deux groupes d'éléments en corré-
lation avec les deux facteurs principaux. Il reste cependant & évaluer de
maniére quantitative les transferts associés 3 l1'épisode magmatique de ceux

synchrones de la déformation.

Si

¥ATRICE DES CORRELATIONS

5102 #1203 Fe203 g0 Cad Ha20 Kz 1102 £205 #ng
§i02 1.00 -1 =19 - 14 =19 -.26 04 =19 -9 -39
A1203 -7 1,00 .27 W39 -.09 -.04 .30 43 b4 =12
Fe203 -.19 .27 {.00 - 19 .40 .50 -.42 1 b4 .48
30 -1 .39 =19 1.00 -8 =87 70 .27 .29 =63
£ad =19 -.09 .40 -84 1.00 .60 -3 -0 .02 .70
Na20 -2 “.04 .50 =97 .60 1.00 -.89 =02 07 .61
X20 .04 .30 -.47 J0 -1 -.89 1.00 .10 .02 -.50
1i02 =79 A5 9 2 -.03 =02 .10 1.00 .84 .20
P205 =79 04 b4 29 .02 07 .02 .84 .00 .03
Ang -5 =12 .68 =63 70 b1 -.40 .20 .03 1.00
Lot =2l Y] - 10 .84 -.83 =42 b2 .28 W23 -5l

Fig. 23-2 Représentation graphique de l'analyse factorielle en composante principale pour
deux facteurs de poids important et matrice des corrélations. F, : facteur
déformation; F, : facteur magmatique. Points : éléments associés i % ; cercles
: &léments associés 3 F,. !

2
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2.3.1.2. Diagrammes magmatiques : ' Les diagrammes de la figure 23-3
permettent de distinguer deux tendances évolutives différentes

- d'une part, 1l'évolution magmatique : elle est soulignée par la distribu-
tion des roches non déformées pour une large gamme de variations de silice
(9ranodiorite du Grimsel : SiO2 - 65 %, granite de 1'Aar : SiO2 - 75 %).

- d'autre part, une évolution lide 2 la déformation : elle présente les ca-
ractéres suivants

- une diminution importante du rapport Fe0*/Mgo au fur et 3 mesure de ls
déformation croissante (fig. 23-3A).

-~ une augmentation du pourcentage de corindon normatif dans les échan-
tillons déformés (fig. 23-38).

Cette tendance peralumineuse des roches déformées fait passer les roches
analysées du champ calca-alcalin dans le champ des granites alumineux. Ce
type d'évolution dans les zones de cisaillement a déja éte remarqué par
d'autres auteurs (Hickmann, 1984) et pourrait &tre une voie de recherche
dans la pétrogenése de certains granites associés a des zones de cisaille-
ment d'échelle crustale.
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Fig. 23-3 A : diagramme de Miyashiro (1974); B : diagramme de Cawthorn et al. (1975).
I ¢ roches peu déformées (subisotropes); 2 : orthogneiss; 3 : mylonites; 4
ultramylonites.
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Fig. 23-4 Diagrammes de Harker. Pour les échantillons de la granodiorite du Grimsel et du
Granite de 1'Aar (mémes symboles que fig. 23-3).
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Dans les diagrammes de Harker (fig. 2.3.4.), la distribution des roches
non déformeées (cercles) permet de définir 1l'évolution magmatique et les gam-
mes des fluctuations initiales. Ces diagrammes refl&tent qualitativement le
comportement des différents oxydes par rapport aux processus magmatigues et
& 1la déformation., A partir de ces diagrammes, deux types de comportements
sont définis (fig. 23-4).

(1) Certains oxydes montrent des corrélations magmatiques quel que soit le
degré de déformation des échantillons. C'est le cas du titane, du phosphore,
du fer et de l'alumine qui présentent des corrélations négatives avec la si-
lice. Ces éléments ne présentent pas de mobilité apparente avec la déforma-

tion.

(ii) Pour les autres oxydes, seuls les points représentatifs des raches non
déformées montrent des corrélations magmatiques. Les roches fortement défor-
mées (mylonites et ultramylonites) montrent une augmentation en potassium-

magnésium et une diminution en calcium, sodium et manganése.

Une remarque est nécessaire pour expliquer 1l'absence d'échantillons aux
alentours de 70 % de SiO2

Dans le massif de 1'Aar, la basicité des intrusions magmatiques augmente
du Nord vers le Sud de maniére presque continue depuis le granite de l'Aar
jusqu'a la granodiorite du Grimsel. La lacune observée (SiO2 - 70 %) entre
les granodiorites et les granites résulte d'un échantillonnage incomplet au

niveau du Réterichsbodensee (cf. fig. 21-1).

A partir de ces premiéres données sur l'évolution magmatique et les mo-
difications géochimiques associées 3 la déformation, seules certaines réfle-
xions et remarques sur la mise en évidence des processus de différenciation
magmatique sont effectuées. (une étude plus approfondie est en cours sur la

totalité du massif de l'Aar, U. Schatelger, thése en cours).

Un processus de différenciation par cristallisation fractionnée (fig.
23-5) permet d'expliquer 1l'évolution du fractionnement magmatique observeé
pour les raches peu déformées (fig. 23-3, 23-4). La cristallisation frac-
tionnée & partir d'un mélange riche en hornblende et plagioclase est classi-
gquement invoquée dans ce type de plutonites calco-alcalines (Cawthorn et
al., 1975; <Clarke, 1981). Cependant, le fractionnement uniquement a partir
d'un mélange & amphibole-plagioclase ne peut pas expliquer la tendance
aobservée dans certains diagrammes (fig. 23-6). Ce caractére se refléte par
exemple dans 1'évolution de K20_et de CaQ en .fonction de SiOz. Une autre
association minérale semble &tre responsable de ce type d'évolution magma-
tique par cristallisation fractionnée, il s'agit d'un mélange de biotite-
oligoclase + amphibole <comme l'indiquent les diagrammes de Harker olU sont
figurés les compositions chimiques des phases minérales magmatiques (fig.
23-6). (Les biotites et plagioclases sont analysés 3 la microsonde de Brest;
cf. 26; 1'amphibole est tirée des données des séries calco-alcalines du
Trégor, P. Graviou, 1984). La participation d'un pyrox&ne magmatique n'a pas
été prise en compte, son intervention dans un mélange pyroxéne - biotite -
oligoclase pour ce type d'évolution serait négligeable au vu des diagrammes

de Harker.
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Fig. 23-5 Diagrammes permettant de distinguer les processus de fusion partielle (FP) et
de cristallisation fractionnde (CF) i partir de 1'évolution des teneurs en &lé-
ments compatibles (Sr) et incompatibles (Rb) (cf. 2.4.2.) (modé&le d'aprés
Graviou, 1984).

Les cercles représentent des é&chantillons non déformés de granodiorite et

granite.
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Fig. 23-6 Diagrammes de Harker pour quelques oxydes.
Trait plein et trait pointillé : tendance magmatique (cf. fig. 24-3). Point
biotite; carréd : amphibolite de lignée calco-~alcaline (d'aprés Graviou, 1984);
astérisque : oligoclase.

En conclusion & 1l'étude des variations magmatiques initiales, nous
devons souligner que 1la composition chimique et la minéralogie magmatique
(Stalder, 1964) varient de maniére continue et dans des proportions supé-
rieures & l'échelle de l'échantillon. Cette observation pétrologique & 1'é-
chelle du massif (granite de l'Aar et granodiorite du Grimsel) et la géomé-
trie des structures identiques & toutes les échelles (cf. 1.2.) infirme 1'é-
ventualité de localisation de la déformation sur des hétérogénéités magmati-

-ques Ou post-magmatiques.

De plus, la mylonitisation modifie considérablement les teneurs de cer-
tains éléments majeurs, jusqu'a oblitérer la mémoire du fractionnement mag-
matique dans les échantillons dans les échantillons fortement déformés. Ce

phénoméne est fondamental lors des essais de reconstitution des protolithes.
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2.3.2. Bilans géochimiques absolus

Avant d'aborder dans le détail les transformations chimiques associées 3
la déformation dans la granodiorite du Grimsel, il est important de soumet- é
analyses chimiques de facigés progressivement déformés aux méthodes é

(cf. partie I, § 3.2.2.). Ces méthodes explicitées

tre les
de bilans

dans la partie précédente révélent les modifications de volume associées aux B

géachimiques

transferts de matiére et permettent de raisonner en terme de variation

absolue. Les deux méthodes de bilans géochimiques sont utilisées pour trois
facieés de déformation de la granodiorite du Grimsel et deux échantillons du Lo
granite de 1'Aar (tab. 23-1). Les modifications de densité sont négligeables
(cf. 2.2.1.) et les équations de Gresens (i) (Gresens, 1967) ou des
diagrammes pondéraux normalisés (ii) se simplifient §
I1 ‘
- ~ II I L. _ C -
(1) X, = fv S Cn (ii) Amn = fv ? 1 ]
c,
Granodiorite du Grimsel
faciés roche isotrope orthogneiss ultramylonite
ADI16
&chantillons o AD25 aD23a
AD22
€s 0.9 2.2 3.4
—
Granite de L'Aar
faciés roche isotrope ultramylonite
échantillons AclIIla AcIlIc
&€s 0.2 3.3

Rq : Les &chantillons utilisés pour appliquer ces deux méthodes
sont représentatifs quelle que soit 1'@chelle des modifica-
tions géochimiques observées.

Echantillons utilisds pour les méthodes de bilans géochimiques (analyses
ramendes & 100 2). -

Tab. 23-1

2.3.2.1. Méthode de Gresens

Le diagramme de Gresens est utilisé pour comparer les variations chimi-
ques des éléments majeurs dans la granodiorite du Grimsel pour des transfor-
mations roche isotrope - orthogneiss - ultramylonites (fig. 23-7).

- . . +
éléments P et dans une moindre mesure Fe3

Les Al, Ti, )

par des droites qui minimisent les pertes et les gains de

immobiles (Si,

sont Treprésentés

ces oxydes pour un facteur proche de 1. Ces éléments sont considérés immo-

biles <car leurs rapports respectifs dans les différents faciés varient peu
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(Gresens, 1967), de plus, cette hypothése est compatible avec les observa-
tions classiques d'immobilité d'A1203 en faciés schistes verts (Ferry, 1979,
Kerrich et al., 1980).

En d'autres termes, l'immobilité de ces oxydes pendant la déformation
refléte des changements de volume trés faibles. Em particulier, pour A1203
constant, la déformation s'accompagne d'une faible diminution de volume
n'excédant pas environ 5 %, ce qui compte tenu des imprécisions géologiques,

revient & raisonner 3 volume constant pour toute l'évolution du systéme.

La mobilité des éléments qui varient avec la déformation est différente
pour les deux transformations isotrope - orthogneiss et orthogneiss - ultra-
mylonite (fig. 23-7 A et B). Ces deux transformations sont résumées ci-des-

sous par l'écriture des bilans globaux pour un facteur volumique égal 3 1

Diagramme A

100 g RI + 0.33 A1203 + 0.06 Fe203 + 0.01 MnO + 0.25 MgO + 0.39 Na,0 +

0.01 P,0g + 0.41 P.F. -
= 100 g RII + 1.21 Si0, + 0.07 Ca0d + 0.18 K,Q

Diagramme 8

100 g RI + 0.98 Si0, + 0.12 Al,0, + 1.21 MgO + 1.89 K,0 + 0.72 P.F.
= 100 g RII +0.60 Fe,0, + 0.03 MnQ + 2.36 C30 + 1.89 Na,0 + 0.04 Ti0, +
0.01 P50, - -

Si0, Al,O;  Nay0

+

N

\
\

+
—_
1

Perte et gain de masse
o

T

05 1 5 05 i 15
Perte et gain de volume Perte et gain de volume

Fig. 23-7 Diagramme de Gresens pour la granodiorite du Grimsel.
A : transition roche isotrope - orthogneiss.
B : transition orthogneiss - ultramylonite.
Tiretés : &éléments mobiles; traits pleins : &éléments immobiles.
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Les tendances soulignées par l'observation des diagrammes de Harker se

retrouvent quantifiées de maniére absolue par la méthode de Gresens

- augmentation du Mg0,
- diminution de MnO et Cao.

La mobilité de K20 et NaZO suit des variations antagonistes dans les

deux diagrammes présentés (fig. 23-7 A et B). Lorsgue 1'un des oxydes

diminue, l'autre augmente d'une quantité pondérale similaire

- augmentation de NaZO et diminution de K20 (Diag. A),
- augmentation de KZO et diminution de NaZO (Diag. B).

2.3.2.2. Diagrammes pondéraux normalisés

pour des transformations entre une roche peu déformée et une ultramylo-

nite, les diagrammes pondéraux normalisés sont utilisés afin de comparer (i)

éments traces avec celui des éléments majeurs dans la

le comportement des él
et (ii) les modifications

granodiorite du Grimsel (fig. 23-8 GD)
imiques associées 3 la déformation entre les faciés granitiques et gra-

géoch
figure 23-8).

nodioritiques (comparaison des deux diagrammes G et GD ,

AAR ; GD | AAR; G

AX A X =(Fy.Fq.CRICA)- 1 AX
2 r M 2k
GAINS KgRb . GAINS

zone  tramée représente les gammes de

Fig. 23-8 Diagrammes pond&raux normalisés : la
variation des éléments immobiles.
G : granite; GD : grnaodiorite.
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(i) Deux éléments traces présentent des variations importantes au cours
de la déformation : il s'agit d'une part du rubidium qui augmente et
d'avutre part du strontium qui diminue.

De plus ces éléments traces varient de fagon proportionnelle avec le po-
tassium et le magnésium (Rb) et le calcium (Sr) (fig. 23-8, GD). Ce
genre de corrélation entre €léments est & rapprocher de modifications
minéralogiques majeures dans les zones de cisaillement (cf. 26).

Deux autres éléments traces varient en une moindre mesure. Il s'agit du
baryum qui diminue et du niobium qui augmente faiblement. Les valeurs
des écarts (4X) de ces derniers éléments restent cependant proches des

fluctuations magmatiques (cf. § 2.4.2.).

(ii) La comparaison du comportement des éléments majeurs mobiles au
cours de la déformation dans le granite de l‘Aarv(fig. 23-8 G) et la
granodiorite du Grimsel (fig. 23-8 GD) montre une similitude des varia-
tions pour KZO' Na20, Ca0 et l'eau de constitution.

Les autres éléments majeurs dans le granite de l'Aar se comportent comme
des éléments immobiles et reflétent comme pour la granodiorite du Grim-
sel un changement de volume nul au cours de la déformation (aX = O pour

Fv = 1; zone tramée, fig. 23-8).

En conclusion, mis 3 part le comportement de Mg0 (stable dans le grani-
te), les modifications chimiques dans la granodiorite du Grimsel et le gra-

nite de l'Aar sont similaires au cours de la mylonitisation

- (Certains éléments peuvent étre considérés comme constants. Ce sont la
silice, l'alumine, le titane, le phosphore et en moindre mesure le fer.
- Certains éléments sont mobiles. Ils représentent des gains ou des per-
tes absolues des oxydes suivants

- gains : K20, Mg0, Rb, eau de constitution et en moindre mesure Nb

- pertes : Na20, Ca0, Sr et en moindre mesure Ba, Mn.

Les transferts de matidre synchrones de la déformation s'effectuent 2

volume constant.

Cette démarche préliminaire visant 3 défidir le degré d'homogénéité de
départ des échantillons déformés et l'estimation absolue des transferts de
matiére, permet d'aborder maintenant 1l'étude plus compléte des variations
chimiques dans les trois profils de déformation de la granodiorite du Grim-

sel.

S—_—
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2.4, VARIATIONS GEOCHIMIQUES ET DEFORMATION FINIE DANS LA GRANODIGRITE DU
GRIMSEL

L'étude des modifications géochimiques respectivement associées 3
l1'évolution magmatique et & la déformation a permis de retenir trois zones
de cisaillement d'échelles différentes dans la granodiorite du Grimsel, dont
les gammes de variations magmatiques sont faibles (fig. 24-1). L'étude com-
plémentaire des variations chimiques associées & la déformation est dévelop-

pée dans ces trois gradients de déformation.
2.4.1, Eléments majeurs
2.4.1.1. Eléments immobiles

Les éléments immobiles décrits précédemment sont reportés dans des dia-
grammes en fonction de l'intensité de déformation pour les trois profils de
déformation dans la granodiorite du Grimsel (fig. 24-2). Les fluctuations du
pourcentage des divers oxydes se rapprochent d'une droite de pente nulle
lorsque 1l'intensité de déformation est en abscisse, ce résultat est en par-
fait accord avec les conclusions d'isovolumicité des modifications géochimi-

ques dans les zones de cisaillement du massif de 1'Aar.
2.4.1.2. Eléments mobiles

Les courbes de la figure 24-3 illustrent l'importance des migrations
d'éléments mobiles en fonction de la déformation, et sont calculées en con-
sidérant 1'aluminium immobile. Au préalable, nous pouvons noter que dans
tous les «cas, leur allure, et donc leur interprétation, restent inchangées
méme si 1'on admet wune variation de volume total d'environ 5 % et une

variation de 1la teneur en A1203 d'environ 1 % du poids total de la roche

(fig. 23-7). Ces courbes montrent que les teneurs en éléments mobiles Ca,
Na, K, Mg et l'eau de constitution varient de maniére continue et analogue
dans les trois zones étudiées : & wune intensité de déformation donnée

correspond une composition chimique caractéristique.

) Les variations de teneurs en éléments mobiles, absentes ou non détecta-
bles dans les roches peu ou non déformées, sont modérées jusque dans les my-
lonites (€s < 2.5), puis sont considérablement accentuées pour des déforma-
tions plus importantes. En référence au paragraphe précédent sur les micro-
structures, il semble raisonnable d'attribuer cette non linéarite des rela-
tions structures/teneurs a un effet de la structure de la roche sur l'impor-

tance des migrations d'éléments mobiles.

=73
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Fig. 24-3 Profils de variations des &léments mobiles en fonction de l'intensicé de

déformation dans les trois zones considérdes. 4 : 80 m; B :3m; C: 200 m.

- Aprés normalisation par rapport i Al 0 , les &carts AX aux teneurs initiales
sont reportés en fonction de 1l'Bcart“i”l'intensité de déformation (Afs) dans
1'écat de référence.

- L'échantillon le moins déformé de chaque 2zone est pris comme &tat de
référence (point 0,0).

- La rtaille des symboles utilisés (ronds, carrés, triangles) est supérieure i
l'erreur analytique.
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Par ailleurs, les relations observées soulignent le comportement spéci-
fique de chaque oxyde, la forme des profils déformation/teneur, ainsi que la
quantité de déformation totale & partir de laquelle les variations de teneur
deviennent sensibles, different suivant l'élément considéré (ex. Mg0 et KZO)
(fig. 24-3). Ces différences doivent 8tre rapportées au comportement propre
4 chaque phase minérale impliquée et seront développées dans le paragraphe

26 de ce chapitre.
2.4.1.3. Allure des profils et conditions aux limites

Dans le chapitre consacré aux méthodes d'étude des transferts de matiére
dans les zones de cisaillement, nous avons vu qu'il était possible de diffé-
rencier les mécanismes majeurs de transferts et d'appréhender les conditions
aux limites du systéme (ouvert - fermé) (partie I, cf. 15). Dans ce paragra-
phe, seul 1'aspect qualitatif de ces diagrammes est abordé, la
quantification des transferts et notamment l'équilibre des variations dans
certains de ces profils en fonction de la distance roche non déformée -
ultramylonite sera développé dans un modéle d'évolution progressive des

transferts (cf. ch. 4).

En référence & la figure 1-14 de la premiére partie (cf. 1.5.), deux ty-
pes de variatians des éléments dans les profils de variation peuvent étre
définis (fig. 24-3)

- une évolution de type II pour Ca0 et MgO,
- une évolution de type III pour N320 et KZO'

L'antagonisme dans le comportement de KZO et NaZO se manifeste par une
perte de potassium et un gain de sodium dans les orthogneiss, puis une in-
version des concentrations se produit dés les stades mylonitiques avec un
gain de potassium et une perte de sodium jusque dans les ultramylonites. Ce
genre d'évolution commune 32 ces &léments quelle gque soit la dimension des
zones déformées est typique de modifications chimiques en systéme fermé et
correspond 2 des échanges de matiére & l'intérieur du systéme considére

(fig. 1-14 - partie I).
2.4.1.4. La phase fluide

La phase fluide analysée dans les inclusions fluides est essentiellement
sous forme d'eau (Frey, 1980). Au cours de la déformation, 1l'eau de consti-
tution montre une constante augmentation (fig. 24-3). Ce phénoméne peut
s'expliquer par un piégeage de 1'eau disponible au fur et & mesure de la
déformation et par 1la cristallisation de nouvelles phases hydratées (cf.

2.6.).
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Le rapport du fer divalent - fer total en fonction de l'intensité de dé-
formation est constant dans les zones de cisaillement de la granodiorite du
Grimsel (fig. 24-4). L'équilibre du rapport Fe2+/Fe* depuis la roche ini-
tiale non déformée jusqu'aux ultramylonites est un argument en faveur de
faibles circulations de fluides externes au systéme dans ces zones de ci-
saillement (Kerrich, 1980). La participation des fluides magmatiques ini-
tialement piégés dans la granodiorite non déformée (porosité initiale; cf.
Partie I, 1.2.2.) semble étre une hypothése pour expliquer cette augmenta-

tion en eav de tonstitutiaon.

Fe2*
% |
Fe ®
D
()15 'E:> 0
o
04 I

1 N

Fig. 24-4 Etat d'oxydation du fer en fonction de 1'intensité de déformation finie.
(m8mes symboles fig. 24-1). Fe* : fer total sous forme Fe

2.4.2. Eléments traces

De nombreux éléments chimiques sont présents en faible quantité dans les
granitoides. Ces composants mineurs sont associés a certaines phases miné-
rales selon diverses maniéres (le plus souvent sous forme de solutions soli-
des). Depuis de nombreuses années, ils sont utilisés en géochimie afin de
caractériser les processus de pétrogenése des roches ignées. Le propos de ce
paragraphe est d'étudier l'influence de la mylonitisation sur les modifica-
tions des concentrations géochimigues en éléments traces dans 1la

granodiorite du Grimsel.

Les diagrammes magmatiques de type Harker permettent de comparer 1'évo-
lution géochimique associée auv fractionnement magmatique de celle développée
pendant la déformation (fig. 24-5). Sur cette figure, deux éléments montrent
des variations de composition lorsque la déformation est forte, il s'agit
d'une faible augmentation du rubidium et d'une diminution globale du
strontium. Cette tendance & une mobilité du couple rubidium-strontium a déja

été remarquée dans les diagrammes pondéraux normalisés (fig. 23-8).

R e =) houtencan
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23-8),
A la vue des diagrammes magmatigues

ce dernier diagramme (fig. le niobium et le baryum semblent

évoluer avec la déformation.
la répartition aléatoire des points correspondants aux échan-
déformés dans le diagramme Nb/SiO2 montre que les variations de cet H
gammes des fluctuations magmatiques. Tandis que

dans les

les effets cumulés de 1l'évolution magmatique (tendance com- g

entrent
baryum,
de Ba)
semblent

diminution de sa teneur dans les ultramylonites
de 1l'allure
des points d'analyse des autres é€léments dans les diagrammes de

et d'une

responsables du diagramme Ba/5i02. La

application courante de l'étude des éléments traces en pétrologie
en l'établissement de diagrammes permettant de comparer deux types

de processus magmatiques (cristallisation fractionnée - fusion par-

des modéles basés sur les équations de fractionnement des élé-
1984) .
mobile et le baryum moins mobile pendant la déformation

par
et incompatibles (Graviou, Les modifications pour
trés
dans ces diagrammes en fonction du niobium considéré comme

24-6)
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Fig. 24-6 Diagrammes

Loyl n dood 3 P32

¢! =0

100

fonction du Niobium
principaux de
cristallisacion

de variation des &léments compatibles en
(8lément incompatible) et modéle d'évolution des processus
fractionnement magmatique (FP fusion partielle; CF

fractionnée). (d'aprds Graviou, 1984) (méme symboles fig. 24-1).
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Fig. 24-7 Profils de variations du rubidium et du strontium en fonction de 1l'intensité de
déformation.
Le point (0,0) correspond i la moyenne des deux échantillons non déformés de
ces deux gradients de déformation.
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Fluctuations magmatiques

Deux éléments compatibles (Zr et V) sont choisis pour illustrer la gamme
des fluctuations initiales pour les éléments traces pendant la déformation
(fig. 24-6).

Effet de la déformation

Les modifications sont peu importantes pour le baryum mais deviennent
extrémes pour le strontium. Pour les faibles gammes de variations magmati-
ques choisies, les variations chimiques associées 3 la mylonitisation pour
certains éléments traces (Ba et Sr, fig. 24-6) modifient radicalement la ré-
partition des points dans ces diagrammes. La répartition des points corres-
pondants aux roches déformées est analogue 3 celle observée dans les proces-

sus de cristallisation fractionnée (fig. 24-6).

Le comportement "inerte" de la plupart des éléments traces vis a vis de
la déformatiaon en fait des marqueurs géochimiques favorables pour la recons-
titution des protolithes. Toutefois, certains éléments traces (Rb, Sr, Ba)
montrent une mobilité ~ pendant les processus de mylonitisation et devront
gtre utilisés en pétrologie magmatique exclusivement dans les roches non

déformées.

Les variations du rubidium et du strontium pour les deux zones d'échan-
tillonnage d'échelles extrémes (3 m, 200 m) sont reportées sur des profils
en fonction de 1'intensité de déformation finie (fig. 24-7). Le caractére
remarquable des similitudes entre les courbes de ls figure 24-3 et 24-7 doit

étre souligné

- Les variations du strontium et du rubidium montrent des tendances de
type III au long de ces profils de déformation qui sont compatibles avec

un systéme fermé pour ces &léments (cf. partie I, § 15).

- Ces variations étaient prévisibles
Le rubidium, communément associé aux modifications de concentration
du potassium montre un profil de variation identique (fig. 24-3);
Le strontium, pour sa part montre un comportement similaire a Cal0
et notamment il diminue dans les mémes proportions pour de fortes

intensités de déformation (fig. 23-8).
2.4.3. Terres rares et déformation

La distribution des éléments du groupe des lanthanides (terres rares)
est également utilisée en géochimie dans 1'étude des processus pétrogenéti-
ques. Ces éléments sont associés aux différentes phases minérales magmati-
ques. Leur répartition et les coefficients de distribution (KD) varient en
fonction de ces phases. En régle générale, les minéraux accessoires tels que
le zircon, l'allanite, l'apatite ou la monazite montrent des concentrations

en terres rares importantes.
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Comparaison des spectres de terres rares dans les échantillons déformés et non
déformés de la granodiorite du Grimsel (activation neutronique). En encart :
évolution de la somme des terres rares et de Yb en fonction du Ta (&lément
incompatible). (zone A, fig. 21-1) (mémes symboles fig. 24~1).
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Fig. 24~9 Comparaison des spectres de terres rares dans les échantillons déformés et non
déformés de 1la granodiorite du Grimsel (dilutioa isotopique) (zone A, fig.
21-1) (mémes symboles fig. 24~1).
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Dans les termes magmatiques intermédiaires, les terres rares sant le
plus souvent considérées comme des é€léments incompatibles. Ce phénoméne est
vérifié dans ce travail par 1'étude de leur comportement en fonction du tan-
tale (Ta, dosé en activation neutronique) élément trace fortement incompati-
ble. Dans les deux diagrammes présentés, les corrélations sont positives

avec Ta (fig. 24-8).

(i) Z REE/Ta : Ce diagramme représente en grande partie l'évolution des
terres rares légéres (La - Sm) en fortes concentrations dans ces échantil-
lons. La pente de la droite montre que 1a somme des terres rares et le tan-

tale augmentent conjointement.

(ii) Yb/Ta : le comportement incompatible des terres rares: lourdes s.l.
(6d - Lu) est reflété dans ce type de diagramme (corrélation positive avec

le tantale).

Sur ces diagrammes & deux éléments, aucune variation systématique ne
peut étre corrélée & l'augmentation de 1'intensité de déformation. Ce

résultat est observé dans le diagramme des spectres de terres rares (fig.

24-8, fig. 24-9). Pour la construction de ces diagrammes, les données des
concentrations de terres rares sont normalisées 3 la valeur ghondritique
(Massuda et al., 1973) divisée par 1.2 (Taylor et al., 1977, Jahn et 8l.,
1980). Les terres rares se comportent comme des éléments immobiles pendant

la déformation, la répartition des spectres de terres vrares refléte
exclusivement les fluctuations magmatiques initiales. Leurs fortes
cancentrations dans les minéraux accessoires de petite taille et le plus
souvent non affectés par la défaormation semble é&tre une explication av
comportement immobile des terres rares vis & vis des processus de

mylonitisation.

2.5. GEQOCHRONOLOGIE ET DEFORMATION : METHQDE Rb/Sr

Un autre aspect de cette étude des transferts de matigére dans les
granitoides déformés a porté sur le probléme des datations absolues des
événements tectoniques. D'un point de vue général, deux types d'évolution

peuvent &tre caractérisés

(1) le cas des déformations synchrones de la mise en place des roches
plutoniques (intrusions syntectoniques). Dans ces roches déformées, les
dges obtenus correspondent le plus souvent aux événements tectoniques

(Bossigre, 1980, Peucat, 1983) .

(2) le «cas des déformations postérieures aux intrusions magmatiques.
Dans ce type d'évolution les interactions entre géochronclogie et

déformation semblent plus complexes.

Fom O Tome e e
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Notre intérét s'est focalisé sur ce deuxiéme type d'étude des
datations de zones déformées. A partir des méthodes K-Ar ou Rb-Sr sur roche
totale, certains auteurs affirment dater une période de rehomogénéisation
isotopique synchrone des déformations enregistrées par les granitoides
(Harper, 1967, Dietrich, 1969, Hunziker, 1970, Abbot, 1972, Steinitz et
Jédger, 1981, Hickmann, 1984, Steiner, 1984). Dans ces exemples, la mobilité
du couple rubidium-strontium augmente avec la déformation, ce qui se traduit
le plus souvent par wune élévation du rapport Rb/Sr. Ce type d'évolution
géochimique associé 3 la déformation s'exprime dans des diagrammes Rb-Sr par
l'abtention d'dges plus récents que 1l'dge des roches initiales non
déformées (fig. 25-1). Cependant, il est intéressant de citer les travaux
récents d'Etheridge et al., 1981. Ces auteurs montrent que le rapport Rb/Sr
diminue dans certaines roches déformées. Ces évolutions sant expliquées par
des variations géochimiques de ces éléments dans les zones de cisaillement
au cours de la déformation en présence de fluides (Etheridge et al., 1981).
A la vue des discussions et conclusions des précédents auteurs (non
développées dans ce mémoire) sur la datation des événements tectoniques &
partir de roches déformées, le débat reste largement ouvert.

87
Sr
4.8 310 £50 Ma

a

_a
850 260+10 Ma

—
—
—

12520 Ma
. 750 o

-mW=0
=
1 1 1 ] 1 ) ] 1
10 20 30 Rb
86
Sr
Fig. 25-1 Compilation des donndes isotopiques roche totale dans la nappe du Mont Rose
(Alpes' centrales) (Hunziker, 1970). Les isochrones représencées sont domndes
par 1 auceur. (cercles : granite peu déformé; carrés ouverts : gneiss; carrés
pleins : gneiss fortement déformés, front de la nappe du Moat Rose) (d'apras

Hunziker, 1970).
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L'etude des transferts géochimiques associés & la déformation ayant
été précisément caractérisée dans le massif de l'Aar, nous avons choisi de
mener une étude géochronologique par la méthode rubidium-strontium sur ro-
ches totales dans les zones de cisaillement de la granodiorite du Grimsel et
du granite de l'Aar (collaboration avec Jean-Jacques Peucat).

Les échantillons non déformés ont été prélevés dans des facids mag-
matiques différents, depuis la granodiorite jusqu'aux aplites, afin de pré-
senter une gamme de variations magmatiques la plus étendue possible. Les
points représentatifs de ces échantillons s'alignent sur une isochrone défi-
nissant un 3ge de 291 Ma + 10 Ma et un rapport isctopigque initial de 0,7054
+ 0.0006 (fig. 25-2). Ce résultat est par ailleurs en parfait accord avec
l'dge permo-carbonifére des intrusions du massif de l'Aar (Witrich, 1965).
L'indice de déviations pondérées est fort (MSWD = 7) mais ce phénoméne peut
gtre expliqué par une homogénéisation isotopique initiale incompliéte ou par
une faible modification des teneurs en Sr et Rb postérieure 3 l'intrusion
des plutons.

Les aplites s'alignent sur wune droite correspondant a un &ge de
250 Ma, cette donnée géochronologique ne doit pas étre retenue camme un
&ge de mise en place; il est en effet improbable qu'un délai de 40 Ma
sépare la mise en place des aplites de celle des granites. L'explication de
cette déviation des termes les plus acides et tardifs (relations structura-
les et magmatiques) est plutdt la conséquence d'une ouverture tardive du
systéme Rb-Sr, tel que par exemple l'interaction locale de fluides tardi-
magmatiques associés aux intrusions aplitiques.

La datation de l'événement magmatique est facilement identifiable
dans le massif de l'Aar aux vues des analyses des roches non déformées. Pour
l'étude des modifications isotopiques associées & la déformation, deux gra-
dients ont été choisis dans la granodiorite du Grimsel (zone A et B) et un
gradient de déformaticn dans le granite de l'Aar (fig. 21-1). Les analyses
des roches prélevées dans ces gradients de déformation montrent wun
alignement paralléle des points dans la granodiorite et le granite (fig.
25-2). Cette évolution refléte essentiellement une forte augmentation du
rapport 87Rb/aesr et est corrélée aux variations géochimiques de Rb et Sr
observées précédemment. De plus, il est intéressant de noter que certains
points se situent & gauche de 1l'isochrone : 1ils correspondent & une
diminution du rTapport Rb/Sr de quelgues échantillons. Ce phénoméne peut
gtre relié avec les faibles augmentations de Sr et diminution de Rb
observées dans les premiers stades de la déformation (fig. 24-7). Ces deux
droites symbolisent respectivement des adges & 100 et 110 Ma pour le granite
et la granodiorite. Or, 1'Age de la déformation alpine dans le massif de
1'Aar est situé aux alentours de 20-30 Ma sur divers arguments géologiques
(cf. 1.1.). Cet alignement aux environs de 100 Ma des points correspondant
aux roches déformées ne constitue en aucun cas 1'dge de l'événement
tectonique responsable de la déformation enregistrée par les différents

faciés échantillonnés.
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Fig. 25-2 Diagramme Rb-Sr dans le granite de 1'Aar, la granodiorite du Grimsel et les
filons aplitiques.
En encart en bas &3 droite : é&volution des roches totales dans les faciés
déformés (mémes symboles fig. 24-1).
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Deux modéles simples (fig. 25-3) permettent de discuter les résuvl-

tats observés (fig. 25-2)

*T 86 s

e
/
.
-
~
- —= N
-

87Rb
/86 Sr

Fig. 25-3 Deux modéles schématiques permettent d'expliquer 1'augmentation du rapport
isotopique dans les ultramylonites (explications dans le texte). Cercle : roche
non dé&formée; carrés : ultramylonites; cercle pointillé : roche initiale dans
le modéle A.

Modéle A

Ce modéle est basé sur la constance du rapport isotopique (Sr87/5r86)
pendant 1la déformation. Les ultramylonites refl2tent exclusivement la mobi-
lité du rapport géochimique (Rb/Sr). Pour observer 1'évolution des roches de
1'Aar dans un diagramme Rb-Sr, la roche initiale (cercle pointillé) qui
correspond & la roche déformée (carrés noirs) doit se situer systématique-

ment au dessus des roches non déformées échantillonnées (cercle) (fig.

25-3A) .
Modéle B

Le deuxieme modéle envisagé fait intervenir deux réactions minérales

combinées (Bielski et al., 1979)

- la réaction 1 (fig. 25-38) favorise 1l'augmentation du rapport géochi-

mique,
- la réaction 2 (fig. 25-38) induit une augmentation du rapport isoto-

pique.

Initialement, la roche déformée se situe dans des gammes de rapports
isotopiques et géochimiques proches de la roche non déformée (cercle, fig.

25-38).
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Si le modéle A est admis

Le rapport Rb/Sr initial de 1l'échantillon d'ultramylonites de granodio-
rite est proche de celui des granites (Rb/Sr ~ 4-5) alors que les granodio-

rites non déformées analysées sont définies par des rapports de l'ordre de -

1-2 (fig. 25-2).

De plus, 1les échantillons d'ultramylonites de granite montrent un rap-
port isotopique systématiquement plus élevé (Rb/Sr ™~ 9-10) que les roches
non déformées échantillonnées dans .le méme gradient de déformation (fig.
25-2) .

Dans ce type de modéle, les rapports géochimiques (Rb/Sr) et isotopiques
(Sr/Sr) des roches déformées doivent &tre tous supérieurs aux échantillons

non déformés analysés dans les mémes gradients de déformation.

Par ailleurs, les autres méthodes d'analyse géochimique développées dans
ce chapitre ont montré l'homogénéité de composition initiale dans les divers
gradients de déformation. Les rapports initiaux des wultramylonites de
granodiorite et de .granite doivent alors se situer respectivement aux
alentours de 1-2 et 6-7 (Rb-Sr) par analogie avec les roches non déformées
analysées dans la granodiorite et le granite (fig. 25-2).

Le Modéle B par contre permet de retrouver l'homogénéité initiale des
échantillons avant déformation. Des modifications des rapports isotopiques
dans les zones de cisaillement ont déja été décrites (Etheridge et al.,
1981) et des modéles développés sur les bases de réactions combinées
(Bielsky, 1979). Une telle approche pourrait étre tentée en envisageant une
étude isotopique des différentes phases minérales dans les gradients de dé-

formation du granite del'Aar et de la granodiorite du Grimsel.

La méthode géochronologique vrubidium-strontium ne semble pas adaptée
pour dater directement la déformation hétérogéne des granitoides dans des

conditions métamorphiques de faible grade pour deux raisons essentielles

Tout d'abord, la difficulté d'homogénéisation totale du systéme s'expli-
gue par le caractére hétérogéne de la défaormation a3 l'échelle inférieure 3
celle de l'échantillon (présence de bandes de déformation et de zones

préservées dans les orthogneiss).

De plus, l'homogénéisation isotopique, développée dans les modéles d'é-
tude du métamorphisme est contrdlée par la diffusion des éléments. Ce méca-
nisme est thermiquement activé et dans des conditions métamorphiques du fa-
cigds schiste vert des roches de 1'Aar, une homogénéisation isotopique totale

est sans doute difficilement réalisable.

Les analyses sur minéraux dans les échantillans de la granodiorite du
Grimsel sont en cours de réalisation et devront permettre d'appréhender le

modéle des réactions combinées avec des données quantitatives.
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Aprés avoir mis en évidence les transferts de matiére par des mé-
thodes géochimiques, il est nécessaire de relier la mobilité des éléments
chimigues aux transformations minéralogiques dans les gradients de déforma-
tion. Une approche minéralogique complémentaire 3 1l'étude géachimique est

développée dans ce qui suit.
2.6. MINERALOGIE ET PETROGRAPHIE

2.6.1. Transformations de phases

La majeure partie des réactions observées dans la granodiorite dvu
Grimsel sont rétromorphiques et correspondent & des conditions P T° du fa-
cies schiste vert (Stalder, 1964, Steck, 1966). Les transformations minéra-
les sont progressives depuis des associations magmatiques dans les roches
non déformées jusqu'é des minéralogies de gneiss pélitiques dans les vltra-
mylonites. Les modifications minérales entrainent essentiellement une désta-
bilisation des clastes feldspathigues présents dans l'état non déformé et
instables sous les conditions de pression et température de la déformation
(fig. 26-1). La diminution de la phase feldspathigue est associée a trois
phénoménes classiquement observés dans les granitoides mylonitisés en
présence d'une phase fluide Tiche en eau (Ferry, 1979, Mitra, 1978, Dixon et
Williams, 1983).

(i) wune albitisation des feldspaths potassiques dés les stades ortho-
gneissiques.

(ii) une albitisation de l'oligoclase associée 3 la cristallisation
d'épidote dans les bandes de déformation des échantillons orthogneis-
sifiés.

(iii) ces transformations (1) et (2) s'accompagnent, aussi, d'une trans-
formation des feldspaths néoformés (albite) et clastiques au profit d'un
assemblage micas blanes - quartz. Cette . destruction de la phase

feldspathique s'observe & tous les stades de la déformation.

Ces transformations métamorphigues sont pour la plupart localisées dans
les bandes de déformation autour des clastes feldspathiques (fig. 26-2).
Dans les faciés orthogneissifiés (€s < 2), des cristallisations locales de
chlorites et parfois de calcite peuvent apparaitre en association avec les
néoblastes de quartz, d'albite, d'épidote et de micas blancs dans les bandes

de déformation.

Les biotites magmatigques montrent également des modifications métamor-
phiques : cristallisations de biotites secondaires & leur périphérie et
d'exsolutions d'aiguilles de rutile dans les coeurs des biotites primaires
(sagenitisation) (fig. 26-2). Ce type d'évolution d'un assemblage & opaques
- biotite magmatique vers une association 3 biotite secondaire - spheéne -
rytile refléte un équilibre local de plus basse température (450°C) favora-
ble a 1l'exsolution du titane incorporé au réseau des bictites magmatiques

(Dymek, 1983).
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Diagramme T° en fonction de la fraction molaire de CO. dans la phase fluide
pour un systéme CaQ - A1203 - §i0, - K,0 - H,0 - CO i%luscranc la limite de
stabilité de 1'assemblage muScovite“+ quirtz (% calcige ou + zoisite) pour une
pression de 2 Kb (Hewitt, 1973; Johannes et Orville, 1972). La zone tramée
correspond aux associations minérales dans la granodiorite &tudide (d'aprés
Bailey et al., 1976, p. 248).
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Relations microstructurales entre une biotite primaire et des biotites secon-
daires dans un &chantillon d'orthogneiss de la granodiorite du Grimsel (&chelle
1 mm).
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Le champ de stabilité des assemblages minéraux présents dans la grano-
diorite du Grimsel déformée est reporté dans un diagramme T° en fonction de
la fraction molaire de CO2 dans la phase fluide pour un systéme CaQ - A1203
- SiO2 - KZO - H20 - CO2 (P = 2 Kb) (fig. 26-1); l'extrapolation de ce
diagramme pour les conditions métamorphiques alpines (P = 3,5 Kb) éléve les
courbes de. transformation des feldspaths (An + Afk) (température plus élevée
pour le point I). Cette modification du diagramme est compensée, dans notre

exemple, par
granodiorite

invariant

la

faible teneur en An des plagioclases présents dans la

Grimsel (An

est

alors peu modifié.

%)

(Storre et

teneur en HZO de la phase fluide (XCO2 < 0.1).

~2.6.2. Evolution modale

al.,

1982). Le point
Ce diagramme met en évidence la forte

“ L'évolution modale de la roche avec 1l'augmentation de l'intensité de dé-
gtre suivie sur les tableaux d'analyses modales directes ou

formation

indirectes

trois étapes

(tableaux 26-1 et
fondamentales de

mylonitisation

26-2)). Ce dernier tableau est réalisé pour

de 1la granodiorite du

Grimsel, en utilisant conjointement les analyses chimiques des phases miné-

rales et

analyses

bonne corrélation

et cette interprétation géochimique (tableau 26-2) existe.

indirecte

permet

chimiques

des roches totales correspondantes; une

entre les donndes observées en lame mince (tableau 26-1)

L'analyse modale

d'évaluer la répartition modale de la matrice et dans les

stades ultimes de la déformation, la proportion d'albite présente.

Tab. 26-1 Analyses

(ef. I, 3.3.2.).

modales par la méthode directe de roches progressivement déformées

Echantiilon AD 26 AD 13 AD 3 AD 19 AD 21 AD 23a
Es 0.2 1.1 1.7 2.2 3.2 3-4
Quartz 19 22 28 20 15

Plagioclase 49 49 45 45 30 } 33
Felds. potassique 16 14 6 - - -
Biotites 13 13 8 11 5 19
Phensites - - 2 4 6 28
Epidote - - 2 1 I -
Matrice 3 3 8 18 39 -

Tab. 26~2 Analyses modales par la méthode indirecte de trois roches

déformées (cf. I, 3.3.2.).

types progressivement

Facies non déformée orthogneiss ultramylonite
s 0.7 2.0 3.4
Quartz 21.5 20 27
Plagioclase so (oligo.) 45.5 (Ab) 28.5 (Ab)
Felds. potassique 12 - -
Biotites 13.5 19 13.5
Phengite - 14 30
Epidotes 2 8 o]
Accessoires 1 1.5 1.5
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L'évolution progressive des transformations minérales avec l'intensité
de déformation croissante (fig. 26-3) peut &tre résumée en trois étapes

successives qui serviront de base pour les bilans minéralogiques (fig.

26-4).

(i) Avant la déformation, la grancdiorite est une roche a grain moyen g
composée d'environ 20 % de quartz, 50 % d'oligoclase, 15 % de feldspath
potassique, 13 % de biotite brune et d'accessoires (Steck, 1966).

(ii) Progressivement dans le matériel orthogneissique (es > 1.2), les
feldspaths potassiques s'albitisent puis disparaissent dans les stades
mylonitiques. En paralléle, 1l'albitisation affecte également l'oligo-
clase. Ce phénoméne est reflété dans les bandes de déformation par des
cristallisations de néoblastes d'albite et d'épidote (transf. 1 : fig.

26-4) .

(iii) Puis, jusqu'aux termes ultramylonitiques, la phase albitique et la
matrice recristallisée ss modifient par une diminution de l'albite et la
disparition de 1l'épidote. Cette transformation s'effectue au profit des

phyllosilicates gqui tendent 3 constituer 50 % du volume total de la ro- T

che (transf. 2 : fig. 26-4).

Quartz

Plagio.

K.Feld.

Biotites

Phengites

Epidotes

Fig. 26-3 Evolgtéon \des Phases minérales avec 1'intensité de déformation (dounées
compilées & partir des tableaux 26-1 et 26-2).



K.Feld.
Plagio.

Quartz

Biotites

=
==x

Epiclotes

Phengites

o — e —=h
(1) (2)

Fig. 26-4 Trois stades majeurs de déformation et leur composition modale : (@D tfansicion
roche non déformée (()) =~ orthogneiss (@); (2) cransition orthogneliss *® -
ultramylonites (.

2.6.3. Evolution de la composition chimique des phases.minérales

Les diverses phases minérales présentes dans les différents facigds cé-
formés de la granodiorite du Grimsel ont été analysées & la microsonde (voir
méthodologie, partie I, 3.3.1.), afin de dégager deux aspects principaux

(i) une estimation des formules structurales et du fer trivalent lorsque
les méthodes le permettent;

(ii) une étude de 1l'évolution géochimique des différents minéraux en
fonction du degré de mylonitisation.

2.6.3.1. Les biotites

Des biotites de types différents sont analysées dans des échantillons de
déformation croissante (v. analyses en annexe). Ces types différents corres-
pondent & des sites de cristallisations particuliers qui peuvent &tre dé-
crits en trois catégories principales
- BI : les biotites magmatiques, automorphes, de grande taille et le plus
souvent sagenitisées (cf. fig. 28-2);

‘- BIT : les biotites fines cristallisées en bordure des biotites primaires.

Ces biotites périphériques sont de petite taille et correspondent aux bioti-
tes secondaires décrites (fig. 26-2);

- BIIT : enfin, les biotites présentes dans les bandes de déformation des
ultramylonites et qui, accompagnées de néoblastes de phengites, soulignent
1a foliation métamorphique en alternance avec des niveaux quartzo-albiti-
ques.

P T SR
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Ce; différents types de biotites caractérisées par des localisations ty-
piques font toutes partie du groupe des biotites s.s. (fig. 26-5). De plus,
sur ce diagramme, une baisse du rapport fer/magnésium est montrée par les
biotites situées dans les bandes de déformation,

Fev Fe*+Mg

0.5

Biotites

Phl ifes
0 hogopife |

0 .5 6-Si

Fig. 26~5 Nomenclature des biotites analysées dans un diagramme prenant en compte les
substitutions de silicium et le rapport fer - magnésium. (normalisation 3 ||
oxygénes) (Fe* : fer total sous forme divalent).
cercles ouverts : biotites magmatiques; cercles demi-ouverts : biotites péri-
phériques; cercles fermés : biotites dans les bandes de déformation des
orthogneiss; carrés noirs : biotites des ultramylonites.

Les modifications du rapport fer/magnésium observées sur la figure pré-
cédente peuvent &tre visvalisées en étudiant les variations de Mg et Fe* en
fonction de l1'augmention de 1'intensité de déformation (fig. 26-6). L'évo-
lution de ces deux éléments est antagoniste lorsque la déformation augmente

et est reflétée par l'augmentation du magnesium et la diminution du fer
total.

10

| ' T T | T

1 2 3 €s 1 2

. P . Vs cos
Fig. 26-6 Diagrammes d'évolution du fer et du magnésium en fonctioum ?e l'intensité de

déformation (en ordonnée le nombre de cations) (normalisation & |1 oxygines).
mémes symboles que fig. 26-5.
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L'échange de ces deux éléments (enviran 0.5 cétions) au fur et 3 mesure
de la déformation s'effectue clairement 3 partir des stades mylonitiques (s
> 2). Dans les échantillons de roche peu déformée et d'orthogneiss, les bio-
tites magmatiques sont en équilibre avec les biotites périphériques pour ces
deux éléments (méme rapport Fe/Mg). L'augmentation du magnésium est en ac-
cord avec les données géochimiques roches totales, tandis que la diminution
du fer total dans les biotites, & partir des stades mylonitiques, est sans
doute & relier & la cristallisaiton massive des phengites (consommatrices de
fer) (v. analyses en annexes) (fig. 26-3).

Cette diminution du fer total sculéve le problime de 1'évolution du rap-
port fer ferrique - fer ferreux avec l'augmentation de 1'intensité de défor-
mation. Le fer trivalent est estimé par normalisation des analyses chimiques
de biotites & 7 cations + Ti + Alxc (Dymek 1983; partie I, § 3.3.1.). Le
rapport fer trivalent - fer total reste constant depuis les biotites magma-
tigues jusqu'aux biotites des ultramylonites (fig. 26-7) et dans une gamme
de valeurs d'environ 20 % du fer total. Cette évolution est par ailleurs en
accord avec les données géochimiques sur roche totale (fig. 24-4) et argue
en faveur d'un équilibre oxydo-réducteur dans les zones de cisaillement de
la granodiorite.

Fe’*
Fe*
] @
0.20 s 0 o mu
O |
0.15

Fig. 26-7 Diagramme d'évolution du rapport fer trivalent - fer total en fonction de
l'intensité de déformation (normalisation 3 7 cations + Ti + Alxc).
mémes symboles que fig. 26-5.

2.6.3.2. Les phengites

Les phengites apparaissent sous forme de petits néoblastes dans les ban-
des de déformation des échantillons fortement déformés (s > 2). Leurs for-
mules structurales basées sur 11 oxygenes sont constantes et les situent
entre des compositions de phengites s.s. et de muscovite s.s. (20 - 30 % de
substitution phengitique et 5 - 7 % de substitution diocta-trioctaédrigue)
(fig. 26-8).

[ e




195

o]
Fe+Mg N N

U
3 35  Si

Fig. 26-8 Diagramme d'évolution des substitutions dioctaédriques - trioctaddriques et
phengitiques pour des formules structurales de micas blancs 3 || oxygénes. Mu :
muscovite; Ph : phengite. .
Ronds noirs : micas dans orthogneiss; carrés noirs : micas dans ultramylonites.

Une estimation du fer trivalent est réalisée 3 partir de normalisations
des analyses chimiques 3 6 cations + Ti (voir Partie I, 3.3.1.). Les quan-
tités de Fe3+ sont estimées 3 partir de deux diagrammes combinés (fig. 286-%
- 26-10) et fixent des valeurs trés faibles de Fe3+ de 1l'ordre de .03 35 .05
cations. Ces valeurs opermettent de calculer le rapport fer ferrique - fer
total : elles se situent dans le méme ordre de grandeur que les rapports de
biotites (v 20 %) (Fe3+/fer total analysé ~ 0,2; v. analyses de phengites en
annexe) .

Fe+Mg
10 A

T T ¥ 1

3 3 Si

Fig. 26-9 Diagramme d'&volution des substitutions diocta-trioctaddriques et pheagitiques
pour les formules structurales de micas blancs normalisées 3 6 cacions.
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Fig. 26-10 Evolution de la charge des cations dans les sites diocta et trioctaddriques en
fonction du nombre de cations Fe + Mg. Représentation des taux de substitucign
diocta-trioctaddrique et phengitique. (explication de la détermination de Fe>
partie I, § 3.3.1.).

2.6.3.3. Les feldspaths

Les résultats sur les feldspaths sont donnés bridvement, une étude plus
précise de cette phase minérale est entreprise par F. Auffray (thé&se en
cours).

Feldspath potassique

Ce minéral se présente dans les échantillons peu déformés sous forme de
cristaux automorphes de grande taille, souvent perthitiques et zonés, puis
disparait progressivement avec la déformation en se transformant en albite,
tout en préservant sa structure magmatique (Stalder, 1864). Cette transfor-
mation, localisée & la périphérie des clastes dans les roches peu déformées
(v. analyses en annexe), se développe praogressivement par diffusion et rem-
placement du potassium par du sodium dans le réseau cristallin des
feldspaths des roches orthogneissifiées (voir *).

* Deux techniques ont &té utilisées pour détecter 1la présence (i) des feldspaths
potassiques dans les orthogneiss et les roches peu déformées et (ii) de 1l'albite dans les
ultramylonites

(i) Coloration du feldspath potassique en lame mince et sur sections de roches dans des
plans A A, : aprés attaque de ! 3 2 minutes 3 l'acide fluorhydrique (40 %), lavage i 1'eau
et séchaée, les lames ou les sections de roches,sont trempées dans un bain de solution
saturée de cobaltinitrite de sodium (6 g/10 em”) durant 2 & 3 minutes. Les feldspaths
potassiques se colorent alors en jaune.

(ii) Diagrammes de poudres en diffraction (appareil Philips 3 anticathode de cobalt,
interprétation des résultats 3 1'aide du fichier ASTM).

TR
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Plagioclases

Le plagioclase magmatigue est de l'oligoclase et se présente sous forme
de cristaux automorphes parfois zanés et le plus souvent séricitisés. Trois
échantillons de roches progressivement déformées ont été choisies pour étu-
dier les variations de composition des plagioclases avec l'intensité de dé-
formation (v. analyses en annexe). L'évolution chimique de ces minéraux mon-
tre une tendance progressive a l'albitisation des différents domaines analy-
sés (coeur et périphérie des clastes, néoblastes dans les bandes de cisail-
lement) (fig. 26-11). ' '

Pour les roches peu déformées (¢s < 1.2), le coeur des plagioclases
garde wun fort pourcentage d'anorthite tandis que les teneurs diminuent pro-
gressivement vers la périphérie jusqu'a des cristallisations d'albites dans

des bandes de déformation locales (fig. 26-11).

Dans les orthogneiss (1.2 < Es < 2), ie coeur des clastes feldspathiques
tend & devenir albitique et les bordures de minéraux montrent des composi-
tions similaires aux néogendses localisées dans les bandes de déformation
(fig. 26-11). '

Enfin, dans les termes ultramylonitiques, seuls les néoblastes d'albite
sont présents et montrent des teneurs en anorthite trés faibles (» 2 %)
(fig. 26-11).

An %6

Oligoclase

1 2 3 E€s

Fig. 26-11 EY?lution du pourcentage d'anorthite dans les plagioclases en fonction de
1l'intensité de déformation. ’ :
Cercles ouverts : coeurs des clastes; cercles demi-ouverts : périphérie des
clastes; points noirs et carrés noirs : néoblastes.

PN Ry pem I e
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Relation avec la géochimie de la roche totale

L'albitisation globale de la roche (coeur et périphérie des clastes néo-
blastes dans la matrice) s'effectue d&s les faciks orthogneissiques (Es >
1.2) , 1la diminution du calcium des plagioclases (% An) est alors accompa-
gnée par des cristallisations d'épidotes dans les bandes de déformation
(fig. 26-3). L'albitisation de la phase feldspathique (KF et oligoclase)
dans les orthogneiss se corréle parfaitement avec les migrations des élé-
ments chimiques dosés dans les analyses de roches totales pour des intensi-
tés de déformation inférieures a £s = 2 (diminution de Kzo et augmentation
de Na20). Lorsque l'intensité de déformation augmente, ces tendances chimi-
ques générales s'inversent en association avec 1la déstabilisation de

1'albite au profit des phengites (voir figures 24-3 et 26-3).
2.6.3.4. Les minéraux accessoires

Les minéraux accesscires ont été analysés afin d'intégrer leurs compo-
sitions chimiques dans les bilans minéralogiques (épidotes) ou plus simple-

ment pour connaitre leur formule structurale (chlorite - opagques).

Chlorites

Les chlorites sont rares, de petite taille, et essentiellement locali-
sées dans les bandes de déformation. L'estimation du fer trivalent n'a pas
6té eoffectuée. FElles se situent dans les champs des brunsvigites (Fe3+ < 4
%) ou des chamoisites (Fe3+ > 4 %) (fig. 26-12). Par analogie avec les
autres phases minérales ferromagnésiennes, dans lesquelles 1le rapport

e3+/Fe* gst de 1l'ordre de 20 %, ces chlorites ne devraient pas posséder
plus de 4 % de fer trivalent et seraient _alors définies comme des

brunsvigites (fig. 26-12A) (v. analyses en annexe).

Epidotes

Les formules structurales des épidotes (basées sur 12.5 oxygénes et en
supposant la totalité du fer sous forme trivalente) donnent une estimation
du fer supérieure 3 3 %. Les soisites et clinozoisites observées en lame
mince au microscope optique ont des compositions chimiques qui les rappro-

chent des épidotes s.s. (Fe3+ > 3 %) (v. analyses en annexe).

Opaques

Ces minéraux sont présents dans les différents faciés et sont de compo-

sition chimique constante. Il s'agit d'ilménite (v. analyses en annexe).
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Fig. 26~12 Diagramme de classification des chlorites (modifié d'aprés Hey, 1954). Fe* :
fer total sous forme divalente. A : orthochlorites; B : oxychlorites.
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2.6.4. Equations minérales globales

L'établissement des bilans minéralogiques responsables des changements
de compositions globales de la roche est possible si : (i) les cations sont
fournis'par la somme des réactions locales au sein de la roche, et (ii) 1'é-
quilibre global des transferts dans les roches est réalisé par l'intermé-
diaire des différentes réactions localisées dans les différents sites réac-

tionnels (Carmichael 1969, Ferry 1973).

Les réactions de transformation des phases minérales sont établies pour

deux étapes majeures de la déformation RI et RII

RI

Roche non déformée ———p orthogneiss
Orthogneiss __EEE;- ultramylonites, (fig. 26-4).

Les différentes données géochimiques nécessaires & l'élaboratiaon des
équations sont résumées sous forme de tableaux (tab. 26-3, 26-4, 26-5). Nous
rappelerons ci-dessous les ‘simplifications effectuées dans l'étude de ce

systéme (cf. aussi partie I, § 3.3.2.)

- Seuls - les éléments majeurs sont pris en compte (3 l'exception de Mn,
Ti, P). '

- Le fer est exprimé sous forme totale divalente, cette simplification
semble raisonnable puisque le rapport fer ferrique/fer ferreux est cons-

tant dans les échantillons et les minéraux des zones analysées.

- Enfin, seules les phases minérales majeures et l'épidote sont prises
en compte; les minéraux accessoires et la chlorite (- 1 %) ne sont pas

inclus dans ce modéle d'équations minérales.

Les transformations des phases minérales dans les deux réactions envisa-
gées sont établies 3 aluminium constant selon la méthode proposée dans la
premidre partie (cf. § 3.3.2.). Dans cette méthode, les rapports entre les
phases minérales produites doivent &tre en propoftions identiques 3 l'ana-
lyse modale et correspondre & des réactions observées en lame mince. Par
ailleurs, dans toutes les réactions envisagées; le quartz augmente avec la
déformation. La silice quitte probablement les sites feldspathiques sous
forme d'ions en solution pour cristalliser dans des endroits différents. Par
convention, les équations sont équilibrées avec une phase fluide sous forme
H20 et 1la silice en solution (acide silicique) peut alors s'exprimer de la

manigre suivante

H45i04::: 5102 + 2 H20 (d'aprés Beach 1976, 1980, Ferry, 1979).
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Oxydecs Roche Oligoclase Felds. potas. Biotite Quartz Epidote
(E_s = 0.7) 50 % 12 % 13.5 % 21.5 % 2%
Si02 66.08 62.48 63.48 37.00 100 38.80
Al203 16.33 23.36 18.43 16.60 - 26.51
FeO* 3.97 - - 27.87 - 9.04
MnO 0.08 - - 0.39 - 0.23
MgO I.I§ - - 8.59 - -
Ca0 3.13 4.61 - - - 22.81
Naz20 " 4.61 9.09 1.00 0.10 - -
K20 3.16 0.23 15.56 9.76 - -
TiO2 0.69 - - 1.90 - 0.08
P20s 0.17 - - - - -
P.F. 0.62 - - - - -
Total 100 99.77 98.46 96.21 100 97.47
Yolume
Molaice 100.50 108.87 149.66 22.69 139.2

. Echantillons AD 13 - A 14. vol.;Molaire d'apres Robie, Hemingway & Fischer 1979 (Ibar, 298.15 K) (cm3/moles ~1).

B

Tab. 26~3 Données des analyses géochimiques utilisées pour la roche non déformée (A) et

Oligoclase; (Na 78 Ca .22) (Al 1.22 Si 2.77) O

Feldspath Potassique; (K .93 Na .09) (Al 1.02 Si 2.98) O8

Biotite, (N .01 K .94) (Mg .96 Fe 1.38 Mn .02 Al .26 Ti .11) (Si 2.79 Al 121) OIO (OH)2 (Dymek, 1983).

Epidote. (Ca 1.95) (Fe? .6 Mn .1 Al 2.49) (Si 3.09 O12)( OH)

formules structurales de minéraux correspondantes (B).

Oxydes Roche Albite Phengite Biotite Epidote Quartz
(Es = 2,0) 45.5 14% 1354 8% 20 %
Si02 64.87 67.95 47.65 36.32 38.80 100
Al203 16.66 20.56 30.76 16.93 26.51
FeO* 4.02 - 3.73 21.50 9.04
MnO 0.09 - 0.06 0.49 0.23
MgO 1.40 - 2.I§ 8.51 -
Ca0 3.06 0.68 - - 22.81
Naz20 $.00 10.92 0.19 0.10 -
K20 2.98 0.13 10.57 9.63 -
TiO2 0.69 - 0.17 1.59 0.08
P20s 0.18 - - - -
P.F. 1.03 - - - -
Total 100 100.24 95.28 95.07 97.47 100
Volume 100.07 140.71 149.66 139.20 22.69
Molaire

. Echantillons AD 16, AD 25, AD 22 ; volume molaire idem tableau 26.3.

Tab. 26-4

Albite : (Na .92 Ca .03) (Al 1.05 Si 2.96) og
Phengite : (Na .02 K .91) (Mg .22 Fe .21 Al 1.65) (Si 3.21 Al .79) 0, (OH)2
Biotite : (Na .01 K .94) (Mg .97 Fe 1.37 Mn .03 Al .29 Ti .09) (Si 2.77 Al 1.23) 0, (OH)O

Epidote :

Données des analyses géochimiques utilisées pour les orthogneiss (A) et formu-
les structurales de mindraux correspondantes (B).

(Ca 1.95) (Fe2* .6 Mn 0.1 Al 2.49) (Si 3.09 O 12) (OH)
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Oxydes Roche Albite Phengite Biotite Quarctz
(Es 3.4) 28.5% 30% 13% 27%
Si02 65.85 67.74 48.93 37.45 100
Al203 16.78 " 20.33 29.15 16.21
FeO* 3.42 - 4.03 18.31
MnO 0.06 - - 0.32
MgO 2.62 - 2.65 12.01
Ca0 0.70 0.38 - <
Naz20 3.12 11.32 0.14 0.06
K20 4.87 0.08 10.68 9.99-
TiO2 0.65 - 0.31 1.55
P20s 0.17 - - -
P.F. 1.75 - - -
Total 100 99.85 95.89 95.81 100
Volume 100.07 140.71 149.66 22.69
Molaire

. Echantillons AD 23a; volume molaire idem tableau 26.3

Albite

: (Na .96 Ca .02) (Al 1.05 Si 2.96) O8

Phengite : (Na .02 K .g1) (Mg .26 Fe .23 Al 1.58) (Si 3.28 Al .72) Q,

Biotites : (Na .ot K .94) (Mg 1.34 Fe 1.14 Mn 0.0z Al .23 Ti .09) (Si 2.80 Al 1.20) O

Tab. 26-5 Données des

2.6.4.1.

Le

du tableau 26-3 et exprimé sous la forme suivante (tab.

Tab, 23-6 :

de moles de chaque phase minérale peut &tre calculé 2 partir
23-86)

analyses

géochimiques
formules structurales des minéraux correspondantes (B).

utilisées

Phase Mode nb moles
Quartz 21,5 9,47
Oligoclase 50 5,00
Feldspath X 12 1,10
Biotite I 13,5 ,90
Epidote 2 , 14

(avec 5,00 Oligoclase : 1,1 An + 3,9 Ab)

pour les ultramylonites (a) et

Transition roche non déformée - orthogneiss (réaction I)

Tableau de répartition en volume (Mode)et en Moles des différentes phases
minérales des roches non déformées

P P ne e
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Le volume des phases majeures est alors de 989.16 cm3, les 11 cm3 man-

quant correspondent aux minérasux accessoires non pris en compte (1 % modal).

Les réactions observées en lame mince tendent vers une disparition to-
tale des feldspaths potassiques et du pdle anorthite de l'oligoclase au
profit d'une association & épidote, albite, phengite et quartz. Dans 1l'al-
bite des orthogneiss, il reste le plus souvent 0.03 moles de calcium qui
correspondent & 0.15 moles d'anorthite (v. analyses en annexe). De ce fait,
dans les réactions de déstabilisation des plagioclases, seules 0.95 moles
d'anorthites - sont utilisées. Une réaction globale de transformation minérale
entre ces deux faciés & aluminium constant et répondant aux contraintes de
départ s'exprime de la fagon suivante

Roche initiale

N_,-\
1.1 KF + .95 An + .38 Na* + .14 Mg®" + .36 Fe

orthogneiss

2+

+ 1.16 H,0

2

_"—_\/\_’_\
Bl_"66 Ph + .38 Epid + .46 Ab + .52 Q + .21 Cal* + .42 k* + .62 H

+

Cette transformation minérale modifie le mode de la roche initiale (tab.
26-7). La comparaison entre les pourcentages des différentes phases minéra-
les obtenues par la réaction RI (tab. 26-7) et ceux définis par les méthodes
d'analyse modale directe ou indirecte (tab. 26-1, 26-2) montre un fort degré

de similitude

calcETgE(RI) toles
Quartz 23 9.89 (9.47 + .52)
Albite 46 4.51 (4.05 + .46)
Biotite TI 14 .90
Phengite 9.5 .66
Epidote 7.5 .52 (.16 + .38)

Tab. 26-7 : Tableau de répartition en volume (Mode) et en moles des différents minéraux
dans les orthogneiss

Les gains (apports externes) et les pertes (départs externes) des diffé-
rents éléments dans cette réaction vont également dans le méme sens que
ceux observés par la géochimie des éléments majeurs
2+, H20,

- pertes : K+, Ca2+.

- gains : Na+, Mg

B s g T pmrrpe e}
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En remarque, il convient de souligner que les variations du fer ne peu-
vent pas étre prises en compte puisque cet élément entre dans la composi-
tion de certains minéraux accessoires qui n'interviennent pas dans la réac-

tion globale théorique (ex. ilménite, chlorite). Q
Cette transformation souligne les commentaires suivants

(1) cette transformation s'effectue avec une perte de volume trés faible
d'environ 1.4 %, en effet le volume global de la roche aprds transforma- -
tion est de l'ordre de 975.55 cma. Cette variation de volume est négli- ;W
geable compte tenu des simplifications inhérentes & la méthode -
d'établissement des réactions minérales.

(2) enfin, cette transformation gui correspond a l'albitisation et 1'é-
pidotisation de la roche initiale est & rapprocher des équations éta-

T

blies pour des pdles purs & aluminium et silice constants dans un

systéme K20, NaZO, Cal, A1203, Si02, H20

6 KF = 1 Mu + 3 Ab + 6 Q
et 3 An = 1 Mu + 1 Ep

de telle sorte gque

1 KF + 1 An=ms=_ 50 Mu + ,33 Epid + .50 Ab + .50 Q

2.6.4.2. Transition orthogneiss - ultramylonites (Réaction II)

La réaction de transformation est établie d'aprés le nombre de moles de
chaque phase présente dans les orthogneiss (tab. 26-7). Cette transformation
minérale correspond essentiellement 3 la disparition de 40 % d'albite (1.8
moles) et 3 la disparition totale d'épidote au profit des phengites (fig.
26-3), de plus le changement de composition chimique des biotites est pris
en compte sans modification de leur volume global au cours de la déformation
(fig. 26-3). La réaction globale peut alors s‘éc;ire de la manigre suivante:

orthogneiss

1.8 Ab + .52 Ep + .90 BIT + 1.34 K* + .79 Mg®® + .62 H,0
ultramylonite

BI17] 38 ph + .87 BIII + 2.19 Q + 1.63 Na® + 1.06 Ca’’” + .12 Fel*,

Cette transformation minérale aboutit & une roche de composition miné-
rale (tab. 26-8) comparable avec les analyses modales précédentes (tab.

26-1, 26-2).
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Mode

calculd (RII) toles
Quartz 28 12.08 (9.89 + 2.19)
Albite 27.75 2.71 (4.51 - 1.80)
Phengite 29.4 2,04
Biotite IIT 14.85 .97

Tab, 26-8 : Tableau de répartition en volume (Mode) et en Moles des différentes phases
minérales des ultramylonites

Les transferts d'éléments chimiques associds 3 cette équation minérale
sont également en accord avec les données géochimiques des éléments majeurs
(gains : K, Mg et perte : Ca, Na). Pour la méme raison qu'au paragraphe

précédent, la mobilité du fer ne peut &tre considérée.

Enfin, la variation de volume total associée 3 ce type de transformation
est faible et correspond & un gain de volume de 0.2 % environ (volume des
ultramylonites : 977, 6 cm3).

En conclusion, ce modéle de transformations minérales permet d'expliquer
les transferts des éléments géochimiques et de quantifier les réaction miné-
rales développées pendant la déformation. Les résultats majeurs de ce chapi-
tre seront rappelés ultérieurement, lors de la discussion sur les modalités

des transferts de matiére (cf. chap. 4).
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Chapitre 3:

Etude des transferts de matidre en facids amphibolite (Massif

du Gothard). p 207
3~1. Microstructures et déformation finie p 210 —
3-2. Géochimie p 213

3.21) Variations magmatiques et variatioms associées
& la déformation.
3.22) Bilans géochimiques absolus.

3~3. Comparaison avec le Massif de l'Aar. p 216

Conclusion
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d'échantillonnage géochimique (Gc2
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Chapitre 3

ETUDE DES TRANSFERTS DE MATIERE EN

AMPHIBOLITE FACIES (MASSIF DU GOTHARD)

INTRODUCTION

Dans la région étudiée, les granitoides hercyniens du massif du
Gothard ont subi une déformation ductile hétérogéne d'dge Alpin (cf. chap.
1). Le massif du Gothard est fortement déformé dans son ensemble. Les zones
préservées de déformation sont moins nombreuses que dans le massif de 1'Aar.
Les gradients de déformation échantillonnés se situent au coeur du Massif

dans le granite de Fibbia (fig. 31-1).

Dans ce chapitre, les modifications chimiques associées & la défor-
mation dans les conditions du facigés amphibolite (P : 5 - 5,5 Kb,; T° : 500 -
550°) (cf. chap. 1, partie II) sont dtudides et comparées 3 celles enregis-

trées dans le massif de 1l'Aar.

3.1. Microstructures et déformation finie.
3.2. Géochimie.
3.3. Comparaison avec le massif de 1'Aar.




3.1. MICROSTRUCTURES ET DEFORMATION FINIE

L'intensité de déformation est mesurée sur des enclaves magmatiques
présentes dans les différents facigs déformés du granite de Fibbia (cf.
Partie I, § 3.1.). Le pourcentage de matrice dans ces roches montre une treés
bonne corrélation avec l'intensité de déformation (fig. 31-2) (cf. méthode,
partie I, chap. 3.1.). Le pourcentage de matrice est utilisé pour quantifier
l'intensité de déformation dans les échantillons non pourvus de marqueurs de
déformation (fig. 31-3) dans les deux gradients de déformation étudiés dans
le granite de Fibbia (fig. 31-4) (Gc2 et Gc5, respectivement 3 1'échelle de

60 m et 8 m).

—
0O eo
W

Vol. Matrice / Vol. Roche Totale
o
(@)
|

3 Es

Fig. 31-2 Relation entre le pourcentage de matrice et 1l'intensité de déformation finie
dans le granite de Fibbia (coeff. corr. : 0.923).
| : roches peu déformées (subisotropes); 2 : orthogneiss; 3 : mylonites.

T !
30 60m.  Q L

Fig. 3I1-4 Profils intensité de déformation = distance pour les deux sites &tudiés.
A : Gec2; B : Gc5. (mémes symboles que fig. 31-2).
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Comparaison des
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mation dans les granitoides étudiés.

A : rappel des données dans la granodiorite du Grimsel; B
: 0.954).

C : granodiorite de Lukmanier.
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relations entre pourcentage de matrice el intensité de défor-

granite de Fibbia;

Dans les trois diagrammes, la droite en tirets (B et C) représente 1 'évolution
des échantillons dans la granodiorite du Grimsel (A).

31-2).

(mémes symboles que f[ig.
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3.2. GEOCHIMIE

Les éléments majeurs ont été analysés dans les divers facies de dé-
formation des deux zones étudiées (Gc2 et Gc5). Dans le gradient de déforma-
tion Gc2, certains échantillons déformés montrent des cristallisations tar-
dives de plus bas degré métamorphique (biotite verte, albite, micas blancs,
épidote) par vrapport aux conditions de déformation en facids amphibolite.
Afin de comparer le comportement géochimique des granitoides dans des con-
ditions thermo-dynamiques différentes de celles du Massif de 1'Aar, les ré-
sultats présentés dans cette thése regroupent uniquement les roches dont la
texture ne montre pas de modifications minéralogiques tardives aux condi-

tions amphibolitiques (v. analyses en annexe).

La méthodologie est identique 3 celle développée dans la premidre

partie de ce travail

(1) caractérisation de 1'état de référence et des modifications asso-
ciées soit au fractionnement magmatique, soit & la déformation.

(2) bilans géochimiques absolus.

AlLO K20

.__' t@ B Na O
0.2 o= .‘\. - L 2

P

a0l

Fe203‘ 25_ ‘.\\. - N '@m_ L ,IS

MgO

P E O}Q“ o ~ .
O.S" n Cg'(’ty CS’ q%£> ~ . _[+
i i I f

7 13 7 13 Si0 5,

Fig. 32~1 Diagrammes de Harker pour les échantillons non déformés et déformés du granite
de Fibbia.
Ronds blancs : roches peu déformées (subisotropes); ronds noirs : orchogneiss;

carrés noirs : ultramylonites.

—
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3.2.1. Variations magmatiques et variations associées 3 la déformation

L'analyse factorielle en composante principale n'est pas développée vu
le nombre réduit d'échantillons analysés.

Les analyses d'éléments majeurs sont reportées dans deux types de dia-

grammes magmatigues

- diagrammes de Harker (fig. 32-1),
- diagrammes de Miyashiro (fig. 32-2).

Les modifications géochimiques observées sur ces deux types de diagram-
mes correspondent aux gammes de variations magmatiques (comparer avec fig.
23-3 et 23-4). Aucune mobilité relative associée & la déformation ne semble

affecter les échantillons déformés du granite de Fibbia.

Si0,

= 0O ® O
H W N >

GRANITE /
75 A /
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n
/

/
< DEFORMATION

63 1 AAR /
/

70 7

T RO
MgO

Fig. 32-2 Diagramme de Miyashiro : les analyses de roches non déformées et déformées ef-
fectuées dans le granite de Fibbia sont reportées avec les mémes symboles que
figure 32-1. Pour comparaison 1'évolution des modifications géochimiques asso-
cides 34 la déformation dans le Massif de l'Aar est représentée par une fléche.
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3.2.2. Bilans géochimiques absolus

Les analyses de deux échantillons non déformés (GcS5a - Gc2b) sont repor-
tées dans un diagramme pondéral normalisé (fig. 32-3, A) (cf. Partie I, §
3.2.2.). Les analyses chimiques de ces deux raches présentent un écart en
silice (+ 1,3 % environ) d0 & la différenciation magmatique. Les modifica-
tions des teneurs en éléments majeurs associées au fractionnement magmatique

sont visualisés par la zone tramée (fig. 32-3).

Le méme type de diagramme est utilisé pour comparer les modifications
géochimiques entre une roche non déformée (GcIIb) et une ultramylonite
(GeSf) (fig. 32-3B). L'écart de la teneur en silice dans ces deux échantil-
lons est du méme ordre que dans le diagramme précédent (+ 1.5 % environ).

En d'asutres termes, les modifications absolues de teneurs en éléments
majeurs associées & la déformation (fig. 32-3B) se situent dans la méme

gamme que les variations magmatiques (fig. 32-3a).

AX AX

Majeurs —y
Majeurs =y

I i

i | L -1 :

0,5 1 Fv 0,5 ! Fv

Fig. 32-3 Diagrammes pondéraux normalisés comparant les variations absolugs.des élémen;s
majeurs dans le granite. La trame correspond au champ de répartition des droi-
tes de comportement des divers oxydes.

A : variations magmatiques : comparaison des analyses entre deu§ roches
isotropes (ASi0, = 1.3 %). B : variations avec la d&formation : comparaison des
analyses entre une ultramylonite et une roche peu déformée (ASJ.O2 = 1.57).

En conclusion, 1les bilans géochimiques montrent qu'il n'existe pas de
transferts de matiére 3 l'échelle de l'échantillon dans les gradients de dé-
formation du granite de Fibbia développés en faciés amphibolite. L'immobili-
té des éléments majeurs ne nécessite pas d'entreprendre d'autres méthodes
d'investigation géochimique. Une comparaison des résultats obtenus dans les
massifs du Gothard et de 1'Aar est directement effectuée sur la base d'argu-
ments pétrographiques.
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3.3. COMPARAISON AVEC LE MASSIF DE L'AAR

Les relations microstructurales en fonction de la déformation finie
sont approximativement identiques dans les deux massifs étudiés (cf. Partie
IT, § 2.2. et fig. 31-5). Les différences majeures sont les conditions de
métamorphisme; respectivement en facies schiste vert pour le massif de 1'Aar

et amphibolite pour le massif du Gothard.

Pour une composition initiale & peu prés identique et une méme te-
neur en eau de constitution, les zones de fortes déformations dans les deux

massifs ne montrent pas les mémes comportements chimiques

- isochimisme pour le granite de Fibbia (fig. 32-3);
- mobilité de certains éléments majeurs pour le granite de 1'Aar
(cf. § 2.4.1.).

Oans les conditions de métamorphisme schiste vert, les gradients de
déformation du massif de 1'Aar sont caractérisés par la déstabilisation
d'une grande partie de la phase feldspathique au profit de phyllosilicates
(cf. 2.6.). Dans 1le massif dv Gothard (amphibolite faciés), l'association
minérale des zones déformées est semblable & la paragenése de la roche ini-
tiale. En effet, dans les zones de cisaillement du granite de Fibbia, l'as-
sociapion stable dans les conditions métamorphiques de la déformation est la

suivante : oligoclase, feldspath potassique, biotite brune, quartz + grenat.

La deformation ductile enregistrée par la phase feldspathique s'effectue
par des transferts de matiére 3 1'échelle de l'agrégat (présence de myrmé -
kites en bordure des feldspaths potassiques, néoblastes d'eoligoclase) ou &
1'échelle des grains (macles mécaniques, extinctions onduleuses). En d'au-
tres termes, dans les roches déformées dv granite de Fibbia, les mécanismes
de déformation intracristallins sont dominants et favorisent la réduction de
1a taille des grains sans modifier la composition chimigue de la roche

totale.

En conclusion & l'étude des transferts de matigre dans les zones défor-
mées des massifs de l'Aar et du Gothard, le fait suivant peut étre établi
lorsque la composition initiale est métastable dans des conditions métamor-
phiques données (ex. Massif de 1'Aar), une déformation est nécessaire pour
permettre les transferts géochimiques & 1'échelle de 1l'échantillon en
présence de fluides. L'évolution géochimique est alors contrdlée par les
types de réactions métamorphiques (ex. déstabilisation de la phase feldspa-
thique dans le Massif de 1'Aar). Dans le chapitre suivant, les modalités des
transferts de matidreé au cours de la déformation sont abordées sous forme de

discussion.
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Chapifre &4 :

Discussion des modalités de transferts de matidre pendant

la mylonitisation.

4=-1. Relations entre les transferts de matidre et la

déformation.
4-2. Conditions aux limites (systéme ouvert-fermé).
4-3. Mécanismes de transport.

4-4. Modéle d'évolution progressive des transferts de matidre

pendant la mylonitisation.

p 217

p 221

p 225

p 226
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% MATRICE
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DES GRAINS
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— — Quarfz

GEOCHIMIE

MINERALQOGIE

Fig. 41-1 Tableau schématique de l'é&volution des différents caractdres de la granodiorite
du Crimsel en fonction de la déformation (Es).
(cercles : roches peu déformées; ronds noirs : orthogneiss; carrés ouverts :
mylonites; carrés noirs : ultramylonites).




219

Chapitre 4

DISCUSSION DES MODALITES DES TRANSFERTS DE MATIERE

PENDANT LA MYLONITISATION

Ce <chapitre repose essentiellement sur les résultats obtenus dans
les zones de cisaillement de la granodiorite du Grimsel. Aprés un rappel
sous forme de tableau. des caractéres physico-chimiques associés & la mylo-
nitisation de cette granodiorite, les interprétations des relations entre
les variations géochimiques, minéralogiques et la déformation, ainsi que les
modalités des transferts de matiére dans les zones de cisaillement sont

abordées dans ce chapitre.

4.1. RELATIONS ENTRE LES TRANSFERTS DE MATIERE ET LA DEFORMATION

Les résultats obtenus dans l'étude de la granodiorite du Grimsel
servent de base 3 la discussiocn développée dans ce chapitre et sont synthé-

tisés sur la figure 41-1. Ils montrent

- wune forte corrélation entre le changement de structure de la roche (%

matrice) et l'intensité de déformation finie.

- une brusque réduction de la taille des grains pour des intensités de
déformation correspondant aux faciés peu déformés et aux orthogneiss.
Puis dans les stades intensément déformés, une constance de la taille

des minéraux.
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- une évolution progressive des transformations minéralogiques au cours

de la déformation.

- la nécessité d'atteindre une quantité minimale de défaormation pour que

les transferts débutent.

- des variations des éléments chimiques identiques pour une intensité

de déformation finie donnée.

- la similarité de tous ces caractires quelque soit 1'échelle des zones

de cisaillement considérées (cf. chap. 2).

Les observations montrent é&galement la coexistence de différents
mécanismes de déformation et 1la prédominance de certains en fonction de
1'intensité de déformation finie (c¢f. § 2.2.2.). Cette observation conduit 3
diviser arbitrairement 1les gradients de déformation en deux zones de méca-
nismes de déformation dominants différents : (i) une zone a diffusion cris-
talline dominante, (ii) une zone a transferts intercristallins dominants.

(i) Orthogneiss : diffusion intracristalline

Pour des intensités de déformation faibles (&s 1,2 - 2), les transforma-
tions minéralogiques enregistrées par les roches sont refletées essentielle-
ment par le changement de composition de la phase feldspathique (albitisa-
tion) et par 1la cristallisation en faible quantité de nouveaux minéraux
(épidotisatian) (fig. 41-1). Dans les premiers stades de la déformation (=s
< 2) la taille des clastes magmatiques diminue de manigre considérable et
les transferts de matigre a l'échelle de 1'échantillon sont faibles (fig.
41-1). Le mécanisme de déformation par diffusion intracristalline domine
dans ce faciés de déformation et implique des transferts de matiére loca-

lisés & 1l'échelle du grain ou de l'agrégat.

La réduction importante de la taille des grains augmente le phénoméne de
porosité interconmectée (Etheridge, 1983) et conduit pour une certaine
quantité de déformation (& ~ 2) a un seuil critique des valeurs surface/vo-
lume des phases minérales (réduction de la taille des grains de 70 %) qui
favorisent les mécanismes par diffusion intercristallins. Cette transition
fragile-ductile (réduction brutale de la taille des grains) au niveau des
orthogneiss doit s'accompagner d'un amollissement & 1l'échelle du grain
(Mitra 1978, 1979) qui permet d'activer les réactions en libérant certains

éléments mobiles (fig. 41-1).
(ii) Mylonites - ultramylonites : transferts intercristallins
A partir d'une certaine gquantité de déformation (es > 2), la taille

moyenne des grains est faible et reste constante, les modifications géochi-

miques et minéralogiques augmentent de maniére continue avec l'intensité de
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déformation croissante (fig. 41-1). L'augmentation du nombre des bandes de
déformation (% matrice > 50 %, fig. 41-1) crée un réseau de communication
anastomosé entre les différents faciés (cf. § 2.2.1.). Dans les faciés mylo-
nitiques et wultramylonitiques, les modifications de structure de la roche
(réduction de la taille des grains, augmentation et anastomose des bandes de
déformation) facilite 1les transferts de matidre 3 une échelle supérieure 2
celle de 1'échantillon (fig. 41-1).

En résumé, les effets de la déformation interne sont de deux types : au
préalable 1ls déformation active les réactions fiuide/solide puis elle favo-
rise les transferts de matiére par l'intermédiaire d'un changement de struc-

ture de la roche au cours de la mylonitisation.

4.2. CONDITIONS AUX LIMITES DU SYSTEME

Les profils de variation pour les éléments majeurs mobiles sont
construits en fonction de la distance par rapport & la roche initiale (fig.
42-1). La distance est exprimée en pourcentage 3 partir de la compilation
des trois gradients de déformation d'échelles différentes étudiés (fig.
22-5). Les changements de volume associés & la déformation sont négligeables
(cf. 2.3.2.). Les courbes théoriques de variation des éléments en fonction
de la distance pour le <cas d'un systéme fermé sont construites de telle
sorte que l'aire des gains en teneurs d'oxydes soit égale 3 celle des pertes
pour le méme é&lément (fig. 42-1). La teneur initiale dans la roche de
départ théorique (R'O) de chaque élément mobile est obtenue en fixant les

hypothéses de base suivantes

- un volume d'ultramylonites donné (10 %),
- des variations maximales (gains et pertes) fixées dans les orthogneiss

et les ultramylonites.

Quelques échantillons types des trois zones échantillonnées dans la

granodiorite du Grimsel sont représentés sur ce diagramme (fig. 42-1)

faciés orthogneiss : ACIIc, ACIId, ACIb,
- faciés mylonite : ACIIe, ACIe,
faciés ultramylonite : ACIIg, ACIh, AD23a.

Les faits suivants sont établis

- le comportement du potassium et du sodium semble compatible avec un
modéle d'évolution des transferts en systéme fermé (fig. 42-1).

- En revanche, le magnésium et le calcium ne peuvent suivre directement
ce type d'évolution sans faire intervenir une modification de la roche

initiale (écart entre RO et H'o) (fig. 42-1).
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VARIATIONS

CHIMIQUES -
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Profils de variations des é&léments majeurs mobiles dans les zones de cisail-

lement de la granodiorite du Grimsel en fonction de la distance (Z). R_ : roche
non déformde &chantillonnée; R' : roche non déformée théorique (pour K, 0 et
Na,0 : R'_=R_). Les variations chimiques sont exprimées comme l'écart i3 la

) . : ;
roche initiale. La taille des symboles (croix) est fonction de l'erreur
analytique.({Faciés : mémes symboles fig. 41-1).

Pointillés : courbe théorique et systéme fermé pour une composition R'o.
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Modéle schématisant les modifications des profils de variation par 1l'interven-
tion d'enclaves magmatiques dans la roche initiale. R_ : roche initiale sans
enclaves (roche analysée). R'_: roche initiale avec enclaves magmatiques pau-
vres en Ca0 et rviches en MgO.
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L'observation du comportement de ces derniers éléments suggre une
augmentation du Mg0 et une diminution du Ca0 au cours de la déformation (va~
riation par rapport a Ro). Une hypothese de faible contamination ne peut pas
dtre totalement exclue (systéme ouvert pour CaO et MgQ). Cependant d'autres
arguments plaident en faveur de contaminations externes au systéme

négligeables

(i) d'une part, certaines zones de cisaillement d'échelle décimétrique,
englobées dans une masse de roche non déformée, montrent des variations

minéralogiques similaires aux gradients échantillonnés.

(ii) d'autre part, les profils de variation du strontium et du rubidium
(fig. 24-7), montrent des variations antagonistes comparables 2 celles
du potassium et du sodium (fig. 41-1). En particulier le comportement
du Sr, communément associé & la mobilité du calcium,suit une évolution

en systéme fermé au cours de la déformation.

(iii) enfin, dans les orthogneiss, l'albitisation de la phase feldspa-
thique conduit 2 1la cristallisation d'épidotes et 3 la présence de
calcite dans 1les bandes de déformation. Ces observations permettent
d'envisager vune saturation du calcium dans .les roches faiblement ortho-

gneissifiées et un apport de cet élément dans les orthogneiss.

Deux hypothéses pourraient expliquer cet écart entre les teneurs

initiales en Ca et Mg de la roche de départ (R'o et R0 . fig. 42-1)

(i) les échantillons peu déformés ont éteé prélevés dans les faciés dé-
pourvus d'enclaves. Le rdle géochimique de ces enclaves pourrait &tre

responsable de ces modifications (fig. 42-2).

(ii) 1l'existence de mobilité de calcium et de magnesium dés les faciés
peu déformés servant de roche de référence ne peut également pas @étre

exclue.

En effet, wune faible diminution de MgQ et une faible augmentation
de Ca0 (associées & (i) ou (ii)) dans les roches non déformées prises comme
roches initiales (Ho) expliqueraient le décalage par rapport a une roche
théorique initiale (H'O) et compenserait les variations de ces éléments dans

les mylonites et ultramylonites (fig. 42-2).

Au travers de ces observations, le systéme étudié peut gtre consi-
déré pour K20 et Nazo et en moindre mesure pour Ca0 et Mgl comme un systeme

fermé a3 1l'échelle des zones de cisaillement.
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4.3. MECANISMES DE TRANSFERT

Deux processus fondamentaux de transfert intergranulaire en pré-
sence de fluides peuvent &tre envisagés (Fletcher et Hoffmann, 1974) : (i)
diffusion des ions dans la phase fluide stationnaire, ou (ii) mouvement con-
vectif du fluide par rapport au milieu solide (infiltration) (cf. chap. I, 1
§). D'aprés les modeéles théoriques, seul ce dernier apparait pouvoir rendre
compte de transformations <chimiques & trés grande échelle (Fletcher et
Hofmann, 1974; Frantz et Weisbrod, 1974; Etherﬁdge et al., 1984; Gratier,
1984) et ceci d'autant plus facilement que le systéme est ouvert et qu'on
envisage un lessivage par percolation dans les zones déformées (Beach, 1978;
Fonteilles, 1978; Etheridge et al., 1983).

Les observations montrent que les variations structurales (% matri-
ce), chimiques et minéralogiques sont indépendantes de la taille des .zones
de déformation, donc des distances de transferts d'ions en solution. Une im-
plication directe de ce caractére majeur est que les transformations chimi-
ques ne doivent pas étre limitées par la vitesse de transfert, mais plutdt
par les vitesses de réaction fluide/solide (Gratier, 13884). Compte tenu de
la grande dimension de certaines zones, ceci tend 3 plaider en faveur de
mécanismes d'infiltration ou, a fortiori, de percolation métasomatique.
Cependant nos observations incitent & infirmer une interprétation par simple
percolation et contamination localisées dans les zones mylonitiques. Ce sont
d'abord le <caractére peu mobile de SiO2 3 grande échelle, le caractére
faible des changements de composition globale, ainsi que le caractére treés
progressif des transformations en fonction de l'intensité de la déformation
quelle que soit 1l'échelle considérée. De plus, les mémes transformations
s'observent dans des zones décimétriques isolées, c'est a dire des zones de
déformation embryonnaires totalement englobées dans du matériel homogéne non
déformé et non transformé. Enfin, la constance du rapport fer ferreux/fer
ferrique évoque wune faible circulation des fluides dans les gradients de

déformation (Kerrich, 1980).

De tous ces arguments, il ressort que la migration des fluides, et
donc 1la migration d'ions en solution, doit plus répondre 2 des effets de
réactions 1locales (néogenises de phyllosilicates) qu'd des effets de perco-

lation généralisée (Etheridge et al., 1984).

Par ailleurs, nous avons souligné le caractére singulier du compor-
tement antagoniste de K20 et de Na20 (cf. 4.2.1.). Les profils observés pour
ces éléments dans 1l'état déformé ne nécessitent pas de contamination exté-
rieyre et impliquent non seulement l'infiltration, mais aussi la diffusion

d'ions dans la phase fluide jusqu'a 1l'échelle hectométrique (cf. Partie I, §

chap. 1).
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4.,4. MODELE D'EVOLUYION PROGRESSIVE DES TRANSFERTS DE MATIERE PENDANT LA
MYLONITISATION

.

Modeéle de localisation d'une zone de cisaillement

Plusieurs types de modéles de créations et d'évolution des zones de ci-

saillement peuvent &tre envisagés (ex. fig. 44-1).

a) Déformation homogéne puis localisation,
b) Localisation d'une zone de cisaillement puis amplification.

Seul le modéle b est utilisé dans ce paragraphe pour les raisons sui-

vantes

- Structures : dans la région étudiée et guelle que soit 1l'échelle, les
zones déformées observées montrent des faciés progressivement déformés

depuis des roches peu déformées jusqu'aux ultramylonites.

- Géochimie : le modéle b est retenu également afin de respecter le lien
entre 1l'instabilité chimique et la déformation finie observée quelle que

soit 1l'échelle considérée.
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Fig. 44-1 Modéles schématiques de création et d'évolution d'une zone de cisaillement
(explications dans le texte).
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Modéle d'évolution des transferts

Les observations effectuées reviennent a considérer, 3 l'échelle d'une
zone déformée, le domaine mylonitique comme un puit dans lequel les fluides
intergranulaires sont drainés par infiltration & travers les domaines moins
déformés. Ceci a permis d'envisager un modéle de transferts de matigre par
déformation dans lequel les réactions fluide/solide contrdlent le processus
et les variations chimiques sont induites par la diffusion des cations en
systéme fermé. Pour que la déformation se localise et s'accompagne de trans-
formations chimiques et minéralogqgiues avec transfert de matiére, les condi-

tions préalables nécessaires sont les suivantes

(1) un matériel mécaniquement instable.

(2) la présence d'une hétérogénéité locale 3 partir de laquelle la bande
de déformation va se propager et s'amplifier (ex. petit domaine amolli,
microfracture...) (fig. 44-1b).

(3) une association minérale initialé en équilibre avec une phase fluide

intergranulaire et métastable dans les conditions PT de la déformation.

L'évolution d'un tel modéle peut &tre scindée en trois étapes successi-
ves (fig. 42-2).

(1) Initiation : 3 partir d'un matériel initial homogéne et isotrope, la
localisation d'une zone amollie et plus poreuse favarise la circulation du

fluide intersticiel vers ce domaine déformé.

(2) Réactions minérales et transferts chimiques

Les réactions solide/fluide dans la zone déformée impliquent la cristal-
lisation de nouvelles phases minérales stables par rapport aux conditions
thermodynamiques (P,T,activité des ions). Les réactions minérales s'effec-
tuent & aluminium constant (volume constant) et nécessitent la migration de
certains cations pour équilibrer ces transformations de phases (cf. 2.6.4.).
Dans ce type de modéle (systéme fermé), l'activité de chaque cation dans la
phase fluide +tend & se Téhomogénéiser dans le gradient de déformation. Ces
modifications de l'activité des ions en solutioné permettent la cristallisa-
tion dans les zones adjacentes de nouvelles phases différentes de celles des
zones trés déformées (Wintsh, 1975). La cristallisation de phyllosilicates,
par exemple; 1libére des cations Na® dans les zones fortement déformées.
L'homogénéisation, & 1'échelle du gradient de déformation, de la teneur en
sodium de la phase fluide conduit a une modification de 1l'activité du sodium
en solution dans les roches adjacentes et favorise notamment 1l'albitisation

observée dans les orthogneiss.

Les transformations minérales et les transferts de matiére sont une con-
séquence de l'instabilité mécanique. Si cette instabilité ne se propage pas

les transferts s'arrétent.
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Fig. 44-2

ty L Bistance

Variations | Chimiques

Schémas d'illustration de 1'initiation (1), des transferts (2) et de la pro-

pagation (3) des zones de cisaillement.
Evolution d'un profil de variation pour un &lément chimique dans un modéle de

en systdme fermé lors de la propagation de la zone de ci-

diffusion des ions
zone inter-—

saillement (4). A : zone non déformée; B : zone trés déformée; C :
médiaire (explications dans le texte).
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(3) Propagation

Le processus s'amplifie au cours de la déformestion progressive. Cette
amplification est favorisée dans les zones déformées par un effet amollis-
sant d0 en grande partie & la petite taille des néoblastes et & la cristal-
lisation de phases hydratées (phyllosilicates) qui accentuent la ductilité
des phases recristallisées (White et Knipe, 1978; Robin, 1979). La propor-
tian des volumes de roches correspondant & des facits -de déformation précis
reste constante lors de la propagation en systzme fermé comme le refléte
l'évolution des profils de variation pour wun élément en fonction de la

distance 3 la zone de cisaillement (fig. 44-1, (4)).

Dans 1'état fini, trois domaines principaux peuvent étre définis (fig.

44-4, 3 et 4)

(1) un domaine (A) non déformé ol le fluide est immobile et ol les réac-

tions sant négligeables.

(2) un domaine (B) trés déformé vers lequel les fluides sont drainés et
ol on tend vers un équilibre fluide/solide (transformations minéralogi-

ques totales).

(3) un domaine (C) transitoire ol la diffusion des ions en solution et
les rTéactions métamorphiques contribuent, par échange d'ions avec le
domaine (B), & un témponnage entre les domaines (A) et (B).

Ce type de modéle permet d'expliquer les traits majeurs des zones con-
sidérées, @ savoir leur propagation latérale au cours de la déformation pro-
gressive (élargissement), 1l'absence de transformations chimiques dans le
matériel non déformé, le volume limité d'ultramylonites (10 % des zones),
1'allure des profils de variations chimiques, et surtout le fait que les
perturbations chimiques sont de méme échelle gque les hétérogénéités du

champ de déformation total.
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CONCLUSIONS

Afin de comprendre les interactions entre les transferts de matigére
et la déformation, une méthode d'étude a été développée. Celle-ci est basée
sur l'observation des modifications géochimiques assocciées 3 la déformation
progressive des granitoides dans des conditions métamorphiques inter-
médiaires. L'analyse structurale, 1les méthodes géochimiques et pétrogra-
phigques employées permettent de proposer un modéle d'évolution progressive

des transferts de matiére au cours de la mylonitisation.

Pour <conclure ce mémoire, les résultats obtenus dans le massif de
1'Aar (faciés schiste vert) et le massif du Gothard (faciés amphibolite)

sont tout d'abord rappelés

(1) Structure et déformation : L'analyse structurale a permis le choix de
zones d'échantillonnage d'échelles variées, caractéristiques et repré-
sentatives de 1la déformation enregistrée par les granitoldes étudiés
(homogénéité de la roche initiale, une seule phase de déformation, loca-
lisation des zones de cisaillement par rapport au contexte général). De
plus, le changement de structure de la roche (% matrice) montre une cor-
rélation remarquable avec l'intensité de déformation finie. L'évolution
de ce pourcentage au cours de la déformation est identique dans les deux

massifs étudiés.

(2) Evolution des transferts dans 1les zones de cisaillement du massif du
Gothard : aucune mobilité des éléments chimiques n'est associée 3 la my-
lonitisation en faciés amphibolite. La stabilité des paragenéses initia-
les au cours de la déformation est responsable du comportement isochimi-

que des zones de cisaillement dans le granite de Fibbia.

(3) Evolution des transferts dans les zones de cisaillement du massif de
1'Aar

A un état de déformation finie donnée, correspondent une structure

et une composition chimique caractéristique. Le comportement spécifique

de chaque élément mobile est analogue quelque soit l'échelle considéree.

En particulier, on note
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- une augmentation du K20, Mg0 et Rb,

- uyne diminution de NaZO, Ca0 et Sr.

Ces modifications géochimiques associées & la déformation ne sont
pas sans importance lors des essais de reconstitution pétrogénétique 3

partir de granitoides déformés.

L'évalution des transformations métamorphigues dans les zones de
cisaillement en facigés schiste vert permet d'interpréter ces variations

chimiques.

La méthode Rb-Sr sur roche totale ne peut pas &tre employée pour
dater les événements tectonométamorphiques dans des conditions de bas grade.
En effet, 1la mobilité géochimique du couple Rb-Sr dans les zones déformées

conditionne les résultats observés.

A partir de «ces observations, les conclusions majeures sont les

suivantes

(1) Les changements de structure 3 1'échelle microscopique et macroscopiqgue
(interconnection des bandes de déformation) modifient les chemins de
transfert et favorisent le transport des ions en solution. L'échelle des
transferts de matiére dépend alors de la dimension des zones déformées.
La déformation contrdle la possibilité des transferts de matiére.

(2) La déformation peut induire des modifications chimiques importantes
lorsque les associations minérales initiales sont métastables vis a vis
des conditions métamorphiques (P, T°, activité des ions en solution).
Les transformations minéralogiques contrélent alors les types
d'éléments mobiles.

(3) Le comportement de certains éléments mobiles (K, Na, Sr, Rb et en moin-
dre mesure Ca et Mg; cf. 4-2) semble étre compatible avec un systéme
fermé et isovolumique & l'échelle des zones de cisaillement. Dans ce
cas, 1la diffusion est le mécanisme principal de transpcort des ions en
solution.

Certains problémes subsistent et mériteraient "des extensions 3

cette étude

En particulier, le probleme des fluides et les interactions
fluide/roches n'ont été abordés que succinctement dans ce mémoire. L'analyse
des isotopes stables de 1l'oxygéne devrait permettre de mieux cerner ces
interactions fluide/roche dans les zones mylonitiques étudiées. (Analyses en
cours de rTéalisation en collaboration avec S. Fourcade). De plus, l'étude
approfondie de 1'évolution des réactions métamorphiques dans les zones de
cisaillement permettrait de déterminer l'existence de gradients de compo-
sition de la phase fluide 3 travers les zones de déformation (activité des
ions en solution, PH, POH, cf. Ferry, 1979). Ces travaux devraient enrichir

nos ccnnaissances sur les circulations fluides dans la crodte continentale.
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Enfin, l1'étude du compaortement des isotopes dans les zones de forte
déformation n'est pas sans importance pour la datation des événements
tectoniques. Actuellement des analyses isotopiques sur minéraux (méthode
Rb-Sr, coll. J.J. Peucat) sont en cours de réalisation dans les échantillaons
du massif de 1l'Aar. Les résultats de ces analyses devraient permettre de
comprendre les modalités de transferts du couple Rb-Sr et ainsi de préciser
les limites d'utilisation de la méthode de datation minéraux/roche totale

dans les zones déformées.
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Mesures

I.1

I Mesures de déformation finie

massif du Gothard {(granite de Fibbia : GD; granodiorite de Lukmanier

de déformation finie dans le massif de l'Aar (granodiorite du Grimsel

: AD) et le
: LD; orthogneiss de

Gamsboden : Gamsb.). (X, Y, Z : axes principaux de la déformation).
Ech. K t <y es X/Y Y/Z X/Z X Y z % matrice
AD 26 0,79 1,36 0,11 0,23 L,I16 1,20 1,39 1,17 1,01 0,84 3
27 0,25 1,50 0,56 0,32 1,10 1,40 1,54 I,19 1,09 0,77 4
28 0,22 1,68 0,59 0,42 1,12 1,56 1,75 1,25 II1 0,71 S
15 0,19 3,58 0,53 1,11 1,42 3,16 4,49 1,85 L,30 0,41 17
13 0,29 3,56 0,41 1,12 1,58 3,00 4,74 1,96 1,24 0,41 21
11 0,69 3,62 0,13 1,18 2,07 2,55 5,28 2,22 1,07 0,42 20
2 0,36 3,82 0,33 1,21 1,76 3,10 5,46 2,13 1,21 0,39 28
6 0,27 4,25 0,41 1,36 1,70 3,60 6,12 2,18 1,28 0,36 33
18 0,25 4,37 0,43 1,33 1,68 3,70 6,22 2,19 1,30 0,35 27
12 0,23 4,76 0,45 1,41 1,71 4,07 6,96 2,28 1,34 0,33 27
14 0,19 5,72 0,48 1,59 1,76 4,99 8,78 2,49 1,42 0,28 35
3 0,18 6,25 0,49 1,67 1,79 5146 9,77 2,60 1,45 0,27 37
10 0,18 7,09 0,47 1,81 1,92 6,21 11,91 2,84 1,48 0,24 38
1 0,29 7,38 0,34 1,92 2,42 5,96 14,42 3,27 1,35 0,23 41
22 0,15 7,55 0,50- 1,86 1,38 6,68 12,56 2,87 1,53 0,23 44
17 0,19 7,67 0,45 1,91 2,06 6,62 13,64 3,04 1,48 0,22 39
16 0,32 8,18 0,30 2,05 2,75 6,33 17,42 3,63 1,32 0,21 56
7 0,17 8,62 0,45 2,02 2,13 7,49 15,95 3,24 1,52 0,20 55
19 0,20 9,79 0,40 2,19 2,50 8,35 20,88 3,74 1,50 0,18 52
25 0,26 9,73 0,33 2,23 2,86 8,05 23,02 4,04 1,41 0,18 52
s 0,11 10,16 0,56 2,13 1,89 9,29 17,56 3,21 1,70 0,18 62
29 0,04 19,32 0,71 2,62 1,65 18,68 30,75 3,70 2,24 0,10 54
20 0,03 21,99 0,72 2,72 1,64 21,35 35,01 3,86 2,35 0,11 64
21 0,16 22,70 0,36 3,16 4,03 19,67 79,27 6,84 1,70 0,09 79
ECH. K r v €s X/Y Y/Z X/Z % Matrice
X Y Z
GD 1 0,08 11,84 0,61 2,24 1,79 11,05 19,81 3,29 1,83 0,17 56
GD 2 0,04 11,39 0,77 2,10 1,37 11,02 15,14 2,75 2,00 0,17 60
GD 3 0,38 5,97 0,28 1,71 2,37 4,60 10,90 2,95 1,25 0,26 36
GD 4 0,13 4,63 0,61 1,34 1,42 4,21 5,98 2,04 1,43 0,35 40
GD ;5 0,36 5,57 0,30 1,65 2,23 4,61 9,81 2,82 1,26 0,28 46
GD 6 0,27 ,29 0,35 1,90 2,35 5,94 13,96 3,20 1,36 0,22 $3
GD 7 0,27 6,08 0,37 1,69 2,08 5,00 10,40 2,78 1,34 0,26
GD 8 0,02 4,93 0,90 1,32 1,08 4,85 5425 1,78 1,64 0,35 36
GC ila 0,04 2,75 0,33 0,88 1,50 2,25 3,38 1,72 14 0,51 10
GAMSB | 0,36 9,61 0,26 2,27 3,26 7,35 23,95 4,27 1,31 0,17
LD 1 0,56 7,01 0,16 1,95 3,20 4,91 15,70 3,69 LL,I§ 0,24 50
LD 2 0,02 3,64 0,94 1,06 1,04 3,60 3,75 1,57 1,51 0,42 20
LD 3 0,27 3,79 0,43 1,19 1,59 3,20 5,10 2,01 1,26 0,40 29
LD 4 0,60 7,40 0,14 2,01 3,40 §,00 17,00 3,87 1,13 0,22 56
LD s 0,65 5,18 0,13 1,58 2,65 3,53 %35 2,91 1,10 0,32 47
LD 6 0,10 3,14 0,73 0,96 1,19 2,95 3,50 1,60 1,36 0,46 28
LD 7 0,53 3,58 0,21 1,16 1,90 2,68 §,10 2,13 1,12 0,41
LD 8 0,60 2,60 0,19 0,83 1,60 2,00 3,20 1,72 1,07 0,54 21
LD o 0,42 8,90 0,22 2,20 3,38 6,55 21,94 4,19 1,25 0,20 52
LD 10 0,62 7,68 0,13 2,06 1,55 §513 18,20 4,01 1,13 0,22 57
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I1.1

I1 Analyses chimiques roches totales
(éléments majeurs et traces, terres rares)

Les techniques analytiques par fluorescence X et dilution isotopique sont
développées dans la thé&se d'Hervé Martin (1985, annexe I : techniques analytiques) et
l'analyse par activation neutronique instrumentale est exposée dans lathése d'Yvon Georget
(1986, annexe I : méthodes d'analyse). Seules les précisions des mesures pour les divers
dléments sont rappelées ci-dessous

Eléments majeurs et traces en fluorescence X

La plus grande partie des analyses a &té effectuée 3 Rennes par M. Le Coz et M.
Lemoine. Les &chantillons Aar I, 2, 3, 4 et AcIIIc,b,h ont &té analysés 3 St Etienne.

Précision analytique

A v e e

)

oxyde | Sio, ALO, | Fej0, MnO cao Na,0 %,0 Ti0, ?,0,
Précision 2 % 3% 3 3 2 % 33 2% 2% 10 %
Nb 2r b4 34 Rb Co v Ni Ba
Teneurs | g 4 5% A R 3 s 54 54 5 3
> 20ppm ’
Teneurs |, 4 0% | 109 10 % 10 | 104
< 20ppm

Terres rares analys@es par dilution isotopique :

Les dosages ont &té effectuds au C.A.E.S.S. de Rennes avec la collaboration de J.
Bernard-Griffiths.

Précision analytique

Elément La Ca Nd Sm Eu Gd by Ex ¥b

préctaion| 3% 2% 213 23 2% 3% 2% 2y 2%

Traces et terres rares en activation neutronique

Les analyses ont &té obtenues au laboratoire Pierre Sie, groupe des sciences de
la terre, Saclay (CEA CEN, Gif sur Yvette) avec la collaboration de Y. Georget.

Précision analytique

£lément Th Ir 1f Ta Ba Sr Cs Rb NaZO Sb Cr
Précision 3% 7% 3% 2% 3% 6 % 2% 2% 2% < 1% 10 %
€lément Co Ni Se FeZD} La Ce Eu Tb Sm Yb Lu
Précision 4 % 8% 2% 3 1% 2% 7% 4 % 2% 6 % 11 %




I1.2

Fepn e ———

YT B ey o

Analyses chimiques d'éléments majeurs dans le granite de Fibbia (€s : intensité de
déformation finie) (col du Gothard).
N-Ech Ge 2a Gec 2b Ge 2¢ Gcad | Gcz2e Ge 2f Ge 2g Ge sa Ge s¢ Ge 5d Ges ¢ Ge sf
N° Ana 7767 7668 7669 7670 7671 7672 7673 8046 4048 8049 8050 8051
Es 0,80 0,95 1,05 1,30 1,55 1,45 1,40 0,30 1,0 1,5 1,45 310
SiO2. 72,06 72,21 7297 72,54 72,44 71,41 72,79 72,36 72,21 70,96 70,94 69,20
Al203 15,28 14,91 14,35 14,78 14,29 14,28 13,93 13,67 13,81 13,97 14,49 14,89
Fe203 1,94 2,02 2,11 2,05 2,12 2,52 2,07 2,22 2,11 2,19 2,21 2,53
MnO 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,05 0,07 0,03 0,07 0,06 0,08
MgO 0,40 0,43 0,44 0,44 0,50 0,57 0,41 0,48 0,41 0,52 0,50 0,55
Ca0 1,52 1,56 1,61 1,63 1,47 1,63 1,51 1,68 1,56 1,70 1,66 1,62
Naz0 3,58 3,67 3,65 3,76 3,60 3,91 3,77 3,14 313 3,22 3,67 4,15
K20 4,45 4,69 4,23 4,34 4,26 4,10 430 429 4,59 429 4145 424l
TiO2 0,20 0,22 0,22 0,22 0,23 0,27 0,22 0,24 0,23 0,24 0,24 0,25
P20s 0,06 0,05 0,06 0,06 0,05 0,07 0,05 0,09 0,09 0,09 0,10 0,09
P.F. 0,43 0,47 0,50 0,54 0,82 0,78 0,63 0,49 0,47 0,55 0,62 0,49
Total 99,98 100,29 100,20 100,42 99,84 99,59 99,73 98,74 98,64 97,80 98,94 98,26
Analyses chimiques d'éléments majeurs dans le granite de 1'Aar (€s intensité de
déformation finie) (Ac IIT : zone G).
N*Ech. A6 A7 A8 Arr Ac il a Ac Illm | Ac Wi Ac i Ac Illb | Aclllc { Ac lllh
N°Ana. 6676 6677 6678 6680 7292 7304 7297 7300 7293 7294 7299
€s 0,8 1,3 2,65 s 0,2 © 1,95 2,8 33 34 3.3 3,3
SiO2 76,75 75:30 75,85 75,02 74140 74,73 72,14 77,15 71,03 73,65 70,31
Al203 12,73 12,35 12,88 13,21 13,19 13,61 13,79 12,22 14,80 13,56 14,01
FeOQ 1,18 1,63 1,37 1,59 1,66 1,99 2,05 1,14 1,89 1,67 1,97
MnO 0,02 0,03 0,03 0,04 0,04 0,05 0,04 0,02 0,04 0,04 0103
MgO 0,23 0,30 0,44 0,39 0,40 0,41 0,50 0,23 0,30 0,38 )OIl
Ca0 0,14 0,25 0,21 0,21 0,67 0,60 0,66 0,43 0,68 0,46 0,49
Naz20 4,01 3,87 3,48 3,61 3,49 3,91 3,04 2,28 3,22 2,84 1,94
K20 4,26 4,30 474 4,57 478 4,93 5,40 6,01 6,52 6,59 7,85
TiO2 0,14 0,19 0,16 0,19 0,21 0,24 0,25 0,15 0,23 0,22 0,23
.P205 0,01 0,04 0,03 0,03 0,04 0,04 0,04 0,01 0,07 0,08 0,02
PF 0,43 0,32 0,56 0,56 0,37 0,43 0,43 0,39 0,69 0,46 0,84
Total 99,90 98,78 99475 99,42 99,21 100,94 98,99 100,01 99,47 100,25 99,02
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N*Ech. Ac la Ac b Ac lc Ac id Ac le Ac it Ac lg Ac lh Ac li Ac | Ac IGD
N°® Ana. 7228 7229 7230 7231 7232 7233 7234 7238 7225bis | 7262 7227
Es 1,2 [ 1,9 2,6 2,4 2,4 2,4 2,7 2,8 3,3 0,9
SiO2 65,26 66,64 66,18 67,81 66,72 66,61 66,91 66,73 69,02 66,33 67,31
Al203 16,46 16,22 15,56 15,82 15,83 15,48 15,93 15,78 15,02 15,81 15,23
Fe203* 3,75 3,89 3,84 3,64 4,01 3,69 3,76 3,64 3,79 3159 4,05
MnO 0,08 0,08 0,08 0,06 0,08 0,08 0,07 0,08 0,08 0,06 0,11
MgO 0,99 1,03 1,38 1,77 1,25 1,21 1,45 1L,75 1,74 2,69 1,08
Ca0 2,88 2,76 1,98 1,22 2,53 1,93 1,66 0,63 0,45 0,44 2,58
Naz20 5,22 479 462 4,97 4,72 5:34 5,07 4,63 4,48 4,27 459
K20 3,47 3,51 3,86 3,26 3,37 3,01 2,94 3199 372 3,96 3143
TiOz2 0,67 0,58 0,57 0,58 0,62 0,56 0,59 0,61 0,59 0,55 0,60
P20s 0,15 o,I5$ 0,14 0,13 0,I§ 0,13 0,13 O,I5 0,14 0,13 0,14
P.F. 0,74 0,85 0,90 1,05 0,86 0,88 1,21 1,12 1,15 1,42 0,68
Total 99,67 | 100,50 99,11 100,31 100,14 98,92 99,72 99,11 100,18 99,25 99,82
Nb 22 22 22 27 23 25 33 28 38 20 34
Zr 307 326 333 299 360 317 326 333 340 310 322
Y 36 36 38 44 41 54 62 35 80 46 45
St 309 308 259 248 300 280 348 128 127 93 243
Rb 117 128 139 1s1 131 155 124 178 165 160 169
Co 7 7 6 6 7 6 [ [ 5 6 6
v 46 46 46 41 46 43 46 46 38 53 44
Ni ¢} o 2 o] 0 [+] 1 1 1 [ 2
Cr Ir 9 12 10 11 11 It 9 11 6 13
Ba 1103 1131 1127 943 1086 916 1309 1032 793 1091 950
N° Ech.| Ac lla Ac llb Ac llc Ac Iid Ac lle Ac UIf Ac lig Ac lh

N° Ana.| 7326 7255 7256 7257 7258 7259 7260 7261

g 0,8 1,0 1,4 1,5 2,5 3,0 31 31

Si0z2 64,42 63,37 65,30 64,50 64,39 66,40 65,68 63,63

Al203 16,25 16,80 16,38 16,13 16,34 15,86 16,41 16,89

Fe203 4,43 4525 4,05 4,34 4,50 4,11 4,03 4,43

MnO 0,09 0,09 0,08 0,09 0,08 0,07 0,07 0,08

MgO 1,21 1,18 1,11 1,27 1,56 1,93 2,56 2,37

Ca0 3,17 3,16 2,08 3,07 2,70 0,80 0,96 1,25

Naz0 4,78 5047 5109 4,87 5137 5131 432 4,31

K20 3,09 2,90 2,93 3,08 2,59 3,04 3,80 3,86

TiO2 0,68 0,64 0,61 0,66 0,69 0,64 0,63 0,71

P20s 0,17 0,16 0,16 0,18 0,17 0,16 0,16 0,18

P.F. 0,83 1,02 1,01 It 1,15 1,46 1,40 1,54

" Total | 99,01 99,54 99,70 99,30 | 99,54 99,78 100,02 9925

Nb 21 20 21 21 27 22 22 25

Zr 313 320 341 34 378 351 343 369

Y 40 38 39 42 51 39 40 46

Sc 336 348 341 333 342 133 184 196

Rb 120 115 100 140 125 135 15§ 161

Co 1 o] 1 o 1 I 5 4

v 46 39 41 40 43 40 47 56

Ni 5 $ 4 4 9 1 6 3

Cr 13 5 13 10 9 5 8 3

Ba 1042 1087 1228 1078 879 766 1157 1254

Analyses chimiques d'éléments majeurs et traces dans la granodiorite du Grimsel €s
incensité de déformation finie; Ac I : zone C; Ac II : zome B).
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Analyses chimiques d'éléments majeurs et traces dans la granodiorite du Grimsel (€s

intensité@ de déformation finie; AD et A : zone A).

W'Ech A4 AD 3 AD 1¢ As AD 25 AD 22 AD 16 A 18 AD 20 Ay A 19 AD 21 A 20 AD 233 B
N* Ana. 6681 7313 7253 6682 7364 7321 7360 6684 7361 6683 6685 7362 6686 7363 o
Es 0,70 0Hi 0 05 2,2 19 2,1 2,3 2,7 2,7 3 32 32 14 &
Si02 66,82 63,40 64,25 64,30 66,02 63,39 62,43 66,00 61,85 62,15 66,90 64,11 63,70 65,45
Al203 15,55 16,05 16,39 16,92 16,30 16,36 16,63 16,53 16,72 17,45 16,02 16,29 17,07 16,68 :
Fe203* 4,01 4,67 417 4,08 4,02 4154 4,65 455 453 4,68 3.72 4,50 3,89 3,77 e
MaO 0,08 0,09 0,08 0,08 0,08 0,10 0,09 0,07 0,08 0,07 0,05 0,08 0,05 0,06 K
MgO 0,97 1,2 1,16 0,08 1,09 1,28 1,77 2,19 2,20 1,95 1,68 1,97 2.89 2,60 13
Ca0 2,78 3,40 2,97 nis 3,04 3123 2,80 254 1,95 255 2,07 2,47 1,04 0,70
Naz0 432 479 5:24 5134 473 4,77 131 5,00 5,08 5,16 417 4,86 323 3,10
K20 323 3,02 3,19 2,90 3,15 2,02 2,76 2,91 3,26 3,14 3,08 3,04 4,80 4.84 e
TiO2 0,64 0,73 0,62 0,61 0,62 0,71 0,70 0,57 0,75 0,78 0,61 0,73 0,71 0,65 )
P20s 0,158 0,19 0,16 0,17 0,16 0,19 0,20 0,16 0,21 0,25 0,17 0,19 0,19 0,17
P.F. 0,51 0,71 1,03 0,80 0,80 0,91 1,36 0;95 1,50 1,12 1,21 1,21 1,60 1,74
Total 99,06 98,94 99,25 99,33 | 100,01 98,31 98,70 | 100,68 98,13 99,30 99,68 199,47 99,20 99,76
Nb 19 . 20 30 22 23 13 34
Zr 296 338 325 369 376 135 351
Y 38 37 45 49 41 22 38 r
Sr 308 326 346 417 231 304 72
Rb 14 48 (5t 134 144 182 264
Co [ 7 7 7 8 8 7
v st 45 48 55 6o S 52
Ni 3 t o o o I [}

Ce 2 ’ 13 13 1§ 7 10 9 =
Ba 1308 1140 1253 985 1244 1178 896 -

Analyses chimiques de terres rares (+ tantale) en activation neutronique dans la
granodiorite du Grimsel (zone A).

N°Ech. AD26 ADr13 ADz2 AD2s AD16 | AD29 AD2o ADz21 ADz23a

N"Ana. 7679 7313 7321 7364 7360 7682 7361 7362 7363
€s 0,2 1,1 1,9 2,2 2,I 2,6 2,7 3,2 3,4 -
Ta 3,25 1,10 327 1,99 1,84 1,45 1,53 474 2,36
La 42,1 42,9 47,6 49,9 64,0 46,7 43,5 55,6 41,5
Ce 83,8 88,2 92,6 100,3 124,5 98,4 82,6 117,6 76,0
Eu 1,68 1,94 1,83 1,68 1,89 1,39 1,76 2,00 [,09
Tb 1,57 1,07 I,I2 ILII 1,29 0,95 10 2,01 1,09
Sm [N 8t 7y41 7,86 8,21 9,47 7,52 8,11 11,06 7,74
Yb Si44 2,81 4146 3,57 3,95 2,81 3,23 7S 2,79
Lu 0,96 0,53 0,98 0,69 0,76 0,358 0,57 1,30 0,64
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Analyses de terres rares en dilution isotopique dans la granodiorite du Grimsel (zonme A).

N°Echantillon AD 13 AD 22 AD 21 AD 232
N°Analyse 7313 7321 7362 7363
La 42,81 46,24 33,50 40,61
Ce 98,43 116,00 92,20 81,12
Nd 42,29 44,80 45,17 34,27
Sm 8,38 8,10 10,02 7,02
Eu 1,80 I,74 1,76 1,21
Gd 7,40 6,87 9,52 6,00
Dy 6,44 6,16 10,83 5,49
Er 3,46 3,57 7,20 3,05
Yb 3,04 4,37 7,58 2,39
Lu - 0,81 - 0,44
Analyses chimiques complémentaires dans le massif de I'Aar (AD
Aar : granites et aplites).

¢ granodiorite du Grimsel;

N*Ech. AD 26 AD 27 AD 28| AD 29| Aar1: Aar 2 Aar 3 Aar 4
N*Ana. 7679 7680 7681 %82 7283 7284 7285 7286
Es 0,2 0,3 0,4 2,62 — - - -
Si02 63,73 65,52 65,25 66,39 74450 76,48 72,36 78,09
Al203 17,38 16,38 16,79 16,29 12,98 12,74 13,69 12,07
Fe203 3,96 4,12 4,15 3,54 1,65 1,35 2,14 0,94
MnO 0,08 0,09 0,08 0,06 0,21 0,21 9,39 0,13
MgO 1,13 1,12 1,05 2,65 0,04 0,03 0,07 0,03
Ca0 2,78 2,81 3,09 0,55 0,91 0,70 1,24 0,46
Na20 5,88 5134 4,92 4,23 3,99 3,50 425 3,25
K20 3,18 3,15 3,28 3,87 4,52 4,29 4,13 4,70
TiO2 0,59 0,65 0,63 0,69 0,01 0,04 0,02 0,00
P205 o,10 0,14 0,13 0,14 0,16 0,13 0,25 0,08
P.F. 0,85 0,90 0,63 1,50 0,56 0,47 0,66 0,43
Total 99,66 100,22 100,00 99,91 99,53 99,94 99,20 100,18
Nb 29 28 21 22

Zr 321 272 324 301

Y 60 47 39 37

St 293 284 340 83

Rb 189 158 126 154

Co 9 9 10 9

v 46 51 50 50

Ni 3 8 4 2

Cr

Ba 1219 100 1201 619

30 1 e e o e e
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COMPOSITION ISOTOPIQUE DU STRONTIUM

Les analyses ont ete effectuees au CAESS de Rennes par J.J. Peucat (Spectrometrie)

GRANITE DE L'AAR ET APLITES :

ECHANTILLONS Rb (ppm) Sr {ppm) 87Rb/eGSr 87s:/865r (*20m)
Roches non-deformees
7283 Aar 1 240 72,2 9,78 0,74643 (7)
7284 Aar 2 231 55,0 12,2 0,75617 (10)
7285 har 3 216 177 5,34 0,72798 (8)
7286 Aar 4 186 28,2 19,2 0,78532 (22)
7287 Aar S 194 22,1 25,3 0,79670 (7)
7288 Aar 6 244 90,2 7,85 0,73592 (6)
7289 RAar 7 276 23,2 34,8 0,8395 (2)
7290 Aar 8 241 31,8 22,1 0,7928 (8)
Zone deformee
7292 AC IIT a 209 79,5 7,61 0,73345 (10)
7293 AC IIIka 303 114 7,71 0,7398 (2)
7294 AC III ¢ 258 69,3 10,8 0,73966 (8)
7295 AC III 4 254 69,4 10,62 0,73936 (16)
7298 AC IIl g 263 78,3 9,76 0,73722 (13)
7299 AC III h 356 70,6 14,6 0,7438 (5)
7300 AC III i 220 53,2 12,0 0,74518 (11)
7305 AC III n 232 86,1 7,83 0,73381 (13)
7307 AC II1I p 227 114 5,77 0,73232 (9)

GRANODIORITE DU GRIMSEL (2ones A,B,C) :

ECHANTILLONS Rb (ppm) Sr (ppm) B7Rb/865r 87Sr/865r (+20m)
Roches non-deformees
7310 AC I GD 168 277 1,75 0,71309 (10)
7313 AD 13 115 399 0,84 0,70895 (8)
7326 AC II a 125 343 1,06 0,70937 (13)
Orthogneiss
6682 A 15 170 341 1,44 0,71151 (14)
7253 ap 11 191 344 1,60 0,71177 (10)
7254 AD 12 180 325 1,60 0,71124 (12)
7321 AD 22 166 350 1,37 0,71085 (11)
7324 AC II cd 106 359 0,858 0,70920 (8)
Ultramylonites
7323 AC IT fg 111 321 1,00 0,71123 (8)
7325 AC IT h 148 188 2,28 0,71095 (4)
7362 AD 21 135 401 0,97 0,71445 (13)
7363 AD 23a 241 71,8 8,97 0,72203 (13)
7361 AD 20 144 234 1,8 0,71039 (5)
6686 A 20 212 138 4,4 0,71419 (9)
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III Analyses chimiques de minéraux et formules structurales

Méthode analytique

Microsonde
Brest (Ifremer)
analysé est
temps de comptage

glectronique

sur une microsgnd
de 1'ordre de | um™.

les analyses chimiques de minéraux ont &té réalisées &
e 8lectronique automatisée de marque Camebax. Le volume
Les caractéristiques de 1'appareil sont les suivantes
: 6 secondes (15 Kv - 15 mA). Les concentrations inférieures i 0.2 % ne
sont pas considérdes comme significatives. Les teneurs en fluides ne sont pas analysées.

Plagioclases
Echantillon AC lla AC lla AC lla AC Iid AC Iid AC lig
Locus Cocur Périphérie Bandes Coeur Périphéric Bandes
% Oxydes 12 ana. 2 ana. 6 ana. 2 ana. 28 ana. 12 ana.
{ccact-type) ;
Si02 62,480 (0.72) 65,720 (1,20} 67,450  (0.33) 65,540  (0,16) 68,120 (0,83) 67,740  (0,45)
Al203 23,360  (0,45) 21,820 (0,26) 20,260  (0,24) 21,370 (0,28) 20,500 (0,50} 20,330  (0,21)
TiO2 o,0r0  {0,02) 0,000 - 0,000 - 0,000 - 0,020 {0,03) o,010 (o,01)
Cr203 0,030 (0,05) 0,000 - 0,000 - 0,000 - 0,000 - 0,040 {(0,04)
MgO 0,020 (0,02) 0,010 (0,01 0,030 (0,02} 0,000 - 0,20 (0,05) 0,020 (0,02)
FeO o,110  {0,07) 6,000 - o,010 (o,01) 0,200 (0,15) 0,040 {0,06) 0,030 (0,03)
MnO 0,040 {0,04) 0,000 - 0,000 - 0,030 (0,02) 0,000 - 0,000 -
Ca0 4,610  (0,48) 2,560 (0,64) 0,810 (0,22) 2,410  (0,08) 0,560 (0,32) 0,380 (o,14)
Naz20 9,000  (0,49) 9,300 (0,78) 11,000 (0,35) 10,520  (0,09) 10,950  (0,39) 11,320 {0,32)
K20 0,230 (0,12} 0,120 (0,03) o,130 (0,08) o,140 (0,04) o,130 f{o,21) 0,080 (0,03)
Somme 99,980 99,530 99,690 100,210 100,340 99,950
Norm. 8 oxyg.
Si 2,771 2,801 2,958 2,882 2.964 2,062
Al 1,221 1,131 1,048 1,108 1,051 1,048 i
Ti 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001 0,000
Cr 0,001 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001 ;
Mg 0,001 0,001 0,002 0,000 0,001 0,001 :
Fe 0,004 0,000 0,000 0,007 0,001 0,001 !
Mn 0,002 0,000 0,000 0,001 0,000 0,000
Ca 0,219 0,121 0,038 0,114 0,026 0,018
Na 0,782 0,793 0,936 0,897 0,924 0,960
K 6,013 0,007 0,007 0,008 0,007 0,004
Somme 5,015 4,943 4,989 5,017 4,975 4,995
An % 21,88 13,24 1,90 11,28 2,74 1,84
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[11.2

Analyses de feldspaths potassiques
Coeur : 10 analyses N® ANALYSE : 1 i
H
N® LAME MINCE : AD1Z "
% POIDS D*OXYDES %MOLECULAIRE
5i02 : 043, 480 ) 1,056
Al1203 : Q18.4730 0.181
Tio2 H 000, 000 0. 000 :
Cr203 : 0Q0. 010 Q. 000 r
MgO : 0d0.010 0. 000
FeQ H Q0. 000 G000
MnQO : 0d0.010 0.000
Ca0 H OO0, 000 Q. 000
NaZz0 : 0Q0. 9370 0.016
K2 H 015,560 0.165
-
SOMME : 098. 490 1.419 %
NORM. 8 QOXYGEMES
Si : 2.979 '
Al : 1.020 -
Ti H 0.000 [
Cr H 0. Q00 .
Mg : 0.001
Fe : G000
Mn H 0. 000
Ca H Q. 000
Na : 0.090
K : 0.932
—
SOMME : 005,022
Périphérie : 3 analyses.
% POIDS D°"CXYDES AMOLECULAIRE
Sig2 : 068, 490 1.140
Al1203 : 019.270 0.189
Tio2 : 000, 000 0,000
Cr203 : 000, 060 QL OO0 ~
Mg0 : 000,010 0,000 B
FelO H QGO ., OO0 QL O00
MrO : 000. 020 0.000
€ao : Q0D &40 a.011
NaZz0 : 010.770 0.174
K20 : QOO0 . 060 0.Q01
SOMME H 099,320 1.516
NORM. 8 OXYGENES
Si : F.005
Al : 0.997 -
Ti : 0. Q00
Cr : 0,002
Mg B Q.001
Fe : . 000
Mn : 0.001
Ca : 0. QZ0
Na H 0.916
K : O, 003

SOMME : 004,935



Formules

structurales

de

I11.3

biotites par différencs

FORMULES STRUCTURALES DE RIQTITES

N°® ANALYSE H

N*® LAME MINCE

§i02
A1203
Ti02
Cr203
Mgo
FeOt
MnQ
Cal
Na20 .

w2

SOMME

Si H
Al IV H
Al VI H
Ti
cr
Mg
Fe
Mn
Ca
Na
K

SOMME H
CHARGE t

Si

Al v
Al VI
Ti

Cr

Mg

Fe

Hn

Ca

Na

K

SOMME
CHARGE

FORMULES

N® ANALYSE H

N° LAME MINCE

Sio2 :
Al1Z203 :
Ti02 :
Cr203 :
Mgo

FeQ« :
MnQ :
Ca0 :
NaZlo B
K20 H

SOMME

Si :
Al v s
al vy :
Ti

Cr

Hg

Fe

Mn

Ca

Na

L3

sSommE
CHARGE

Ca

SOMME
CHARGE

1
AD 13
% POIDS D°OXYDRES

37.000
14.4600
01.900
0. 03D
08.390
21.870
00.390
00.010
Q0. 100
09.760

96.250

NORM. 11 OXYGENES

2.826
1.174
0.321
0. 109
0.092
.978
1.397
0.023
0.001
0,015
0.9351

7.799
22.000

NORM. 7 CATIONS+T{

2.8350
1.130
0.338
0.110
0.002
0.986
1.409
0.023
0. 001
0.013
0,939

AD 20
7% POIDS D’OXYDES

37.320
17110
01,820
0.«
11.320
13. 360
20.330
00, 000
00. 060
09.970

96.120

NORM. 11 OXYGENES

NORM. 7 CATIONS-T{

2.830
1.170
0.3250
@09t
0.001
1.279
1.177
0,021
0. 000
0. 002
0. 94648

7.892
22,164

ZMOLECULAIRE

0.616
0.163

0. 104

1.471

NORM. 7 CATIONS

2.89s8
1.104
0.427
0.112
0,002
1.002
1.431
0.026
0.001
0.01%
0.974

7.999

22.340

NORM. 7 CATIONS+Ti+Alxc

2.789
1.211
0.283
9. 108
0.002
0.9&35
1.378
0.023
0.001
0.019
D.939

7.693
21.708

STRUCTURALES DE BIQTITES

ZMOLECULAIRE

0.&671
0,188
o.018
Q.Q00
0.281
0.258
0.00S
9,000
0.001
0,104

1.438

NORM. 7 CATIONS

2.883
1.137
.31
0,007
0.001
1,274
1.191

NORM. 7 CATIONS+Ti+Alxc

2.780

ural types de normalisation {n° Analyse
correspond aux biotites primaires (1) ou biotites secondaires (2)).

FORMULES STRUCTURALES DE &IQTITES

N® ANALYSE :

N* LAFME MINCE :

5102
A1203
Tig2
Cr203 :
Mg0 3
FeQs :
falylo} H
ca0 3

Na20
K20

SOMME :

Si :
Al 1V
al vl
Ti
Cr
Hg
Fe
Mn
Ca 1
Na £
3 1

SOMME :
CHARGE H

Si
Al IV
Al VI
Ti
Cr
Hg
Fe
na
Ca
Na
.4

SOMME
CHARGE

13

% POIDS D"OXYDES

36. 400
16,860
01,770
00,010
09, as0
22. 4600
00. 430
00010
00.080
09,740

946,290

NORM. 11 OXYGENES

7.826
22.000

NORM. 7 CATIONS+Ti

2.809
1.191
0.343
0.103
0.00¢
Q.973
1.450
0.028
0.001
Q.02
0.%9561

7.871
22.138

ZMOLECULATRE

0.5604
0. 1463
0.022
Q.00
0.210
2.313
0.008
0,000
0.001
0.104a

1.427

NORM. 7 CATIONS

2.8351
1.149
0. 408
0. 104
0.001
0.988
1.471
€.02%
Q.001
0.012
0.9735

7.988
22.3357

NORM. 7 CATIONS+Ti+Alxc

2.7561

1.239
0.289
0.101

0.001

0.93%4
1.425
Q0.028
C.001
0,012
0,943

7.736
21.748

FORMULES STRUCTURALES DE PIOTITES

N°® ANALYSE

N° LAME MINCE

$i02
A1203
Tio2
Cr203

FeQx

Si
Al IV
Al VI
Ti
Cr
Mg
Fe
Mn
Ca
Na
w

SOMME
CHARGE

Al LV
Al VI

SOMME
CHARGE

% POIDS D’OXYDES

37.4350
16,210
01.3550
0, O30
12,010
18,310
Q0.320
00, Gou
00, 060
9. 900

93.860

NORM. 11 OXYGENES

2.825
1.175
0.267

NORM. 7 CATIONS+Ti

2.037
1.163
©.284

ZMOLECULAILIRE

0.623
D.137
0.019
0. Q0
0.298
0,253
0.005
[ Txla)
0.001

(LB T

1.485

NORM. 7 CATIONS

2.872
1.127
0,339
0,687
0.002
1.373
1.17S
002
Q. 000
0,009
0.969

7.978

22.372

NORM. 7 CATIONS+Ti+Alxc

2.799
1.201
0.228
0.087
0.00T
1.328
1.183
P
0. 00
Q009
©.744

7.7273
21.798




ITI.4 .

FORMULES STRUCTURALES DE BIOTITES FORMULES STRUCTURALES DE BIOTITES 1
N* ANALYSE : ot N* ANALYSE 2
N* LAME MINCE : AC LT a N° LAME MINCE : AC I a .
% POIDS D’QOXYDES %MOLECULAIRE % POLIDS D’GXYDES %MOLECULA [RE
sSioz? : 36. 640 0.610 siQ2 3 36.430 0.406 :
Aa1203 ' 156.130 ¢.1%8 A1203 ' 16.410 0.161 i
Ti02 t 02.000 0.02% Tioz : 01.800 0.027F, |
Cr203 : 00, 150 . 001 €r203 : 00.020 12
Mgo : 08,25 .212 Mg0 3 ggugo :
FeOx : 21,900 Q. 303 FeQs : jrfall l“') ;
MnO : 00.460 0.008 Mo : 00. 390 Y
Ca0 : QO , O30 Q. 001 Cal : [alh PR 5] H
Na20 : 00, 120 0,002 NazZ0 : 0. 080 i
K20 : 09. 800 . 102 k20 : 09.760 i
SOMME : 95,380 1,422 SOMME : 95.310 1.318
NORM. 11 OXYGENES NORM. 7 CATIONS NORM. 11 OXYGENES " MORM. 7 CATIONS
.
St : 2.824 2.891 St : 2.a17 2.883 :
Al v : 1.176 1.109 :: \I,\; 1 é-lElif 'l):l':
: el .39 : .313 BESY
n , olita i1 T : 01103 ol 107
cr : 0.009 0.009 Cr : ;"-:-:'0: 0.0t
Hg : 0.982 1,005 Mg : 0. Af_
Fe : 1.412 . 1.845 Fa ' (l)-o:-v
Ha : 0.030 T 0.031 An ' o 'Sf
Ca : 0.002 0.003 5" : hopeed
Na : 0.018 0.018 2 : o %8s
3 : 0.944 0.966 K : $96= i
. < SOMME ' 7.817 7.998 N
g : o 7. CHARGE : 22.000 22,311 ;
CHARGE : 22.000 22.518 <z. i
i
NORM. 7 CATIONSTi NORM. 7 CATIONS*Ti+Alxe NORM. 7 CATIONS+Ti NORM. 7 CATIQNS+Ti+Al:xc
Si : 2.842 2.789 g‘ v : f-?z‘l’ :
Al IV : 1.1%8 1.211 11 : o ey
at vt : 0.318 0.237 ?_1 vI : el
Ti : 0.117 0. 1153 L : 0001 -
cr : 0.009 0.009 cr : oo
Mg : 0.989 0.970 :9 : oA
Fe s 1.821 1.374 2 «'.("‘.5
Mn : 0. 030 Hn : é'ésl
Ca : 0.002 0.002 Ca ; o ate
Na : 0.018 0.0t8 Na : o 97e
K : 0.950 0.932 K : -
sarmg : 7.854 i 7.707 SanrME e ?;E
CHARGE : 22.143 21.729 CHARGE : 22.172
FORMULES STRUCTURALES D€ FIOTITES FORMULES STRUCTURALES DE DIQTITES
N* ANGLYSE : 1
N* ANALYSE r 2
N* LAME MINCE :
AC It d N°® LAME MINCE : AC Il d
* FOIDS DroxXvoEs #MOLECULATRE % FOIDS D' OXYDES %MOLECULA IRE
SiQ2 H 36.750 0.612
=03 . o <612 si02 : T6.352 .404
‘;: ag" : é? ng g-cl)fg a1203 : Yo 930 g. ?zs
Cr203 : Ol. 610 020 Tig2 . 01.3590 0.020 -
b 3 '{,3‘532 223'7' Cr203 : 2. 060 [
:eg! 21.2a0 0.29s :23, 2?-13 35;; -
n - : 21, .2
ca0 DI 0.na7 Mn0 : 00.390 0.507
Na2 o0. 020 0. 000 Cao : V0. 010 0. 000
Kfso c_uq).oq-_; 0.001 Na20 : 00. 100 0. 00n
- ) 7. 680 0.103 K20 : 09. 830 a. 103
SoMmE : 95. 180 1.a12 SaMME : 9%, 140 1,412
NORM. 11 OXYGENES NORM. 7 CATIONS NORM. 11 OXYGENES NORM. 7 CATIONS
:: " : 2.832 2.906 si ' 2.808 2.849
ALt . 1-168 . 094 Al 1v ' 1.19a
A st : 0.369 0.483 AL vt : 0.338
! : 9. 093 0, 098 Ti : 0,092
cr : 0.001 0.001 cr ' 0.004
:q : 9. 958 0.983 Ma . o 990
- : 1. 567 1.403 Fe : 1.289
Mn : 0.0532 0.0 Ma N .
Ca : 0.002 0.1 Ca .
fa : 0.013 0,014 Ma .
" : 0.93%2 . 0.978 ¥ .
SorME : 7.788 7.992
e i - 992 SQMME : 7.
CHARGE : 22.000 22.%7% CHARGE . an 33'; ,Z'ZEZ
MORM. 7 CaT i :
CATIONS+T§ NORM. 7 CATIONS«Ti+Alxc NOFS. 7 CATICNS=T: NORM. 7 CATIONS=Ti~Alic
At : 87 2791 Si : 2.831
| : 1. 133 Al v 1,149
&L Vi s o, 452 tots
Ti : “94 Al VI : 0.257
c: . 0-0%4 Ti ' . 093
: 0.001 o ! 5
:q : 0.969 rg : ﬁ‘-g'a-?
Fe : 1.38s Fo : 1. 402
~Mn H 0,032 Mo . 5 (‘,‘:
Ca : 0.002 ca : o'Fv')‘I
Na : YA : .0
b . g.;uf Ma ' G.aLs
’ -7e3 K : 0,958
SOMmE :
CHARGE : o ?.3,: SonnE : 7.88% 7.718
22.2 CHARGE : 22,197 21.732




1.5

FORMULES STRUCTURALES DE EIOTITES

N* ANALYSE

N® LAME MINCE

§i02 :
AL203 :
Tio2 :
Cr203
g
FeQx
MnO
Ca0
Na20
K20

SOMME H

Si B
Al IV
Al VI
Ti
Ce
Hg
Fe
Mo
Ca
Na
L4

SQmMME
CHARGE

al IV
Al Vi1

0
L

SOMME
CHARGE

AC 11 g

% POIDS D’OXYDES

01.310
Q.20
12.330
16.200
U, 400

00,020
0L 080
09.260

93.230

NORM.' 11 OXYGENES

2.a17
1.183
0.350
0.073
0.001
1.390
1.030
0.026
T Q.o02
0,012
0.094

7.789
22.000

NORM. 7 CATIONS+Ti

2.833
1.163
0.587
Q.73
0.001
1.399
1.037
0.028
0.002
n.012
0.899

7.838

22,138

ZMOLECULAIRE

0.420
0.170

[« Ts 1)
0.Q01
0.098

1.444

NORM, 7 CATIONS

2.863
1,135
0.435
0.078
0.001
1.414
1.048
0.024
0.002
0.012
0.909

7.923

22.377

NORM. 7 CATIONS+Ti+Alxc

2.790
1.210
0.319
0.074
0.001
1.377
1.020
0,028
0.002
0.012
©0.6885

7.71%
21.792




IT1.6

Formules structurales de micas blancs par différents types de normalisation.

FORMULES STRUCTURALES DE MICAS BLANCS FORMULES STRUCTURALES DE MJCAS PLANCS

N* ANALYSE ] 1 N°® ANALYSE.. 1
N* LAME MINCE : ACII d N* LAME MINCE : ACIl g

P . “%MOLECULAIRE
% PQIDS D" OXYDES %MOLECULAIRE * POIDS DOXYDES °
. sioz ' 47.980 0.798
sioz . 57.559 0.7‘7: MZSS . 29. 980 0.294
Al203 : 30.760 9.302 Ti02 . 00, 190 0.002
T102 : 0e. 170 0.002 cr203 : 00.000 : ©.000
cr203 : 00,010 ¢. 000 ool N 02. 640 0.06%
Mgo : ©2.1590 0.033 Fgo: . 62,580 0.038
FeOt : 03.730 0,052 MAO . 00. 080 0.001
MnO : ©0. 040 0.001 ca0 ' 00, GO0 ©. 000
ca0 ' 00. 000 0.000 Na20 ' 00. 180 0.003
Naz20 t 00. 190 0.003 ppet . 16,420 ¢.111
©20 : 10.570 0.112 Kz0 ! o
L3111
SOMME : 95,290 ' 1.318 SOMME t 94.030 !
. NORM. XYGENES
NORM., 11! OXYGENES . 1o
- - Si 1 3,253
si : 3.210 a1 v : 0.747
Al 1V 3 0. 790 a1l VI N 1.649
Al VI B 1.6354 Ti : 0.010
Ty ' 0. 009 cr : 0. 000
cr : 0.001 : ng : 0.247
Mg : c:.:xe Fe N 0.146
Fe : 0.210 MA 3 0. 003
Me : 0.003 Ca ' 0.000
Ca : 0.000 Na ' 0.024
Na : 0.025 K : 0.901
® : 0.909
SaMME s 7.002
SOMME B 7.028 CHARGE : 22.000
CHARGE : 22. 000
. NORM, & ATIONS NORM. &  CATIONS+Ti
NORM. &  CATIONS NORM. & CATIONS+Ti OR ¢
. : 3.212 3.207
st : 3. 182 3.157 N : o.788 0.753
Al IV ' 0.838 0.843 At vi . 1.578 1269
Al VI : 1.568 1.560 i . 0.010 0.010
TS ] 0,008 0.008 cr N 0.000 0.000
Cr : 0.(701 g : L2863 0.2&3
Mg : 0,212 Fe . 0.144 0.184
Fe : -207 " . 0. 005 0. 005
nn : 0.003 Ca . 0.000 0. 000
Ca . o.ogo Na s 0.023 0.023
Na s 0.024 K : 0.890 © 0.889
¥ . 0.894
soMmE ' 6.913 4. 902
sonne : 8- 707 CHARGE : 21,722 21,688
CHARGE : 21.636
FORMULES STRUCTURALES DE MICAS BLANCS FORMULES STRUCTURALES DE MICAS BLANCS
N°® ANALYSE : 1 N* ANALYSE ' 1
N* LAME MINCE : AD 20 N® LAME MINCE :+ AD 23 a
% POIDS D’OXYDES %MOLECULAIRE % POIDS D”OXYDES ZMOLECULAIRE
sioz : 47.4670 0.793 s102 : 48. 930 o.814
A1203 : 30. 130 ©.296 a1z703 : 29.1%0 0.286
Ti02 : ©0. 220 0.003 Tig2 ' 00.310 0.004
Cr203 : G0, 000 0. Q0O Crz0o3 s [T 0.000
MgQ : 2. 23 0.056 Mgo . 02,630 0.066
FeOx : 03,230 0.04% FeQr : 048,030 0,038
MnO : 00.0%0 0. 001 MnQ : 00.020 0. 000
Ca0 H 00, Q00 G000 Ca0 B Q0. 000 Q.000
NaZ0 : 00. 210 0.003 NaZ0 : 00. 140 0.002
K20 : 10. 690 0.113 K20 : 10,4680 0.113
SOMME : 94.430 1.310 SOMME : 9%.910 1.342
NORM. 11 OXYGENES NORM. 11 OXYGENES
3.233 St . 3.279
: 0.765 Al IV : 0.721
H 1.646 Al VI b 1.381
H [N <3 Y Ti H 0. 018
' 0. 000 cr : 0.000
: a.228 Mg : 0,265
: Fe : 0.226
. Ma : 0. 001
s Ca : 0. 000
: Na * 2.018
s K : 0.913
SOMME : 7.025 SomME : 7.020
CHARGE H 22.000 CHARGE : 22,000
NORM. &6  CATIONS NORM. &  CATIONS+T§ NORM. &  CATIONS NORM. &  CATIONS+Ti
Si : 3.197 3.192 St H 3.231 3.223
Al 1v H 0,803 0.808 Al 1V s 0.769 5;;;
al vi : 1.580 1.570 Al vI : 1.300 1.486
Ti : 0.011 0.011 Ti ' 0.013 0.01%
cr . 6. 000 0.000 cr s 0.000 ¢. 000
Mg : 0,225 6.224 Mg t . 261 0.240
Fe ' 0. 181 0.181 Fe : 0.223 0.222
Hn Lot 0,003 0.003 Mn 1 0,001 0,001
Ca : Q. 000 0.000 : Ca 1 0.000 0.000
Na s 0.027 0.027 Na B Q.018 G.018
K : 0.918 0.913 [ : 0. 900 0.897
SOMME : 5.942 6.929 SOMME ' 6.918 )
. R .92 . 5. 900
CHARGE : 21.742 21.702 CHARGE : 21.680 21.624
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I11.7

Formules structurales des mindraux accessoires.

FORMULES STRUCTURAILES DE CHLORITE FORMULES STRUCTURALES DE EFIDOTE
WY ANALYSBE H BAMDE H coME
N LAME MIMCE 1 ACIId : came
7% FOIDS D*OXYDES %MOLECULAIRE % FOIDS D7 OXYDES LHOLECULSTRE

: 026.780 0.446 H 03533.8

H 018.880 0,185 : 024.3

H Q0O0. 020 0. 000 H 000

B 000, 030 Q. 000 : 000

: O11.620 0.288 :

H 027.130 Q.406 H

: . 880 0.012 :

H QOO O, Q00 .

: . 080 0.001 .

: 00, 020 Q. 000 .
SOMME : 087.460 1,339 : OR7LETE

NORM. 28 OXYGENES MORM. 12.% 0OXYBEMES

31 : 5.788 :
Al H 4.811 :
Ti : 0.003 H
Cr : 0.003 H
Mg : 3.743 H
Fe : 5.269 :
M : 0.161¢ :
Ca H 0. Q00 :
Ma H 0.034 :
kL : Q. 006 H
SOMME : 019.820 : 008,137

FORMULES STRUCTURALES DE OFAQUES
MY ANALYSE H COrF

Mo LAME MIMNCE : comMe

% FOIDS D’OXYDES ZMOLECULAIRE
H 000,873 Q.013
. 0.3561
SOMME : nY2.170 1.315
MORM. & OXYGENES
: 0,044

SOMME H 04, 000
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41 tabl., 3 pl. (1985).
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(1.9-2.4 Ga). 324 p., 89 fig., 46 tabl., 11 pl. (1986).
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N°9 - Y. GEORGET - Nature et origine des granites peralumineux 2 cordiérite
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Résumé :

Cette these contribue a |'étude des transferts de matiere dans les
zones de cisaillement ductiles. Ce travail est essentiellement basé sur 1'étude
des variations géochimiques associées a la déformation des granitoides. Il a
pour but :

(1) La caractérisation de 1'état de référence,

(2) L'étude des variations géochimiques absolues en fonction de I'intensité
de déformation finie, :

(3) L'étude des conditions aux limites du systeme (systeme ouvert-fermé change-
ments de volume),

(4) La compréhension des processus de transfert dans les zones de cisaillement
(mécanismes de déformation, de transport...).

Dans la premiere partie, les généralités et la méthodologie propre

a cette étude sont développées. La seconde partie présente les résultats observés

dans les massifs de I'Aar et du Gothard de la maniére suivante :

(1) Les zones de cisaillement du granite de Fibbia (massif du Gothard), déformées
dans les conditions du facies amphibolite (500-550°-5 Kb), ne montrent pas
de mobilité géochimique au cours de la déformation.

(2) Les zones de cisaillement de la granodiorite du Grismel (massif de 1'Aar),
déformées dans les conditions du faciés schiste vert (450°-3-3,5 Kb) montrent
des variations chimiques dans les roches fortement déformées telles que
les teneurs en K20, MgO, Rb augmentent et Na20 et CaO, Sr diminuent.

(3) Ces variations sont directement correlées aux modifications minéralogiques
associées aux conditions métamorphiques synschisteuses.

(4) Les mobilités géochimiques, les variations minéralogiques, et le changement
progressif de structure des roches sont parfaitement correlés a l'intensité
de déformation finie quelle que soit 1'échelle considérée.

(s5) Les transferts de matiere associés a la mylonitisation s'effectuent de maniere
isovolumique.

Ces différents résultats font I'objet d'une discussion sur

les modalités des transferts de matiere dans les zones de cisaillement
et permettent 1'élaboration d'un modele d'initiation et de propagation

des instabilités mécaniques et géochimiques en systeme fermé.

Mots Clés : Granitoides, orthogneiss, mylonitisation, déformation

hétérogene, pétrographie, géochimie. F
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