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Résumé

Dans ce travail, des données pétro-géochimiques, isotopiques et géochronologiques ont
été couplées afin de caractériser et dater les circulations de fluides dans le Cisaillement Sud
Armoricain. Ces circulations ont été datées par les méthodes U-Pb sur zircon et monazite et
PAr/Ar sur muscovite, dans les mylonites et les granites syntectoniques présentant des
traces d’altération hydrothermale. A 315 Ma, le Cisaillement Sud Armoricain localise la
circulation de fluides magmato-métamorphiques, responsables de la cristallisation de veines
de quartz géantes qui lui sont paralleles. Vers 300 Ma, un afflux de fluides météoriques est
enregistré dans les mylonites, certains échantillons granitiques et quelques veines de quartz,
obliques au Cisaillement Sud Armoricain, interprétées comme des fentes de tension d’échelle
crustale.

Les résultats obtenus ont permis d’étudier le comportement des chronomeétres
isotopiques au cours des interactions fluide-roche. Si le zircon apparait comme relativement
robuste, les circulations de fluides provoquent la recristallisation de la monazite et de la
muscovite, et ainsi perturbent, voir remettent a zéro les chronomeétres isotopiques U-Pb et K-
Ar. Par exemple, dans le massif syntectonique de Questembert, les dates “*Ar/**Ar obtenues
sur six échantillons s’étalent sur 16 Ma, du fait de I’infiltration pervasive de fluides. Ces
résultats illustrent donc la nécessité d’associer la géochronologie a une étude pétro-
géochimique détaillée, depuis la caractérisation des roches jusqu’a 1’étude texturale des
monazites ou la documentation des zonations chimiques des muscovites, par exemple.

Abstract

In this study, petro-geochemical, isotopic and geochronological data have been acquired
in order to characterize and date fluid circulations within the South Armorican Shear Zone.
These circulations have been dated by U-Pb on both zircon and monazite and by muscovite
A/ Ar analyses, extracted from mylonites and syntectonic granites displaying evidence of
hydrothermal alteration. At 315 Ma, the South Armorican Shear Zone localized the
circulation of magmato-metamorphic fluids, responsible for the crystallization of giant quartz
veins parallel to its main strike. Around 300 Ma, an influx of meteoric fluids is recorded in
mylonites, as well as in some granitic samples and in quartz veins oblique to the South
Armorican Shear Zone, interpreted as crustal-scale tension gashes.

These results have also been used to study the behaviour of isotopic chronometers
during fluid-rock interactions. Although zircons do not seem to be affected, fluid circulations
induced recrystallization of monazite and muscovite and therefore disturbed and even reset
the U-Pb and K-Ar chronometers. In the syntectonic Questembert massif for example,
OAr/Ar dates obtained on six samples cover a time span of 16 Ma linked to a pervasive
infiltration of fluids. Such results therefore illustrate the need to associate geochronology with
a detailed petro-geochemical study, from whole rock characterization to the textural and/or
chemical study of the minerals selected for dating.






Table des matieres

INTRODUCTION ..veevvvevreesiveesiressuesissesssesssessssssssssssssssssesssssssssesssssssssesssssssssesssssssssesssssssssesssssssssesssssssssesssssssssesssnes 9
PARTIE 1 - LES FLUIDES DANS LE SYSTEME SUD ARMORICAIN ......ccccooiiiiiiiiienen 31
CHAPITRE 1 - LES FLUIDES METAMORPHIQUES ...c..veovervenrensensesesnessessessessessassassasssessessessossossassassssssessossessossassass 33
CHAPITRE 2 = LES FLUIDES MAGMATIQUES ..c.vveuveurerensensensesesesssessessessossessassassassssssessossessassassassssssessossessassassans 41
Article #1 : Differentiation of peraluminous granites “en route” to the surface ................cc.cccooennn. 43
CHAPITRE 3 - L'INFILTRATION D’EAU METEORIQUE DANS LE CISAILLEMENT SUD ARMORICAIN .....cocvvveivernnirnen. 65

Article #2 : Giant quartz vein formation and high-elevation meteoric fluid infiltration into the South
Armorican Shear Zone: geological, fluid inclusion and stable isotope evidence..........c.ccccooeeviireniencnn 67

PARTIE 2 - DEFORMATION, MAGMATISME ET HYDROTHERMALISME LE LONG DU

CISAILLEMENT SUD ARMORICAIN......iiiiite ettt 81
CHAPITRE 4 - MISE ET EN PLACE ET REFROIDISSEMENT DU GRANITE DE LIZIO .....ccouviiriiniinciniiriinnicinicncinnenens &3
Article #3 : New U-Pb zircon and “°Ar/*Ar muscovite age constraints on the emplacement of the
Lizio syn-tectonic granite (Armorican Massif, FranCe) ..........ccocriiiniieninseseee e 85
CHAPITRE 5 - MISE EN PLACE ET ALTERATION HYDROTHERMALE DU GRANITE DE QUESTEMBERT .....c.coceuiiniine 929
Article #4 : Simultaneous resetting of the muscovite K-Ar and monazite U-Pb geochronometers: a
R 0] Y20 1 LU T T £ RS 101
CHAPITRE © - INTERACTIONS FLUIDE-ROCHE DANS LES MYLONITES DU CISAILLEMENT SUD ARMORICAIN........ 115
Article #5 : Mylonites of the South Armorican Shear Zone: Insights for crustal-scale fluid flow and
WaALEr-rOCK INTEIaCION PrOCESSES. ...t iiiiieiteicte et ete et ste e ste et e et e et e st e s te e te e te e aesreesseesaeesbeenbeeneenree e 117
PARTIE 3 - IMPLICATIONS METALLOGENIQUES ET TECTONIQUES .........ccccoovvienee. 141
CHAPITRE 7 = L'URANIUM ARMORICAIN ...covevvrvereneneneaeentninssseseseseseseseattssssssssesssesesessstasstsessssssssssesesessssnsasass 143
Article #6 : Geochemical evidences for the leaching of million tons of uranium by hydrothermal
alteration of leucogranites: A case study in the Armorican Massif, France............cccccocvvnniiinnennn. 145
CHAPITRE & - LES MINERALISATIONS DE LA BRANCHE NORD DU CISAILLEMENT SUD ARMORICAIN..........c.c..... 161
CHAPITRE 9 - IMPLICATIONS TECTONIQUES ....cuvvviviriniineriniireisiireisiesiissssestssssesissesesissessssssesssssesssesssssssssesssens 195
CONCLUSION ....veevieeieeiecieiesssssssssesssssssessesessasssssssassassssasssssssassessssensessesensessssensesessensessssensesessessesessensessssensessns 219
PARTIE METHODOLOGIQUE - LES METHODES D’ANALYSE PONCTUELLE............. 225
REFERENCES BIBLIOGRAPHIQUES ..o 271

ANNEXES ... e E R R r e re e nr e 297







Introduction







INTRODUCTION

1. L’eau dans la croiite

Parmi les planétes du systéme solaire, la présence d’eau liquide est 1’une des

caractéristiques principales de la Terre. Le manteau terrestre contiendrait 3 & 6 fois la masse

d’eau contenue dans les océans (Ahrens, 1989 ; Ringwood, 1975), laquelle représente un

volume d’environ 1,37x10° km®. Au niveau des rides medio-océaniques, I’eau de mer

s’infiltre dans la croite océanique par les nombreuses fractures, se réchauffe et remonte vers

le plancher océanique ou son expulsion se manifeste par des fumeurs, noirs et blancs. La

croute continentale quant a elle contient, en moyenne, entre 1 et 2 pds.% d’eau (Wedepohl,

1995), répartie entre différents réservoirs (Fig. 1) :

L’eau météorique provient du cycle hydrologique, et correspond donc a I’eau
infiltrée dans la cro(te depuis la surface, typiquement les eaux de pluie et de
ruissellement.

L’eau intersticielle ou de formation est présente dans la porosité des sédiments.
Initiallement, ce sont des eaux météoriques ou de mer, qui ont subi des
modifications durant la diagenese des sédiments. Les eaux de formation
comprennent également I’eau liée dans les minéraux, et en particulier dans les
argiles.

L’eau métamorphique est notamment produite par les réactions de
déshydratation et décarbonatation (le CO, participe alors au stock de fluides
métamorphiques). A environ 200°C, le métamorphisme succede a la diagenése
et induit des transformations de phases minéralogiques. Il y a production d’eau
métamorphique quand ces transformations impliquent la destabilisation de
minéraux hydrates.

L’eau magmatique est issue des magmas. Cette eau est incorporée et dissoute
dans les magmas lors de la fusion partielle de minéraux hydratés (muscovite,
biotite, hornblende). Lorsque ce magma remonte, que la pression diminue,
qu’il se refroidit et que cristallisent des minéraux anhydres, la teneur en eau
dissoute augmente, jusqu’a saturation du magma. On assiste alors a I’expulsion

d’eau magmatique.
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Figure 1 : Principaux types d’eau liquide existant a ou proche de la surface de la Terre (d’aprés
Robb, 2005).

Les mécanismes par lesquels des volumes importants de fluides peuvent circuler dans
la crolte peuvent étre liés a des gradients thermiques et/ou des gradients de pression. Ces
derniers sont intimement associés a la déformation des roches, que 1’on considére donc
comme un acteur principal de la circulation des fluides dans la crodte (e.g. Etheridge et al.,
1983 ; Fyfe et al., 1978 ; Oliver, 1996 ; Sibson et al., 1975). En introduction de son article
« The geochemistry of volatile fluid flow in shear zones », McCaig (1997) pose une série de
questions fondamentales sur les liens réciproques entre déformation et circulation de fluides
(Table 1). Les fluides de surface peuvent infiltrer la crote moyenne et localement passer la
transition fragile-ductile. Globalement, la circulation de fluides a lieu préférentiellement
durant la deformation, et semble toujours focalisée dans les zones qui localisent cette
déformation. Dipple et Ferry (1992) ont par exemple calculé qu’un flux volumique de fluides
d’environ 22000 m*/m® avait transit¢ dans les zones déformées qu’ils ont étudiées
(I’équivalent de 9 piscines olympiques par m® de roche). Si la déformation localise la
circulation des fluides, cette derniere peut en retour accroitre le taux de deformation dans les
zones de cisaillement ductiles, en catalysant des réactions métasomatiques d’adoucissement
et/ou en augmentant la température ambiante. Ainsi, la circulation des fluides dans la crodte

induit des effets importants sur la rhéologie de la lithosphere.
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Table 1: Synthese sur les relations entre déformation et circulation de fluides dans la crolte

(d’aprés McCaig, 1997).

Questions

Réponses

Dans quelle(s) circonstance(s) la
circulation de fluides est localisée dans
les failles et zones de cisaillement ?

La circulation des fluides a-t-elle lieu
majoritairement pendant ou aprés la
déformation ?

Quelle quantité de fluides peut circuler
dans les zones de cisaillement ?

A quelle profondeur les fluides infiltrés
depuis la surface peuvent-ils pénétrer
dans la cro(te, et est-ce influencé par la
déformation ?

Quelles sont les effets mécaniques des
circulations de fluides, et influencent-
elles la résistance de la lithosphere ?

Quels sont les mécanismes qui
augmentent ou diminuent la perméabilité
durant la déformation, et & quelle point la
circulation de fluides induite par la
déformation est-elle pervasive ?

« La circulation syntectonique des fluides est toujours localisée dans les failles et
zones de cisaillement.

« Il n'existe pas d'exemple ou moins de fluides ont circulé dans une zone de
cisaillement que dans les roches encaissantes.

« La plupart des circulations de fluides et I'altération qui les accompagne apparaissent
comme synchrone de la déformation.

« La perméabilité est principalement accrue par des processus dynamiques et revient
a des valeurs "normales" lorsque la déformation cesse.

« Des volumes considérables, comparables a ceux documentés dans les systemes
hydrothermaux associés aux magmatisme, par exemple.

» Le flux total semble plus limité par la disponibilité du fluide plutdt que par la
perméabilité du mileu.

« Le role hydrogéologique fondamental des zones de cisaillement est de fournir un
"chemin" perméable dans un ensemble de roches normalement imperméable.

« De plus en plus d'évidences montrent I'implication d'eau de formation sédimentaire
dans des zones de cisaillement ductiles & 10-15 km de profondeur dans la crodte.

» Des mécanismes de "pompage sismique" ont été invoqués pour rendre compte des
circulations de fluides per descensum au travers de la transition fragile-ductile,
contre un gradient hydraulique normal.

» En régime extensif, les fluides météoriques circulent librement dans la crodte
supérieure fragile, mais ne pénétrent que modérément dans la crodte ductile ou ils se
mélangent avec des fluides métamorphiques ascendants.

» Méme en faible quantité, la présence de fluides dans les zones de cisaillement a des
conséquences mécaniques importantes.

» Ces zones subissent probablement de la fracturation de facon plus ou moins
continue, du fait de la forte pression de fluides.

« La majorité du glissement et des circulations de fluides dans des conditions de type
"schistes verts" a ainsi probablement lieu durant des événements de fracturation,
méme si les microstructures observables reflétent essentiellement des déformations
ductiles.

e Cela a clairement des implications vis a vis des modéles rhéologiques de la
lithosphére.
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2. Dater la déformation

Dater I’age de la déformation, ainsi que sa durée, est fondamental pour placer des
contraintes temporelles sur les reconstructions cinématiques, qui permettent in fine d’établir
les modeles géodynamiques globaux (e.g. Kligfield et al., 1986). Depuis le début des années
70 et le développement de la géochimie isotopique, et donc de la geochronologie, la
thématique « dater la déformation » a pris de I’importance d’année en année. La figure 2
illustre cet essor. Une recherche sur la plateforme Web of Science® de Thomson Reuters des
mots « deformation » et « dating » dans le titre des articles publiés a ce jour retourne un total
de 58 articles publiés depuis 1972 (Fig. 2). Ces 58 articles ont été cités par 1127 autres, c'est-
a-dire plus de 19 fois par article.
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Figure 2 : Nombre d’articles publiés contenant les termes « deformation » et « dating » dans leur
titre, et nombre de citations de ces articles depuis le début des années 70 (source : plateforme
Web of Science®, consultée le 5 octobre 2011).
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Compte-tenu des interactions réciproques entre déformation et circulation de fluides, la
datation de la déformation peut néanmoins s’avérer périlleuse sans une caractérisation

préalable des interactions fluide-roche mises en jeux lors de la déformation.

La géochronologie est basée sur la décroissance d’abondance, au cours du temps, d’un
élément pére radioactif en un élément fils radiogénique. Dans un cristal contenant
initiallement des éléments radioactifs et dépourvu des éléments radiogéniques fils, et a
condition que ce systeme soit resté clos aux échanges avec 1’extérieur, la mesure des
concentrations de ces deux éléments permet, moyennant la connaissance de la constante de
désintégration de 1’élément radioactif, de connaitre 1’age du ce cristal. En pratique, le concept
de température de fermeture, introduit par Dodson (1973), définit la température a laquelle un
minéral est clos pour un systeme radiométrique donné. Cette température peut étre calculée a

partir de I’équation :

E _ART’.D,/a’
E.dT /dt

ou T, est la température de fermeture, R est la constante des gaz parfaits, E est 1’énergie
d’activation, Dy est le coefficient de diffusion, a est la distance de diffusion caractéristique, A
est une constante liée a la géométrie du cristal et dT/dt est le taux de refroidissement. Pour un
minéral et pour un systéme radiométrique donné, la température de fermeture est ainsi liée a
des constantes (E, R, A, a et Do) et ne dépend que d’un parametre intensif, le taux de
refroidissement, c¢’est-a-dire que de la température. Dans ce cadre, I’dge mesuré sur un
minéral correspond donc au temps écoulé depuis son dernier passage sous la température de
fermeture du systeme radiométrique considére : on parle alors de thermochronometres.
Récemment, Villa (2010) a questionné ce point de vue en évoquant le role des fluides :
I’eau agissant comme un catalyseur des recristallisations au sein des minéraux (e.g. Putnis,
2009), la perturbation des systemes radiométriques dependrait plus de la disponibilité en eau
que du passage au-dessus d’une température prédeterminée. Villa (2010) va méme jusqu’a
avancer que les systéemes radiométriques devraient plutdt étre considérés comme des
hygrochronomeétres, datant des événements hydrothermaux, plutdt que comme des
thermochronometres. Plus loin dans ce manuscrit, nous reprendrons ce concept au travers de

I’étude d’un granite déformé et hydrothermalement altéré (voir chapitre 5).
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Les zones de cisaillement, drains crustaux localisant la circulation des fluides,
représentent donc des objets privilégiés pour I’étude de I’impact des fluides sur les
systémes radiométriques.

Pour atteindre 1’objectif général de cette these, a savoir la datation de la déformation,
et étant donné les liens symbiotiques qui existent entre déformation et circulations de fluides,

d’autres questions fondamentales sont ainsi a adresser :

e Quel(s) type(s) de fluide(s) a (ont) circulé et dans quelle(s) condition(s) ?

e Queclle a été I’effet de ces circulations de fluides sur les roches encaissantes ?

e Quel est la réponse des différents systemes radiométriques aux circulations de
fluides ?

e Quel est I’age du ou des différents événements hydrothermaux ?

e Que datons-nous exactement, la déformation sensu stricto ou les circulations

de fluides associées ?
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3. Le Cisaillement Sud Armoricain

Le Cisaillement Sud Armoricain (CSA) est I’objet d’étude de cette thése, ou nous
avons non seulement cherché a dater les circulations de fluides et la déformation, mais
également a micux comprendre I’impact des fluides sur le comportement des
radiochronometres. Il est situé dans le Massif Armoricain, qui est constitué de terrains formés
durant I’orogenése Varisque au Paléozoique’, au méme titre que les Massifs Ibériques dans

I’Ouest de I’Espagne, le Massif Central en France, ou encore la Bohéme en Europe orientale
(Fig. 3).

o g

Bohemian

Armorican
Massif

r———

Massif
Central

Figure 3 : Principaux massifs Varisques affleurant aujourd'hui en Europe (la zone encadrée
illustre la localisation des figures 4 et 5).

! Le contexte géologique est décrit dans les différents chapitres de ce manuscrit et n’est donc pas répété ici. Le
lecteur intéressé par de plus amples détails peut se référer aux trés bonnes synthéses de M. Ballévre et al.
(Ballévre, M., Bosse, V., Ducassou, C., Pitra, P., 2009. Palaeozoic history of the Armorican Massif: Models for
the tectonic evolution of the suture zones. Comptes Rendus Geoscience 341, 174-204) a propos de I’évolution
globale du Massif Armoricain durant le Paléozoique et de C. Gumiaux et al. (Gumiaux, C., Gapais, D., Brun,
J.P., Chantraine, J., Ruffet, G., 2004. Tectonic history of the Hercynian Armorican shear belt (Brittany, France).
Geodinamica Acta 17, 289-307) a propos de son histoire tectonique.
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Le CSA est une structure de plusieurs centaines de kilométres qui découpe le Massif
Armoricain en différents domaines (Fig. 4). Le CSA est constitué de deux branches
principales :

e Labranche nord (BNCSA), linéaire et orientée a ca. N105°.

e La branche sud (BSCSA), constituée de plusieurs segments. A 1’Ouest, elle
rejoint la BNCSA et est également orientée a ca. N105°. Au Sud-Est, elle est
orientée a ca. N130° et se ramifie en plusieurs branches secondaires. Le

segment central est quant a lui orientée ca. N125°.

Au Nord de la BNCSA, on trouve les domaines Nord- et Centre-Armoricain. Les
roches au Sud de la BSCSA appartiennent majoritairement au domaine Sud-Armoricain.
Entre les deux branches affleurent les deux petites unités de Lanvaux et de St-Georges-sur-
Loire. Enfin, des unités allochtones, contenant notamment des roches ayant été
métamorphisées a haute pression et basse température, surmontent les unités précédemment
décrites (Fig. 4).

domain £

é S =~ —
% \ — / Nmﬁ’Armorwan g
/ CentraI-Armorlcan\ = A0 :

Figure 4 : Schéma structural simplifié de la partie sud du Massif Armoricain.
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Nous avons sélectionné le CSA comme objet d’étude pour deux raisons principales :

1) Cet objet, ainsi que les domaines adjacents sont tres bien caractérises d’un point de
vue structural, géométrique et tectonique (Berthé et Brun, 1980 ; Berthé et al., 1979a, 1979b ;
Bitri et al., 2003, 2010 ; Cartier et al., 2001 ; Cogné, 1960 ; Cogné et al., 1983 ; Faure et
Cartier, 1998 ; Gapais et Le Corre, 1980 ; Gumiaux et al., 2004a, 2004b, 2004c ; Hanmer et
al., 1982 ; Jégouzo, 1980 ; Jégouzo et Rossello, 1988 ; Judenherc et al., 2002, 2003 ; Martelet
et al., 2004 ; Rolet et Yesou, 1990 ; Rolin et al., 2008 ; Roman-Berdiel et al., 1987 ; Sibuet,
1973 ; Vigneresse, 1987 ; Yesou et Rolet, 1990). En synthése, c’est un cisaillement
décrochant dextre d’échelle lithosphérique (Gumiaux et al., 2004c). Les granites qui sont
associes au CSA présentent des formes lobées (Fig. 5) suggérant qu’ils se sont mis en place
pendant la déformation. Le long du CSA, ces granites présentent, sur les plans 4343, une
structure particuliére associant deux familles de plans, des plans C de cisaillement et des plans
S de schistosité, que Berthé et al. (1979b) furent les premiers a interpréter comme résultant
d’une seule phase de déformation. Ces structures C-S se sont développées en réponse a la
déformation dextre accomodeée par le CSA, durant le refroidissement des granites (Gapais,
1989) ; cela confirme donc le caractere syntectonique de ces granites. Dater le fonctionnement
du cisaillement décrochant dextre le long du CSA peut donc étre réalisé en datant la mise en
place et le refroidissement de ces granites syntectoniques.

2) Le CSA met en contact des unités correspondant a différents niveaux crustaux. Au

Nord du CSA, les roches trés peu métamorphisées du socle Protérozoique et de la couverture
sédimentaire Paléozoique (Fig. 5) affleurent dans la partie Est du domaine Centre-Armoricain.
Au Sud de la BNCSA, dans les unités de Lanvaux et St-Georges-sur-Loire, on trouve
globalement le méme type de roches mais celles-ci ont subi un métamorphisme de plus haut
grade (Fig. 5). Enfin, le domaine Sud-Armoricain au Sud de la BSCSA est caractérisé par la
présence de roches de haut grade métamorphique (gneiss, migmatites, granites d’anatexie...)
correspondant & la crolte moyenne a inférieure (Fig. 5).
En outre, le CSA posséde egalement la particularité de présenter une coupe dans la crodte le
long de la structure. En effet, on passe d’Est en Ouest de la couverture Paléozoique au socle
Protérozoique, lui-méme de plus en plus métamorphisé jusqu’au faciés des amphibolites (Fig.
5). Le nombre de massifs granitiques exposes augmente également d’Est en Ouest le long du
CSA (Fig. 5).

19



U e ™
0G 0

sjyun ainssaid-ybiH
ISVUYL =Y Y _ A A A A A A

[eWION —ar—

aiydiowejspy
dis-ayus SIUBWIPSS UBLIBAOLE
S9U0Z Jeays pue sjjne4 SjusWIPas 210204330.d

NANANANANANANANANANANANANANN
aiydiowejspy f
UBIUOAS(] 0} Ueuque)
suiseq snoJajiuogie)
SjuawWIpas d10zoe|ed

NANNANANANANANNNNNNANN

(eIN 09G-0G9 "e0) uelwope)

alydiowejspy RS
(e 08y "e0) uelolnopIO [

(BN 00€-0¥€ "80) UBOSLIEA I

suoisnJajul onewbep

19A09 210ZOS3




INTRODUCTION

Le CSA constitue donc un objet géologique privilégié offrant une coupe continue dans la
crolte continentale. 1l permet I’acces a différents niveaux structuraux, potentiellement
affectés par la circulation de plusieurs types de fluides qui pourront ainsi étre caractérisés
(Fig. 6). Les fluides météoriques s’infiltrent depuis la surface, peuvent atteindre la croQte
moyenne, avant de remonter dans les zones perméables. Les fluides magmatiques sont
expulsés des granites mis en place dans la crolte moyenne, et sont ensuite drainés vers la
surface (Fig. 6). Enfin, les fluides métamorphiques proviennent eux des zones plus profondes
de la croGte. Ils sont drainés vers la surface et peuvent se mélanger avec les autres types de

fluides durant leur ascension (Fig. 6).

Meteoric fluid

0 km

1 1 0 km

e —— r;
Sediments

[«
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;%-30
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Figure 6 : A gauche, coupe schématique de la croQte continentale, d’aprés Hawkesworth et
Kemp (2006), représentant les différentes lithologies classiquement rencontrées ; a droite, une
zone de cisaillement crustale a été superposée au schéma de Hawkesworth et Kemp (2006),
illustrant les potentielles circulations de fluides qu’elle peut localiser.

<« Figure 5 : Géologie simplifiée du Sud du Massif Armoricain (d’aprés Chantraine et al., 1996).
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Le CSA consitue ainsi un objet de choix, complémentaire des décrochements
lithosphériques actifs (Failles du Fleuve Rouge, de San Andreas, ou encore Nord
Anatolienne) sur lesquels de nombreux travaux sont menés. Du fait de I’exposition en
surface de segments crustaux de profondeurs variables, les objectifs géochronologiques
de cette these, portant a la fois sur les fluides et la déformation, pourront étre abordés

dans les meilleurs conditions.
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4. Méthodologie?

Caractériser et dater les circulations de fluides dans le CSA revét un double objectif et

implique le couplage et I’intégration des données de plusieurs disciplines de la pétro-

géochimie. Nous avons focalisé 1’échantillonnage sur deux cibles principales :

Les granites syntectoniques de Lizio et de Questembert (Fig. 7). Ces deux
granites sont emblématiques du CSA car le premier est celui sur lequel Berthé
et al. (1979b) ont défini les structure C-S, et le deuxiéme est 1’un des plus
beaux exemples de granite syntectonique ou 1’on peut observer de superbes
structures C-S (carriere de Lescastel, Elven, Morbihan). Ces deux granites ont
été datés par la méthode Rb-Sr sur roche totale et ont donné des ages de 338 +
13 Ma et 329 + 21 Ma (Bernard-Griffiths et al., 1985). Néanmoins, nous avons
souhaité entreprendre de nouvelles datations car (1) les incertitudes associées a
ces ages sont larges et ne permettent pas de contraindre précisément la période
de fonctionnement du CSA; (2) le chronometre Rb-Sr est sensible aux
circulations de fluides ; Rb et Sr étant deux éléments solubles dans les fluides
crustaux, et donc mobiles, il est souhaitable de confirmer, ou d’infirmer, ces
ages avec des méthodes plus robustes comme 1’U-Pb sur zircon. Ces deux
granites sont trés fortement déformés au niveau de leur ancrage sur le CSA, et
déformés de facon plus pervasive dans la masse (surtout le Massif de
Questembert). Nous évaluerons plus loin la maniére dont ils ont été affectés
par les circulations de fluides localisées au niveau du CSA et celles, plus
pervasives, dans la masse des plutons elle-méme (voir chapitres 4 et 5).

Les mylonites, roches déformées formant une bande étroite qui matérialise le
CSA. Six sites ont été échantillonnés. Les mylonites de ces six sites
correspondent a différents niveaux crustaux, et se sont formees aux dépens de
différents protolithes. Leur étude nous permettra de caractériser les circulations
de fluides et leur datation de contraindre la relation entre ces circulations et la

déformation (voir chapitre 6).

Les echantillons collectés constituent ainsi un jeu de données homogene a 1’échelle régionale.

2 Cette section vise & décrire les techniques analytiques employées dans le cadre du cheminement suivi pour
répondre aux questions posées. La description détaillée de chaque technique employée est donnée dans les
chapitres correspondants, et ne sera pas répétée ici.
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Figure 7 : Localisation des granites de Lizio et de Questembert, et des sites ou les mylonites ont
été étudiées dans le cadre de cette thése (étoiles jaunes).

4.1. Identifier et caractériser les circulations de fluides

L’étude pétrographique permet d’observer des textures et des assemblages
minéralogiques caractéristiques de phénoménes d’altération hydrothermale (e.g. albitisation
du plagioclase, chloritisation de la biotite, muscovitisation du feldpath potassique ou encore
carbonatation par exemple). Les lames minces nécessaires ont été réalisées au laboratoire de
litholamellage de Géosciences Rennes par Xavier Le Coz.

L’analyse de la composition chimique des roches et des minéraux est fondamentale, et
pas seulement pour classifier la roche étudiée. Lors de la cristallisation d’un magma
granitique par exemple, les éléments se répartissent dans le liquide granitique et dans les
differents minéraux en fonction des « affinités » qu’ils ont avec les différents constituants du
magma. Cette notion « d’affinité » est quantifié par le coefficient de partage (Kq) de 1’élément
entre liquide et solide. Les éléments qui entrent préférentiellement dans les phases minérales
sont des éléments compatibles (K¢ < 1) tandis que ceux préférant le liquide granitique sont

des éléments incompatibles (Kq > 1). Ce comportement compatible/incompatible des éléments
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chimiques est notamment gouverné par leur état de valence et leur rayon ionique. On parle
alors de comportement CHARAC (CHarge And RAdius Controlled). Lors des processus
magmatiques comme la fusion partielle ou la cristallisation, les éléments obeéissent a ce
comportement CHARAC. Le rapport de deux éléments ayant des rayons ioniques similaires et
le méme état de valence (e.g. K et Rb, Zr et Hf, Nb et Ta) ne doit donc pas, en théorie, étre
modifié significativement durant les processus magmatiques. La mesure de la composition
chimique des roches permet d’obtenir ces rapports K/Rb, Zr/Hf ou Nb/Ta, qui, lorsqu’ils sont
hérités de processus magmatiques, ont une gamme de variation restreinte (e.g. 26-46 pour
Zr/Hf ; Bau, 1996). Le corollaire est que lorsque les valeurs de ces rapports s’écartent des
gammes classiquement admises, cela constitue vraisemblablement le signe de I’altération des
roches par des fluides. Ces compositions chimiques de roches ont été aquises sur des poudres
au Service d’Analyse des Roches et des Minéraux au CRPG de Nancy. La préparation et le
broyage des échantillons ont été réalisés au laboratoire de broyage de Géosciences Rennes, en

collaboration avec Yann Lepagnot.

La composition chimigue des minéraux constitutifs de la roche peut également
traduire 1’altération de ces derniers par des fluides. La teneur en Ti dans les muscovites
semblent par exemple étre un bon indicateur (e.g. Miller et al., 1981 ; voir chapitres 2 et 5).
Nous avons ainsi mesuré les compositions chimiques des minéraux a 1’aide de la microsonde
¢lectronique Cameca SX100 installée au laboratoire de Géosciences Marines de I'IFREMER

a Brest, en collaboration avec Marcel Bohn.

L’analyse de la compostion isotopique des isotopes stables est un outil puissant pour
étudier I’histoire hydrothermale des roches (e.g. Baumgartner et Valley, 2001 ; Criss et
Taylor, 1983, 1986 ; Taylor et Epstein, 1963), qui permet de caractériser la nature, 1’origine et
les flux de fluides. L’infiltration d’eau météorique, par exemple, peut n’avoir pour seul effet,
sur la chimie des roches avec lesquelles elle interagit, que la modification des compositions
isotopiques de O et H, car elle ne contient que ces deux éléments (e.g. Criss et Taylor, 1983).
A I’équilibre thermodynamique, le fractionnement des isotopes d’un élément entre une phase
cristalline et un fluide est dépendant de la température, du fait de la diminution des
differences de comportement physico-chimique des isotopes d’un ¢élément avec
I’augmentation de la température (e.g. Criss, 1999 ; O’Neil, 1986 ; Urey, 1947). Ces
coefficients de fractionnement entre I’eau et différentes phases cristallines en fonction de la

température sont assez bien connus aujourd’hui. Ainsi, si I’on mesure la composition
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isotopique d’un minéral, et que 1’on estime celle du fluide avec lequel il a interagi, on peut
calculer la température a laquelle I’interaction a eu lieu; a l’inverse, si ’on connait la
température a laquelle a eu lieu ’interaction, on peut estimer la composition isotopique du
fluide qui va étre caractéristique du type de fluide. Les analyses des isotopes stables réalisées
sur les roches totales et les minéraux ont été realisées au laboratoire de Géochimie des
Isotopes Stables de Géosciences Rennes, sous la direction de Philippe Boulvais, et avec 1’aide
de Krzysztof Suchorski.

4.2. Dater la déformation et les circulations de fluides

Afin de dater la déformation et les circulations de fluides, il est nécessaire d’employer
des techniques analytiques ad-hoc, et dans I’idéal de croiser les données acquises par
différentes méthodes. Pour la datation de la mise en place des granites, synchrone de la
déformation accommodée par le CSA, nous avons choisi la méthode U-Pb sur zircon, du fait
de sa plus grande robustesse vis-a-vis d’éventuels événements hydrothermaux perturbateurs
ayant pu affecter les granites apres leur cristallisation. Nous avons également réalisé des
datations U-Pb sur zircon dans certains échantillons mylonitisés collectés sur le CSA.

Nous avons réalisé des datations “°Ar/*®Ar sur muscovite sur les granites de Lizio et
Questembert. Plusieurs auteurs ont en effet montré que des interactions fluide-roche
pouvaient induire la recristallisation des micas, et perturber les ages “°Ar/*’Ar mesurés (e.g.
Alexandrov et al., 2002 ; Allaz et al., 2011 ; Beltrando et al., 2009 ; Cheilletz et al., 1999 ;
Chopin et Maluski, 1980 ; Di Vincenzo et al., 2001, 2004, 2006 ; Giorgis et al., 2000 ; Hames
et Cheney, 1997). Si les recristallisations provoquent la remise a zéro du chronometre K-Ar,
les datations “°Ar/*°Ar réalisées devraient permettrent de dater un ou des événements
hydrothermaux.

Enfin, nous avons également entrepris des datations U-Th-Pb sur monazite. En théorie,
la température de fermeture pour la diffusion du Pb dans la monazite est élevée, de 1’ordre de
900°C (Cherniak et al., 2004). Néanmoins, plusieurs auteurs ont récemment montré que la
monazite est en fait tres sensible aux interactions fluide-roche, lesquelles peuvent provoquer
sa recristallisation a assez basse température et remettre a zéro les chronomeétres U-Pb et Th-
Pb (e.g. Ayers et al., 2002, 2006 ; Bosse et al., 2009 ; Poujol et al., 2010 ; Seydoux-Guillaume
et al., 2002 ; Williams et al., 2011). Dés lors, la monazite peut constituer une cible de choix
pour dater les circulations de fluides, et nous avons donc analysé des monazites dans nos

différents echantillons granitiques et mylonitiques.
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Toutes les datations U-Pb et U-Th-Pb ont été réalisees in-situ, soit directement en
contexte dans les lames minces, soit sur des grains de zircon et monazite séparés de la roche
broyée et montés dans des plots de résine, sous la direction de Marc Poujol. Ces deux
alternatives ont chacune leurs avantages et leurs inconvénients : la datation en contexte dans
la lame mince permet de conserver les informations texturales et minéralogiques qui
caractérisent les minéraux datés. Une quantité suffisante de minéraux datables dans une lame
mince est néanmoins nécessaire, condition qui n’est pas toujours réalisée. La séparation des
minéraux aprés broyage d’échantillons de plusieurs kilos permet elle de récupérer une grande
quantité de minéraux datables, pourvu qu’ils soient présents dans 1’échantillon, mais cause la
perte des informations minéralogiques et texturales. Le choix de I’une ou I’autre technique se

fait donc au cas par cas et en fonction des questions que 1’on veut aborder.

Les analyses “°Ar/*Ar sur muscovite ont été réalisées au laboratoire d’analyse des Gaz
Rares de Géosciences Rennes par Gilles Ruffet. En revanche, il n’est pas encore possible a
I’heure actuelle de réaliser des datations U-Pb et U-Th-Pb in-situ a Géosciences Rennes. Nous
avons donc collaboré avec plusieurs personnes dans différents laboratoires, en France et a
I’étranger. Des datations par ablation laser couplée & un ICP-MS (LA-ICP-MS) ont été
réalisées au laboratoire de Géochronologie de I’Universit¢é de Bergen (Norvege), en
collaboration avec Jan Kosler, et au laboratoire Magmas et Volcans de Clermont-Ferrand, en
collaboration avec Jean-Louis Paquette. Des datations ont également été accomplies a la
sonde ionique (SIMS) a 1’Australian National University de Canberra (Australie), en
collaboration avec Trevor Ireland, et au CRPG de Nancy, en collaboration avec Etienne
Deloule.
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5. Organisation du manuscrit

Ce manuscrit méle des articles scientifiques publiés et en préparation, et donc rédigés
en anglais, ainsi que des chapitres originaux rédigés en francais, tout comme le sont
I’introduction et la conclusion. Les articles scientifiques sont suivis d’un bref résumé en
francais. Le manuscrit est divisé en quatre grandes parties, elles-mémes sub-divisées en

différents chapitres.

La premiére partie s’articule autour du theme des fluides, et de leur
caractérisation. Le premier chapitre présente succintement quelques généralités a propos des
fluides métamorphiques et les quelques données existantes dans le Massif Armoricain. Le
deuxieme chapitre est un article publié en 2010 dans la revue Lithos qui détaille les
caractéristiques pétrographiques, géochimiques et isotopiques des deux granites étudiés, les
granites de Lizio et de Questembert. Dans cette étude, nous avons montré que la plupart des
échantillons du granite de Questembert ont subi deux phases d’altération
hydrothermale, la premiére liée a I’exsolution des eaux magmatiques a haute-température et
la seconde a plus basse température avec des fluides en partie dérivés de la surface. Un
modele pétrogénétique est finalement proposé pour expliquer les caractéristiques de ces deux
massifs granitiques. Le troisiéme chapitre est constitué d’un article qui sera publié en janvier
2012 dans la revue Journal of the Geological Society. Cet article émane principalement du
travail de Master 2 de Jérémie Lemarchand, réalisé en 2006 a Géosciences Rennes sous la
direction de P. Boulvais. Les veines de quartz géantes qui jalonnent le CSA sont I’objet de
cet article. Les inclusions fluides ont été caractérisées et la composition isotopique de
I’oxygene du quartz mesurée. Ces veines forment deux familles, I’une paralléle au CSA, la
seconde oblique au CSA. Les veines paralléles au CSA enregistrent essentiellement la
circulation de fluides métamorphiques a 400-500°C tandis que les veines obliques au
CSA enregistrent I’infiltration d’eau météorique, et sont interprétées comme des fentes

de tension d’échelle crustale.

La deuxiéme partie est axée autour de la datation de la déformation et des
événements hydrothermaux. Un article publié en 2011 aux Comptes Rendus Geoscience
constitue le quatriéme chapitre. Dans cet article, la datation de la mise en place a ca. 315
Ma et du refroidissement du granite de Lizio entre 312 et 308 Ma montre que son

histoire est relativement simple. Le cinquiéme chapitre est un article sous presse a Terra
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Nova dont I’objet est le granite de Questembert. L’intégration des données U-Pb sur zircon et
monazite et “’Ar/**Ar sur muscovite montre que le granite de Questembert s’est mis en
place a ca. 315 Ma et qu’il a été affecté de fagon pervasive par des événements
hydrothermaux entre 312 et 303 Ma, responsables de la recristallisation des monazites et
des muscovites. Cet article illustre également le danger de ne réaliser qu’une ou deux
datations et d’en conclure un dge de mise en place. Les muscovites datées définissent des ages
plateaux entre 319 et 303 Ma, qui, considérés individuellement, peuvent potentiellement
induire une erreur d’interprétation quant a 1’age de mise en place de 16 Ma ! Le sixiéme
chapitre, consacré aux mylonites, est un article sous presse au Journal of Geodynamics. Dans
certains sites échantillonnés, les mylonites enregistrent I’infiltration d’eau météorique,
que les datations U-Pb sur zircon et monazite contraingnent autour de 300 Ma. Un
échantillon ultramylonitisé et partiellement fondu a lui fourni un age de ca. 313 Ma, interprété

comme 1’age de la déformation de haute température le long du CSA.

La troisieme partie est consacrée aux implications métallogéniques et tectoniques
des résultats aquis durant cette these. Le septieme chapitre est un article en préparation et qui
montre que Paltération hydrothermale du granite de Questembert a pu provoquer le
lessivage de plusieurs centaines de milliers de tonnes d’uranium. Dans le huitiéme
chapitre sont présentés les résultats des datations que nous avons réalisées pour tenter de
contraindre I’Age des minéralisations en Sn en bordure du granite de Lizio et en métaux
de base et or a Saint-Aubin-des-Chéateaux, dans la couverture sédimentaire ordovicienne.
Enfin, le neuvieme chapitre esssaye d’intégrer tous les résultats obtenus dans le cadre

tectonique de I’évolution de la chaine Varisque en Europe occidentale.

Cette troisiéme partie est suivie des conclusions de ce travail et d’une ouverture sur les

travaux restants encore a réaliser.

Ce manuscrit se conclut par une derniére partie méthodologique dédiée aux
méthodes d’analyse ponctuelle, dans laquelle quelques points importants du point de vue
des techniques analytiques sont abordés. Une large part est consacrée a la datation U-Th-Pb
de la monazite par LA-ICP-MS, et notamment au possible decouplage entre les chronometres
Th-Pb et U-Pb dans les monazites ayant interagi avec des fluides. Pour finir, les résultats des
analyses préliminaires U-Pb et des isotopes de 1’oxygeéne que nous avons réalisées avec la

Nanosims installée a I’Université de Rennes 1 sont présentés.
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Toutes les reférences bibliographiques citées dans les différents chapitres sont
regroupées a la fin du manuscrit. Deux articles publiés durant cette these mais qui ne sont pas
en relation étroite avec le sujet sont fournis en annexe. Le premier, publié en 2011 a
Tectonophysics, illustre 1'usage qui peut étre fait des images géophysiques de radiométrie
spectrale et de gravimétrie pour étudier la pétrogenése des granites. Le second, sous presse a
Tectonophysics, présente un modéle numérique congu pour étudier les processus
magmatiques, comme le transport de magmas, et plus précisément le comportement des

cristaux lors de la remontée de magmas dans des filons.
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PARTIE | CHAPITRE 1 — Fluides métamorphiques

1. Introduction

Le role des fluides dans les processus affectant la crolte terrestre est fondamental.
Bruce Yardley a une phrase qui illustre a quel point les fluides sont importants : “(...) the role
of water in geology is just as pivotal as its role in biology” (Yardley, 2009 ; p. 585). Les
fluides peuvent contrdler les processus physiques a travers leur influence sur la rhéologie par
exemple, et les processus chimiques de par leur capacité a dissoudre et précipiter des
minéraux. Classiquement, trois grandes catégories de fluides sont distinguées, les fluides
métamorphiques, les fluides magmatiques et les fluides infiltrés depuis la surface (eaux
marines et eaux continentales). Dans ce chapitre, quelques généralités sur les fluides
métamorphiques sont présentées dans un premier temps. Les quelques données existantes sur

les fluides métamorphiques dans le Massif Armoricain sont ensuite synthétisées.

2. Genéralités sur les fluides métamorphiques
2.1. Origine des fluides

Initialement, la porosité représente un volume important d’une roche sédimentaire.
L’eau occupant cette porosité (1I’eau interstitielle) peut représenter plus de 10 pds.% dans des
roches comme des pélites ou des psammites (Fig. 1.1). Au début de I’enfouissement de ces
roches, une grande partie de 1’eau présente dans ces pores est expulsée du fait de la réduction
de la porosité. Quand ces fluides de bassins enfouis restent connectés a la surface par des
fractures, par exemple, la pression de fluides correspond a la charge hydraulique. En
revanche, quand les roches sont effectivement sellées et les fluides déconnectés de la surface,

des surpressions de fluides se développent.

100 Figure 1.1 : Teneur en eau durant le
Pélite (libre) métamorphisme de guelques
- lithologies communes. Les courbes
pleines représentent la teneur en eau
liée, c'est-a-dire dans la structure
11 L T — des minéraux hydratés, et les
courbes en pointillés la teneur en

" < eau interstitielle, c'est-a-dire dans la
0,14 Métabasite (libre) NS =R o= porosité de la roche (d’aprés

Psammite (libre) Yardley, 2009)

10

Pélite (liee)
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A des températures voisines de 200°C, le métamorphisme succede de fagon continue a
la diagenése. Le métamorphisme implique essentiellement la transformation d’une phase
minérale en une autre plus stable dans les conditions pression-température (P-T) du milieu
environnant. A ce stade, il se produit une perte irréversible de la porosité et la source
principale de fluides réside alors dans le réseau des minéraux hydratés ou carbonatés.
Typiquement, la porosité diminue rapidement lors de la diagenése des roches sédimentaires et
a des profondeurs supérieures a ca. 5 km, 1’essentiel de 1’eau est structuralement liée aux
minéraux, notamment aux phyllosilicates (e.g. Yardley, 2009).

Lorsque ces phases hydratées ou carbonatées continuent a étre métamorphisées et se
transforment en phases minérales contenant moins d’éléments volatils, des fluides sont
libérés. Ces réactions de déshydratation et décarbonatation durant le métamorphisme prograde
sont des processus tres importants capables de produire de trés grandes quantités de fluides
métamorphiques dans la crolte moyenne et inférieure. La figure 1.2, tirée de Stevens et al.
(1997), illustre un exemple de production de fluides dans le bassin du Witwatersrand (Afrique
du Sud) du fait de réactions métamorphiques. A 300°C, la réaction impliquant la destruction
de la kaolinite au profit de la pyrophyllite produit environ 0,5 pds.% d’eau. A 400°C, une
autre réaction métamorphique provoque la transformation de la muscovite et la chlorite en

biotite et entraine la libération de ca. 1,5 pds.% d’eau supplémentaire.
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Figure 1.2 : Quantité de fluide produite durant le métamorphisme du West Rand Group dans le
bassin du Witwatersrand (d’aprés Stevens et al., 1997).
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Les fluides métamorphiques ne sont pas uniquement produits par les réactions de
dévolatilisation ayant lieu durant le métamorphisme prograde. Fry et al. (2010) ont en effet
argumenté que des réactions de déshydratation pouvaient également avoir lieu durant
I’exhumation des roches. Ils ont illustré leur propos a partir de I’exemple de 1’exhumation
presque isothermale des Schistes Alpins de Nouvelle-Zélande, qui libére des fluides du fait
de la consommation de 1’épidote durant la cristallisation de plagioclase (Fig. 1.3, d’apres
Wannamaker, 2010, qui reprend ’article de Fry et al., 2010).

Enfin, Staude et al. (2009) ont proposé que I’exhumation rapide des roches enfouies,
du fait d’un amincissement de la croiite et de la dénudation par exemple, entraine la libération
d’importantes quantités de fluides. En effet, les fluides sont environ dix fois plus
compressibles que les roches qui les contiennent. L’exhumation de ces roches provoque une
diminution instantanée de la pression lithostatique alors que la pression de fluides dans la
porosité reste inchangée. Cela implique donc une augmentation relative de la pression de
fluide durant 1’exhumation, et une partie de ces fluides doit ainsi étre libérée afin de maintenir
la pression de fluide initiale et rester en équilibre avec la roche hote. Selon Staude et al.
(2009), un tel mécanisme libérerait environ 5 vol.% des fluides interstitiels pour 100 MPa de

décompression de la roche hote.

Figure 1.3 : La dégradation de minéraux
typiques du facies schistes verts (épidote,
chlorite) en minéraux de plus haut grade
métamorphique (biotite, plagioclase)
libére des fluides. Le trajet 1 illustre le
concept classique de déshydratation
durant le métamorphisme prograde et
résulte de I’augmentation de
température ; le trajet 2 illustre le
mécanisme proposé par Fry et al. (2010)
+ haut grade d’une déshydratation accompagnant une
(biotite, plagioclase) | diminution isothermale de la pression
durant I’exhumation rapide d’une roche.
; ; i i Dans ce cas, la libération de fluides a lieu
300 400 500 600 plus tard durant le trajet de la roche
dans la croiite (d’aprés Wannamaker,
2010).
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2.2. Nature et composition des fluides métamorphiques

L’eau interstitielle piégée dans la porosité des sédiments constitue le point de départ
dans I’évolution des fluides produits durant le métamorphisme prograde. Avec I’augmentation

du grade métamorphique, trois changements majeurs peuvent se produire :

o La concentration de gaz dissous, notamment de CO,, évolue du fait de
I’interaction du fluide avec des minéraux carbonatés et/ou de la matiére
organique. En effet, les minéraux carbonatés et /ou le graphite sont détruits et
liberent du CO, dans le facies schistes verts. En plus de cela, le degré de
miscibilité entre 1’eau et le CO, augmente avec la température, ces deux especes
devenant totalement miscibles a ca. 265°C et 1,5-2 kbar (Takenouchi et
Kennedy, 1964).

o La composition cationique du fluide évolue du fait des interactions fluide-
minéraux alors que I’anion dominant, le chlorure, est conservatif et reste dans la
phase fluide.

o La concentration en éléments comme Si et Al augmente progressivement avec P
et T. Bien que ces éléments ne représentent qu’une petite partie de la charge
dissoute dans la plupart des fluides métamorphiques, leur mobilité devient
significative et ils sont redéposés lors du retour des fluides métamorphiques a

des conditions de plus bas grade métamorphique.

Les fluides métamorphiques ont également une composition isotopique qui leur est propre en
comparaison avec les fluides météoriques et magmatiques. Ces trois types de fluide ont des
compositions distinctes en terme de rapport isotopiques 8°H et 8°0 (Fig. 1.4; d’apres
Sheppard, 1986). La composition de paléofluides peut étre mesurée directement dans les
inclusions fluides, ou calculée a partir de la composition isotopique de minéraux ayant
cristallisé a partir de ces fluides et en utilisant les facteurs de fractionnement eau/minéraux.
Cependant, les valeurs de §'%0 ne reflétent pas toujours directement celles de 1’eau originelle,
notamment quand des interactions fluide-roche significatives ont eu lieu. Bien que le rapport
8%H soit plus résistant aux modifications liées aux interactions fluide-roche, car il y a moins
de H dans les minéraux que dans le fluide, de nombreuses réactions, comme des échanges
avec des hydrocarbones, peuvent le modifier. Les fluides métamorphiques, dans le sens de

Sheppard (1986), qui ont interagi de maniére significative et a des températures élevées avec
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des roches crustales ont des valeurs de §*°0 qui reflétent celles des roches encaissantes et la
température lors de I’interaction. Dans ce champ «eaux meétamorphiques » ne sont pas
distinguées les eaux initialement présentes dans les sédiments puis enfouies des eaux infiltrées

dans la croQte.

Champ des eaux métamorphiques

82H (%o)

%
o
T

Champ des eaux magmatiques

-10 -5 0 5 10 15 20
5180 (%o)

Figure 1.4 : Diagramme §°H-8"°0 montrant la composition du SMOW (Standard Mean Oceanic
Water), la droite de composition des eaux d’origine météorique et les champs de composition des
eaux d’origines magmatique et métamorphique (d’aprés Sheppard, 1986).

3. Les fluides métamorphiques dans le Massif Armoricain

Les quelques études visant a caractériser les fluides ayant circulé dans le Massif
Armoricain réalisées jusqu’a maintenant ont mis en évidence les différentes échelles spatiales
auxquelles les fluides ont circulé. Schulz et al. (2002) ont étudié de petites veines de quartz
centimétriques preécipitées durant la déformation et le métamorphisme des séries volcano-
sédimentaires Paléozoiques de Belle-lIle. Ils ont identifié quatre genérations de veines de
quartz qui ont cristallisées a 300-400°C durant la déformation. Les veines précoces, dans
lesquelles la silice provient des roches encaissantes, sont caractérisées par des 5'%0 élevés
(jusqu’a 26%.). Les veines plus tardives ont des &0 plus bas et des faibles salinités,
impliquant la participation d’eau météorique. Globalement, I’étude de Schulz et al. (2002)
montre que le systeme H,O-CO,-NaCl a été tamponné par les roches encaissantes sur une
petite échelle. Dans leur étude sur la nappe des Porphyroides dans le domaine Sud-
Armoricain, Le Heébel et al. (2007) caractérisent également un systeme ou les interactions
fluide-roche ont été limitées et dans lequel la composition des fluides a été largement

tamponnée par celle des roches encaissantes.
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Berwouts et al. (2008) ont étudié des veines de quartz formées dans les métasédiments
déformés du Paléozoique Inférieur des Monts d’Arrée. Ils ont définit sept générations de
veines dont la formation s’étale depuis 1’enfouissement et le métamorphisme des roches (ca.
420-370 Ma) jusqu’a la déformation progressive régionale (370-350 Ma). Les conditions de
formation des veines sont restées a peu prés constantes a 350-400°C et 2-3,5 kbar. La
composition isotopique de 1’oxygeéne des veines et de leur encaissant suggerent que le
tamponnage des fluides ne s’est pas fait a I’échelle centimétrique mais plutdt a I’échelle de la
formation sédimentaire. Le 80 du fluide & partir duquel ont précipité les différentes
générations de veine s’étale entre 6,0%o et 8,8%o, et est typique de fluides métamorphiques.
Berwouts et al. (2008) caractérisent donc un systeme de circulations de fluides d’échelle
intermédiaire ayant eu lieu dans un réseau de fractures temporaires crée par la déformation.

Lemarchand et al. (2011, voir chapitre 3) ont eux étudié les veines de quartz
« géantes » (hectométriques a plurikilométriques) qui jalonnent le Cisaillement Sud
Armoricain (CSA). La taille de ces veines implique un systeme ouvert d’échelle crustale dans
lequel des quantités considérables de fluides ont circulé. En effet, les données obtenues sur les
inclusions fluides et la composition isotopique de 1’oxygéne du quartz montrent que les veines
paralleles au CSA se sont formées a partir de fluides métamorphiques dans la crolte
moyenne, a des températures probablement autour de 400-500°C. Les données obtenues sur
les veines obliques au CSA montrent elles que des eaux dérivées de la surface y ont circulé
vers 200-300°C. Le CSA a donc focalisé la circulation d’importantes quantités de fluides
métamorphiques et météoriques, du fait de I’augmentation de la perméabilité en réponse a la

déformation.

4. Conclusion

Dans le Massif Armoricain, les données existantes sur le régime des fluides sont
encore rares. En ce qui concerne le grand ensemble des fluides métamorphiques, il apparait
que leur composition est en régle générale tamponnée par la nature des roches et des
formations dans lesquels ils circulent en systeme ferme. Néanmoins, les importants drains
crustaux, comme peut I’étre le CSA, peuvent focaliser la circulation en systéme ouvert de
grandes quantités de fluides. Quelque soit le systeme considéré, les températures auxquelles
les fluides métamorphiques circulent sont entre 300 et 450°C, c'est-a-dire des températures

typiques de la crolte moyenne.
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Leucogranites display petrological and geochemical heterogeneities that can be related to either primary
processes in the source of melts or to secondary processes such as fractional crystallization. In the Armorican
Massif, a Hercynian domain in western France, syntectonic leucogranites were emplaced along major shear
zones, the so-called South Armorican Shear Zone. The Lizio and Questembert massifs are derived from a
similar metasedimentary source (&nq(t) between —4 and —6) and have similar magmatic volumes. They
display, however, distinct depths of emplacement, with Questembert being emplaced ca. 5-10km shallower
than Lizio. The shallower emplacement of Questembert is recorded by contact metamorphic assemblages
and the levels of intrusion in correlated sedimentary sequences. The Questembert magmas are more
differentiated than the Lizio ones, as demonstrated by a lower amount of modal biotite, a higher SiO, content
(72.8-74.2 wt.% vs. 71.7-73.3 wt.%) and a more pronounced peraluminous character. The high-SiO,
Questembert magmas can be derived from the low-SiO, Lizio ones by 15-20 wt.% fractionation of the
assemblage alkali feldspar + plagioclase + biotite. Fractionation of zircon and monazite, hosted in biotite, is
indicated by a systematic decrease in Zr and Th + LREE contents. The magmatic evolution is well recorded by
the oxygen isotope evolution of whole rocks and mineral separates. The Questembert massif records
evidence of a two stage fluid-rock interaction. A high-T stage corresponds to the magmatic fluid exsolution,
and is recorded in the most evolved samples: appearance of tourmaline in the matrix, changes in the
composition of muscovite, increase in whole rock Be, Sn, Rb and W contents, fractionation of K/Rb, Zr/Hf and
Nb/Ta ratios, and fractionation of REE patterns. A second post-solidus alteration is indicated by oxygen
isotope disequilibrium between quartz and feldspar in the Questembert massif and requires the circulation
of low-8'80 fluids, likely derived from the surface. We propose that the distinct petrological, mineralogical
and geochemical evolutions of the Questembert and Lizio magmas are related to processes acting during the
ascent of magmas through the continental crust. Questembert is more differentiated than Lizio because it
covered a greater distance during its vertical migration, enhancing crystal fractionation from melts.

© 2009 Elsevier B.V. All rights reserved.
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1. Introduction

Highly evolved peraluminous leucogranites, in the sense of Patifio
Douce (1999), form by partial melting of aluminium-rich metasedi-
mentary rocks (e.g. Puziewicz and Johannes, 1988; Vielzeuf and
Holloway, 1988; Patifio Douce and Johnston, 1991). These rocks
display heterogeneous chemical compositions at the pluton scale,
which can be attributed to either magmatic or external processes. In
Harker plots, roughly linear variation trends may reflect many
processes acting during granites petrogenesis, as (i) partial melting
of a slightly heterogeneous metasedimentary source (e.g. Brown and
Pressley, 1999), (ii) selective entrainment of a peritectic phase, such as
garnet (Stevens et al., 2007; Villaros et al., 2009), or (iii) entrainment
of unmelted restite (Chappell et al., 1987), (iv) magma-mixing (e.g.
Staby and Martin, 2008), (v) wall-rock assimilation (e.g. Green, 1994)

* Corresponding author. Tel.: +33 2 23 23 30 81; fax: +33 2 23 23 60 97.
E-mail addresses: romain.tartese@univ-rennes1.fr (R. Tartese),
philippe.boulvais@univ-rennes1.fr (P. Boulvais).

0024-4937/$ - see front matter © 2009 Elsevier B.V. All rights reserved.
doi:10.1016/j.1ith0s.2009.09.011
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or (vi) crystal fractionation, the latter being mostly controlled by
magmatic flow and gravity (e.g. Clemens, 2003).

Since the pioneering work of Bowen (1928), it has been
demonstrated that mineral crystallization and fractionation in mafic
magmas leads to the formation of differentiated rocks (e.g. Philpotts
et al.,, 1998). Fractional crystallization is controlled by factors such as
the density contrast between solids and liquids, the viscosity of
magmas, the crystal size or the dynamics of the magmatic system.
Fractional crystallization is often less apparent in granitic rocks than
in basic rocks, and is considered a difficult process to initiate, because
of (1) the high viscosity of granitic liquids (ca. 10*-10°Pas, Scaillet
et al., 1998; Clemens and Petford, 1999), and (2) the lack of sufficient
density contrast between minerals and residual liquids. Notwith-
standing, fractional crystallization in granitoids has been proposed
based on textural arguments such as igneous layering (e.g. Pupier
et al., 2008; Barbey, 2009) or on mineral and whole rock geochemical
data (e.g. Michael, 1984).

Deformation also plays a role in removing liquids from the source
(Bons et al., 2004) or in enhancing liquid-crystal segregation during
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magma evolution (Moyen et al., 2003; Bea et al., 2005). This so-called
filter-press mechanism (Propach, 1976) leads to the production of
more and more differentiated granites due to the early separation of
minerals such as amphibole, feldspar and biotite. The exsolution of
dissolved gases in magmas may also facilitate the extraction of
residual liquids from mushes (Sisson and Bacon, 1999).

In the present study, we focus on two peraluminous leucogranites
that share a common geological history. They are both Carboniferous
in age, emplaced in the same tectonic context and display roughly
similar volumes. However, they were emplaced at different depths in
the crust. This characteristic provides a unique opportunity to study
the parameters controlling granitic geochemical diversity, among
which the extent of differentiation by crystal-melt fractionation
during magma ascent.

2. Geological setting

The Lizio and Questembert leucogranites belong to the Carbonif-
erous granitic belt of Western Europe, which is part of the central
domain of the Variscan orogen, resulting from the collision of
Gondwana and Laurussia (e.g. Ballévre et al., 2009). In the Armorican
Massif, the South Armorican Shear Zone (SASZ) is a major dextral
wrench zone separating the Central Armorican Domain (CAD) from
the South Armorican Domain (SAD) (e.g.Jégouzo, 1980; Fig. 1a). These
two domains have been affected by contrasting metamorphic condi-
tions. To the North, the CAD is mostly made of Proterozoic to Lower
Palaeozoic sediments (Brioverian unit) affected by low-grade meta-
morphism (e.g. Le Corre et al., 1991). In this area, the deformation is
marked by a pervasive east-west striking vertical foliation. The
stretching lineation plunges eastward with a dip of about 5-10°.
Along the northern branch of the SASZ, syntectonic Carboniferous
granitoids (Berthé et al., 1979; Bernard-Griffiths et al., 1985) intrude
the Brioverian cover (Fig. 1b). The Lizio and Guéhenno leucogranites
(hereafter referred to as the Lizio granite) are the easternmost of these
granites. Radiometric data indicate an emplacement age of 338 4
13 Ma (whole rock Rb/Sr isochron, Bernard-Griffiths et al., 1985).
South of the southern branch of the SASZ (SBSASZ), high grade meta-

morphic rocks, migmatites and anatectic granites are exposed. The
Questembert leucogranite emplaced between the two branches of the
SASZ (Fig. 1b). Its emplacement is dated at 3294+ 21 Ma (whole rock
Rb/Sr isochron, Bernard-Griffiths et al., 1985), penecontemporaneous
with the Lizio granite emplacement.

S-C structures in both massifs developed during their cooling,
around 550 °C (Gapais, 1989), and reflect their syntectonic nature
relative to the SASZ (Berthé et al., 1979). A few kilometres east of the
Lizio granite, the foliation defines a triple point formed by the
combination of the regional stress and the stress related to the granite
emplacement, which again demonstrates the syntectonic nature of
the intrusion. The elongated shape of the Questembert pluton, asso-
ciated with an increase of deformation toward the SBSASZ, suggests
that it has undergone more deformation than Lizio.

Geological evidence implies that the Lizio granite was emplaced
deeper in the crust than the Questembert granite. First, the Lizio granite
intrudes Brioverian metasediments whereas the Questembert granite
intrudes the overlying Palaeozoic sediments (Fig. 1b). Second, during
the emplacement of the Lizio granite, the syntectonic paragenesis Bt +
Ms + Chl + St + Grt+ And developed in the Brioverian metapelites
(Berthé, 1980), corresponding to the facies 2b of Pattison and Tracy
(1991) and to a pressure between 3 and 4 kbar (Pattison et al., 1999),
equivalent to ca. 9-12 km in depth. Around the Questembert granite, the
paragenesis Bt + And + Ms 4 Grt is observed and andalusite is replaced
by sillimanite in the immediate vicinity of the intrusion (Plaine et al.,
1984). This metamorphic paragenesis belongs to the facies 1a of Pattison
and Tracy (1991), implying pressure of 1-2 kbar (Pattison et al., 1999),
equivalent to ca. 3-6 km in depth.

Geochemical data on the Lizio (Chauris, 1986) and the Ques-
tembert (Charoy, 1971) granites are sparse. Both granites are highly
silicic, poor in ferromagnesian elements and appear to be derived
from similar metasedimentary sources (Peucat et al., 1988).

3. Sampling strategy and analytical techniques

Samples have been collected throughout the Lizio and the
Questembert massifs (Fig. 1b). Exposures are scarce and mostly

(b)

— 47°30

I . | N
1
=
= Peraluminous hercynian granitoids

3

3%
2y
g, =
>

So th-Armuﬁcan Domain

—_—— = = <

100 km Q’, N

- Granites and granodiorites
Leucogranites

Ordovician orthogneiss

Metamorphic country rocks

Ordovician to Devonian
Brioverian

o1 Sampling site and sample number

Fig. 1. a) Location of the studied area in the Armorican Massif. NASZ: North Armorican Shear Zone; SASZ: South Armorican Shear Zone. b) Simplified geological map of the studied
area, redrawn from the 1/1000000 geological map of France (Chantraine et al., 1996). G: Guéhenno granite; L: Lizio granite; Q: Questembert granite.
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limited to quarries, which, fortunately, are abundant. Open quarries
were favoured in order to get the freshest samples. Biotite accumula-
tions or facies with visible alteration were avoided. For the
Questembert massif, we did not sample the immediate vicinity of
the SBSASZ because there is no detailed geological map of this area.
Additionally, the intense circulation of fluids within the SBSASZ,
attested to by the presence of large quartz veins (Boulvais et al., 2009),
may have affected the whole rock chemical compositions.

Mineral compositions (Supplementary Table 1, 2 and 3) were
measured using a Cameca SX-100 electron microprobe at IFREMER,
Plouzané, France. Operating conditions were 15KkV acceleration
voltage, a beam current of 20 nA and a beam diameter of 5 pm.
Counting times were approximately 13-14 s. For a complete descrip-
tion of the analytical procedure and the list of the standards used, see
Pitra et al. (2008).

Rock samples were cleaned of any weathered material. Five to
seven kilograms of rocks were crushed in a steel jaw crusher. Then a
fine powder of ca. 50 g was obtained by crushing in an agate mortar.
Powders were analysed at the SARM laboratory (CRPG-CNRS, Nancy,
France). Whole rock chemical compositions (Table 1) were obtained
after LiBO, fusion and acid dissolution by ICP-AES for major elements
and ICP-MS for trace elements. Detection limits and analytical
uncertainties are given in Table 1.

Sr and Nd isotopes analyses were performed on 100 mg powdered
samples at Geosciences Rennes, France, using a 7-collector Finningan
MAT-262 mass spectrometer. Rock powders were dissolved with a
mixture of 2/3 HF 4+ 1/3 HNOs in a sealed Savilex beaker on a hot plate
during 3-4 days. They were then dried and taken up with concen-
trated HCL. Rb, Sr, Sm and Nd concentrations (Table 2) were deter-
mined by isotope dilution using 87Rb, 8Sr and 4°Sm/'>°Nd spikes,
respectively. All samples were spiked before dissolution. During the
analytical session, measurements of the AMES Nd standard gave a
mean '**Nd/'#Nd ratio of 0.5119804+2 (n=>5), so that data
were normalized to the long-term value of **Nd/'**Nd =0.511963
obtained in Rennes. Analyses of the NBS-987 Sr standard yielded a
mean &/Sr/35Sr ratio of 0.710167 +6 (n=3). Consequently, data in
Table 2 have been normalized to the reference value of 0.710250.

Oxygen isotope analyses were carried out at the stable isotope
laboratory of Geosciences Rennes, France, using a VG SIRA-10 triple
collector mass spectrometer. Analyses were performed on powdered
whole rocks and minerals. Silicate minerals were hand-picked under a
binocular microscope and crushed in a tungsten carbide mortar.
Sample purity was always better than 98%. O, was liberated from
silicate materials by reaction with BrFs in Ni tubes at 670 °C overnight.
0, was then converted to CO, by reaction with hot graphite. Two
periods must be distinguished during acquisition of these data because
of the replacement of BrFs. Long-term analysis of the NBS-28 standard
yielded a mean value of 9.3 4 0.1%.. With the new BrFs, measurements
of the NBS-28 standard gave a mean value 0f 9.0 4 0.1%.. The measured
values have thus been corrected to a NBS-28 value of 9.6%.. Average
uncertainty on oxygen isotope compositions in silicates is estimated
by replicate analyses at +0.2%..

4. Petrology
4.1. Texture

The Lizio and Questembert leucogranites contain quartz, feldspar
(orthoclase, microcline and plagioclase) and micas in various
amounts. Grain sizes range between 0.5 and 3 mm (Fig. 2a and b).
Quartz and feldspar account for nearly 90 vol.% of the whole rock
(Table 1). In the Lizio granite, biotite is generally more abundant than
muscovite, whereas biotite is rare and muscovite dominates in the
Questembert granite.

In undeformed samples, quartz is large and often euhedral (Fig. 2a
and b). In deformed samples quartz is anhedral, interstitial (Fig. 2d)
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and sometimes recrystallized (Fig. 2f). In these samples, quartz
displays a typical undulose extinction reflecting intracrystalline
deformation. There is no evidence of secondary silicification nor
dissolution. Alkali feldspar is generally sub-euhedral to anhedral.
Microcline is abundant and generally displays well-expressed tartan
twinning. Orthoclase sometimes shows Carlsbad twinning, and shows
little development of sodic perthitic exsolutions. Very little sericite is
developed in alkali feldspar. Plagioclase is euhedral to sub-euhedral
with thin polysynthetic twinning. Secondary alteration is rarely
visible, except in some deformed samples. Biotite forms euhedral
brown-reddish flakes (Fig. 2b), and is often highly pleochroic. Biotite
hosts most of the accessory minerals (zircon, monazite and apatite,
Fig. 2b). Secondary chloritization is rare. Two types of muscovite can
be observed: large flakes, some of them having a fish-like habit due to
deformation (Fig. 2f), and small secondary grains, in shear bands and
pressure shadows around phenocrysts. Green-brown tourmaline is
present in sample QRT02 which lacks biotite.

In general, both granites are deformed (Fig. 2c to f). Shear bands
(“S”) are vertical and orientated parallel to the regional shear zone
(Fig. 1). Cleavage planes (“C") are also vertical but are oblique to the
shear zones. These S-C structures developed during the cooling
history of the syntectonic intrusions (Gapais, 1989). In rocks which
have accumulated more finite strain (Fig. 2e and f), grain size is
smaller, shear band density increases and the angle between shear
and cleavage planes decreases due to the cleavage rotation. In some
places, increasing deformation led to the mylonitization of the rocks.
In these rocks, feldspar and mica porphyroclasts are isolated in a fine
grained quartzo-feldspathic matrix (Fig. 2e and f). At a regional scale,
deformation increases in the vicinity of the SASZ. Mylonites are thus
restricted to the southern edge of the Lizio pluton (Fig. 1).

Numerous pegmatites and quartz veins are visible in both
plutons. Pegmatites contain quartz, feldspar, muscovite, garnet,
tourmaline, and sometimes beryl and fluorite (Plaine et al., 1984).
On the eastern edge of the Lizio granite, quartz veins host cassiterite
and to a lesser extent, wolframite. The Questembert granite is
associated with tin mineralization, which is hosted both in aplitic—
pegmatitic dykes and quartz veins and located around its southern
edge (Plaine et al., 1984).

4.2. Mineral chemistry

4.2.1. Feldspar

K-feldspar is close to the Or end-member in the Questembert
granite (Or up to 0.97), except in the analysis of sample QRTO1 where it
is less potassic, as in samples from Lizio (Or = 0.91-0.92). Plagioclase is
more Ca-rich in Lizio (An up to 0.15) than in Questembert samples,
where it reaches nearly pure albite composition for samples with the
highest SiO, content (mean An close to 0.02). Sample QRTO01 displays
intermediate compositions with average An content=0.04 (Supple-
mentary Table 1, Fig. 3a).

4.2.2. Biotite

In the Lizio samples, biotite compositions were analyzed in four
samples and are presented together in Supplementary Table 2 because
of the great homogeneity of compositions (Fig. 3b). Biotite colour and
composition in both massifs are typical of peraluminous rocks (Nachit
et al., 1985). Biotite from samples QRTO1 and QRTOS is very similar to
that in the Lizio samples. Biotite from samples QRTO6 and QRT07
differs, with higher Al and lower Mg and Ti contents, increasing the
siderophyllite component (Supplementary Table 2, Fig. 3b).

4.2.3. Muscovite

In the Lizio granite, the large muscovite grains have a high TiO,
content (Supplementary Table 3) and consistently fall in the primary
muscovite field in the Mg-Ti-Na ternary diagram (Miller et al., 1981;
Fig. 3¢). Texturally-defined secondary small grains are more ferric and
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Fig. 2. Representative structural facies. a-b) Undeformed granite sample showing an equigranular texture, without preferential mineral orientation; c-d) Typical S-C structures
indicating dextral shearing; e-f) Mylonitic structure showing porphyroclasts of quartzo-felspathic aggregates (e) and fish-like muscovite (f).

tend toward the secondary muscovite compositional field. In the
Questembert granite, muscovite in samples QRT01 and QRTO8
displays a primary signature. In sample QRT07, muscovite cores
belong to the primary group whereas rims plot in the secondary field.
In sample QRTO06, muscovite phenocrysts tend toward the secondary
field, whereas muscovite developed in shear bands mostly plot within
this field. Finally, muscovite grains from the tourmaline-bearing

sample QRTO02 plot in the secondary field. Some of Questembert
muscovite grains therefore likely record hydrothermal activity.

5. Geochemistry

The Lizio and Questembert plutons are typical leucogranites with a
strong peraluminous affinity (A/CNK=1.17-1.38; Table 1). In the Qz-

Notes to Table 1:

Bt-2mG = Biotite two-micas granites; Ms-2mG = Muscovite two-micas granites; Trm-G = Tourmaline granite.

bdl = below detection limit.

@ LOI = Loss on ignition.

> A/CNK = molar Al,05/(Ca0 + Nay0 + K,0).

¢ Tree (°C) calcuted from the equation of Montel (1993).

4 T, (°C) calcuted from the equation of Watson and Harrison (1983).
La and Yb concentrations normalized to chondrites (Evensen, 1978).
TE;.3 parameter quantifying the tetrad effect after Irber (1999).

e
f
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Table 1
Whole rock chemical compositions of the Lizio and Questembert granites.
LIZIO GRANITE QUESTEMBERT GRANITE
Sample Detection  Analytical GRT17 LRT13 [LRT12 LRT15 LRT10 LRT14 GRT16 LRT11 QRT08 QRT09 QRTO6 QRTO1 QRTO07 QRTO05 QRTO2
— limit uncertainty
Type Bt- Bt- Bt- Bt- Bt- Bt- Bt- Bt- Bt- Bt- Ms- Bt- Ms- Ms- Trm-G
2mG 2mG 2mG 2mG 2mG 2mG 2mG 2mG 2mG  2mG 2mG  2mG 2mG  2mG

Deformation = aras aFar AFaFas = ArFarar = aF aF Shais aFar = Shbls AFar AFAP
Si0, (wt.%)  0.05 <1% 7174 7185 7198 7241 7282 72.82 7298 7333 7287 7341 7351 7353 7364 7399 7424
TiO, 0.01 < 10% 0.24 0.25 0.24 0.22 0.19 0.22 0.19 0.17 0.18 0.12 0.09 0.14 0.07 0.06 0.05
Al,03 0.02 <1% 1535 1538 14.84 1535 1526 1555 1494 1487 1480 1562 1473 1482 1487 1505 14.66
Fe,0% 0.04 < 5% 1.42 1.52 1.52 1.36 1.32 0.67 1.23 1.34 1.24 0.61 0.93 1.05 0.56 0.61 0.79
MnO 0 < 10% 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.01 0.02 0.03 0.02 0.02 0.03 0.02 0.03 0.03 0.07
MgO 0.01 < 10% 0.47 0.48 0.45 0.39 0.38 0.29 0.36 0.36 0.31 0.20 0.22 0.29 0.14 0.14 0.15
Ca0 0.02 < 5% 0.91 0.82 1.04 0.72 0.67 0.47 0.75 0.61 0.62 0.53 0.64 0.60 0.48 0.49 0.43
Na,0 0.07 < 15% 3.43 3.25 3.40 341 3.49 2.96 3.61 344 331 332 3.53 3.53 3.64 3.75 3.64
K,0 0.05 < 5% 534 5.19 4.82 5.10 4.79 517 4.80 461 493 4.54 4.49 4.85 427 429 428
P,05 0.02 < 10% 0.27 0.31 0.26 0.29 0.33 0.28 0.40 0.28 0.35 0.41 0.35 0.26 0.30 0.32 0.28
Lor® < 5% 1.34 1.76 1.44 1.48 1.63 240 1.22 1.46 1.32 1.54 1.24 1.18 1.26 1.25 1.37
SUM 100.53 100.83 100.01 100.75 100.90 100.84 100.50 100.50 99.95 100.32 99.76 100.27 99.26 99.98 99.96
A/CNKP 1.17 1.24 1.17 1.23 1.26 1.37 1.20 1.26 1.24 1.38 1.25 1.22 1.30 1.29 1.29
CIPW Norm
Q 29.5 315 31.6 31.8 33.1 35.2 32.6 34.6 339 36.4 35.1 335 35.7 354 363
Or 31.6 30.7 28.5 30.1 283 30.6 284 272 29.1 26.8 26.5 28.7 252 254 253
Ab 29.0 27.5 28.8 289 29.5 25.0 30.5 29.1 28.0 28.1 299 299 30.8 31.7 30.8
An 2.8 2.0 35 1.7 1.2 0.5 1.1 1.2 0.8 0.0 0.9 13 0.4 0.3 0.3
C 29 3.7 2.8 3.6 3.9 4.9 34 3.8 3.7 5.2 3.7 33 4.1 4.1 3.9
Cs (ppm) 0.1 < 10% 14 21 23 21 17 25 19 31 12 35 36 14 34 38 52
Rb 0.3 < 5% 256 279 259 293 270 327 282 292 303 361 297 253 321 344 288
Sr 1.7 5-15% 82 76 91 69 60 60 55 59 50 35 54 92 46 50 40
Ba 2 < 8% 404 316 306 279 236 259 212 194 238 111 174 340 146 145 115
Be 0.2 10-15% 7.4 13.7 6.6 9.3 83 9.2 9.7 12.2 8.8 27.7 15.7 12.9 8.7 21.1 20.2
Y 0.3 < 10% 8.2 8.4 83 7.0 73 6.2 8.1 8.7 7.3 7.1 9.0 9.2 6.4 7.1 6.0
Zr 1.2 8-15% 100 105 106 96 73 87 72 68 86 42 40 61 31 32 25
Hf 0.1 < 10% 2.89 3.10 3.14 2.79 229 2.59 2.13 2.28 2.62 1.63 1.53 1.97 1.27 1.30 1.03
Nb 0.05 <5% 5.10 7.30 6.00 6.00 6.80 6.80 5.10 7.70 8.40 12.80 9.40 1040 9.30 10.00 10.30
Ta 0.01 10-25% 0.79 1.71 1.16 1.17 1.33 1.47 0.84 2.09 1.52 3.63 3.15 1.79 2.68 342 3.89
Th 0.02 5-10% 1320 1520 1180 13.70 7.50 12.60 8.40 7.00 1340 2.80 3.50 5.80 2.50 2.80 1.40
0] 0.03 < 8% 9.40 7.00 5.60 9.00 8.40 9.90 1140 7.40 8.70 490 1140 1020 2.90 3.30 3.30
Pb 0.9 < 5% 31 35 34 29 28 43 25 29 27 23 27 42 31 29 28
\'% 1.2 10-25% 13.9 14.2 115 10.9 9.3 11.0 7.9 8.0 5.4 25 23 4.8 1.5 1.5 bdl
Ni 6 > 25% bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl 6.8 bdl
Cr 6 < 15% 14.0 12.7 12.4 13.2 11.1 12.2 12.7 94 14.2 14.6 15.3 16.8 94 17.3 12.4
Co 0.5 15-25% 1.5 1.7 1.6 1.7 1.2 0.8 1.1 1.1 0.9 bdl bdl 0.8 bdl bdl bdl
Cu 4 > 25% bdl bdl bdl bdl bdl bdl bl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bl bdl
Zn 9 8-15% 79 66 69 79 63 20 64 54 56 35 57 42 40 38 38
Ga 0.15 < 5% 23.0 22.0 22.0 22.0 22.0 24.0 23.0 23.0 23.0 23.0 22.0 21.0 21.0 22.0 20.0
Sn 0.2 5-10% 7.8 15.9 11.0 12.9 13.6 17.0 9.3 17.0 11.5 32.1 253 10.8 239 26.8 30.3
w 0.25 < 15% 0.91 1.73 1.00 1.32 1.34 3.08 1.15 1.73 1.75 2.74 2.52 2.24 2.25 2.58 2.25
La 0.2 < 5% 2166 2189 21.09 1897 1363 1964 1458 12.67 1593 6.65 8.35 1491 5.76 6.31 434
Ce 0.1 <5% 46.72 48.07 4558 4254 2940 4384 3261 2766 36.71 1428 1737 2858 12.16 12.64 9.42
Pr 0.01 < 5% 5.64 5.96 5.44 5.25 3.54 5.48 4.09 3.37 4.65 1.73 2.06 3.22 1.43 1.58 1.11
Nd 0.04 < 5% 2147 2293 2013 1982 1323 2113 1585 1261 1812 652 7.55 1130 5.22 5.78 3.99
Sm 0.01 < 5% 4.64 4.61 4.50 4.16 3.18 433 3.55 2.96 3.90 1.87 1.90 2.56 1.32 1.48 1.12
Eu 0.01 <5% 0.64 0.59 0.68 0.51 0.46 0.54 0.42 041 0.37 0.26 0.42 0.49 0.29 0.32 0.25
Gd 0.01 < 5% 3.08 3.10 3.14 2.73 2.36 2.86 244 2.29 2.64 1.69 1.79 2.13 1.12 1.21 1.04
Tb 0.01 < 5% 0.39 0.42 0.42 0.36 0.35 037 034 0.35 0.37 0.29 0.30 0.34 0.20 0.22 0.21
Dy 0.01 < 5% 1.78 1.93 1.87 1.57 1.61 1.59 1.63 1.71 1.67 1.45 1.66 1.76 1.17 1.25 1.20
Ho 0.01 < 15% 0.26 0.29 0.28 0.23 0.24 0.23 0.25 0.28 0.22 0.22 0.27 0.27 0.20 0.21 0.19
Er 0.01 < 10% 0.67 0.69 0.68 0.57 0.59 0.53 0.65 0.69 0.51 0.52 0.66 0.69 0.54 0.57 0.50
Tm 0.01 10-25% 0.09 0.10 0.10 0.08 0.08 0.08 0.10 0.10 0.07 0.07 0.09 0.10 0.09 0.09 0.08
Yb 0.01 < 10% 0.56 0.64 0.62 0.53 0.53 0.49 0.63 0.68 0.41 0.45 0.56 0.64 0.58 0.59 0.58
Lu 0.01 < 10% 0.08 0.09 0.09 0.08 0.08 0.07 0.09 0.10 0.06 0.06 0.08 0.09 0.08 0.08 0.09
SLREE 100 103 97 91 63 94 71 59 79 31 37 61 26 28 20
REE 108 111 105 97 69 101 77 66 86 36 43 67 30 32 24
K/Rb 172 153 154 143 146 130 140 130 135 104 126 159 111 104 123
Zr/Hf 34.6 33.8 33.7 343 319 335 33.6 30.0 32.7 26.0 26.2 309 24.2 244 239
Nb/Ta 6.5 43 5.2 5.1 5.1 4.6 6.1 3.7 5.5 35 3.0 5.8 3.5 29 2.6
Tree (°C)¢ 782 793 777 786 760 814 757 753 783 727 720 750 700 702 681
10 (O 753 757 757 749 728 741 726 723 740 687 683 714 665 667 650
Eu/Eu’ 0.52 0.47 0.56 0.46 0.51 0.47 0.43 0.48 0.35 0.44 0.69 0.64 0.72 0.73 0.71
Lan/Ybyn® 26 23 23 24 17 27 16 13 27 10 10 16 7 7 5
TE; 5" 1.03 1.05 1.05 1.06 1.07 1.05 1.05 1.06 1.09 1.11 1.08 1.07 1.10 1.08 1.14
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Table 2
Rb/Sr and Sm/Nd whole rocks isotope data for the Lizio and Questembert granites.

R. Tarteése, P. Boulvais / Lithos 114 (2010) 353-368

Sample Rb (ppm) Sr(ppm) *Rb/*®Sr  #’Sr/%SSr +  (¥’St/*Sr)szoma  Sm (ppm) Nd (ppm) 'YSm/'"Nd  '3Nd/'*Nd + ENd(330 Ma)  TDM(330 Ma)”
QRTO1 254 94.8 7.8 0.747024 10 0.7105° 2.40 11.27 0.1286 0.512293 5 —39 1348
QRTO7 333 47.6 20.4 0.802055 10 0.7063 1.17 4.70 0.1498 0.512243 5 —58 1494
QRTO8 313 52.6 173 0.789374 10 0.7080 3.91 18.52 0.1275 0.512212 5 —54 1469
LRT11 288 59.0 14.2 0.772978 9 0.7062 2.74 11.92 0.1388 0.512348 5 —33 1298
LRT12 256 87.1 8.5 0.746392 10 0.7064 416 19.65 0.1280 0.512282 5 —4.1 1362
LRT13 279 76.7 10.6 0.755818 9 0.7062 3.97 20.03 0.1199 0.512257 5 —4.2 1375

¢ Two stages Tpy calculated following the equation of Liew and Hofmann (1988).

b This value is considered insignificant because of the mobility of both Sr and Rb in this sample (see text and Fig. 5).

Ab-Or ternary diagram (Fig. 4), Lizio samples only differ from
Questembert ones by a slightly higher and lower content of normative
orthoclase and quartz, respectively.

5.1. Major elements

Both granites have a high SiO, content, ranging from 71.7 and
74.2 wt.% (Table 1). In the Harker variation diagrams (Fig. 5), most
major elements display rather well-defined evolutions with increasing
Si0,, Questembert samples trending toward the SiO,-rich side.
Samples QRTO1 and QRTO8 share most of their whole rock chemical
characteristics with the high-SiO, Lizio samples. The decrease in CaO
and K,0O, and the increase in Na,O are typical of highly evolved
peraluminous liquids because of the crystallization of mineral phases
along the quartz-plagioclase-alkali feldspar cotectic line in the Qz-
Ab-Or-An system (e.g. Miller and Mittlefehldt, 1984). Fe,03, MgO and
TiO, contents show a marked decrease with increasing SiO, and with
decreasing Zr and the sum Fe;03+ MgO + TiO, is very low (below
2.5 wt.%), as is true for liquids produced in partial melting experiments
of metasediments (e.g. Puziewicz and Johannes (1988), Patifio Douce
and Johnston, 1991). The mylonitic sample LRT14 (Fig. 2e and f) is
depleted in many oxides, especially in Na,0, (Fig. 5) and enriched in
H,0 (LOI up to 2.4 wt.%, Table 1), characteristics which highlight the
influx of fluids during deformation of this sample.

5.2. Trace elements

Many trace elements display large variations with increasing SiO-.
The Sr decrease mimics the behaviour of CaO suggesting plagioclase
fractionation (Fig. 5). The Rb content significantly increases, despite
some scattering (Fig. 5). As a result, the K/Rb mass ratio decreases
from 170 to 100 in the SiO,-rich samples from Questembert (Table 1).
Zr and Th also show a dramatic decrease. For example, Th content falls
from 15 to less than 2 ppm (Fig. 5). Sr and Ba, mostly hosted by
feldspar, display a good correlation with Zr content (Fig. 5). Fe;03 +
MgO + TiO,, principally hosted by biotite, also has a similar good
correlation with Zr. Zr and Th are immobile elements during hydro-
thermal alteration. They are hosted by the accessory phases zircon
and monazite, respectively. As a consequence, there is little doubt that
Ba and Sr have not been affected by sub-solidus alteration, and that
their overall distribution is likely related to magmatic processes.
Sample QRTO1 is an exception with Rb, Ba and Sr values not coherent
with the general trends.

REE patterns of Lizio samples are homogeneous (Fig. 6), highly
fractionated (Lan/Yby=13-27; Table 1) and show a marked Eu
negative anomaly (Eu/Eu*=0.43-0.56; Table 1). The Questembert
granite is depleted in LREE relative to Lizio, shows variable degrees of
fractionation (Lan/Yby=5-27) and highly variable Eu negative
anomaly (Eu/Eu*=0.35-0.73). Both granites display similar and
rather flat HREE patterns. Samples QRT02, QRTO7 and QRT09 show
intra-REE fractionation indicative of a tight tetrad effect (parameter
TE{_3>1.1; Irber, 1999, see Table 1). Also, some Questembert samples
display fractionation of Zr/Hf and Nb/Ta ratios (Fig. 7) slightly outside
the CHARAC range.

5.3. Isotope systematics

5.3.1. Rb-Sr and Sm-Nd

Rb-Sr and Sm-Nd isotope analyses are presented for 3 represen-
tative samples for each massif (Table 2). Initial 87Sr/36Sr (Is;) values
and &ng(my have been calculated at 330 Ma for both intrusions. Is,
(0.7062-0.7080) and &ng¢ry values (Lizio range: —3.3 to —4.2;
Questembert: —3.9 to —5.8) are comparable for both intrusions
(Fig. 8). &nd(330ma) Of local Brioverian sediments, deposited during the
Cadomian (Panafrican) cycle (600-550 Ma), ranges from —3.6 to
—8.4 and encompasses data from the studied granites.

5.3.2. Oxygen

The oxygen isotope composition of whole rocks and mineral
separates is reported in Table 3. Whole rock 6'®0 values range
between 11.6 and 12.9%. (vs. SMOW) for the Lizio granite, and
between 11.2 and 12.3%. for the Questembert granite, in agreement
with sparse existing data (Bernard-Griffiths et al, 1985). Such
elevated values are typical of high-SiO, peraluminous granites
(Taylor, 1978). In Fig. 9, there is a positive correlation between 580
value of the Lizio granite and its SiO, content. The two Questembert
samples with the lowest SiO, contents plot within the trend defined
by the Lizio samples whereas high-SiO, Questembert samples plot
well below the expected extension of the previously defined trend.

The 6'80 values of quartz and muscovite mineral separates also
increase, by about 1%., with increasing SiO, (Table 3 and Fig. 9). In the
Lizio samples, feldspar 6'80 values are close to whole rock values,
except for the deformed and likely altered sample LRT14 for which
A]80(WR_FdS):O.9%o. In the Questembert samples, feldspar displays
lower values than in Lizio samples, as do whole rocks because feldspar
accounts for 60 to 70 wt.% of the whole rock. As a consequence, high
isotopic fractionation is recorded by quartz-feldspar pairs in Ques-
tembert samples (Table 3); A'™0(q,_ras) is between 2.5 and 3.5%,
which corresponds to meaningless low temperatures of equilibration
between 180 and 300 °C. On the contrary, quartz—feldspar pairs in
Lizio samples and all quartz-muscovite pairs display high tempera-
ture of equilibration in the range 480-600 °C. These characteristics
argue for a closed system evolution in the Lizio granite whereas a sub-
solidus alteration in Questembert is demonstrated by the decrease of
the feldspar 6'20 value alone.

6. Discussion
6.1. Petrogenesis

6.1.1. Source and partial-melting conditions

Previous studies on South Armorican leucogranites have shown
that they originated from partial melting of aluminium-rich metasedi-
mentary sources (Bernard-Griffiths et al., 1985; Peucat et al., 1988). In
this paper, several parameters are consistent with this statement: high
A/CNK ratio, Is; and 6'80 values, and negative eyqcry for both the Lizio
and the Questembert leucogranites (Tables 2 and 3). Furthermore, the
comparable I, Eng(ry and 6'80 values for both massifs strongly suggest
that both granites were derived from similar sources. Nd model ages are
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Fig. 3. Chemical characteristics of minerals from the Lizio and Questembert leucogranites. a) Triangular classification of plagioclase; b) Al vs. Mg plot for biotite with fields from
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muscovite. “QRT06 Pheno.” refers to muscovite phenocrysts. “QRTO6 Shear band” refers to muscovite developed in shear bands.

between 1.5 and 1.3 Ga (Table 2), which implies crustal reworking. The
Brioverian metasediments with &yq(330 ma) Values identical to the ones
of granites (Fig. 8) have Nd model ages in the range 1.7-1.3 Ga, and thus
constitute a likely candidate for the granite source.

Qz

Ab

® Lizio granite O Questembert granite

Fig. 4. CIPW normative Qz-Ab-Or ternary plot after Johannes and Holtz (1996). Lines
and grey squares are respectively cotectic lines and eutectic minima at 1, 2, 5 and
10 kbar under H,O-saturated conditions. Crosses represent eutectic minima at 10 kbar
under variable H,O-undersaturations. The grey field highlights the trend defined by
Lizio and Questembert samples.
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Because of the lack of adequate mineralogical assemblages in our
samples, it is not possible to estimate the pressure and temperature of
the partial melting. Therefore, we adopt the assumption of March-
ildon and Brown (2003) that conditions prevailing during the partial
melting of South Brittany migmatites were equivalent to those
leading to the formation of the Lizio and the Questembert leuco-
granites. In these rocks, partial melting occurred near 8 kbar and
800 °C by low ay,o biotite fluid-absent melting (Jones and Brown,
1990).

6.1.2. Emplacement conditions

The metamorphic conditions recorded by mineralogical assem-
blages around the Questembert and the Lizio granites indicate that the
former was emplaced at shallower depth (3-6 km) than the latter (9-
12 km). Samples from both the Lizio and the Questembert granites are
devoid of enclaves and restite, indicating that they are nearly pure
anatectic melts, as are most peraluminous leucogranites (Patifio
Douce, 1999). Many experimental studies in the Qz-Ab-Or-H,0
system have been used to approximate normative compositions of
eutectic minima at various pressures and ayu,o (e.g. Johannes and
Holtz, 1996 and references therein). For example, the mineral com-
position of an ascending magma evolves due to P, T or H,O changes,
thus the normative composition acquired during the solidification of
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Fig. 5. Variation diagrams of selected major and trace elements reported in function of SiO, (left) and Zr (right) for the Lizio and the Questembert leucogranites.

the magma yields information about its emplacement conditions. The
studied granites are CaO poor, thus the haplogranite ternary diagram
is well-suited to summarise normative compositions of the Lizio and
Questembert samples (Fig. 4). The Questembert samples are grouped
around the 1 kbar water-saturated minimum melt composition,
reflecting its high level of emplacement in the crust. The Lizio samples
plot on the 2-5 kbar cotectic lines, to the right of the 2-5 kbar H,0
saturated eutectic compositions, indicating that magma was likely
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H,0O-undersaturated when it was emplaced in the crust, at greater
depth. Under such conditions, in haplogranitic magmas near 750 °C,
the water content is around 5 wt.% (Johannes and Holtz, 1996, p. 52).

The temperature at which granitic magmas are emplaced may differ
from the temperature at which they formed by partial melting. Watson
and Harrison (1983) and Montel (1993) developed methods based on Zr
and REE contents in which the temperature calculated represents the
saturation temperature of mineral species (zircon and monazite for Zr
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Fig. 6. Chondrite-normalized REE patterns for the Lizio and Questembert leucogranites.
Normalization values from Evensen et al. (1978).

and REE, respectively). According to Hoskin et al. (2000), in a Zr vs. SiO,
diagram (SiO, used as an index of differentiation), the downward
inflection indicates the point at which Zr abundance changes in response
to zircon saturation and fractionation. Clemens (2003) raised the issue of
chemical equilibrium on which the reasoning of Hoskin et al. (2000) is
based. In particular, this author pointed out that during partial melting,
the behaviour of accessory minerals is unlikely controlled by equilibrium
processes. For example, Villaros et al. (2009) recently argued that the
Peninsular Pluton in the Cape Granite Suite was formed by disequilib-
rium melting followed by co-entrainment of peritectic and accessory
phases.

In the studied rocks, zircon and monazite are hosted in biotite. In
the case presented and discussed below where the strong correlation
between Zr (and Th) and Fe,03+ MgO +TiO, (Fig. 5) reflects
magmatic fractionation of biotite and the minerals it hosts during
magma ascent, Zr and REE temperature estimates should be close to
the temperature of segregated melts (Montel, 1993; Miller et al.,
2003). When calculating these temperatures (Fig. 10), we obtain a
range between 800 and 700 °C. The highest temperature is close to the
estimate for the peak of metamorphism in the studied area (e.g.
Marchildon and Brown, 2003) and may well correspond to the
temperature of partial melting, the temperature span towards lower
values likely reflecting progressive differentiation of melts by crystal
fractionation.

6.1.3. Partial melting vs. crystal fractionation
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Fig. 7. Zr/Hf vs. Nb/Ta for the Lizio and Questembert granites, compared with the highly
evolved Altay system (Zhu et al., 2006). Values for C1 chondrites from McDonough
(1990) and Upper Continental Crust are from Taylor and McLennan (1995). The
CHARAC (CHarge And RAdius Controlled) range for Zr/Hf is after Bau (1996).
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In the Harker diagrams (Fig. 5), the two plutons display continuous
trends. Both variable degrees of partial melting and amounts of crystal
fractionation may produce the observed major element trends,
because the same minerals, feldspars and biotite, are likely to be
involved in both processes. The use of trace elements is often
necessary to discriminate between these two processes (e.g. Hanson,
1978).

The clear correlation between Fe,03 + MgO + TiO, and Zr (and also
Th) shows that biotite and zircon (and monazite) share a common
history during the magmatic evolution. This implies (1) that if trends
reflect partial melting processes, zircon, monazite and biotite would
have been incorporated into the melts to a similar extent, or (2) that,
alternatively, if trends result from crystal-liquid fractionation, these
minerals would have fractionated to a similar extent. Several lines of
evidence support the second hypothesis. First, biotite hosts zircon and
monazite, showing that once crystallized in magmas, these minerals
have a common fate. If biotite fractionates from magmas, zircon and
monazite fractionate as well. This observation does not necessarily
exclude source-related processes, but it shows that fractionation
processes, if any, would introduce identical variations for elements
controlled by these minerals. On the Fe,Os+ MgO +TiO, vs. Zr
diagram (Fig. 5), it is then interesting to note that the overall range
of Zr variation (a factor of 4 between 25 and 100 ppm) is identical to
the range displayed by Fe,05; + MgO + TiO, (a factor of 4 between ca.
0.6 wt.% and 2.4 wt.%). Second, the absolute content of Zr is about
100 ppm in low-SiO, samples, near the saturation level of undiffer-
entiated granitic melts (Watson and Harrison, 1983). From this
observation, values down to 25 ppm in high-SiO, granites are low
and are a qualitative sign of subsequent zircon fractionation after
partial melting. Third, Sr and Ba, compatible elements with feldspar and
biotite, display large variations with SiO, and immobile element Zr
(Fig. 5). By simple modelling of batch (or fractional) melting (detailed in
Janousek et al., 1997) and even if unrealistically favourable bulk partition
coefficients are taken into account (D(Sr)™*i9 =440, i.e. pure plagio-
clase; D(Ba)™"1=6.36, i.e. pure biotite; partition coefficients after
Hanson, 1978), the produced melt fractions have to vary unrealistically
from the onset of melting to ca. 80% to match the overall variation in Sr
and Ba contents. As already pointed out by Hanson (1978), such large
variations in compatible elements are better reproduced by secondary
differentiation than by partial melting processes.

6.1.4. Mineral-melt segregation

By using major elements, we first identify and quantify alkali
feldspar, plagioclase and biotite as the major minerals involved in the
magmatic evolution. Then, we use these results to model the
evolution of trace elements with (i) Sr and Ba controlled by these
major minerals and (ii) Zr and LREE constitutive of accessory minerals
such as monazite and zircon. A final point regarding oxygen isotope
characteristics is discussed.

6.1.4.1. Major elements. In the Harker diagrams (Fig. 5), depletion of
evolved magmas in CaO and KO is consistent with the segregation of
plagioclase and alkali feldspar; decrease in Fe,03 + MgO + TiO, implies
segregation of biotite. In Fig. 11, the chemical composition of feldspars
and biotite from the least evolved sample from Lizio are plotted together
with whole rock compositions, excluding muscovite because it is usually
a late-crystallising mineral in evolved magmas (e.g. Charoy, 1986).
Simple geometric relations between geochemical trends and composi-
tion of minerals allow us to estimate a segregate assemblage with the
composition 0.5 Kfs +0.20-0.25 Bt, plagioclase accounting for the rest.

To get an independent estimate of the composition of the frac-
tionated assemblage, we compare in Table 4 liquid compositions
derived from the low-SiO, GRT17 sample from Lizio by segregation of
plagioclase (Anyg), K-feldspar and biotite, and the actual composition
of the high-SiO, QRT02 sample from Questembert, using the GCDKit
(Janousek et al., 2006) inverse majors plugin (V. Janousek pers. com.).
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First, the modal composition of the segregate obtained (0.51 Kfs
+0.22 Bt +0.27 P [Anyg]) corresponds well to our estimate described
above. Second, there is good agreement between the calculated and
actual chemical compositions, indicated by a >_R? equal to 0.3
(Table 4). Interestingly, the segregate composition matches well the
evolution defined by Lizio and Questembert samples in Fig. 4, in which
the Or/(Ab + Or) ratio is nearly constant at a value of ca. 0.7. Thus, this
evolution can be interpreted as a fractionation trend. The calculation
also indicates that the evolution between the extreme samples may be
achieved by a 16.2% segregation of solids. Finally, if the behaviour of
Ca0 is qualitatively well reproduced (decreasing content with
increasing SiO,, Table 4) the modelled absolute decrease (from 0.92
to 0.86 wt.%) is not sufficient to match the observed decrease from 0.9
to 0.4 wt.%. We note however that removal of 0.5 wt.% of apatite (with
Ca0=54-55wt.%) is enough to decrease the CaO content of the
evolved liquid by 0.3 wt.% more, so that the final content is lowered to

0.55 wt.%, near the CaO content of the more evolved QRTO02 sample.
The erratic behaviour of phosphorous likely results from the
interaction of rocks with late granitic fluids as this element is actually
rather mobile in deuteric systems (e.g. Kontak et al., 1996).
Consequently, P,Os content cannot be taken into account here to
confirm the above statement.

6.1.4.2. Trace elements hosted in major mineral phases. Ba and Sr are
hosted by biotite, K-feldspar and plagioclase. These elements show
good correlation with Zr, showing that the distribution of these ele-
ments has not been affected by hydrothermal overprint. This obser-
vation is consistent with Kontak and Martin (1997) who state that Ba
and Sr are hardly mobilized from alkali feldspar because it requires
“tampering with its framework”, a process which is very unlikely
because this mineral is not macroscopically weathered in the studied
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samples. Sample QRTO1with very high Sr and Ba contents (Fig. 5), is
an exception and is not considered further in petrogenetic modelling.
In Fig. 12, we compare the Sr and Ba contents for the Lizio and the
Questembert granites with the theoretical evolution of Ba and Sr
contents of liquids from which a 0.51 Kfs +0.27 P1+ 0.22 Bt assem-
blage has been segregated. We have used two sets of partition
coefficients. The first is given in Hanson (1978). The second set is from
Icenhower and London (1996) for alkali feldspar, Ren et al. (2003) for
plagioclase and Icenhower and London (1995) for biotite. The Rayleigh
distillation law has been used as a formal equivalent of melt-solid
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Fig. 11. (a) and (b): Harker plots for whole rocks from Lizio and Questembert. Black
stars are average compositions of analyzed biotite, alkali feldspar and plagioclase from
Lizio (see Supplementary Tables 1 and 2). The thick line is the trend defined by whole
rocks from the Lizio and Questembert granites. See text for explanation. The grey field
formed by the intersection of the “whole rock trend” and the assemblage Kfs + Pl + Bt
encompass the chemical composition of the segregate.
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Table 4
Modelling of fractional crystallization between the less evolved Lizio sample GRT17 and
the most evolved Questembert sample QRT02.

Less More differentiated QRT02 Segregate
differentiated sample composition
GRT17 Observed Computed Difference
sample
Si0, (wt.%) 72.6 75.6 75.48 0.12 57.8
TiO, 0.2 0.1 0.10 0.00 0.7
Al,03 15.5 149 14.58 0.32 20.2
FeO 13 0.7 0.54 0.16 52
MgO 0.5 0.2 0.30 —0.10 1.5
Ca0 0.9 0.4 0.86 —0.46 1.1
Na,O 3.5 3.7 3.62 0.08 29
K,0 54 44 441 —0.01 10.5
Segregating Alkali feldspar 51.0
minerals, wt.% Plagioclase Anyg 26.6
Biotite 224
Amount of solid segregate removed, wt.%  16.2
Sum residuals squared >_R? 0.37

progressive segregation. The initial Ba and Sr content corresponds to
the average of the two low-SiO, samples from Lizio, GRT17 and LRT13.
Both calculations match well the actual Sr vs. Ba evolution recorded by
our samples (Fig. 12), with amounts of fractionate obtained with the
two sets of K4 (ca. 30 wt.% and ca. 10 wt.%, respectively) encompassing
the major element based calculation of 16.2 wt.%.

6.1.4.3. Trace elements constitutive of accessory minerals. Saturation of
the liquid in Zr and Th + LREE triggers the crystallization of zircon and
monazite, respectively (Watson and Harrison, 1983; Montel, 1993).
From the less differentiated Lizio granite samples to the more evolved
Questembert ones, there is a strong decrease in Zr (Fig. 5) and Th +
LREE (Figs. 5 and 6) contents with increasing SiO,, likely reflecting the
fractionation of zircon and monazite from the melt (e.g. Wark and
Miller, 1993). Zr and REE are mostly found in these accessory minerals
and consequently, their partitioning between melt and mineral
phases does not follow the classical Henry's law for trace elements
(e.g. Brown and Pressley, 1999). Simple mass balance calculation
shows that only 0.000154 wt.% of monazite (with a monazite LREE
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Fig. 12. Sr vs. Ba variation diagram for Lizio and Questembert whole rocks. The grey star
represents the average of Ba and Sr contents of the two least evolved samples GRT17
and LRT13 from Lizio. The black and grey arrows display the theoretical evolutions of Ba
and Sr contents in liquids evolving by increasing fractionation of biotite, alkali feldspar
and plagioclase, with numbers indicating the amount of the assemblage fractionated
from the melt. K4 used and presented in the table in the graphic are from (*) Hanson
(1978), (*) Icenhower and London (1996), (°) Ren et al. (2003) and (€) Icenhower and
London (1995). Note that QRTO1 has been excluded from the modelling (see text for
details).
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content of 52 wt.%; data from Forster et al. (1999) from the Bergen
two micas granite, sample BRG1) and 0.000156 wt.% of zircon (with a
zircon Zr content of 48 wt.%; data from Forster et al. (1999) from the
Bergen two micas granite, sample BRG1) are necessary to match the
observed decreases in Figs. 5 and 6. This estimate highlights the fact
that only a small amount of zircon and monazite in the segregate can
readily account for the observed variations in Zr, Th, and LREE
between low-SiO, Bt-bearing samples from Lizio and high-SiO, Bt-
free samples from Questembert.

6.1.4.4. Stable isotopes. Whole rock 6'80 values of Lizio and low-SiO,
samples from Questembert are well correlated with SiO, (Fig. 9).
Mineral separates other than feldspar also show increasing values and
we ascribe the inflection of feldspar and whole rock trends to sub-
solidus interaction with fluids. The increase of the whole rock 6'80
with SiO, could be potentially related to a modal effect, reflecting the
increasing proportion of high-6'®0 quartz. However, this is not the
case because in the Lizio and Questembert samples, quartz and
muscovite 6'%0 values are also correlated with SiO, (Fig. 9), which
implies that the granitic magma itself was progressively enriched in
80, The process of mineral-melt segregation we proposed above
likely explains this evolution because segregation of low-6'80 biotite
and feldspars from a granitic magma results in an increase of the 620
of residual melts. If an initial magma (Si0,=70wt.%) had a 6'20
value of 11%. (this value is derived from the correlation observed in
Fig. 9), the assemblage 0.51 Kfs + 0.27 Pl [Anyo| + 0.22 Bt would have
had a 6'80 value of 10.2%., considering a feldspar value of 10.7%.
(0.3% lower than the whole rock), isotopic equilibrium between
biotite and feldspar at 700 °C, and using the fractionation factors of
Zheng (1993). To increase the 6'20 value of an evolved liquid by 0.5%,
it is sufficient to remove ca. 20 wt.% of this assemblage from the low-
Si0, samples from Lizio (680 = 12%.), an amount that is close to the
estimates based on major and trace element modelling.

6.2. Fluid-rock interaction

The Lizio and Questembert granites show evidence of interaction
with fluids, corresponding to two distinct stages during the cooling of
intrusions.

6.2.1. High-T hydrothermal alteration

Both the Lizio and the Questembert massifs have recorded
localized hydrothermal activity through numerous pegmatite bodies
and quartz veins located at their edges. In addition, most samples
from the Questembert massif show evidence of pervasive interaction
with magmatic fluids:

(1) Crystallization of tourmaline, a volatile-rich mineral, is only
observed in the matrix of sample QRT02, the SiO, richest rock.

(2) The discrimination between primary and secondary muscovite
grains in the Lizio samples (Lizio I and II) relies on textural
observations, and is consistent with distinct chemical composi-
tions (Fig. 3c). Muscovite grains from Questembert display
more chemical heterogeneities (Fig. 3¢), with samples QRTO1,
QRTO08, some of QRT06 and grain cores from sample QRTO7
plotting in the primary field, whereas grain rims from sample
QRTO07, muscovite developed in shear bands in sample QRT06
and grains from QRTO2 plot in the secondary muscovite field.
The fact that this secondary muscovite does not show any sign
of disequilibrium in its 680 signature (Fig. 9) indicates that the
chemical alteration probably occurred during interaction with
fluids in isotopic equilibrium with magmas, as is the case for
exsolved granitic fluids.

(3) The Rb increase with SiO, is scattered (Fig. 5) but as shown in
Fig. 13, the high-Rb Questembert samples are also enriched in
Sn, W and Be, elements that concentrate in late stage aqueous

fluids derived from evolved magmas (e.g. Forster et al., 1999).
Also the decrease of the K/Rb ratio to less than 150 (Table 1) is
also characteristic of the pegmatite-hydrothermal evolution of
Shaw (1968), and thus fingerprints the involvement of a fluid
phase during the late-magmatic evolution.

(4) Some ratios of twin elements like Nb/Ta and Zr/Hf are
considered to display identical geochemical behaviour because
they share a common ionic radius and charge, but can be
perturbed by hydrothermal interactions. The Nb/Ta ratio
decreases from 7 in low-SiO, samples from Lizio to 3 in high-
SiO, samples from Questembert (Fig. 7). The Zr/Hf ratio also
shows a decrease between the Lizio and Questembert samples,
down to values lying outside the CHARAC range (Fig. 7),
toward low values characteristics of highly evolved pegmatites
(e.g. Zhu et al., 2006). Samples with such low Zr/Hf ratios also
exhibit an initiation of intra-REE fractionation (Fig. 6), the so-
called tetrad effect, characteristic of highly evolved magmatic
rocks which have undergone fractional crystallization and
significant hydrothermal interaction with released magmatic
fluids (Bau, 1996; Irber, 1999; Jahn et al., 2001).

All the evidence of alteration may be related to a high temperature
deuteric alteration, which implies a magmatic fluid evolved from
rising and crystallizing granitic magma initially containing about 5-
6 wt.% H,0.

6.2.2. Low-T hydrothermal alteration

In some Questembert samples, while quartz and muscovite retain
their primary magmatic signatures, the decrease of feldspar 620
values (Fig. 9) resulted from the involvement of low-6'%0 fluids
during sub-solidus evolution. This is a classical example of an open
system alteration (Gregory and Criss, 1986). This alteration might
have occurred around 400 °C, below the closing temperatures of
oxygen in both quartz and muscovite systems.

The most likely source for an input of low-5'20 fluid in the system
is oxidising meteoric waters. Indeed, their presence has already been
identified along the SASZ (Boulvais et al., 2009). Interestingly, the two
types of alteration, deuteric and sub-solidus, are recorded by the same
samples, the most evolved rocks from the Questembert massif. This is
actually not surprising because this massif was emplaced at a shallow
depth, where downward fluid circulation in fractures can be rather
efficient.

6.3. Role of deformation

At the scale of the outcrop, it has been recognized that intense
deformation such as mylonitization within a shear zone localizes fluid
flow (e.g. Dipple and Ferry, 1992), that can alter the magmatic geo-
chemical signal. LRT14 sample from Lizio was collected in an
intensively deformed area (Fig. 1b), and displays a mylonitic texture
(Fig. 2e and f). Even if it shares some geochemical and isotopic
characteristics with other Lizio samples, this sample is depleted in
Na,0 and in Fe,03 + MgO + TiO, (Fig. 5). This is likely to be the effect
of mylonitization and associated fluid flow.

At the scale of the pluton, recent papers have emphasized the role
of deformation in extracting liquids from their partially molten
sources (e.g. Bons et al., 2004). Some authors have also proposed that
deformation could promote differentiation of liquid via a filter-press-
like mechanism that helps to segregate residual liquids from early
formed crystals in magmatic mushes (Moyen et al., 2003; Bea et al.,
2005). The greater amount of deformation on the southern branch of
the SASZ along which the Questembert granite was emplaced might
have had three consequences: (i) it could have facilitated the
migration through the crust of the Questembert magma as indicated
by the high level of emplacement of this granite; (ii) it could have
helped crystal-liquid segregation via filter-pressing; and (iii) it could
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Fig. 13. Plots of Be, Sn and W vs. Rb content in the Lizio and Questembert samples.

explain its shallower emplacement depth because of the heat released
during shearing. Indeed, shear heating could have raised the brittle-
ductile transition zone, where magmas are likely to emplaced, as
argued by Leloup et al. (1999) using numerical modelling.

6.4. Model of evolution

The Lizio and Questembert granites can be considered as twin
granites. Some samples collected within the Questembert massif
(QRTO1 and QRTO8) geochemically overlap with those from the Lizio
granite (e.g. LRT11). On the other hand, the Questembert granite is
more evolved than the Lizio granite. Here, we argue that this
difference is primarily caused by the distance of vertical migration
in the continental crust that they covered.

The partial melting zone from which the granites escaped may
well be the equivalent of the migmatitic unit exposed in the southern
part of the area (Marchildon and Brown, 2003), in which maximum P-
T conditions reached 7-9 kbar and 800-850 °C (Jones and Brown,
1990). During Carboniferous times, the age of magmatism, the
Variscan orogen was likely mature and a state of post-orogenic
thermal relaxation was probably achieved. Considering an elevated
gradient of ~40 °C/km, partial melting may have occurred at a depth of
~20 km, which is consistent with previous estimates made by Strong
and Hanmer (1981). Coalescence of melts triggered vertical migration
through the crust probably by dyking (e.g. Scaillet et al., 1996;
Clemens, 2003) until their final emplacement by lateral expansion
(Roman-Berdiel et al., 1997). Continuous deformation along the SASZ
might have helped magma ascent by creating zones alternatively in
dilatation and in compression in the anastomosing shear zone system,

Questembert

thus expelling the magma to upper crustal levels (e.g. Hutton, 1988;
D'Lemos et al., 1992).

Migmatites exposed in the South of the region are crosscut by
numerous granitic vertical dykes (Marchildon and Brown, 2003) that
could represent equivalents of the dykes which transferred the Lizio
and Questembert melts from the partial melting zone. In the field, the
bottom contact of the Lizio and Questembert granites is not visible,
precluding direct observation of feeder dykes. In the High Himalaya,
thanks to exceptional outcropping conditions, beautiful examples of
such dykes feeding the High Himalayan Leucogranites have been
reported (e.g. Scaillet et al., 1995; Visona and Lombardo, 2002).

In Lizio and Questembert samples, the near minimum melt
compositions (Fig. 4), the low iron and magnesium content (Fig. 5)
and the continuous increase of 6'30 values in whole rocks, and in
quartz and muscovite separates (Fig. 9) are in good agreement with
the statement of Patifio Douce (1999) that peraluminous leucogra-
nites represent almost pure anatectic melts. These melts, which
ultimately formed the Questembert massif, travelled vertically for
about 5-10km more than the melts that formed the Lizio pluton. The
slight differences in Tz and Trgg between the Lizio granite and the
Questembert granite (Fig. 10) suggest that the Questembert-type
melts experienced more crystallization during their ascent than those
from Lizio. Consequently, Questembert-type melts probably left more
solids behind in narrow dykes during their ascent than Lizio ones, by a
mechanism somewhat similar to flow differentiation (e.g. Petford,
2003). This is tentatively schematised by the tail of white crystals left
behind the intrusions in Fig. 14. As deduced from Fig. 11 and
summarised in Table 4, the solid segregate, syenitic in nature, is
made up of feldspars (alkali feldspar and plagioclase) and biotite; the

= Present-day
outcropping
surface

NI Partial melting zone

MM A AV

Depth (km)

Fig. 14. Schematic cross-section of the studied area showing the evolution of the Questembert and Lizio magmas “en route” to the surface. The white tail represents crystals left

behind by magmas during their ascent.
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lower abundance of biotite in Questembert is thus the consequence
of biotite fractionation during magma ascent. This fractionation is
responsible for the Fe, Ti and Mg variations (Fig. 5) and the decrease in
trace elements concentrated in the minerals hosted in biotite (Zr and
LREE in zircon and monazite, respectively; Figs. 5 and 6). According to
our estimates, 15-20% of solids were left behind by the Questembert-
type magmas in the 5-10km that separate the Lizio and Questembert
emplacement depths in the crust.

A question that remains is whether the process described above is
a general one or not. At this stage, there is no reason to think it is not.
Specific examples should be targeted where several synchronous
granite bodies, deriving from similar sources, would have been
emplaced at distinct depths. An important assumption which has also
to be made is that studied granites have to derive from partial melting
area located nearly at the same depth. A focus study on feeder dykes,
when present, might confirm the concept of differentiation “en route”
to the surface. For example, in the Everest-Makalu area, Himalaya, the
Rongbuk dyke contains up to 7% modal biotite and darker decimetric
Bt-Pl rich layers (Visona and Lombardo, 2002), which possibly
represent solids segregated during magma ascent. Moreover, in
Harker diagrams proposed by these authors, the chemical composi-
tion of this dyke (SiO,=68 wt.%) extends the trends defined by
leucogranites (71-75 wt.% SiO;), and can thus be regarded as a
possible segregate in the differentiation of the leucogranites suite.
Emplacement of leucogranites in the shallow crust in relation with
lithospheric scale shear zones (Figs. 1 and 14) demonstrates the
potential role of deformation on magmatic evolution. Mineral
segregation in magmas “en route” to the surface is likely enhanced
by regional deformation, especially in the case of highly silicic mushes,
more easily affected by stress, so that liquids may be expelled from the
rigid framework once the Rigid Percolation Threshold (RPT; Vigner-
esse et al., 1996) has been reached. As soon as 20-30% of the minerals
have crystallized, stress starts to facilitate the discontinuous squeez-
ing of residual liquids toward the surface. Consequently, Lizio and
Questembert granite may have crystallized from almost pure liquids
that have experienced contrasting crystal-liquid segregation.

7. Conclusion

The Lizio and Questembert peraluminous granites share a common
geological history. Both massifs were emplaced during the Hercynian
orogen, along vertical strike-slip shear zones, the so-called South
Armorican Shear Zone, and formed by partial melting of similar
metasedimentary sources (&éngcty between — 3.3 and —5.8). However,
they display distinct petrological, mineralogical and geochemical
signatures. Most of these differences can be attributed to processes
associated with the different distance covered by the Questembert
and the Lizio magmas during their ascent to the surface. Questembert-
type magmas are more evolved than those from Lizio, as demon-
strated by their higher SiO, contents. Segregation of 15 to 20 wt.% of
the mineralogical assemblage Kfs +Bt+ Pl (+ Ap+Zrn+ Mnz) can
explain the geochemical variation observed between the low-SiO,
Lizio samples and the high-SiO, Questembert ones.

Exsolution of magmatic fluids in the Questembert massifis attested
to by the appearance of tourmaline, the muscovite chemistry, the
concomitant Rb-Sn-W-Be increase in whole rocks, the fractionation
of some elemental ratios (K/Rb, Zr/Hf and Nb/Ta) outside the CHARAC
range and the fractionation of REE patterns. These hydrothermal
overprints developed in rocks with high SiO, (74 wt.% in this study),
highlighting once more that caution is necessary when using
geochemical characteristics of peraluminous granites for a petroge-
netic purpose. A second stage of post-solidus alteration by low-5'20
fluids significantly shifted the §'80 values of feldspar, while quartz and
muscovite remained unaffected. Shallow emplacement of this granite
is consistent with the involvement of an oxidising fluid derived from
the surface.

Questembert magmas rose to a shallower level in the crust. During
vertical motion, granitic melts underwent slight cooling, which
triggered crystallization. We propose that Questembert melts have
left behind more crystals than Lizio melts simply because they covered
a longer distance “en route” to the surface.

Of course, this cannot be generalized to all magmatic suites as
magmas do not display constant physical characteristics like density
and viscosity, which control, on a first order, their ascent. Neverthe-
less, for granitic magmas generated in the deep crust through
dehydration-melting, the distance covered by magmas may be a key
factor controlling their chemical and mineralogical evolution.
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Appendix: Supplementary data

Supplementary Table 2.1: Average chemical compositions of feldspar.

K-FELDSPAR PLAGIOCLASE
LIZIO . QRTOl QRTO8 - 06 & 02 < LIZ1O & QRTOI o QRTO08 - 06 - 07 <
(n=6) (n=1) (n=8) (n=15) (n=4) & 02 (n=25)
SiO, 64.10 028 64.48 63.91 0381 66.19 115 67.78 0.78 68.25 0.65
AlLO; 18.82 013 19.17 18.42 028 2145 o052 20.85 029 20.23 040
CaO 0.00 0.03 0.00 0.00 0.02 1.80 076 0.94 041 0.49 029
Na,O 091 030 1.10 0.32  0.04 10.65 036 11.31 025 11.49 0.9
K,0 16.00 040 1598 17.00 017 0.16 006  0.07 0.04 0.11  0.04
P,05 0.22 0.2 0.16 0.01  0.03 0.17 025 0.02  0.02 0.04  0.09
SUM 100.06 100.89 99.66 100.42 100.97 100.62
Structural formula based on 8 oxygen atoms
Si 296  0.00 2.96 298 0.01 2.89  0.04 2.89 003 297 0.02
Al 1.03  0.00 1.04 1.01  o.01 1.11  0.03 1.11  0.03 1.04 0.02
Ca 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.09 0.04 0.08 0.04 0.02  0.01
Na 0.08 0.3 0.10 0.03  0.00 0.90 0.03 0.90 0.03 097 0.02
K 0.94 0.02 0.94 1.01  o.01 0.01 0.00 0.01 0.00 0.01 0.0
P 0.01 0.00 0.01 0.00  0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.0
SUM 5.02 5.03 5.03 5.00 5.00 5.00
End-member feldspar, mole %
Ab 8.0 26 9.5 28 03 90.7 36 95.2 20 97.1 1.4
Or 920 26 90.6 972 03 09 03 04 02 0.6 02
An 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 8.4 35 4.4 1.9 23 1.3

Oxide contents in wt.% and cationic contents in atoms per formula unit (apfu)
sd = Standard deviation (1o)
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Supplementary Table 2.2: Average chemical compositions of biotite.

BIOTITE
LIZIO QRTOS & QRTO7 &
=27 ¢ 0@m=9 ¢ 06m=9)

SiO, 3540 064 35.35 062 36.27 071
TiO, 278 03 268 024 167 0l6
AlLO4 18.94 061 19.02 050 2193 118
FeO 2197 063 23.54 051 21.32 07
MnO 0.34 008 043 012 093 017
MgO 6.23 042 534 033 287 053
Na,O 0.09 0.06 0.10  0.06 0.07  0.03
K,O 9.62 020 9.88 0.16 8.90 047
P,05 0.01 002 0.00 0.02 0.01  0.04

SUM 95.39 96.32 93.96

Structural formula based on 22 oxygen atoms
Si 5.46 007 545 009 5.60 0.03
Ti 032 0.04 031 0.03 0.19 002
Al 344 010 3.46 008 3.99 o016
Fe 2.83 010 3.03 007 275 013
Mn 0.04 001 0.06 0.02 0.12 002
Mg 1.43 010 1.23 007 0.66 0.13
Na 0.03 002 0.03  0.02 0.02 001
K 1.89  0.04 1.94 0.03 1.75 on
P 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01

SUM 15.46 15.50 15.10

Oxide contents in wt.% and cationic contents in
apfu. sd = Standard deviation (1o)

[Arlalt'sis_/i‘onl samples LRT10, LRT11, LRTI2
and LRT15 are grouped in this column.

Supplementary Table 2.3: Average chemical compositions of muscovite.

MUSCOVITE
LIZIO | LIZIO 1T QRTOI & QRTO7 QRTO7 Rim QRTO06 Pheno QRTO06 Shear QRTO02
(n=74) =100 % 08@m=26) ¢ Corem=15% (=13 =1 9 pandetl) ¥ @els)  ©
SiO, 46.03 049 46.85 038 46.12 052 46.46 042 46.19 021 4478 031 45.07 030 46.17 062
TiO, 0.91 025 0.57 028 0.80 025 0.65 032 035 014 0.46 020 0.25 013 0.26 0.3
AlLO; 35.00 060 33.67 1.03 3523 o055 3448 049 34.19 o067 3446 039 3393 o7 34.17 103
FeO 1.30 016 1.87 059 1.47 029 223 058 249 0356 1.87 0.8 233 036 284 124
MnO 0.00 0.03 0.04  0.02 0.00 0.05 0.10 004 0.12 005 0.01  0.04 0.05 0.06 0.13 0.6
MgO 0.82  0.09 1.18 030 0.79 0.2 0.78 0.1 0.82 o013 0.79  0.07 0.88 0.3 0.82 o1
Na,O 0.58 0.14 0.31 008 0.64 0.5 0.46 013 0.38 013 0.42  0.05 0.32 007 0.35  0.06
K,O 10.96 031 10.96 057 11.02 026 11.04 029 11.24 021 1123 o1 11.29 o015 11.15 035
SUM 95.61 95.45 96.07 96.20 95.78 94.01 94.11 95.89
Structural formula based on 22 oxygen atoms

Si 6.13 005 6.25  0.06 6.12  0.04 6.18 003 6.19 003 6.10  0.03 6.15 003 6.18  0.04
Ti 0.09 0.03 0.06 0.03 0.08 0.03 0.06 0.03 0.04 o.01 0.05 0.02 0.03 o001 0.03 001
Al 549 008 530 014 5.51  0.06 540 007 540 o008 5.53  0.0s 545 008 539 on
Fe 0.14 002 0.21 007 0.16 0.3 0.25 007 0.28 0.6 021 002 0.27 004 032 o015
Mn 0.00 0.0 0.00  0.00 0.00 0.0 0.01  0.00 0.01 o001 0.00 0.01 0.01 o001 0.01 0.1
Mg 0.16  0.02 0.24  0.06 0.16 0.03 0.15 002 0.16 003 0.16  0.01 0.18 003 0.16 0.02
Na 0.15 004 0.08 0.02 0.17  0.04 0.12 003 0.10 003 0.11  0.01 0.08 002 0.09 0.02
K 1.86 005 1.87 009 1.87 005 1.87 0.6 1.92 004 1.95 002 1.96 003 1.90 0.05
SUM 14.03 14.01 14.06 14.05 14.09 14.12 14.13 14.09

Oxide contents in wt.% and cationic contents in apfu
sd = Standard deviation (o)
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Version francaise abregée

Les granites présentent des hétérogénéités pétrologiques et géochimiques qui sont soit
héritées de processus primaires comme la fusion partielle, soit acquises durant des processus
secondaires comme la cristallisation fractionnée. Nous avons étudié les granites peralumineux
de Lizio et Questembert, mis en place le long du Cisaillement Sud Armoricain, dans le Massif
Armoricain.

Ces deux granites ont des valeurs d’eng(ry Semblables, entre -4 et -6, impliquant une
source similaire. lls difféerent cependant par leur profondeur de mise en place, le granite de
Questembert s’étant mis en place plusieurs kilometres plus haut dans la crolite que le granite
de Lizio, comme le suggére les minéraux développés durant le métamorphisme de contact et
le niveau de mise en place de ces deux granites dans la pile sédimentaire.

Le granite de Questembert est globalement plus différencié que le granite de Lizio,
comme I’indique sa teneur en SiO, plus élevée (72.8-74.2 pds.% vs. 71.7-73.3 pds.%) et une
diminution de la quantité de biotite. La modélisation géochimique montre que les magmas a
I’origine de la cristallisation du granite de Questembert peuvent dériver de magmas
géochimiquement semblables a ceux a l’origine du granite de Lizio si 15-20 pds.% d’un
assemblage feldspath alcalin + plagioclase + biotite est fractionné du magma. Le
fractionnement des minéraux accessoires comme le zircon et la monazite, généralement
contenus dans la biotite, est également indiqué par la diminution des teneurs en Zr et en Th +
LREE (terres rares légéres), respectivement. La composition isotopique de 1’oxygéne des
roches et des minéraux est contrdlée par cette évolution magmatique, le '°0 du quartz et de
la muscovite augmentant réguliérement avec la teneur en SiO,.

Le granite de Questembert présente des évidences de deux stades d’interactions fluide-
roche. Un stade de haute température, correspondant a 1’exsolution des eaux magmatiques, est
enregistré dans les échantillons les plus différenciés par la cristallisation de tourmaline,
I’altération de la chimie des muscovites, 1’augmentation des teneurs en éléments tres
incompatibles comme Be, Sn, Rb et W, le fractionnement des rapports d’éléments
« jumeaux » K/Rb, Zr/Hf et Nb/Ta et des spectres de terres rares. Un deuxieme stade
d’altération post-solidus est démontré par le déséquilibre isotopique entre le quartz et le
feldspath, qui requiert infiltration de fluides a bas 50, probablement depuis la surface.

Nous proposons un modeéle pétrogénétique, expliquant les évolutions pétrologiques,
minéralogiques et géochimiques distinctes des granites de Lizio et Questembert, lié¢ a un

fractionnement minéralogique durant I’ascension des magmas dans la crodte. Le granite de
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Questembert est plus différencié que le granite de Lizio car le magma duquel il résulte a
migré sur une plus grande distance entre la source et le niveau auquel il s’est mis en place,

permettant un plus grand fractionnement de cristaux du liquide granitique.
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Abstract: Giant quartz veins associated with the South Armorican Shear Zone record important fluid
circulation during the Hercynian period. Regional-scale mapping of veins allows two groups of veins to be
identified, on the basis of their geometric relationship with the South Armorican Shear Zone. Veins in the first
group are parallel to the shear zone, whereas those in the second group developed in a direction oblique to it.
The former probably record infiltration of fluids along permeable pathways in highly deformed zones; the
latter may represent crustal-scale tension gashes in the regional context. Most quartz veins have 8'0 values
between 10 and 16%o indicating a mid-crustal origin for the fluids. Microthermometry on fluid inclusions from
euhedral quartz indicates that late fluids were mostly aqueous with very low salinity (0—1.7 wt% eq.) and with
homogenization temperatures ranging between 150 and 270 °C. Together with very low 8'80 values of some
euhedral quartz, down to —2%o, these features argue for a surface origin. Corresponding 8'Opyiq values
estimated near —11%o are probably related to the high palaco-elevation of meteoric precipitation. Scarce, but
significant, H,O—CO; fluid inclusions in euhedral quartz indicate a metamorphic contribution. These were

probably sourced from the exhumed metamorphic basement in the southern part of the region.

Quartz veins are ubiquitous in metamorphic terranes and result
from the upward movement of fluids liberated through dehydra-
tion reactions. The decrease of silica solubility that triggers
quartz precipitation is related to this fluid upward movement. In
some cases, creation of empty space in the local stress field
induces migration of fluids toward this transient low-pressure
zone, which triggers quartz precipitation. Within this environ-
ment, between the influx of external fluids and the local
migration of porosity fluids, giant (kilometre-sized) quartz veins
represent an end-member. They imply extremely large quantities
of fluids, record crustal-scale fluid circulation and generally
occur in brittle—ductile structures of regional extent (Kerrich &
Feng 1992; Bons 2001). However, few studies have focused on
these geological features (Hippertt & Massucato 1998; Jia &
Kerrich 2000; Pati et al. 2007). Thus, knowledge concerning
formation mechanisms and their relationship with deformation
and fluid sources has still to be improved.

Fluids circulate in zones of intense deformation. These are
faults in the upper, brittle, crust and shear zones in the lower,
ductile, crust. Direct investigation of active fault systems is
limited to exposed levels whereas deep levels are investigated by
indirect geophysical means. To study mid- to lower crustal levels,
it is necessary to look at ancient fault zones (San Andreas Fault,
Schulz & Evans 1998) or old, inactive, shear zones. Among
these, the fluid regime in the South Armorican Shear Zone, in
the Hercynian belt of Western Europe, represents a key example.
The structural characteristics of this lithospheric-scale shear zone
have already been described (Gapais & Le Corre 1980; Jégouzo
1980), including the definition of S/C structures in syntectonic
granites (Berthé et al. 1979), regional deformation restoration
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(Gumiaux et al. 2004) and mylonite characterization (Tartése et
al. 2011). Furthermore, the petrological evolution of syntectonic
granites is now well established (Tartese & Boulvais 2010).

In this paper, we first present geometric characteristics of giant
quartz veins developed close to the South Armorican Shear
Zone. Then the origin of fluids is discussed using fluid inclusions
and oxygen isotopic systematics. Through this we document the
influx of surface-derived fluids with a minor contribution of
metamorphic fluids in the southern part of the region.

Geological context

During the Hercynian orogeny, the Armorican Massif underwent
deformation related to the major continental collision between
Gondwana and Laurussia (Ballévre ef al. 2009). This resulted in
the development of two large dextral shear zones: the North
Armorican Shear Zone and the South Armorican Shear Zone.
Synkinematic emplacement of granites within the shear zones is
attested by the elongated and sigmoid shape of the plutons (Fig.
1), strain gradients at the pluton scale and the development of
S/C structures during cooling of the intrusive rocks (Berthé et al.
1979; Gapais 1989). Within the Armorican Massif, the South
Armorican Shear Zone separates two domains with contrasting
metamorphic and structural histories. To the north, the Central
Armorican domain is made up of the late Proterozoic (Briover-
ian) sedimentary succession and its Palacozoic cover, intruded by
Hercynian granites (Carron et al. 1994; Tartese & Boulvais
2010). Strain intensity and metamorphic recrystallization in-
crease southward in the central domain, reaching a maximum at
the South Armorican Shear Zone. To the south lies the South
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Fig. 1. (a) Map of Western Europe showing
the location of the study area. (b)
Simplified geological map of Armorican
Massif, western France. The northern and
southern branches of the South Armorican
Shear Zone (SASZ) are represented (NB
and SB), together with Carboniferous
granites and quartz veins. The studied
quartz veins are labelled (PSG, Plogastel-
Saint Germain; STEV, Saint Evarzec; CMB,
Coroaz Menez Briz; RSB, Riec-sur-Belon;
STTH, St-Thurien; TYNA, Pont-Ty-Nadan;
ARZ, Arzano; PLOU, Plouay; CALA,
Calan; PENQ, Penquesten; CAUD, Caudan;
CLEG, Cléguérec; POUL, Poulmarc’h;
CALL, Callac; PLO, Ploérmel; STAV, Saint
Avé; MUZ, Muzillac; CALV, Le Calvaire;
CAMP, Campbon; PAR, Parsac; COJ,
Cojou; ABB, Abbaretz; CONQ,

\ Conquereuil; VAY, Vay).

MESQZOIC

COVER

Brittany metamorphic complex, mainly composed of granites
and medium- to high-grade micaschists and migmatitic gneisses
(Brown & Dallmeyer 1996). These rocks were exhumed during
extension associated with chain collapse (Gapais et al. 1993).

The South Armorican Shear Zone has two branches (Fig. 1).
The northern branch is sublinear and extends for about 300 km.
It displays a subvertical mylonitic foliation bearing a stretching
lineation that dips at ¢. 10° eastward. In its eastern part, a zone
of faulted and unconformable contacts can be observed in the
Palacozoic succession. A 40 km minimal dextral offset along this
branch has been proposed (Jégouzo & Rossello 1988). In the
southern branch network, a northward-dipping zone correspond-
ing to an early shearing component occurs locally. It is enclosed
between vertical shear zones. Cataclasis overprints the mylonitic
foliation and is itself overprinted by deformation that produced
brecciated rocks. A 150—200 km lateral displacement has been
proposed for this branch (Jégouzo & Rossello 1988).

The whole set of structures is affected by late, regionally
distributed, N150° vertical faults with dextral component. The
faults developed rather late during the Hercynian orogeny
(Choukroune et al. 1983; Gumiaux et al. 2004) and the western-
most ones have been reactivated and intruded by dolerite during
the early stages of the opening of the Atlantic Ocean (close to
200 Ma). In the east of the South Armorican Shear Zone north-
ern branch, hydrothermal circulation in these faults led to base
metal mineralization (Gloaguen et al. 2007). Chlorite and
arsenopyrite thermometry indicates a mineralization temperature
near 350 °C (Gloaguen et al. 2007), which is somewhat higher
than the 250-300 °C estimates for the regional metamorphic
conditions in the area (Le Corre 1975: illite crystallinity; Donnot
et al. 1973: vitrinite reflectance). Toward the west, higher
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thermal conditions were attained, as recorded by staurolite-
bearing rocks typical of amphibolite facies (c. 550 °C; see also
Hanmer et al. 1982). Thus, from east to west, there is an increase
in metamorphic conditions along the South Armorican Shear
Zone northern branch coupled with an increase of outcropping
granites (Fig. 1), which demonstrates that the current surface
exposes different depths of the continental mid-crust.

Quartz veins

About 300 quartz veins have been identified using both the
geological maps of the French Geological Survey (BRGM) and
our own fieldwork. The most representative veins are shown in
Figures 1 and 2. From the BRGM maps, it is estimated that the
veins have a surface outcrop area of about 16.9 km? (Fig. 3).
About 95% of veins have an exposure surface of less than
0.2 km? and the three largest ones account for about 25% of the
total. The largest one (Plogastel-St-Germain) is 15 km long and
located at the western end of the region (PSG, Fig. 1), and has
an outcrop area of about 2.8 km?.

Two groups of veins can be identified on the basis of their
geometrical relationship with the South Armorican Shear Zone:
veins parallel and veins oblique to the shear zone. On geological
maps, the former are located within and parallel to mylonitic
bands, which mark the maximum of strain intensity and define
the South Armorican Shear Zone; the latter are oblique to these
bands.

Veins parallel to the South Armorican Shear Zone are vertical,
follow the foliation and define a N110—130° direction (Fig. 3). In
terms of their size, they have lengths between 100 m and 20 km
(mean = 1350 m) and, as measured from the BRGM maps, have
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Fig. 2. Parsac site. (a) Schematic geological map showing the general direction of the quartz vein. (b) Outcrop photograph with large erratic blocks.
(¢) Drawing of euhedral quartz crystals that grew on a massive quartz vein. 8'%0 values are given for subsamples.

7 a-Veins parallel to SASZ n nearly undeformed peraluminous granite to a zone of intense
mylonitization. A quartz vein about 20 m wide is localized in the
mylonitic zone, showing that fluids have been focused on this
highly permeable level.

Veins commonly show evidence of deformation with fracturing
(near the edges), shearing with sometimes indications of dextral
kinematics, microfracturing of quartz crystals and quartz recrys-
tallization. From these observations, we infer that fluid circula-
tion occurred at a time where ductile shearing was still active
and at least part of the fluid flow was above 300 °C, the limit
total number of quartz veins = 104 between brittle and ductile deformation. Some veins show late-
I Cumulative outcrop area = 7,6 km2 stage fracturing possibly associated with post-Hercynian defor-

Hﬂ D_h H [] O mation. Here, millimetre-scale quartz crystals grew on fracture
0.01 0.1 1 10 planes.

Cumulative outcrop area The dominant direction of veins oblique to the South Armor-
ican Shear Zone is ¢. N160 (Figs 1-3). Most of these veins are
located south of the South Armorican Shear Zone southern
branch and crosscut HT metamorphic rocks (Fig. 1). The veins
have lengths between 100 m and 15 km (mean = 820 m) and
have a mean width of 52 m. They have a surface outcrop of
9.3 km? (Fig. 3b). The veins cut the regional foliation and do not
show evidence of internal deformation.

304
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“ . Studied materials and techniques
‘ Sampling of quartz veins was performed on a regional scale (Fig.
10 total number of quartz veins : 138 1) and was carried out mostly on cliff faces in quarries. The Sn-
Cumulative outcrop area = 9,3 km2 mineralized veins associated with syntectonic peraluminous
5 leucogranites were not sampled and are not considered in this
study. Quartz samples were carefully selected to be representative
00.0] o ] . 0 of the main vein body, avoiding deformed or recrystallized parts.
Cumulative outcrop area At t.h.e Parsac locality (PAR; Flgs .1 and 2), the. outcrop
conditions allow the global orientation of the vein to be
Fig. 3. Histogram displaying the geometrical characteristics of quartz determined through detailed mapping (Fig. 2a). Here, in quartz
veins parallel (a) and oblique (b) to the South Armorican Shear Zone. blocks large euhedral crystals were sampled together with the
(Note the logarithmic scale for the x-axis.) massive vein on which they grew (Fig. 2c). Interestingly, the
latest stage of crystal growth is separated from the central part of
euhedral quartz by a thin layer enriched in iron oxyhydroxides
a mean width of 52 m. However, field observations suggest that (dark band in Fig. 2c¢). Among the samples selected for fluid
the widths reported on maps are overestimated by at least a inclusion (FI) characterization (Table 1 and Fig. 4), two samples
factor of two. In the Poulmarc’h site (POUL, Fig. 1), a strain come from the veins parallel to the South Armorican Shear Zone
gradient can be identified over a distance of about 60 m from a and the other five from the veins oblique to the South Armorican
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STAV 06-49 B

MUZ 06-108

0, vap
CO; qu
H,0 lig

10 pm

Fig. 4. (a) Macroscopic aspect of sample MUZ 06-108. Examples of
quartz wafers (b, ¢) used for fluid inclusion characterization. Growth
planes marked by fluid inclusion trails are visible. Examples of two-phase
aqueous primary fluid inclusions (d, e) and three-phase aqueous—
carbonic fluid inclusion (f).

Shear Zone. They are mostly euhedral quartz, which crystallized
late in the hydrothermal history. Large primary FIs (Fig. 4b and
¢) mark the growth bands. Microthermometric measurements
were performed on wafers using a Chaixmeca heating—freezing
stage (Poty et al. 1976). The stage was calibrated with melting-
point solid standards at 7> 25 °C and with natural and synthetic
inclusions at 7<<0°C. The rate of heating was monitored to
obtain an accuracy of +0.2 °C during freezing and +1 °C when
heating over the 25-400 °C range. Salinity estimates for dilute
aqueous inclusions were derived from final ice melting tempera-
tures based on the system NaCl-H,O (Bodnar 1993). The
presence of volatile components in the FIs was investigated using
a Dilor-Labram RAMAN spectrometer at the UMR G2R-—
CNRS—-CREGU laboratory (Nancy).

For the oxygen isotope analyses, where possible, the euhedral
quartz from geodes was sawn into two parts, which correspond
to the main crystal body and the crystal termination (respectively
noted A and B in Table 2). To provide information on the main
vein, material on which euhedral quartz is rooted was also
sampled (noted S in Table 2). Quartz purity was checked under a
binocular microscope before the samples were finely crushed
with a boron carbide mortar. O, was liberated from quartz by
reaction with BrFs in nickel tubes at 670°C for 12 h and
converted into CO, by reaction with hot graphite (Clayton &
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Mayeda 1963). Isotopic measurements were performed on a VG
SIRA 10 triple collector instrument at the stable isotope
laboratory of the University of Rennes 1. During the course of
analyses, measurements of quartz standard NBS 28 gave a mean
value of 8'80 =9.34 £ 0.09%o (10, n = 18). Results have been
adjusted to NBS 28 reference value (9.58%o). The analytical
uncertainty is estimated about 3-0.2%o.

Results

Fluid inclusions

In euhedral quartz from all localities, aqueous fluid inclusions
are numerous (Fig. 4d and e¢) and are sometimes large (>200
um, Fig. 4d). In samples from locality MUZ, aqueous—carbonic
inclusions were also observed and constitute a second type of
inclusions (Fig. 4f). Petrographically, these aqueous—carbonic
inclusions predate the aqueous ones.

Aqueous inclusions display a last ice melting temperature
(Thnice) ranging from 0.0 and —3.6 °C (Fig. 5). However, most of
the data are in the range 0 to —1 °C (0—1.7 wt% eq. NaCl; Table
1). Homogenization temperatures (7;) range from 150 to 320 °C.
However, the whole dataset displays 7;, between 150 and 270 °C
(Table 1, Fig. 5). Aqueous fluids from euhedral quartz grains
from veins parallel to the South Armorican Shear Zone plot in a
narrow range of Tiice—Th; for example, Thice 0 to —0.2 °C and T;
208-235°C. Raman spectroscopy indicates scarce traces of
CO;, CHy4 and N in the aqueous fluids. However, these are not
high enough to noticeably affect Tiice-

Aqueous—carbonic inclusions (Fig. 4f) consist of three phases
at room temperature and comprise liquid CO,, vapour CO, and
liquid H,O with a variable volumetric fraction of the carbonic
phase (flc). CO, melting temperatures were recorded in the range
—56.6 to —58.2 °C and homogenization of CO, occurs to the
liquid phase between 21.8 to 25.8 °C, indicating CO, densities
between 0.55 and 0.60 g cm~>. Clathrate melting temperatures
occurred between 7.9 and 10.2 °C. Total homogenization was
recorded from 198 °C and to 320 °C.

Raman spectroscopy shows that CO, is the dominant species
in the vapour phase and ranges from 90 to 98 mol%, with small
amounts of CHy (1.5-4mol%) and N; (1-6 mol%). Bulk
composition data for these aqueous—carbonic inclusions are
given in Table 1 and were calculated from microthermometric
data and aqueous—carbonic phase ratios using the computer code
of Bakker (1997). Owing to the variable flc, bulk composition of
the fluid inclusions is dominated by either H,O or by CO, (Table
1). This could be explained by water loss after trapping for some
inclusions. Total CH4 and N, contents are less than 1 mol% and
salinity (calculated from clathrate melting temperatures) ranges
from 1 to 2.4 mol%, which is higher than in aqueous fluid
inclusions (Fig. 5).

Stable isotopes

The 8'30 values of quartz veins (Table 2, Fig. 6) are extremely
variable and range between negative values (8'%0 = —2.0%o,
sample MUZ 06-102/S) and positive high values (+18.0%o,
sample CALV 06-29). Most 8'30 data are grouped in the range
10—16%o and are independent of vein type. The lowest values are
encountered in samples from veins oblique to the South Armor-
ican Shear Zone. The highest value, in sample ARZ 06-57b
(8'%0 = +19.2%0), was from small quartz crystals on a late
fracture plane. The high isotopic fractionation between quartz
and water at low temperatures (e.g. at 75 °C A®Oguartzwater 1S



6 J.LEMARCHAND ET AL.

Table 2. Oxygen isotope compositions of quartz veins from the South Armorican Shear Zone (O notation in %o relative to SMOW)

Sample Locality Type 8'80qr, (%o0)
Northern branch

Parallel to South Armorican Shear Zone

COJ 06-19 Landes de Cojoux 1 m wide chlorite-bearing Qtz vein 17.4
CALL 06-52 Callac White massive Qtz (centre of 5 m wide vein) 16.2
CALL 06-54 Callac Massive Qtz 16.2
ABB 06-31 Abbaretz Massive Qtz 14.9
CONQ 06-38 Conquereuil Massive Qtz 13.5
CONQ 06-40 Conquereuil Massive Qtz 14.9
VAY 06-36 Vay Massive Qtz 15.9
Oblique to South Armorican Shear Zone

PLO 06-92 Ploermel Massive Qtz 13.5
CMB 06-78 Croaz Menez Briz Massive Qtz 15.3
COJ 06-20 A Landes de Cojoux Geodic 5 cm long fibrous Qtz (crystal central part) 9.0
COJ 06-21 B Landes de Cojoux Geodic 1 cm long Qtz (crystal termination) 9.7
PAR 09-25 Parsac Massive Qtz 9.3
PAR 09-24a A Parsac 5 cm long euhedral Qtz (crystal central part) 10.8
PAR 09-24b A Parsac 5 cm long euhedral Qtz (crystal end part) 13.0
PAR 09-24c B Parsac Geodic Qtz termination 21.0
PAR 09-24d B Parsac Geodic Qtz termination 20.7
Southern branch

Parallel to South Armorican Shear Zone

CAMP 06-09 Campbon Massive Qtz (main part of 20 m wide vein) 15.7
CAMP 06-11%* Campbon 2 cm wide veinlet with geodic Qtz terminations 14.1
CAMP 06-17 Campbon Massive Qtz (main part of 20 m wide vein) 14.5
CAMP 06-18 Campbon Massive Qtz (main part of 20 m wide vein) 13.9
CALV 06-29 Le Calvaire Massive Qtz 18.0
CALV 06-30 Le Calvaire Massive Qtz 15.2
STAV 06-49 S St Avé Massive Qtz (root of euhedral geodic Qtz) 11.2
STAV 06-49 A St Avé Geodic 3 cm long Qtz (crystal central part) 11.0
STAV 06-49 B* St Avé Geodic 3 cm long Qtz (crystal termination) 13.8
POUL 06-44 S Poulmarc’h Massive Qtz (root of euhedral geodic Qtz) 10.5
POUL 06-44 A Poulmarc’h Geodic 1 cm long Qtz (crystal central part) 11.0
POUL 06-44 B Poulmarc’h Geodic 1 cm long Qtz (crystal termination) 10.2
POUL 06-42 Poulmarc’h Massive Qtz (main part of 15 m wide vein) 10.0
PLOU 06-60 Plouay Massive Qtz 12.7
TYNA 06-64 Pont-Ty-Nadan Massive Qtz (main part of 20 m wide vein) 12.8
CALA 06-69 Calan Massive Qtz 14.6
PENQ 06-71 Penquesten Massive Qtz 10.0
PENQ 06-72 Penquesten Massive Qtz 12.5
ARZ 06-58 Arzano Massive Qtz 10.7
ARZ 06-57 A Arzano Millimetric euhedral Qtz along a fracture (crystal central part) 14.0
ARZ 06-57 B Arzano Millimetric euhedral Qtz along a fracture (crystal termination) 19.2
Oblique to South Armorican Shear Zone

MUZ 06-24* Muzillac Massive Qtz (external part of 3 m wide vein) -0.7
MUZ 06-25 Muzillac Massive Qtz (central part of 3 m wide vein) —-1.3
MUZ 06-102 S* Muzillac Tangled euhedral Qtz texture (in 20 m wide vein) —-2.0
MUZ 06-102 A Muzillac Geodic 3 cm long Qtz (crystal central part) —-0.7
MUZ 06-103 Muzillac Tangled euhedral Qtz texture (in 20 m wide vein) -2.0
MUZ 06-108 S* Muzillac Massive Qtz (root of euhedral geodic Qtz in 20 m wide vein) 2.2
MUZ 06-108 B Muzillac Geodic 3 cm long Qtz (crystal termination) 2.9
CAUD 06-75 Caudan Massive Qtz 13.9
STTH 06-76 St-Thurien Massive Qtz 10.8
CLEG 06-77 Cléguérec Massive Qtz 13.5
RSB 06-80 S Riec-sur-Belon Massive Qtz (root of euhedral geodic Qtz within 3 m wide vein) 11.6
RSB 06-80 A Riec-sur-Belon Geodic 5 cm long Qtz (crystal central part) 10.4
RSB 06-80 B* Riec-sur-Belon Geodic 5 cm long Qtz (crystal termination) 10.4
RSB 06-82 Riec-sur-Belon Massive Qtz 9.3
STEV 06-84 St Evarzec Massive Qtz 8.3
PSG 06-85 Plogastel St Germain Massive Qtz 8.4
PSG 06-87 A Plogastel St Germain Geodic 3 cm long Qtz (crystal central part) 8.0
PSG 06-87 B* Plogastel St Germain Geodic 3 cm long Qtz (crystal termination) 8.5

* Samples analysed for fluid inclusions.

25%0; Zheng 1993) probably explains the high 6'30 value
associated with this much later and low-temperature feature and
this is not considered further.

Large variations are encountered for neighbouring samples.
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For example, samples from the South Armorican Shear Zone
oblique vein at Muzillac have 8'0 values lower than samples
from the South Armorican Shear Zone parallel veins at Camp-
bon, some 20 km away, by about 15%o, which must be related to
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o Aqueous fluids

oblique to SASZ
O muzs
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Fig. 5. Melting temperature of ice (Zice) V. homogenization temperature
(T) diagram applied to fluid inclusions studied in the various localities.
The three outlined fields indicate the probable domain for aqueous—
carbonic inclusions and highlight the two groups of aqueous fluid
inclusions from MUZ site.
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Fig. 6. Histograms showing the oxygen isotope composition of quartz
veins parallel (a) and oblique (b) to the South Armorican Shear Zone.

a lower 8'%0 value of the hydrothermal fluid. Also, in the
western part of the area, the oblique veins CMB 06-78 and
STEV 06-84 are only 10 km apart (Fig. 1) and display signifi-
cantly different §'%0 values (15.3%o and 8.3%o, respectively).

At a given locality, euhedral quartz crystals post-date main
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vein formation and are logically expected to have formed from a
lower temperature fluid. This would correspond to an increase in
8'30 between the main vein and euhedral quartz. This is what is
observed in sample ARZ 06-57 and to a lesser extent in sample
STAV 06-49. Also, at the Parsac locality, detailed subsampling of
large quartz crystals (PAR; Fig. 2c and Table 2) highlights the
phenomenon, as the later parts of the crystal have the highest
8'80 value. Taking the 6'30 value of the massive part on which
euhedral quartz is rooted, and using the quartz—water fractiona-
tion factor of Zheng (1993), we can calculate that water from
which the basal part crystallized at 250—300 °C had a 8'30 of
0.3-2.3%0. To progressively pass to higher 8'%0 values at
constant water isotopic composition, the temperature has to
decrease to 220—260 °C for PAR 09-24a then to 185-215 °C for
PAR 09-24b. Finally, the late stage of crystal growth would have
occurred at 100-120°C (PAR 09-24c and d). In the other
samples, there is no significant evolution of the 380 values
between roots and heads of quartz crystals. This shows that the
conditions of quartz precipitation did not evolve much with time.
In some instances (POUL 06-44, RSB 06-80), there is even a
slight decrease in the 8'80q, value, which is related to a
decrease of 8'80yp,iq with time.

Discussion

Fluid sources

Fluid inclusion data and the isotopic characteristics of vein
quartz are important parameters in constraining fluid sources.
Most of the presented quartz oxygen isotope data are in the
range 10—16%o, which are typical values for quartz in equili-
brium with the mid-crustal metamorphic fluids. The measured
homogenization temperatures range between 208 and 235 °C and
are mainly from euhedral quartz crystals, which formed late in
the hydrothermal history of the veins. Thus, these temperatures
provide only a minimum trapping temperature of the fluid and
probably significantly underestimate main vein formation tem-
peratures for the South Armorican Shear Zone parallel veins. In
the nearby French Massif Central, Boiron et al. (2003) described
large massive quartz veins isotopically similar to the ones
sampled in the Armorican Massif and estimated quartz precipita-
tion from metamorphic fluids at about 450 °C. Here, by compari-
son, using temperatures in the range 400-500°C and the
fractionation factor of Zheng (1993), estimated 8'8Oyy;q varies
between 5.5 and 15.0%o0, consistent with the metamorphic
signature of fluids. In the two geodic quartz samples (samples
CAMP 06-11 and STAV 06-49b) from South Armorican Shear
Zone parallel veins with fluid inclusion data, the low salinity (0—
0.5 wt% eq. NaCl, Table 1) indicates an important meteoric
component to the fluid responsible for vein formation and is,
thus, symptomatic of late meteoric influx in the hydrothermal
history of the South Armorican Shear Zone.

Some oblique veins have low 8'%0 values (8 to —2%o, Fig. 6),
a signature typical of quartz crystallized from meteoric waters.
Homogenization temperatures were somewhat variable for these
samples, with a 7; range between 150 and 270 °C and a Tj
bimodal distribution (the two modes being near 180-210 and
235-270 °C; Table 1). Taking into account a pressure correction
factor and the fact that, within the crust, meteoric fluids cannot
be heated above 350 °C, we used a temperature range of 250—
350 °C to estimate 8'®Ogpyiq and obtained values between —7.6
and —11%o (in equilibrium with —2%o quartz and using Zheng
1993). This result, coupled with the low-salinity fluid inclusion
data, strongly points to a meteoric component to the fluid



responsible for precipitating the South Armorican Shear Zone
veins.

Aqueous—carbonic inclusions in samples MUZ 102 and 108
also allow the influx of metamorphic fluids to be identified.
Furthermore, the metamorphic input is recorded in very low 880
samples. Although petrographic observations show that aqueous—
carbonic (metamorphic) fluid inclusions predate the aqueous
(meteoric) ones, as both types are encountered in a single crystal,
we may infer that both fluid types belong to a continuous fluid
event involved in quartz vein formation. As a synthesis, Figure 7
presents a pressure—temperature reconstruction corresponding to
both aqueous and aqueous—carbonic fluids. For the aqueous
fluids, a typical fluid inclusion with salinity 1 wt% eq. NaCl and
Ty 155-220 °C was used as input for the isochore calculations,
which utilized the Zhang & Frantz (1987) equation of state. For
the aqueous—carbonic inclusions the information presented in
Table 1 formed the input parameters and the Bakker (1999)
modification of Bowers & Helgeson (1983) was used as the
equation of state for the calculations.

Minimal trapping temperature and pressure for aqueous—
carbonic fluids are 200—320 °C and 60—170 MPa (Fig. 7). Con-
sidering a lithostatic regime for the early fluid, depths are at least
6 km. Circulation of meteoric fluid occurred somewhat later in a
hydrostatic regime in a pressure range of 40—60 MPa, showing
that aqueous fluids could penetrate to similar depths.

Mechanisms of giant vein formation

The highly deformed and mylonitic rocks that define the South
Armorican Shear Zone include numerous quartz veins, as
deformation enhances permeability along a direction parallel to
foliation and deformed rocks represent a favourable channel for
circulation. In addition, from the geological map and the
cartographic shape of granites (Fig. 1), it is clear that the South
Armorican Shear Zone played a significant role in magma
emplacement. Furthermore, these peraluminous granites gener-
ally contain about 6—8 wt% H,O, which is liberated during both
upward movement (first boiling) and crystallization near the site
of emplacement (second boiling). Such magmatic fluids were
very probably focused along the two branches of the South
Armorican Shear Zone and participated in the growth of giant
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quartz veins. To test this, we can use the well-mapped veins and
synkinematic granite outcrops (Fig. 1) and examine whether fluid
quantities necessary to precipitate the quartz veins can be derived
wholly from the granites or if a complementary source must be
invoked. The synkinematic granites have an outcrop area of
5325 km?. Taking a crustal thickness of 1km, we obtain a
volume of 5325 km? and a mass of 1.41 X 10'® kg, considering a
granite density of 2.65. This estimate for the granite mass and
volume compares well with the result of Vigneresse (1999), who
used gravity data inversion on a global Hercynian scale. If the
initial magma contained 6—8 wt% of water, considering that
hydrous minerals store about 1% of this water, we obtain a total
mass of water of 8.46 X 10'* to 1.13 X 10'° kg. Assuming that
the granitic fluids were expelled at about 600 °C and quartz veins
precipitated at c¢. 400 °C, this 200 °C decrease at pressure around
200 MPa represents a quartz solubility decrease from 0.1 to
0.04 mol kg~! H,O (Rimstidt 1979). Thus 1kg of aqueous
solution is capable of precipitating 0.06 mol of SiO,, or 3.6 g
Si0,, and 8.46 X 10'* to 1.13 X 10'° kg of aqueous solution can
thus precipitate 3.05 X 10'? to 4.07 X 10'? kg of quartz. The first
group of quartz veins parallel to the South Armorican Shear
Zone have an outcrop area of 7.6 km?. Considering that the
width of veins is overestimated by a factor of two in geological
maps, we obtain a surface area of 3.8 km?, which represents a
mass of c¢. 1013 kg of quartz (assuming a quartz density of 2.65
and a mean depth of 1 km). This crude calculation shows that
about 30-40% of the volume of veins parallel to the South
Armorican Shear Zone could be derived by precipitation from
magmatic waters. Thus, another source is required. The addi-
tional silica may be carried by meteoric fluids, as suggested
above for the late stage of hydrothermal activity, and meta-
morphic fluids derived from dehydration reactions connected
with regional metamorphism and contact metamorphism caused
by granite emplacement. Veins parallel to the South Armorican
Shear Zone were thus probably formed by the long-term upward
circulation of fluids of crustal origin in deformed zones with
enhanced permeability (Fig. 8). Also, as discussed below, the
development of some veins was probably synchronous with the
exhumation of deep crustal metamorphic rocks. In addition, as
fluids are more compressible than rocks, the pore fluid pressure
increased during exhumation so that, simply to maintain a
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constant pore pressure, fluid must be released simultaneously
(Staude et al. 2009), which provides another fluid source in our
case. Finally, it should be noted that some meteoric influx is
suggested by the nearly pure water composition of fluid inclu-
sions from geodic quartz from South Armorican Shear Zone
parallel veins.

Veins oblique to the South Armorican Shear Zone are more
abundant in the southern than in the central domain of the
Armorican Massif (Figs 1 and 8). Furthermore, the faults
oriented N140-N160°, with which veins are associated, are
recognized throughout the Armorican Massif with no difference
of abundance between the two domains. Therefore, there must be
another parameter specific to the southern area that enhanced
fluid circulation. The major geological difference between the
two domains is the grade of metamorphic rocks currently
exposed. High-grade micaschists and migmatitic rocks are well
exposed in the south (Brown & Dallmeyer 1996), whereas lower
greenschist-facies rocks crop out in the north, except in the
vicinity of granitic bodies, where the metamorphic grade is
slightly increased (Hanmer et al. 1982). As a meteoric compo-
nent is documented in the fluids giving rise to oblique veins, we
have to think about the driving force for fluid circulation. One
possibility is that heat advected towards the surface by the
exhumation of metamorphic rocks provided the driving energy.
Support for this hypothesis is provided by the aqueous—carbonic
fluid inclusions of metamorphic origin hosted in low-6'30 quartz
from the Muzillac site, south of the South Armorican Shear
Zone: even if these fluid inclusions predate aqueous inclusions,
they occur in the same quartz crystals, and this observation
argues for synchronicity between the metamorphic event (exhu-
mation) and the meteoric infiltration.

In the South Armorican domain, metamorphic exhumation is
dated near 300 Ma and was relatively rapid (Brown & Dallmeyer
1996). At that time, the dextral South Armorican Shear Zone
was probably still active and its N100—N120° orientation argues
for a north—south shortening direction, and consequently an
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Fig. 8. Tectonic interpretation of quartz
veins in the regional late Carboniferous
stress field (grey, veins oblique to the South
Armorican Shear Zone; black, veins parallel
to the shear zone).

cast—west extension. Some of the oblique veins with a sub-
meridian orientation may, thus, correspond to highly permeable
crustal-scale tension gashes, capable of focusing large quantities
of fluids. In relation to the metamorphic exhumation, a relatively
high geothermal gradient characterized the area and permitted
the initiation of a convective hydrothermal regime. This implies
that both surface and the underlying exhuming metamorphic
rocks acted as fluid sources.

Regional implication

For veins oblique to the South Armorican Shear Zone, we
document some extremely low 8'%0 values (down to —11%o) for
meteoric waters. This argues for a high elevation of precipitation,
given the near-equatorial position of the Armorican Massif
during the Carboniferous (Scotese 2002) and the fact that current
equatorial meteoric waters with 8'30 values lower than —10%o
are encountered only in areas where altitude is above 2000 m
(dataset of IAEA’s Global Network of Isotopes in Precipitation;
GNIP).

Many of the characteristics described above for the Armorican
Massif (lithospheric-scale vertical shear zone, differential meta-
morphic exhumation on each side of this structure, hydrothermal
activity involving meteoric waters) are well known in New
Zealand, in association with the Alpine fault (Craw et al. 2002;
Craw & Campbell 2004). In that area, significant elevation (up to
3754 m at Mount Cook) is associated with the Alpine fault. On
the high-relief side of the fault, prevailing wind and precipitation
are coupled to exhumation of high-grade metamorphic rocks.
There, both numerical modelling and tectono-thermochrono-
metric studies (e.g. Willet et al. 1999; Batt et al. 2000) demon-
strate that climatically induced erosion played a major role in the
path of denudation and the structural development of the
orogeny. The similarities between the late Palacozoic Variscan
orogeny of Brittany and the present-day active Alpine chain of
New Zealand suggest that a climatic effect may have controlled
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the tectonic development of the Variscan orogeny in Brittany.
Some additional work is therefore needed to quantify palaeo-
relief estimates. Relative to this aspect, oblique veins located on
each side of the South Armorican Shear Zone could represent a
target of prime importance for further research.

There are some further implications for the relationships
between tectonics and morphology. The oblique veins most
probably formed during exhumation of metamorphic rocks at c.
300 Ma. An interesting consequence of this would be that the
high relief of the Hercynian orogeny would have developed very
late in the collision history, much closer to the gravitational
collapse (c. 300 Ma) than to the oceanic subduction (c. 360 Ma).
Again, more data on low-8'%0 quartz veins and more specific
sampling are required to reinforce this idea.

Conclusion

The flow of fluids along the South Armorican Shear Zone,
Hercynian Armorican Massif, France, is recorded by the pre-
sence of giant syntectonic quartz veins. We provide a regional-
scale map showing the structurally controlled distribution of
veins. Veins fall into two groups, parallel and oblique to the
South Armorican Shear Zone. The first group was formed by the
influx of crustal fluids within highly permeable mylonitic rocks.
Fluids were derived from metamorphic dehydration in both
contact and regional metamorphism contexts. Magmatic fluids
were probably involved but were not recorded by our fluid
inclusion dataset. Late influx of surface-derived waters with
near-zero salinity is recorded by the final stages of quartz growth.
Oblique veins correspond to crustal-scale tension gashes and
some preserve very low 8'80 values of quartz, showing the
implication of meteoric waters. Using the homogenization tem-
peratures of primary fluid inclusions, 8'30 values are estimated
in the range —7.6 to —11%o. Because of the near-equatorial
position of the Armorican Massif during Hercynian times, these
values are probably related to the high palaeco-elevation of
meteoric precipitation.
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work benefited from discussions with D. Gapais. A preliminary version
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PARTIE | CHAPITRE 3 — Eau météorique

Version frangaise abrégée

Le long du Cisaillement Sud Armoricain, des veines de quartz géantes, syntectoniques,
sont la trace d’une importante circulation de fluides. La cartographie des veines a I’échelle
régionale permet d’identifier deux groupes de veines, sur la base de leur relation géométrique
avec le Cisaillement Sud Armoricain : les veines du premier groupe lui sont paralléles tandis
que celles du deuxieme groupe lui sont obliques.

Les veines paralléles enregistrent la circulation de fluides dans les zones intensément
déformées et perméables que constituent les mylonites. Les veines obliques sont elles
interprétées comme des fentes de tension d’échelle crustale, compatibles avec les contraintes
tectoniques régionales.

La plupart des veines de quartz ont des valeurs de 8'®0 comprises entre 10 et 16%o,
indiquant une cristallisation a partir de fluides provenant de la crodte moyenne, et ayant
probablement pour origine des réactions de déshydratations métamorphiques. Des fluides
magmatiques ont pu également étre impliqués mais n’ont pas été reconnus dans les inclusions
fluides (lesquelles ont été expertisées dans les quartz automorphes les plus tardifs). La
microthermométrie réalisée sur les inclusions fluides des quartz automorphes indique que les
fluides tardifs sont essentiellement aqueux avec une salinité tres faible (0-1,7 pds.% eq.) et
des températures d’homogénéisation comprises entre 150 et 270°C. Les valeurs de 50
mesurées sur ces veines sont trés basses, jusqu’a -2%o. Toutes ces caractéristiques suggerent
une cristallisation de ces veines a partir de fluides météoriques. Le coefficient de
fractionnement Qz-H,O (Zheng, 1993) permet d’estimer un 8"®0xuige entre -7,6 et -11%o. En
considérant la position sub-équatoriale du Massif Armoricain au Carbonifere, de telles valeurs
sont compatibles avec des précipitations météoriques a haute altitude. Dans les quartz
automorphes, de rares mais significatives inclusions fluides a H,O-CO, requiert une
contribution de fluides métamorphiques, probablement expulsés des roches de haut grade

métamorphique exhumees au Sud du Cisaillement Sud Armoricain.
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LA-ICP-MS U-Pb analyses performed on zircon grains from the Lizio granite yielded an
emplacement age of 316 +£6 Ma. Typical S-C structures show that the Lizio granite was
emplaced contemporaneously with dextral shearing along the northern branch of the South
Armorican Shear Zone and that it was therefore active at that time. “°Ar/>*°Ar analyses
performed on muscovite grains yielded plateau dates ranging between 311.5 and 308.2 Ma.
Muscovite chemistry is typical of primary magmatic muscovite, which precludes a late fluids-
induced resetting of the K-Ar isotopic system. “°Ar/>°Ar dates thus likely correspond to the
cooling ages below the argon closure temperature. Considering the uncertainties on the
measured ages, we can propose that either the Lizio granite cooled down quickly in less than a
million of years or that it remained in a hot environment for several millions of years after its
emplacement. This latter scenario could have been sustained by shear heating during dextral

U-Pb dating shearing along the northern branch of the South Armorican Shear Zone.

France © 2011 Académie des sciences. Published by Elsevier Masson SAS. All rights reserved.
RESUME

Mots clés : Les analyses U-Pb réalisées sur des zircons du granite de Lizio par LA-ICP-MS ont livré un

Datation “°Ar/3>°Ar

Massif Armoricain

Granite de Lizio
Cisaillement Sud-Armoricain
Datation U-Pb

France

dge de mise en place de 316 + 6 Ma. Des structures C-S caractéristiques démontrent que le
granite de Lizio s’est mis en place pendant le cisaillement dextre le long de la branche nord du
Cisaillement Sud Armoricain, qui était donc toujours actif a cette époque. Les analyses
40Ar/3°Ar réalisées sur les muscovites ont donné des ages plateaux allant de 311,5 a 308,2 Ma.
La chimie des muscovites est typique de celle d'une muscovite magmatique primaire, ce qui
écarte une remise a zéro tardive, induite par des fluides, du systéme isotopique K-Ar. Ces dates
40Ar/>°Ar correspondent donc probablement i des Ages de refroidissement sous la
température de fermeture de I'argon. En tenant compte des incertitudes sur les dges obtenus,
cela implique, soit un refroidissement rapide du granite de Lizio en moins d'un million
d’'années, soit que le granite est resté dans un environnement chaud pendant plusieurs
millions d’années aprés sa mise en place, grace 4 la chaleur frictionnelle produite pendant le
cisaillement dextre le long du Cisaillement Sud Armoricain.
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1. Introduction

In the continental crust, granitic plutons emplace at
different stages during the evolution of an orogen. In the
Armorican Variscan belt, numerous peraluminous granites
were emplaced during the Carboniferous (e.g. Bernard-
Griffiths et al., 1985). Most of these granites are spatially
associated with the dextral lithospheric-scale South
Armorican Shear Zone (SASZ). Moreover, emplacement
of these granites is often coeval with shearing as indicated
by the S-C structures they display (Berthé et al., 1979;
Gapais, 1989). The precise dating of these synkinematic
granites and of their cooling history is therefore an
essential tool to place time constraints on the different
tectono-thermal events that occur during the life of the
Variscan orogen.

So far, available geochronological data on the emplace-
ment of these granites are solely provided by whole rock
Rb-Sr isochron ages (Bernard-Griffiths et al., 1985; Peucat
et al., 1979). Along the northern branch of the SASZ, three
granitic massifs are assumed to have emplaced synkine-
matically around 344-337 + 13-8 Ma, which implies that
the shear zone was active during the Lower Visean. In order to

47°40'N

47°20'N

better constrain dextral shearing along the northern branch
of the SASZ, we have performed new zircon U-Pb and
muscovite “°Ar/>°Ar datings.

2. Geological framework

During Variscan times, the Armorican Massif has
undergone deformation related to a major continental
collision between Gondwana and Laurussia (e.g. Ballévre
et al.,, 2009). This episode was followed by the develop-
ment of dextral shear zones that can be traced over a
distance of a couple of hundred of kilometres, namely the
North Armorican Shear Zone (NASZ) and the SASZ (Fig. 1a).
The SASZ separates two distinct domains within the
Armorican Massif that are characterized by contrasted
metamorphic and structural histories. To the south, the
South Armorican domain (SAD) is mainly composed of
deep crustal units (medium to high-grade micaschists,
migmatitic gneisses and anatectic granites) that have been
exhumed during the extension associated with the chain
collapse (e.g. Brown and Dallmeyer, 1996; Gapais et al.,
1993; Turrillot et al.,, 2009). To the north, the central
Armorican domain (CAD) is made of a Late Proterozoic-

Atlantic

Ocean
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Variscan Leucogranites Variscan Granites and granodiorites m Ordovician Crthogneiss

Fig. 1. (a) Location of the studied area in the Armorican Massif. NASZ: North Armorican Shear Zone; SASZ: South Armorican Shear Zone. (b) Simplified
geological map of the studied area showing the plutonic intrusions. NBSASZ and SBSASZ are the northern and southern branches of the South Armorican
Shear Zone, respectively. P, B and L are the Pontivy, Bignan and Lizio granites, respectively. CAD and SAD are the central and South Armorican domains,

respectively.

Fig. 1. (a) Localisation de la zone d’étude dans le Massif Armoricain. NASZ: Cisaillement Nord-Armoricain; SASZ : Cisaillement Sud-Armoricain. (b) Carte
géologique simplifiée de la zone d’étude représentant les intrusions plutoniques. NBSASZ et SBSASZ sont respectivement les branches nord et sud du
Cisaillement Sud Armoricain. P, B et L sont les granites de Pontivy, Bignan et Lizio, respectivement. CAD et SAD sont respectivement les domaines centre et

Sud Armoricain.
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Fig. 2. Simplified geological map of the Lizio granite (after Berthé, 1980).

Fig. 2. Carte géologique simplifiée du granite de Lizio (d’aprés Berthé, 1980).

Early Palaeozoic sedimentary succession, which has been
affected by low-grade metamorphism (e.g. Le Corre et al.,
1991). In the CAD, both strain intensity (Gumiaux et al.,
2004), metamorphic degree (Le Corre et al., 1991) and
evidence of fluid flow (Gloaguen et al., 2007; Lemarchand
et al,, 2011) increase southward reaching a maximum on
the SASZ itself.

The SASZ is geometrically defined by ca. 100-1000 m
wide zone of highly strained mylonitic rocks (Jégouzo, 1980;
Tartese et al., 2011a). In details, the SASZ is divided into two
main branches (Fig. 1a). In the southern branch network
(SBSASZ), the mylonitic foliation bears a 5-10° eastward
dipping stretching lineation. Along this branch, a dextral
displacement of ca. 150 to 200 km has been proposed based
on the width of the mylonitized rocks (Jégouzo and Rossello,
1988). The northern branch (NBSASZ) is sublinear and
extends for about 300 km. It displays a subvertical mylonitic
foliation also bearing a stretching lineation dipping at ca. 10°
eastward. Along this branch, a 40 km minimal dextral offset
has been estimated from geometrical reconstructions
(Jégouzo and Rossello, 1988).

The Lizio two-mica granite was emplaced along the
NBSASZ (Fig. 1b). This granitic massif is highly emblematic
because it represents the locus typicus where S-C structures
were first described as resulting from a single deforma-
tional event (Berthé et al., 1979). These structures indicate
that the Lizio granite was emplaced during shearing along
the NBSASZ. Indeed, “S-planes” correspond to shearing
planes which localized the dextral deformation. These “S-
planes” are vertical and their orientation mimics that of the
NBSASZ. “C-planes” correspond to cleavage planes. These
“C-planes” rotate during non-coaxial shearing. They define
an angle of around 45° with “S-planes” in slightly
deformed samples, angle which decreases with increasing
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strain until parallelisation of “S-planes” and “C-planes” in
ultramylonitized samples (Berthé et al., 1979). According
to Gapais (1989), these S-C structures developed during
cooling of intrusives at temperatures around 550 °C. The
synkinematic characteristics of the Lizio granite emplace-
ment are also evidenced by the triple-point defined by the
foliation around the intrusion (Fig. 2). This triple-point
formed by the combination of the regional stress and the
stress related to the granite emplacement.

Whole rock Rb-Sr data obtained on the Lizio granite
define a 338 & 13 Ma isochron age (2c¢) interpreted as the
granite emplacement age (Peucat et al., 1979). This age is
similar within error to the 344 & 8 Ma and 337 4+ 13 Ma ages
(20) obtained by these authors on the Pontivy and Bignan
synkinematic massifs, both located a couple of kilometres
westward and also rooted into the NBSASZ (Fig. 1b). More
recently, a zircon U-Pb emplacement age of 316 +5/-3 Ma
(ID-TIMS, Béchennec et al., 2001) has been obtained on the
St-Thurien metagranite ca. 250 m south of the NBSASZ
(3°40°23”"W; 47°57°50”N). This St-Thurien metagranite is
highly sheared and displays characteristic S-C structures,
with subvertical “S-planes” and “C-planes” oriented N105-
110° and ca. NO80°, respectively (Béchennec et al., 2001). The
St-Thurien metagranite is thus synkinematic with dextral
shearing along the NBSASZ, which indicates that shearing
continued after 330-325 Ma.

The geochemistry of the Lizio two-mica granite has
been studied in details by Tartése and Boulvais (2010). This
study provided mineral and whole rock geochemical data
as well as new Rb-Sr, Sm-Nd and O isotope data which are
consistent with the few data published by Bernard-
Griffiths et al. (1985). The Lizio granite is highly silicic,
poor in ferromagnesian and was formed by partial melting
of a metasedimentary source. Geochemical data show that
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a subtle magmatic differentiation occurred by crystal
fractionation from the melt (Tartése and Boulvais, 2010).
Finally the Lizio granite intruded Brioverian metapelites of
the CAD. During its emplacement in the Brioverian
metapellites, a syntectonic paragenesis of Bt +Ms+ Chl+
St+Grt + And developed (Berthé, 1980; mineral abbrevia-
tions are after Whitney and Evans, 2010), corresponding to
the facies 2b of Pattison and Tracy (1991) and to a pressure of
around 4 kbar (Pattison et al., 1999).

3. Samples description
3.1. Petrography

A full petrographic description of the samples pre-
sented in this study, as well as mineral and whole-rock
geochemical data, and oxygen isotope data are given in
Tartése and Boulvais (2010). To summarize, in the Lizio
two-mica granite, quartz and feldspar (orthoclase, micro-
cline and plagioclase) represent around 90% of the mineral
assemblage (Fig. 3) while biotite and muscovite represent
the remaining 10%, biotite being generally more abundant
than muscovite. Accessory minerals are apatite, zircon and
monazite.

In undeformed samples, quartz is large and often
euhedral (Fig. 3a-b) whereas it is recrystallized in ribbons
in deformed samples (Fig. 3c-d). Plagioclase is euhedral to
subeuhedral and shows thin polysynthetic twinning. Alkali
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feldspar is generally subeuhedral. Microcline and ortho-
clase generally displays well-expressed tartan and Carls-
bad twinning, respectively. Pleochroic biotite forms
euhedral brown-reddish flakes (Fig. 3a-b) and hosts most
of the accessory minerals (Fig. 3b). Muscovite usually
forms large flakes, some of them having a fish-like habit
due to shearing (Fig. 3c). In deformed samples, shear bands
are usually localized in small biotite and muscovite grains
aggregates (Fig. 3c-d).

3.2. Mineral chemistry

Analytical procedure for electron microprobe analysis
of minerals are detailed in Pitra et al. (2008) and Tartése
and Boulvais (2010). K-feldspar is close to the orthose end-
member (Or=91-92 mol.%) and plagioclase is albite on
average (Ab=91 mol.%). Biotite composition is homoge-
neous in the investigated samples and typical of peralu-
minous granites (Tartése and Boulvais, 2010). Concerning
muscovite, complementary electron microprobe data have
been acquired, compared to the dataset published in
Tartése and Boulvais (2010), as muscovite is the mineral
chosen for “°Ar/*°Ar dating in this study. Only data
obtained on large muscovite phenocrysts are reported in
Table 1 and displayed in Fig. 4. Muscovite grains have a
homogeneous chemical composition with FeO=1.1-
1.4wt%, Mg0=0.8-0.9wt% and Na,O0=0.5-0.7wt.%
(Table 1). They also have a high TiO, content (0.6-

Fig. 3. Photomicrographs showing the typical structures of the Lizio granite samples, from undeformed (a and b) to mylonitized (c and d). Mineral

abbreviations are after Whitney and Evans (2010).

Fig. 3. Microphotographies montrant les structures typiques des échantillons du granite de Lizio, depuis les échantillons non déformés (a et b) jusqu’aux
échantillons mylonitisés (c et d). Les abréviations des minéraux sont celles de Whitney et Evans (2010).

&9
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Table 1

Average chemical compositions of muscovite.

Tableau 1

Compositions chimiques moyennes des muscovites.

MUSCOVITE
LRT15 (n=16) sd LRT10 (n=19) sd LRT11 (n=10) sd LRT12 (n=14) sd LRT14 (n=15) sd
Sio, 46.5 0.3 45.7 0.4 46.4 0.2 45.7 0.5 46.1 0.3
TiO, 1.1 0.2 0.7 0.2 0.6 0.2 1.1 0.2 1.0 0.2
Al,05 34,5 0.2 35.8 03 35.0 0.3 34.7 0.5 34.9 0.4
FeO 14 0.1 1.1 0.1 1.2 0.2 1.3 0.1 1.4 0.1
MgO 0.9 0.1 0.8 0.1 0.8 0.1 0.8 0.1 0.8 0.1
Na,O 0.5 0.1 0.7 0.1 0.6 0.1 0.5 0.1 0.5 0.1
K>,0 11.0 0.2 10.8 0.2 10.7 0.6 11.2 0.3 111 0.2
SUM 95.8 95.6 95.3 95.4 95.8
Structural formula based on 22 oxygen atoms

Si 6.17 0.02 6.08 0.02 6.17 0.03 6.11 0.04 6.13 0.02
Ti 0.11 0.02 0.07 0.02 0.06 0.02 0.11 0.02 0.10 0.02
Al 5.40 0.03 5.61 0.03 5.49 0.03 5.48 0.06 5.47 0.05
Fe 0.16 0.01 0.13 0.01 0.14 0.02 0.15 0.01 0.15 0.01
Mg 0.18 0.01 0.15 0.01 0.15 0.02 0.16 0.02 0.17 0.02
Na 0.12 0.02 0.19 0.03 0.15 0.04 0.14 0.03 0.14 0.03
K 1.86 0.04 1.84 0.04 1.83 0.09 1.91 0.04 1.88 0.03
SUM 14.00 14.06 13.99 14.06 14.04

Oxide contents in wt.% and cationic contents in apfu. sd: standard deviation.

1.1 wt.% on average, Table 1) and consistently fall in the
primary magmatic muscovite field in the Mg-Ti-Na ternary
diagram (Miller et al., 1981; Fig. 4a). In the Mg + Fe against
Si plot (Fig. 4b), muscovite analyses are clustered showing
that limited phengitic substitution occurred in the studied
samples.

4. Geochronological results
4.1. Zircon U-Pb dating

Zircon U-Pb data were obtained in situ by laser ablation
inductively coupled plasma mass spectrometry (LA-ICP-
MS) performed at the Centre for Element and Isotope
Analysis, University of Bergen, Norway. A classical mineral
separation procedure has been followed to concentrate
zircon grains suitable for U-Pb dating from samples LRT10,

LRT12 and LRT15, these three samples representing
undeformed, deformed and mylonitized end-members in
the rock collection. Rocks were crushed and the powder
fractions with a diameter <250 wm have been isolated.
Heavy minerals were successively concentrated by Wilfley
table and heavy liquids procedures. Magnetic minerals
were then removed with an isodynamic Frantz separator.
Zircon grains were carefully examined under a binocular
microscope, selected, and embedded in epoxy mounts.
Then grains were hand-grounded and polished on a lap
wheel with 6 wm and 1 wm diamond suspension succes-
sively. They were imaged in transmitted and reflected
light, and their internal structure has been revealed using
SEM BSE imaging at the LaSalle Institute, Beauvais, France.

Before analysis, grain mounts were cleaned using a
weak HNOs solution and rinsed several times using
Millipore water and ethanol in an ultrasonic bath. They
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Fig. 4. (a) Muscovite chemical compositions plotted in the ternary Mg-Ti-Na diagram of Miller et al. (1981). (b) Mg+ Fe (apfu) vs. Si (apfu) content of

muscovite showing the extent of phengitic substitution.

Fig. 4. (a) Compositions chimiques des muscovites représentées dans le diagramme ternaire Mg-Ti-Na de Miller et al. (1981). (b) Teneurs Mg + Fe (apfu) vs.
Si (apfu) des muscovites illustrant I'étendue de la substitution phengitique.
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Fig. 5. (a) Wetherill concordia diagram for zircon data from the sample LRT10. (b) Wetherill concordia diagram for zircon data from the sample LRT15. (c)
Wetherill concordia diagram for zircon data from the sample LRT12. In these diagrams, error ellipses are at 1. Concordia ages have been calculated with the
ellipses in grey and include decay constants errors. (d) SEM BSE images of zircon grains from samples LRT12 and LRT15 with LA-ICP-MS analyzed rasters
(dotted zones) and obtained 2°°Pb/?38U dates. For all the grains, the scale bar represents 50 pm.

Fig. 5. (a) Diagramme concordia Wetherill pour les données des zircons de I'’échantillon LRT10. (b) Diagramme concordia Wetherill pour les données des
zircons de I'échantillon LRT15. (¢) Diagramme concordia Wetherill pour les données des zircons de I’échantillon LRT12. Dans ces diagrammes, les ellipses
d’incertitude sont a 1o. Les dges concordia ont été calculés avec les ellipses en gris et incluent les incertitudes sur les constantes de désintégration. (d)
Images MEB rétrodiffusées de grains de zircon des échantillons LRT12 et LRT15, avec les zones analysées (en pointillés) par LA-ICP-MS et les dates 2°6Pb/?38U

obtenues. L’échelle représente 50 wm pour tous les grains.

were then mounted in the laser ablation cell together with
several standards for quality control. A 213 Nd-YAG laser
(New Wave UP-213) was used coupled to a single-
collector, double focusing magnetic sector ICP-MS system
(Thermo Finnigan Element 2). Data have been plotted in
Wetherill concordia diagrams using the software Isoplot/
Ex (Ludwig, 2008). In Fig. 5, data are plotted with their
uncertainties at 1o. Results are reported in the Table 2
where uncertainties are listed at 1o0. When ages are
calculated, all errors are reported at the 20 confidence
level.

Zircon grains were ablated using a laser beam of ca.
15 wm in diameter that was rastered over the sample
surface to create a line of ca. 50 wm in length depending on
the grain size. The laser energy was set at 5J.cm 2 with a
repetition rate of 10Hz. Together with the sample
introduction, the system allowed the simultaneous nebu-
lization of an internal standard tracer solution following
the technique described by Kosler et al. (2002) and Kosler
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and Sylvester (2003). Zircon data were collected on
unknown zircon grains and three zircon standards,
91500 (1065 Ma; Wiedenbeck et al., 1995), PleSovice
(337 Ma; Slama et al., 2008) and GJ-1 (609 Ma; Jackson
et al., 2004). Typically 10-15 unknowns were collected for
every 7 analyses of the standards. Analysing and treating
the zircon standards as unknowns is a robust quality
control procedure that allows assessment of the accuracy
and precision of the technique during an analytical session.
Analyses done on the PleSovice and GJ-1 zircon standards
yielded concordant ages of 335+4Ma (n=12;
MSWD=1.13) and 603 +11Ma (n=9; MSWD =0.30). Raw
data were processed offline using an Excel spreadsheet-based
program (Lamdate; Kosler et al., 2008).

BSE images of zircon grains from sample LRT12
revealed unzoned grey cores surrounded by thin darker
rims, without evidence of inherited cores (Fig. 5d). In
sample LRT15, zircon grains display a more pronounced
oscillatory zoning where dark cores are surrounded by
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Table 2

Zircon U-Pb isotopic data. All uncertainties are at 10.

Tableau 2

Données isotopiques U-Pb sur zircon. Les incertitudes sont a 1o.
Sample, Isotopic ratios Rho Calculated ages (Ma)
grain, spot 207pp 235y 4 206pp 238y 4 207ppy206ppy 4 206pp 238y 4 207pp 235y 4 207ppy206ppy 4
LRT10 - Zircon
Zirc1.2 0.8456 0.1709 0.0986 0.0150 0.0618 0.0063 0.38 606 88 622 94 667 220
Zirc2.1 1.5298 0.2502 0.1619 0.0217 0.0695 0.0065 0.41 967 120 942 100 915 192
Zirc3.1 0.8374 0.0634 0.0885 0.0067 0.0729 0.0084 0.50 547 40 618 35 1011 233
Zirc4.1 0.5790 0.0799 0.0656 0.0134 0.0634 0.0082 0.74 410 81 464 51 723 275
Zirc5.1 0.9942 0.1581 0.1165 0.0185 0.0581 0.0065 0.50 710 107 701 81 532 245
Zirc7.1 0.6049 0.0842 0.0494 0.0061 0.0891 0.0086 0.45 311 38 480 53 1406 184
Zirc7.2 0.8016 0.0485 0.0889 0.0057 0.0612 0.0031 0.53 549 33 598 27 645 107
Zirc8.1 0.4803 0.0583 0.0290 0.0031 0.1430 0.0120 0.44 184 19 398 40 2264 145
LRT12 - Zircon
Zirc2.1 0.4324 0.0406 0.0478 0.0019 0.0664 0.0051 0.21 301 11 365 29 819 159
Zirc4.1 0.3640 0.0102 0.0509 0.0009 0.0507 0.0014 033 320 6 315 8 227 65
Zirc5.1 0.3711 0.0125 0.0490 0.0019 0.0538 0.0015 0.59 308 12 320 9 363 62
Zirc6.1 0.3542 0.0251 0.0495 0.0020 0.0528 0.0032 0.29 312 12 308 19 320 138
Zirc7.1 0.3429 0.0219 0.0511 0.0018 0.0501 0.0021 0.28 322 11 299 17 198 100
Zirc8.1 0.3519 0.0218 0.0511 0.0019 0.0503 0.0022 031 321 12 306 16 211 102
Zirc8.2 0.3734 0.0230 0.0522 0.0025 0.0527 0.0022 039 328 15 322 17 315 93
Zirc9.1 0.3571 0.0179 0.0463 0.0018 0.0562 0.0026 038 292 11 310 13 460 102
Zirc11.1 0.3618 0.0162 0.0507 0.0011 0.0524 0.0023 0.25 319 7 314 12 302 101
Zirc12.1 0.3616 0.0191 0.0502 0.0013  0.0540 0.0022 0.24 316 8 313 14 373 91
Zirc13.1 0.3387 0.0192 0.0481 0.0023 0.0524 0.0016 042 303 14 296 15 303 71
LRT15 - Zircon
Zirc1.1 0.4161 0.0578 0.0607 0.0090 0.0516 0.0056 0.53 380 54 353 41 268 250
Zirc2.1 0.3675 0.0629 0.0431 0.0080 0.0608 0.0096 0.54 272 50 318 47 634 338
Zirc3.1 0.5965 0.0759 0.0796 0.0059 0.0548 0.0039 0.29 494 35 475 48 405 161
Zirc3.2 0.6041 0.0876 0.0732 0.0088 0.0598 0.0077 042 455 53 480 55 596 280
Zirc4.1 0.3682 0.0297 0.0515 0.0026  0.0515 0.0034 032 324 16 318 22 262 153
Zirc5.1 0.3531 0.0417 0.0496 0.0042 0.0524 0.0054 036 312 26 307 31 304 237
Zirc5.2 0.3871 0.0229 0.0533 0.0022 0.0537 0.0026 035 335 13 332 17 357 111
Zirc6.1 0.7527 0.0583 0.0977 0.0042 0.0589 0.0021 0.28 601 25 570 34 564 79
Zirc7.1 0.5352 0.0713 0.0707 0.0041 0.0581 0.0054 0.22 440 25 435 47 533 204
Zirc8.1 0.3093 0.0302 0.0464 0.0032 0.0502 0.0025 036 292 20 274 23 204 115
Zirc9.1 0.6964 0.0739 0.0918 0.0059 0.0555 0.0031 030 566 35 537 44 432 125

brighter rims (Fig. 5d). Some zircon grains also contain
small monazite inclusions (for example in LRT15-Zirc3 in
Fig. 5d). In sample LRT10, two analyses are largely
discordant and yield therefore meaningless dates
(Fig. 5a). From the remaining concordant analyses, one
yields a date of ca. 950 Ma, and another five dates are
grouped around 600-500 Ma (Fig. 5a). In sample LRT15,
the complete dataset of 11 analyses plot in a concordant to
subconcordant position (Fig. 5b). Among them, six define
an imprecise concordia age of 319 & 15 Ma (MSWD =0.23).
The five remaining datapoints define dates between ca. 600
and 450 Ma. Finally, in sample LRT12, eleven analyses have
been performed (Table 2). When plotted in a Wetherill
concordia diagram (Fig. 5c), nine datapoints define a
concordia age of 316.4+5.6 Ma (MSWD =0.64), identical
within error with the age recorded by sample LRT15 but more
precise.

4.2. Muscovite “°Ar/*°Ar dating

Euhedral to subeuhedral single grains of muscovite,
with variably deformed shapes, were handpicked from the
0.25-1.50 mm fraction. Irradiation was performed at the
McMaster reactor (Hamilton, Canada) and lasted 43.33 hr
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(total fluence of 2.6 x 10'® n.cm~2). It was monitored with
Taylor Creek Rhyolite (TCR-2) sanidine (28.34 Ma, Renne
et al., 1998). Muscovite single grains were analyzed by
step-heating with a “°Ar/>°Ar laser probe, following the
procedure described in Ruffet et al. (1991, 1995). Blanks
were performed routinely each first or third step, and
subtracted from subsequent sample gas fractions. A
plateau age is obtained when apparent ages of at least
three consecutive steps, representing a minimum of 70% of
the 3°Ar released, agree within 20 error bars with the
integrated age of the plateau segment. The “CAr/*°Ar
analytical data are portrayed as age spectra in Fig. 6. All
reported uncertainties both in the Fig. 6 and in the text are
at the 20 confidence level.

Single muscovite grains have been analyzed in four
samples from the Lizio granite (LRT10, LRT11, LRT13 and
LRT15). These samples yielded plateau dates ranging
between 311.5+0.4Ma down to 308.2 + 0.6 Ma (Fig. 6).
They display slight saddle-shaped “°Ar/>°Ar age spectra that
might reflect slight perturbations of the K-Ar isotopic system
(e.g. Alexandrov et al., 2002; Cheilletz et al.,, 1999). An
important point is that there is no relationship between the
obtained dates and the shearing gradient observed through-
out the Lizio granite.
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Fig. 6. “°Ar/*°Ar age spectra of analyzed muscovites. The age error bars for each temperature steps are at the 1o level. The errors in the J-values are not

included. Plateau ages are given with a 20 uncertainty.

Fig. 6. Spectres d’ages “°Ar/>°Ar des muscovites analysées. Pour chaque étape de température, les barres d’erreur sur les Ages sont a 10. Les incertitudes sur
les facteurs-] ne sont pas incluses. Les dges plateaux sont donnés avec une incertitude a 2o.

5. Interpretation and discussion

Considering the high closure temperature for the U-Pb
radiogenic system in zircon in excess of 800 °C (Cherniak
and Watson, 2001), we interpret the age of 316+ 6 Ma
obtained on sample LRT12 from the synkinematic Lizio
granite as its emplacement age along the NBSASZ. The age of
319 +15Ma obtained on sample LRT15 is imprecise but
consistent with this emplacement age. Older dates obtained
on zircon grains from samples LRT10 and LRT15 illustrate the
classical phenomenon of inheritance which often charac-
terizes granitic rocks (e.g. Bea et al., 2007; Harrison et al.,
1987; Miller et al., 2003; Roddick and Bevier, 1995). Here,
inherited dates mainly range between Neo-Proterozoic and
Upper Ordovician times. Concerning the emplacement age of
316 + 6 Ma, it is identical to the zircon U-Pb emplacement
age of 316 +5/-3 Ma of the St-Thurien metagranite found by
Béchennec et al. (2001) and contemporaneous with dextral
shearing along the NBSASZ. It is also identical to the U-Pb
zircon emplacement age obtained recently on the southward
Questembert granite by Tartése et al. (2011b), which is
contemporaneous with dextral shearing along the SBSASZ.
This new U-Pb emplacement age obtained on the Lizio
granite thus indicates that both branches of the SASZ were
active at the same time around 315-320 Ma. However, it is
younger and does not overlap with the whole rock Rb-Sr
isochron age of 337 + 13 Ma (20), previously considered as
the emplacement age of the granite (whole rock Rb-Sr
isochron, recalculated from the six data of Peucat et al., 1979
and the three data of Tartése and Boulvais, 2010). So far, all
the available geochronological data imply that the NBSASZ
has been active from ca. 344 Ma (whole rock Rb-Sr isochron
age of the Pontivy granite, Peucat et al., 1979) down to ca.

93

315 Ma. However, it would be interesting to get new zircon
U-Pb data on the other granitic massifs emplaced along the
NBSASZ. Indeed, the existing Rb-Sr isochron ages may be too
old for these granites. Such old inherited “isochrons” have
been described for example by Roddick and Compston (1977)
for the crustally-derived Murrumbidgee Batholith, Australia.
Moreover, whole rock-mineral isochrons on two samples
from the Pontivy granite (whole rock Rb-Sr isochron age of
344 + 8 Ma) yielded ages identical within error at 311 +9
and 310 + 9 Ma respectively (Peucat et al., 1979), ages that
are consistent with a Late Carboniferous emplacement for the
Pontivy granite. We thus believe that the ca. 340 Ma old
emplacement ages obtained through whole rock Rb-Sr dating
of synkinematic granites along the NBSASZ are actually not
emplacement ages of these granites but rather represent
inherited “isochrons” in the sense of Roddick and Compston
(1977). In that case, initiation of dextral shearing along the
NBSASZ may not be as old as the ca. 340 Ma age that has been
considered so far. Indeed, our data on the Lizio granite give a
maximum age of 322 Ma for the activity along the NBSASZ.

40Ar/39Ar dates obtained on muscovite grains from four
samples of the Lizio granite range between 311.5 and
308.2 Ma. The two oldest dates are identical within error
with the zircon U-Pb emplacement age of 316 4+ 6 Ma and
involve a subinstantaneous cooling of the intrusion, and the
two other dates are slightly younger, considering the
uncertainties associated with both techniques. This implies
that either the younger muscovite grains have been affected by
fluid-induced recrystallization processes after their magmatic
isotopic closure (e.g. Villa, 2010) which would have reset the
40Ar/>°Ar dates, or that the Lizio granite remained sufficiently
warm during 2-3 Ma after its emplacement, above the argon
closure temperature of muscovite. The muscovite chemistry
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Fig. 7. (a) Computation of muscovite closure temperature (°C) for Ar diffusion against the cooling rate (°C/Ma) for diffusion radius of 0.5 and 1 mm.
Parameters used are those of Harrison et al. (2009). (b) Temperature-Time plot for the Lizio granite.

Fig. 7. (a) Calcul de la température de fermeture (°C) pour la diffusion de I'Ar dans la muscovite en fonction du taux de refroidissement (°C/Ma), pour des
domaines de diffusion de 0,5 et 1 mm. Les paramétres utilisés sont ceux de Harrison et al. (2009). b) Diagramme Température-Temps pour le granite de

Lizio.

shows that all the muscovite grains have a typical primary
magmatic composition, which likely precludes the first
hypothesis of a fluids-induced recrystallization and resetting
process. The closure temperature for argon in muscovite has
for a long time been considered to be around 350 °C based in
part on calibration of obtained ages vs. metamorphic grade
(e.g. Purdy and Jager, 1976). However, Harrison et al. (2009)
recently published the first experimental study of argon
diffusion in muscovite and showed that Ar retentivity in
muscovite is greater than previously assumed. Based on their
diffusion parameters (E, =264 kJ.mol~'; Dg=2.3 E % m?s71),
and taking 500 and 1000 p.m for the diffusion radius, we have
computed the different closure temperature as a function of
cooling rates (Fig. 7a): the closure temperature ranges between
ca. 450 and 550 °C, for the diffusion dimensions and cooling
rates investigated. In a Temperature-Time diagram (Fig. 7b),
the minimum cooling rate calculated considering U-Pb and
40Ar/39Ar ages and their associated uncertainties is 10.4 °C/Ma.

Taking the minimum zircon U-Pb age and the oldest
muscovite dates corresponds to a subinstantaneous cool-
ing of the granitic body. A simple 2D thermal numerical
model (details in Appendix A) shows that a Lizio-type
granitic pluton emplaced at mid-crustal depths cools down
in less than 1 Ma (Fig. 8), consistently with this scenario.
Conversely, a slow cooling rate of ca. 10 °C/Ma would imply

that the Lizio granite remained at a temperature above ca.
480-500 °C for a long time after its emplacement. The Lizio
granite was emplaced around 4 kbar, which corresponds to
a depth of 15 km considering only the lithostatic pressure
and a granite density of 2.7. At this depth, temperatures of
around 550°C can be reached and maintained along
continental strike-slip shear zones due to heat production
by shear heating (Leloup et al., 1999). The cooling below
the closure temperature of ca. 500°C for such a slow
cooling rate would have occurred when heat advection due
to shear heating and therefore shearing along the NBSASZ
had stopped. Moreover, one cannot totally rule out the
influence of some fluid-rock interactions which would
have disturbed “°Ar/>®Ar age spectra without being
recorded by the whole rock and muscovite chemistry.
Indeed, the analyzed muscovite grains display subtle
saddle-shaped “°Ar/>°Ar age spectra that may indicate
fluid-induced disturbance (e.g. Alexandrov et al.,, 2002;
Cheilletz et al., 1999). Finally, to a first order, our new data
are consistent with a simple cooling of the intrusion, with
possible, but limited, influence of shear heating and fluid-
rock interaction. A surprising result is the absence of
consistency between the muscovite “°Ar/>*%Ar dates and
the shearing gradients observes throughout the Lizio
granite. This could result from the choice we made to
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Fig. 8. 2D thermal modelling of the cooling of the Lizio granite during 1 Ma (see details in Appendix A).

Fig. 8. Modéle thermique 2D du refroidissement du granite de Lizio pendant 1 Ma (voir les détails dans I'’Annexe A).
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date large muscovite phenocrysts in all the samples. It
would deserve further studies, notably dating increasingly
deformed micas toward the NBSASZ to better evaluate if
potential postemplacement events have affected the K-Ar
system in micas.

6. Conclusion

Zircon U-Pb dating carried out on the Lizio granite
yielded an age of 31646 Ma that is interpreted as the
emplacement age of the granite, and therefore also of dextral
shearing along the northern branch of the SASZ. This is
significantly younger than the previous ca. 340 Ma whole
rock Rb-Sr age interpreted as dating the emplacement of the
Lizio granite. The significance of this older age is not yet well
understood and it should therefore be treated with caution.
49Ar/°Ar analyses performed on various muscovite grains
from the Lizio granite yielded dates of 311.5-308.2 Ma. As
geochemical evidence precludes late fluids-induced large
perturbations of the K-Ar isotopic system in muscovite, these
dates likely reflect cooling ages below the argon closure
temperature. Two extreme scenarios may explain the
obtained ages, either a subinstantaneous cooling of the
granite, or conversely, a very slow cooling which lasted
several millions of years. This last scenario requires that the
Lizio granite remained in a hot environment for a long time
after its emplacement. This could have been caused by shear
heating due to dextral shearing along the northern branch of
the SASZ.
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Appendix A. Appendix A: 2D thermal numerical model

The 2D thermal code used in this study solves the heat
diffusion equation (A.1):

aT

,OCpﬁszZTvLHr (A1)

where p, C, and k are material density, specific heat
capacity and thermal conductivity, respectively and Hr
corresponds to the radiogenic heat production. This
equation is solved numerically in the implicit formula-
tion using the finite difference method. In this study, the
heat production (Hr) is set to zero. Indeed, preliminary
tests have been done with values from 1 to 5 wW.m > and
the results show that results are not significantly
different after 1 Myr of experiment. The initial setup is
displayed in the Fig. A1. The granitic intrusion is modelled
as an ellipse (5 km high and 10 km long) located at 15 km
depth in a host rocks medium with a linear thermal
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Fig. A1. Initial setup used for the 2D thermal modelling.
Fig. A1. Configuration initiale utilisée pour le modéle thermique 2D.

gradient of 30 °C km~!. The resolution used is 151 x 151
nodes (i.e., 200 m).
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PARTIE Il CHAPITRE 4 — Mise en place du granite de Lizio

Version frangaise abrégée

Dans ce chapitre, nous présentons les résultats des datations U-Pb et “’Ar/**Ar que
nous avons réalisées sur le granite de Lizio. Les données U-Pb obtenues par LA-ICP-MS sur
les zircons indiquent que le granite de Lizio s’est mis en place a 316 + 6 Ma. Les structures C-
S, caractéristiques d’une mise en place pendant la déformation, démontrent que le granite de
Lizio s’est mis en place pendant le fonctionnement dextre de la branche nord du Cisaillement
Sud Armoricain, laquelle est donc active a ca. 315 Ma.

Cet age est significativement plus jeune que 1’dge de ca. 340 Ma, obtenu par la
méthode Rb-Sr sur roches totales (Bernard-Griffiths et al., 1985), considéré jusqu’a présent
comme 1’age du granite de Lizio et donc de la déformation le long de la branche nord du
Cisaillement Sud Armoricain. La signification de ce «vieil » d4ge n’est pas encore bien
comprise, mais traduit probablement des perturbations du systéme isotopique Rb-Sr.

Les analyses “°Ar/*°Ar réalisées sur les muscovites ont donné des ages plateaux allant
de 311,5 a 308,2 Ma. La chimie des muscovites est typique de celle de muscovites
magmatiques primaires, ce qui écarte une remise a zéro tardive, induite par des fluides, du
systéme isotopique K-Ar. Ces dates “°Ar/**Ar correspondent donc probablement & des ages de
refroidissement et au passage des échantillons sous la température de fermeture de I’argon.

En tenant compte des incertitudes sur les ages obtenus, cela implique soit un
refroidissement rapide du granite de Lizio en moins d’un million d’années, soit qu’il est resté
dans un environnement chaud pendant plusieurs millions d’années apres sa mise en place. Le
maintien d’une température élevée le long du CSA jusqu’a ca. 308 Ma pourrait étre 1ié a une
production de chaleur frictionnelle du fait de la déformation le long du Cisaillement Sud
Armoricain. Cela indiquerait alors que ce dernier a cessé de fonctionner au milieu du

Moscovicien.
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ABSTRACT

Although water is ubiquitous in the continental crust, its
effect on geochronometers through mineral reequilibration is
rarely taken into account. Herein, we present “°Ar/3°Ar
analyses on muscovite and U-Pb isotopic data on zircon and
monazite from a Variscan syn-tectonic granite from western
France. Both the K-Ar in the muscovite and U-Pb in the
monazite isotopic systems were hydrothermally reset, whereas
the U-Pb radiogenic system in most of the zircons was
unaffected and dates the granite emplacement age. Titanium

chemical maps obtained on muscovites from various dated
samples display a spectacular overprinting of their magmatic
zoning resulting from increasing fluid-rock interaction. These
results reiterate the need to combine geochronological data
with petrological, mineralogical and geochemical studies to
accurately interpret ages obtained in this type of geodynamical
settings.

Terra Nova, 23, 390-398, 2011

Introduction

Thermochronology is based on the
Arrhenius diffusion law, where tem-
perature is the only extrinsic parameter
controlling diffusion and thereby clo-
sure of isotopic chronometers (Jager,
1967; Dodson, 1973). However, the
presence of fluids can enhance mineral
re-equilibration processes (e.g. Putnis,
2009), which can disturb isotopic sys-
tems (e.g. Villa, 1998, 2010). Indeed,
numerous studies have demonstrated
that recrystallization and/or re-equili-
bration processes can induce distur-
bance of mica “Ar/*Ar ages in
metamorphic terranes (e.g. Chopin
and Maluski, 1980; Hames and Che-
ney, 1997; Cheilletz et al., 1999; Gior-
gis et al., 2000; Di Vincenzo et al.,
2001, 2004, 2006; Beltrando et al.,
2009; Allaz et al., 2011) and also in
granites (Alexandrov et al., 2002).

In the continental crust, large shear
zones are often associated with gra-
nitic magmatism (e.g. Weinberg et al.,
2004). *“*Ar/*Ar dating of muscovites
from these syn-kinematic granites
represents a powerful tool to date
granite cooling and therefore coeval
shearing. To evaluate the potential
effect of fluid-induced disturbance at
sub-solidus conditions in a deforming
magmatic environment, we focused on

Correspondence: Romain Tartése, Univer-
sité de Rennes 1, Géosciences Rennes, 35042
Rennes Cedex, France. Tel.: +332232330
81; fax: +33 223 23 60 97; e-mail: romain.
tartese(@gmail.com

the Questembert peraluminous leu-
cogranite emplaced along the South
Armorican Shear Zone (SASZ; Fig. 1a,b)
at shallow depth (1-2 kbar; Tartése
and Boulvais, 2010), implying a rapid

cooling in this cold environment.
Widespread syn-cooling S-C struc-
tures (Fig. 1c) demonstrate its syn-
kinematic character (Berthé et al.,
1979; Gapais, 1989). This leucogranite

Peraluminous hercynian granitolds
Granites and grancdiorites
Leucogranites

Ordovician orthogneiss

Low-grade metamorphic country rocks
Ordovician to Devonlan
Brioverian

High-grade undifferentiated metamorphic country
rocks

Quaternary

01 Sampling site and sample number

Fig. 1 (a) Localization of the studied area in the Armorican massif. NASZ, North
Armorican Shear Zone; SASZ, South Armorican Shear Zone. (b) Simplified
geological map of the Questembert granite (Q) region. (c) Photograph of sample
QRTO07 showing typical S-C structures, indicative of a syn-crystallization dextral
shearing.
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Table 1 Muscovite *Ar-*’Ar analytical data.

Step “OAr pm (%) 39Arg (%) 37 Arca/*°Arg 40Ar* B9Ar, Age (Ma) 16 (Ma)
QRTOT muscovite
1 39.09 0.1 0.204 23.46 228.1 42.9
2 8.50 0.3 - 31.85 303.1 18.2
3 1.40 0.1 - 35.18 3321 29.3
4 1.65 0.9 - 34.89 329.6 6.4
5 1.46 0.5 - 34.98 330.3 12.0
6 0.92 6.0 - 33.75 319.7 1.2
7 0.54 14.6 0.005 33.67 319.0 0.8
8 0.27 16.2 0.011 33.69 319.2 0.6
9 0.67 9.9 0.025 33.68 319.1 1.1
10 0.28 17.0 0.011 33.67 319.0 0.7
" 0.40 5.8 0.008 33.68 319.1 1.4
12 0.57 34 - 33.66 319.0 2.2
13 0.16 9.5 0.003 33.75 319.7 0.8
14 0.06 8.9 0.003 33.80 320.2 0.9
Fusion 0.52 6.6 0.002 33.63 318.7 0.9
QRT02 muscovite
1 28.84 0.6 0.050 28.05 269.4 7.2
2 3.61 2.2 0.047 32.65 309.9 2.0
3 3.63 1.2 - 32.43 308.1 3.7
4 1.29 171 0.020 31.87 303.2 0.5
5 0.74 25 0.026 31.96 303.9 2.1
6 1.19 20.5 0.017 31.84 302.9 0.5
7 0.40 14.3 0.011 31.95 303.9 0.5
8 0.51 9.2 0.016 31.87 303.2 0.9
9 0.40 9.8 0.019 31.95 303.9 0.6
10 0.19 16.6 0.022 31.92 303.6 0.7
Fusion 0.21 6.1 0.018 31.98 304.1 0.9
QRT06 muscovite
1 9.53 0.0 v.uUs 28.49 2732 113.8
2 14.13 0.2 - 31.95 303.7 18.9
3 4.42 0.5 - 34.06 3221 7.9
4 1.91 0.4 - 33.99 321.4 7.7
5 3.53 1.2 - 33.20 314.6 2.2
6 4.45 0.4 0.214 31.93 303.5 14.6
7 0.55 36.4 0.011 32.42 307.9 0.5
8 0.70 23 0.078 32.29 306.7 2.5
9 - 4.7 - 32.70 310.3 1.0
10 0.29 11.5 0.015 32.50 308.6 0.6
" 0.10 9.9 0.020 32.57 309.1 0.7
12 0.10 10.7 0.006 32.61 309.5 0.9
13 0.05 7.3 0.024 32.78 311.0 0.9
14 0.14 7.7 0.017 32.70 310.3 0.8
Fusion - 6.8 0.016 32.91 3121 1.0
QRTO07 muscovite
1 20.41 1.1 - 3235 307.0 4.0
2 6.48 0.8 - 33.79 319.6 6.0
3 13.06 1.0 0.030 32.73 310.4 5.2
4 1.96 28.8 0.007 32.42 307.7 0.5
5 0.42 3.0 0.005 32.28 306.5 1.4
6 0.58 7.3 0.003 32.45 308.0 0.9
7 0.31 8.0 0.003 32.38 307.3 0.7
8 0.61 18.8 0.011 32.33 306.9 0.6
9 0.35 17.8 0.010 32.37 307.3 0.6
10 0.52 6.6 0.020 32.43 307.7 1.0
Fusion 0.71 6.9 0.014 32.57 309.0 1.1
QRT08 muscovite
1 64.13 0.2 0.050 8.40 226.4 15.4
2 15.86 0.7 0.050 11.46 302.3 2.5
3 10.31 0.9 - 12.06 316.8 35

© 2011 Blackwell Publishing Ltd
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Table 1 (Continued)

Step “OAr ptm (%) 39Arg (%) 37 Arca/*°Arg 40Ar* B9Ary, Age (Ma) 16 (Ma)
4 2.70 0.8 - 12.14 318.7 2.1
5 2.38 5.4 0.003 12.05 316.5 0.6
6 0.80 8.5 0.004 12.03 316.0 0.6
7 - 3.2 0.002 12.01 315.6 1.0
8 0.52 1.0 0.009 12.05 316.6 2.4
9 1.08 8.4 0.005 11.97 314.7 0.5
10 1.76 43 0.003 12.00 315.4 0.8
11 0.68 19.8 0.006 11.95 314.1 0.4
12 0.31 19.5 0.005 11.99 315.1 0.4
13 0.55 53 0.006 11.95 314.1 0.7
Fusion 0.15 21.9 0.005 12.02 315.8 0.5

QRT09 muscovite
1 59.12 0.0 0.034 7.00 190.8 68.1
2 39.01 0.1 0.063 7.59 206.1 456
3 20.20 0.2 0.053 11.73 309.2 17.7
4 29.06 0.1 - 9.77 261.1 50.3
5 11.37 06 - 11.85 312.1 3.4
6 5.16 0.7 0.002 11.93 314.0 33
7 2.58 05 - 12.00 315.6 55
8 2.16 0.7 - 11.98 315.2 2.7
9 4.79 13 0.001 12.00 315.6 16
10 0.41 6.2 0.004 11.88 3126 0.8
11 1.00 33 0.005 11.80 310.9 1.1
12 1.03 2.7 0.010 11.84 311.8 1.1
13 0.42 7.7 0.005 11.85 312.1 0.6
14 0.14 8.7 0.004 11.84 311.8 0.5
15 0.25 125 0.005 11.84 311.9 0.5
16 0.05 12.0 0.006 11.84 311.7 0.5
17 0.13 201 0.006 11.83 3115 0.4
18 0.23 153 0.007 11.84 311.8 0.6
19 0.08 4.1 0.012 11.92 313.8 0.7
Fusion - 34 0.013 11.92 313.8 1.0

OAr,me atmospheric “°Ar; “°Ar*, radiogenic “°Ar; Ca, produced by Ca-neutron interferences; K, produced by K-neutron interferences; Age (Ma), the date is calculated
using the decay constants recommended by Renne et al. (2010). The errors are at the 1 level and include the error in the value of the J parameter (set to +0.2%).
Correction factors for interfering isotopes produced by neutron irradiation in the McMaster reactor were CoAr/Anc, = 7.06 x 1074, CPAr/"Anc, = 279 x 1074

and (*°Ar/*°Ar)g = 2.97 x 1072,

allows to study the behaviour of
distinct isotopic systems under a
fluid controlled environment. Indeed,
petrographic  features, whole-rock
and mineral chemistry and oxygen
isotopes evidence two stages of hydro-
thermal alteration: a high-T stage of
magmatic fluid exsolution and a low-T
stage involving post-crystallization
fluids partly derived from the surface
(Tartése and Boulvais, 2010). Fluid
circulation throughout the granite
has probably been facilitated by the
pervasive and vertical S and C planes
formed during its cooling (e.g. Dipple
and  Ferry, 1992; Streit and
Cox, 1998). The present study shows
that both the K-Ar in muscovite
and the U-Pb in monazite radiogenic
systems were hydrothermally reset.
Without a proper approach, ages
measured in such environment could

therefore be wrongly interpreted,
which could lead to erroneous con-
straints ~ regarding  geodynamical
reconstructions.

“OAr/3°Ar and U-Pb geochronology

Muscovite “°Ar/*°Ar dating

Euhedral to subeuhedral muscovite
grains, with variably deformed shapes
resulting from syn-deformation crys-
tallization, were handpicked from the
0.25-1.50 mm fractions. Mineralogi-
cal and microstructural features are
given in Tarteése and Boulvais (2010).
Individual grains were analysed by
step-heating with an *°Ar/*Ar laser
probe, following the procedure de-
scribed in Ruffet ez al. (1991, 1995).
Details on the method are given in the
Supporting Information. “°Ar/*°Ar
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analytical data are listed in Table 1,
and corresponding age spectra are
displayed in Fig. 2. All errors in the
text are reported at 2c. Muscovite
analyses display “°Ar/*Ar plateau
dates ranging from 319.2 £ 0.9 Ma
down to 303.4 + 0.9 Ma (Fig. 2a).
Individually, each plateau date could
be interpreted as an intrusion cooling
age, although they conjointly demon-
strate a 16 Ma age span, leading
potentially to a non-negligible bias
for the age of the synchronous shear-
ing. At first glance, this time span
rules out a single phase emplacement
history for the intrusion.

The oldest c¢. 319 Ma date is
recorded in the undeformed QRTO1
sample. All the other samples are
characterized by pervasive ductile
structures related to shearing along
the SASZ (Fig. 1c), without correla-

© 2011 Blackwell Publishing Ltd
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Fig. 2 (a) **Ar/*°Ar age spectra of analysed muscovites. The age error bars for each
temperature steps are at the 1o level. Plateau ages are given with a 2c uncertainty,
including error on the decay constant (1o, = 5.5492 x 1071 a™' + 0.17%; Renne
et al., 2010). (b) Selected whole-rock geochemical data vs. muscovite **Ar/*’Ar dates

for each analysed sample.

tion between strain intensity and/or
vicinity to the SASZ and the measured
dates. A possible interpretation could
be that the 319 Ma ‘old” underformed
sample represents a first granitic pulse
prior to deformation. Multiple gra-
nitic pulses would have continued
from c¢. 315 Ma down to ¢. 303 Ma,
a time span during which Tartése
et al. (2011) proposed that the SASZ
was active. Muscovite dates would
thus image the cooling of successive
pulses of magmas below the closure
temperature of the muscovite K-Ar
system. This scenario would neverthe-
less require an unrealistic 16 Ma long
protracted magmatic activity.

Monazite and zircon U-Th-Pb dating

To get independent age constraints,
U-Th-Pb analyses were performed on
zircons and monazites separated from
sample QRTO07, using the SHRIMP 11
and SHRIMP-RG, respectively (Re-
search School of Earth Sciences,
ANU). Analytical procedures
followed the methods described in

© 2011 Blackwell Publishing Ltd

Williams (1998) and in Williams et al.
(1996), respectively. Details on the
method are given in the Supporting
Information. Isotopic compositions
and corresponding dates are given in
Table 2. All errors in the text are
reported at 2c. Monazite U-Pb data
yield an intercept date of 306.5 + 3.2
Ma (Fig. 3a), the regression line being
anchored to the *°’Pb/?°°Pb value of
0.856, calculated at 307 Ma using the
single stage model of Stacey and Kra-
mers (1975) as few analyses show slight
common lead contamination. Zircon
U-Pb data are more scattered (Fig. 3b).
Four data are largely discordant and
probably show the combined effects of
common lead contamination and lea-
d-loss. Seven concordant to sub-con-
cordant analyses cluster around 310-
320 Ma and yield a consistent
206pp,238U  weighted mean date of
316.1 £ 2.9 Ma. One analysis is
significantly older and plots at
¢. 335 Ma.

Backscattered electron images of
monazite grains display complex
zoning patterns and/or dissolution
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features (Fig. 4b—e) reflecting chemi-
cal disequilibrium, whereas monazite
in Fig. 4a seems to be homogeneous
and shows a crack filled with K-
Feldspar. The SE image displayed in
Fig. 4f shows a monazite grain with
K-Feldspar and zircon intergrowth.
CL images of most of the zircon
grains display cores with a typical
magmatic oscillatory zoning (Fig. 4g—-)
surrounded by darker homogeneous
rims (Fig. 4h,i). The zoned domains
yielded sub-concordant dates around
317-318 Ma (Figs 3b and 4gh),
whereas the analysis of a dark rim is
largely discordant (Figs 3b and 4h).
Figure 5 shows that the most discor-
dant data are the most contaminated
by common Pb. Common lead con-
tamination probably occurred prefer-
entially in metamict domains or in
hydrothermal rims, potentially linked
to a common Pb-rich fluid input in the
system (e.g. Watson et al., 1997).

The first important result is that
monazite and muscovite ages in sam-
ple QRTO7 are consistent at
¢. 307 Ma, whereas zircon grains are
older at ¢. 316 Ma. Also, zircon dis-
plays typical magmatic zoning,
whereas monazite grains show patchy
zoning and evidences of dissolution-
recrystallization features. The grain
textures and large difference between
zircon and monazite U-Pb ages rule
out the possibility that both date
magmatic events. The second impor-
tant result is that the zircon U-Pb age
of 316.1 £ 2.9 Ma obtained on sam-
ple QRTO7 is identical within error
with the “°Ar/*Ar age of 319.2 + 0.9
Ma obtained on sample QRTO1.

Whole-rock and muscovite
chemistry

YOAr/*Ar dates have been compared
with whole-rock geochemical data
(from Tartese and Boulvais, 2010).
Dates show a good negative correla-
tion with the whole-rock Sn content
(Fig. 2b), an incompatible element
concentrated in late magmatic fluids
(Forster et al., 1999). A positive
correlation is also noticeable with
the Nb/Ta ratio (Fig.2b), whose
fractionation from a typical crustal
ratio of around 11 has been inter-
preted as a strong indicator of fluid—
rock interaction (Dostal and Chatter-
jee, 2000). The most altered samples,
with high Sn contents and low Nb/Ta
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Table 2 SHRIMP U-Pb results for the analysed monazite and zircon grains from the sample QRTO7.

16 fy6 16 16 27Pb/*®Pb 16  2Pb/?®U 16  2Pb/®°U 16  Disc.
Labels 2°*Pb/2°Pb 2°7Pb/2%Pb (%) (%) 2°°Pb/?8U (%) 2°7Pb/*"U (%) Age (Ma)  (Ma) Age (Ma) (Ma) Age (Ma) (Ma) (%)
QRT07 monazites
2.1 0.0001 0.0537 1.7 022 0.0483 2.1 03575 27 357 6 304 6 310 8 15
3.1 0.0001 0.0529 1.9 020 0.0493 2.1 0.3599 2.8 325 6 310 7 312 9 4
41 0.0002 0.0545 2.0 046 0.0473 2.1 0.3551 29 39 8 298 6 309 9 24
42 0.0001 0.0539 19 0.16 0.0495 2.1 0.3682 29 368 7 312 7 318 9 15
51 0.0001 0.0531 1.1 0.14 0.0479 2.0 03512 23 334 4 302 6 306 7 10
6.1 0.0002 0.0548 2.0 040 0.0487 2.1 0.3684 3.0 404 8 307 7 318 9 24
7.1 0.0004 0.0587 0.7 079 0.0480 2.0 0.3881 21 554 4 302 6 333 7 45
8.1  0.0003 0.0575 1.1 0.64 0.04% 2.1 0.3936 24 511 6 312 7 337 8 39
9.1 0.0002 0.0542 2.2 028 0.0490 2.2 0.3659 31380 9 308 7 317 10 19
10.1  0.0001 0.0548 1.9 0.19 0.0481 2.1 0.3634 2.9 403 8 303 6 315 9 25
102 0.0003 0.0609 2.3 048 0.0495 2.1 0.4154 31 635 14 311 7 353 11 51
1.1 0.0005 0.0535 2.2 092 0.0493 2.2 0.3636 31 350 8 310 7 315 10 12
12.1 0.0001 0.0530 1.1 012 0.0491 2.0 0.3589 23 330 4 309 6 3N 7 6
16.1  0.0003 0.0541 2.1 0.60 0.0483 2.1 0.3602 3.0 375 8 304 7 312 9 19
17.1 0.0002 0.0563 2.2 032 0.0508 2.2 03947 3.1 465 10 320 7 338 10 31
QRTO07 zircons
1.1 0.0007 0.0610 2.0 135 0.0468 1.2 03937 23 640 13 295 4 337 8 54
1.2 0.0004 0.0567 14 082 0.0476 1203721 1.8 480 7 300 4 321 6 38
2.1 0.0002 0.0543 1.2 0.32 0.0493 1.3 0.3693 1.8 383 4 311 4 319 6 19
41 - 0.0539 1.0 0.06 0.0506 1.3 0.3760 1.7 368 4 318 4 324 5 14
4.2 0.0002 0.0539 0.9 034 0.0493 1.2 0.3666 1.5 368 4 310 4 317 5 16
43 0.0002 0.0537 1.0 0.45 0.0506 1.2 0.3746 1.6 358 4 318 4 323 5 1
6.1 0.0003 0.0548 1.4 0.63 0.0504 1.2 0.3809 1.8 405 6 317 4 328 6 22
6.2  0.0007 0.0640 0.7 1.29 0.0485 12 04283 14 743 5 305 4 362 5 59
71 0.0016 0.0731 08 291 0.0476 13 0.4803 15 1018 8 300 4 398 6 71
9.1 - 0.0526 1.8 0.07 0.0511 1.2 0.3709 22 313 6 321 4 320 7 3
111 0.0003 0.0558 0.9 0.64 0.0504 1.2 0.3879 1.5 443 4 317 4 333 5 28
13.1 0.0001 0.0524 12019 0.0531 12 03838 1.8 304 4 334 4 330 6 10

Zircons analyses in bold are those used in the calculation of the 2°°Pb,/238U weighted mean age.

ratios, are also those yielding the
youngest “°Ar/*’Ar muscovite dates.
Dates are thus getting younger when
evidence of hydrothermal activity
recorded by host rocks increases.

The chemistry of muscovite grains
from the dated samples was also
examined (for analytical details and
chemical data, see Supporting Infor-
mation). These grains have a typical
magmatic shape and a size similar to
the dated grains. Muscovite in the
studied samples has a composition
close to the stoichiometric muscovite
(Si = 3.07 £ 0.02 and Al = 2.73 =
0.04 apfu in average). In the Ti-Na-
Mg diagram (Fig. 6a), the measured
compositions encompass the field of
primary (i.e. magmatic) and second-
ary (i.e. hydrothermal) muscovite
(Miller et al., 1981). In detail, musco-
vite from the 319 Ma QRTOI sample
plots within the primary field, musco-
vite from the 303 Ma QRTO02 sample
plots within the secondary field

and muscovite from other samples
(*°Ar/*°Ar dates between 315 and
307 Ma) lies between these two end-
members. When reported against the
Mg/(Mg + Ti + Na) molar parame-
ter (Fig. 6b), it becomes evident that
muscovites are getting younger as
their chemistry tends towards the
hydrothermal field.

Chemical maps of the TiO, content
(Fig. 7) were acquired to precisely
image chemical changes induced by
hydrothermal activity. In QRTOI1, the
transition between a Ti-rich core and
a Ti-poor rim is very sharp and typical
of magmatic growth. It cannot be
interpreted as a post-crystallization
solid-state diffusion, which would
have induced smooth changes. From
QRTO8 to QRTO06 and then QRTO2,
these Ti-zonings are less marked and
associated with an absolute decrease
in TiO,. We thus infer that all the
studied grains have a magmatic origin
and that most of them underwent
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hydrothermal alteration and recrystal-
lization, such that they acquired sec-
ondary hydrothermal compositions.
This hydrothermal alteration led to a
progressive overprinting of their mag-
matic zoning and induced crystallo-
chemical transformations throughout
the entire grain (Fig. 7). In these
conditions, it is very unlikely that the
muscovite K-Ar isotopic system
remained undisturbed.

Discussion

The six samples collected in the Quest-
embert granite display different
AL/ Ar plateau dates, in the range
319-303 Ma, all potentially meaning-
ful when considered individually. The
question that arises is therefore how
such a large time span can exist within
a single rapidly cooled intrusion. Sev-
eral scenarios can be drawn: (1) each
individual *°Ar/*°Ar age corresponds
to a different magmatic pulse, (2) the

© 2011 Blackwell Publishing Ltd
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Fig. 3 (a) Tera-Wasserburg U-Pb diagram for monazite data from the sample
QRTO7. (b) Tera—Wasserburg U-Pb diagram for zircon data from the sample QRT07.
In these two diagrams, error ellipses are at 1o. The intercept age has been calculated
for all the monazite analyses and the *°°Pb/***U weighted mean age for the seven

zircon analyses filled in grey.

intrusion was emplaced ¢. 303 Ma ago
(youngest **Ar/*Ar age) and all the
older dates are meaningless, and (3)
the intrusion took place ¢. 319 Ma
(oldest *°Ar/*Ar age) and all the
younger dates are linked to hydro-
thermal alteration.

Several arguments allow us to
favour the third scenario. The oldest
YAr/°Ar and U-Pb dates at
¢. 319 Ma were obtained on musco-
vite and zircon grains that show typ-
ical magmatic textures. On the
contrary, all the younger muscovite
“Ar/*Ar and monazite U-Pb dates
were found on grains showing variable
degrees of alteration and fluid-assisted
recrystallization. This therefore rules
out the first scenario of distinct mag-
matic pulses. In the second scenario,
the older “°Ar/*’Ar muscovite dates
would reflect the contribution of
extraneous argon (e.g. Damon et al.,
1967). However, as the OAr/PAr
dates regularly decrease with the in-
crease of the hydrothermal character
recorded by both the whole-rock and

© 2011 Blackwell Publishing Ltd

the muscovite chemistry, the age span
is most likely related to resetting of
old ages than to excess Ar. This is
consistent with the high level of
emplacement of the granite along a
major shear zone, i.e. in a fluid-dom-
inated system that constitutes an ini-
finite reservoir, where Ar can escape
(e.g. Kelley, 2002). Also, the oldest
muscovite  *°Ar/*Ar  date  of
c. 319 Ma is within error with the
zircon U-Pb date of 316.1 + 2.9 Ma,
which is unlikely fortuitous. We rather
interpret the 316-319 Ma age as the
emplacement age of the granite and
the younger muscovite *“Ar/*°Ar
and monazite U-Pb dates as the
results of hydrothermal sub-solidus
alteration.

Two extreme hydrothermal scenar-
ios may explain the observed data: (1)
fluids flowed throughout the granite
around 303 Ma and differentially
re-equilibrated the various samples,
depending on the fluid/rock ratio; and
(2) fluids flowed more or less contin-
uously throughout the granite and
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were recorded locally at different
times. Muscovite data favour the sec-
ond scenario. Indeed, there is a pro-
gressive hydrothermal overprinting of
the magmatic signal in muscovite
grains caused by fluid-induced recrys-
tallization. It is very unlikely that
radiogenic argon, an unbounded and
highly diffusive element, remained in
the crystalline network of muscovite
that undergoes crystallo-chemical
transformations throughout the entire
grain (Fig. 7). Moreover, hydrother-
mal scenario 1 would probably imply
pronounced saddle-shaped “’Ar/*°Ar
age spectra expressing mixing between
a ¢ 320 Ma magmatic and a
¢. 303 Ma hydrothermal end-mem-
bers (e.g. Cheilletz et al., 1999), which
are not observed in Fig. 2a. Here,
muscovite yielded only very subtle
saddle-shaped age spectra testifying
for distinct protracted (c. 1-2 Ma)
recrystallization events. Monazite
U-Pb dates also favour hydrothermal
scenario 2. Analyses made on grains
from sample QRT07 yield a consistent
age of c¢. 307 Ma, identical within
error with the *’Ar/*Ar date. K-Ar
in muscovite and U-Pb in monazite
therefore date hydrothermal resetting
of both radiogenic systems. Still, in
sample QRTO07, a couple of discordant
zircon analyses have probably been
affected by this event, but most of
them have not been affected, as they
preserved the granite emplacement
age. Therefore, monazite has been
totally reset by hydrothermal alter-
ation, whereas zircon did not. This is
in good agreement with the fact that
monazite is often more sensitive to
fluid-rock interactions than zircon
(Ayers et al., 2006; Bosse et al., 2009;
Poujol et al., 2010). Finally, data
show that a long lasting sequential
and  heterogeneous  hydrothermal
activity affected the granite after its
emplacement. It may have been initi-
ated by the release of high tempera-
ture magmatic fluids during granite
solidification and continued for a long
time with fluids derived from both the
crust and the surface. This is in good
agreement with the ‘two-stage alter-
ation’ that affected the Questembert
granite (Tartése and Boulvais, 2010),
and with the intense hydrothermal
activity that affected this part of the
Variscan orogeny at the end of the
Carboniferous (e.g. Gloaguen et al.,
2007; Lemarchand et al., 2011).
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Fig. 4 Selected images of monazite and zircon grains. (a—e) Monazite grains (BSE images). Analysis numbers and corresponding
206pp, 2381 dates are reported (1o error). SHRIMP spots where no date is reported correspond to pits made during oxygen isotope
analyses. (f) SE image showing Zrn + Kfs intergrowths on a monazite grain. (g—i) Zircon grains (CL images). Circles indicate the
location of analyses. Analysis numbers and corresponding °°Pb/***U dates are reported (1o error). Mineral abbreviations are
after Whitney and Evans (2010). Scale bars represent 50 um in all the pictures.
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kinematic granite provide distinct and
meaningful ages, covering a time span
of 16 Ma. Considering the shallow
depth of intrusion of the Quetembert
granite (~5 km), this time span cannot
be interpreted as a slow cooling of the
intrusion. Moreover, combined geo-
chemical and complementary U-Pb
isotope data demonstrate that this
time span neither corresponds to a
long magmatic activity nor to discrete
deformation-related events. It is rather
the consequence of a fluid-assisted
resetting of the muscovite K-Ar and

© 2011 Blackwell Publishing Ltd
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monazite U-Pb chronometers. As flu-
ids are ubiquitous in the Earth, espe-
cially in highly deformed zones, this
study shows that it is highly hazardous
to interpret ages without detailed
geochemical and crystallo-chemical
investigations of the studied rocks
and minerals.
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Analytical procedures

Electron microprobe analyses

Muscovite chemistry (Supplementary Table S1) and chemical maps were acquired
using a Cameca SX-100 electron microprobe at IFREMER, Plouzané, France operating in the
wavelength-dispersive mode. Operating conditions were a 15 kV acceleration voltage, a beam
current of 20 nA and a beam diameter of around 1 um. Counting times were approximately
13-14 s per oxide for a standard spot analysis and it therefore took around 150 s for a
complete analysis of the 11 oxides measured. For a complete description of the analytical
procedure and the list of the standards used, see Pitra et al. (2008). WDS X-ray element maps
have been realized in the same analytical conditions. The resolution for the different Ti maps
is 1 um/px for QRTOL and QRTO02, 2 um/px for QRTO6 and 3 pum/px for QRTO8 with a 100

ms dwell time per pixel.

Muscovite “’Ar/*Ar dating

Euhedral to subeuhedral single grains of muscovite, with variably deformed shapes
resulting from syn-deformation crystallization, were handpicked from the 0.25-1.50 mm
fractions. Two irradiations were performed at the McMaster reactor (Hamilton, Canada) and
were monitored with Taylor Creek Rhyolite (TCR-2) sanidine (28.34 Ma, Renne et al. 1998).
The first irradiation lasted 16.66 hr (total fluence of 1 x 10™ n.cm™) for samples QRTO1,
QRTO02, QRT06 and QRTO7 and the second irradiation lasted 43.33 hr (total fluence of 2.6 x
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10*® n.cm™) for samples QRT08 and QRT09. Muscovite single grains were analyzed by step-
heating with an “°Ar/**Ar laser probe, following the procedure described in Ruffet et al.
(1991; 1995). Blanks were performed routinely each first or third step, and subtracted from
subsequent sample gas fractions. A plateau age is obtained when apparent ages of at least
three consecutive steps, representing a minimum of 70% of the *°Ar released, agree within 2o

error bars with the integrated age of the plateau segment.

Zircon and monazite U-Th-Pb dating

Zircon and monazite were separated from the sample QRTO7 with conventional heavy
liquid and magnetic methods. Euhedral zircons are typically 100-200 um long with elongation
ratios of 2 to 3. Monazite grains are yellow, euhedral and stubby, with some grains displaying
lobate edges. Individual grains were handpicked, mounted in epoxy, hand-grounded, and
polished on a lap wheel with 6 ym and 1 um diamond suspension. Prior to analysis, all grains
were photographed in transmitted and reflected light. Zircon grains were then imaged using
cathodoluminescence (CL) imaging at the Electron Microscope Unit, Australian National
University, Canberra, in order to reveal their internal structure. The CL investigation was
performed with a HITACHI S2250-N scanning electron microscope working at 15 kV and 30
MA. Monazite grains were imaged using a JEOL JSM 6400 scanning electron microscope at
the CMEBA laboratory (Rennes 1 University). Secondary electron (SE) images allow to
display mineral intergrowths with monazite and back-scattered electron images reveal

monazite internal structures.

Zircon and monazite were dated using the SHRIMP Il and SHRIMP-RG, respectively,
at the Research School of Earth Sciences (RSES, ANU). Analytical procedures for zircon
dating followed the method described in Williams (1998). SHRIMP RG analyses of monazite
(following the methodology of Williams et al., 1996) utilized energy filtering to remove
lower-energy molecules from an isobaric interference at mass 204 (Ireland, 1995; Ireland et
al., 1999). The primary oxygen ion beam excavated areas of c. 25-35 um depth and c. 10-15
um in diameter for zircon and monazite analyses respectively. The measured ratios were
calibrated using reference zircon (TEM, 417 Ma, Black et al., 2004) and monazite (s44069,
425 Ma, Aleinikoff et al., 2006). As these two reference minerals are not homogeneous
regarding U, Th and Pb, the contents have not been calculated for the studied samples.
SHRIMP raw data were reduced using the Squid program of Ludwig (2001). U-Pb data

uncorrected for common lead are presented in this study. Indeed, the exact quantification of
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the ?**Pb content is difficult to achieve (average 1o uncertainty on the ?**Pb/*®Pb ratios is
23%), especially for Phanerozoic rocks (e.g. Price et al., 2006). Age calculations were done

using the Isoplot/Ex software (Ludwig, 2008) and are given with errors at the 2c level.

Table S1: Average chemical composition of muscovite.

= QRTO1 QRTOS QRTO09 QRT06 QRT06 QRTO7 QRTO7 QRT02
(n=15) §}i ®=17) WdN (0=34) ng Core (n=7) 5}1 Rim (n=4) §Q Core (n=15) &Q Rim (n=13) « m=15) 5de
Si0; 1617 062 1589 o713 4540 gs0 1469 o1 1494 o34 1646 o012 1619 go1 1617 o62
TiO, 026 013 0.77 027 046 021 0.50 o024 039 o1 0.65 032 035 o014 026 o013
ALO; 3417 103 3542 g9 3541 o718 3436 034 3463 046 3448 gu9 3419 (g7 3417 103
EeQ 284 1 139 o029 192 040 186 020 188 o019 223 oss 249 os6 284 124
MnO 0.13 906 0.00 . 0.01 03 0.01 o4 0.01 o5 0.10 04 0.12 g5 0.13 006
MgO 0.82 ¢11 0.75 o013 085 014 0.79 009 0.80 04 0.78 o011 082 13 0.82 o011
Na,0 035 o006 0.67 014 042 o010 043 002 040 07 046 o013 038 o013 0.35 006
K,0 11.15 35 1092 30 1094 21 1121 g9 1126 16 11.04 29 1124 2 11.15 o35

SUM 95.89 95.82 9541 93.84 9431 96.20 95.78 95.89

Structural formula based on 11 oxygen atoms

Si 3.09 02 3.05 o¢02 3.04 02 3.05 o01 3.05 o002 3.09 o002 3.09 o1 3.09 002
Ti 0.01 o1 0.05 o¢o01 0.02 01 0.03 o01 0.02 01 0.03 o02 0.02 o1 0.01 gp01
Al 270 05 275 o003 279 oo04 276 002 277 003 270 o004 270 004 270 oo05
Fe 0.16 o7 0.09 oo01 0.11 o02 0.11 o01 0.11 ¢o01 0.12 003 0.14 03 0.16 o.07
Mn 001 _ 000 _ 000 _ 0.00 _ 0.00 _ 001 _ 0.01 . 001 _
Mg 0.08 o1 0.08 oo01 0.09 01 0.08 o01 0.08 . 0.08 o001 0.08 o1 0.08 o01
Na 0.05 01 0.08 go01 0.05 .01 0.06 . 0.05 ¢.01 0.06 002 0.05 002 0.05 oo01
K 095 o002 0.94 002 093 o002 098 o1 0.98 02 094 003 0.96 002 095 ¢02

SUM 7.05 7.04 7.03 7.06 7.06 7.03 7.05 7.05

Oxide contents in wt.% and cationic contents in apfi, sd = standard deviation (10).
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Version francaise abrégée

Bien que les fluides soient ubiquistes dans la crolte continentale, leurs effets sur les
chronométres isotopiques restent mal connus. Dans ce chapitre, nous présentons les analyses
OAr/Ar que nous avons réalisées sur des muscovites de six échantillons du granite de
Questembert, ainsi que les données complémentaires U-Pb sur zircon et monazite acquises sur
un de ces échantillons.

Les dates “°Ar/*Ar, caractérisées par des plateaux bien définis, s’étalent sur 16 Ma
entre 319 et 303 Ma, chacune d’entre elles prise individuellement pouvant étre interprétée
comme un age de mise en place dans la crolte supérieure. Néanmoins, la faible profondeur de
mise en place du Questembert (ca. 5 km) implique un refroidissement rapide du granite, et
exclut donc une longue histoire thermique.

Les données U-Pb complémentaires sur zircon et monazite, obtenues sur le méme
échantillon, ont donné deux dates significativement différentes de 316 + 3 Ma et 307 £ 3 Ma,
respectivement. Cela exclut I’hypothése d’une construction polyphasée du granite de
Questembert dans laquelle ces deux ages auraient du étre identiques. Nous avons interprété
I’4ge U-Pb sur zircon de ca. 316 Ma, comme 1’d4ge de mise en place du granite de
Questembert.

Cela impligue donc une remise a zéro des systemes U-Pb dans les monazites et K-Ar
dans la plupart des muscovites, remise a zéro causee par la recristallisation des minéraux en
réponse aux circulations pervasives de fluides. Les caractéristiques chimiques des roches et
des muscovites, ainsi que les images MEB des monazites et les cartes de répartition du Ti
dans les muscovites illustrent en effet I’influx de fluides. La recristallisation des muscovites a
notamment effacé les zonations en Ti, initialement magmatiques, en réponse aux circulations
de fluides.

Ces résultats soulignent donc I’importance de coupler la géochronologie avec des
données pétrologiques, minéralogiques et geochimiques afin d’interpréter correctement les

dates obtenues dans un tel contexte geodynamique.
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HIGHLIGHTS

» Mylonites of the South Armorican Shear Zone acted as a drain for fluid circulation. » Fluid-rock interaction caused elementary mobility notably of
ore-forming elements. » Oxygen isotope show that meteoric water infiltrated some highly strained rocks. » Zircon and monazite U-Pb dating constrain
the whole history between 315 and 300 Ma.

ARTICLE INFO ABSTRACT

Article history:

Received 26 January 2011

Received in revised form 29 April 2011
Accepted 24 May 2011

Available online xxx

Mylonites display petrographical and geochemical characteristics that can be related to syn-deformation
fluid circulation. The South Armorican Shear Zone, a major structural feature of the Armorican Mas-
sif (France), is outlined by the presence of mylonitic rocks cropping out mostly in open quarries. These
mylonites were essentially formed at the expense of peraluminous granitic bodies. Deformation occurred
from ductile conditions in the biotite stability field (>400°C) down to lower greenschist cataclasis and
brecciation, where carbonation developed. U-Pb analyses on zircon and monazite define a minimum
duration of 15Ma for the deformation and hydrothermal history, between 315 Ma and 300 Ma. Fluid
circulations are well documented, by way of petrographic observation (chlorite and carbonate crystal-
lization), mineralogical composition analysis (muscovite chemistry), erratic mobility behavior of some
elements (As, Sn, U for instance), and stable isotope composition analysis of the infiltrated rocks. High
temperature deformation is not accompanied by alteration of the O isotope system, which implies either
low fluid/rock ratio and/or the involvement of 80 crustal fluids with a composition similar to that of the
rocks. On the other hand, some low temperature mylonites show a drastic decrease in the 8'80 values,
which has to be related to the influx of surface derived waters. The heat source necessary for this crustal
scale downward infiltration of fluids followed by upward motion was likely provided by the exhumation
of lower crustal units in the South Armorican domain.

Keywords:

Elementary mobility

Fluid circulation

Mylonites

O isotopes

South Armorican Shear Zone
U-Th-Pb dating

© 2011 Elsevier Ltd. All rights reserved.

shear zones constitute an excellent drain for such fluid circula-
tion because deformation processes can enhance permeability (e.g.

1. Introduction

Information on fluid-rock interaction mechanisms during
deformation provides constraints on fluid circulation systems in
the middle continental crust, which may in turn shed some light
on the global geodynamic evolution of orogenic belts. Crustal-scale
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Kerrich, 1986; McCaig et al., 1990; Oliver, 1996). As a result, fluids
circulating within mid-crustal shear zones lead to rock softening via
grain size reduction and dynamic recrystallization, which affects
strain localization, rock rheology and the overall thermal struc-
ture of the crust (e.g. Barnes et al., 2004; Brodie and Rutter, 1987;
Dipple and Ferry, 1992). Consequently, there is a strong interaction
between fluid circulation and deformation, both processes enhanc-
ing each other. Metasomatism during fluid-rock interaction is also
particularly important for the genesis of hydrothermal ore deposits.
Indeed, when interacting with deformed rocks, fluids are able to
leach out and transport elements toward so-called sinks which, in
some cases, may become economically viable.
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Fig. 1. (a) Location of the studied area in the Armorican Massif, western France. NASZ: North Armorican Shear Zone, SASZ: South Armorican Shear Zone; (b) simplified
geological map of the South Armorican system. NBSASZ and SBSASZ: northern and southern branches of the SASZ, respectively. Sampling site names, which correspond to
the closest village, are as follows: ELL: Elliant, GUI: Guilligomarc’h, CAL: Calan, POU: Poulmarc’h, PLU: Plumelec, AVE: Saint-Avé. Geochronological data are 'Whole rock
Rb-Sr isochron (Bernard-Griffiths et al., 1985), 2Zircon U-Pb data (Tartése et al., 2011) and >Monazite U-Th/Pb data (Turrillot, 2010; Turrillot et al., 2009).

The present study is focused on the Carboniferous South Armor-
ican Shear Zone (SASZ; Jégouzo, 1980; Fig. 1), which is one of
the major structural features observed in the Western European
Variscan belt. The SASZ extends for hundreds of kilometers in the
Armorican Massif (Fig. 1a) and is geometrically defined by the pres-
ence of mylonitized rocks. This region has been extensively studied
and is well characterized both on a structural and a tectonic point of
view (Berthé et al., 1979; Gapais and Le Corre, 1980; Gumiaux et al.,
2004; Jégouzo, 1980; Jégouzo and Rossello, 1988). Conversely, very
scarce geochemical and geochronological data exist and the fluid
nature and regime in the SASZ have just started to be investigated
(Lemarchand et al., 2011).

The aim of the present study is to provide the geochemical
constraints lacking so far for the SASZ. Petrographic observations,
whole rock and mineral geochemistry, stable isotope geochemistry
and geochronological data of mylonitic rocks sampled in five dif-
ferent sites along the SASZ are presented and interpreted in order
to get first order constraints (1) on the fluid regime associated with
shearing, (2) on mass transfers and element mobility caused by
metasomatism and (3) on the timing of the different events and
the resulting geodynamical implications.

2. Geological setting

During Variscan times, the Armorican Massif has undergone
deformation related to a major continental collision between Gond-
wana and Laurussia (e.g. Ballévre et al., 2009), followed by the
development of large dextral shear zones, namely the North Armor-
ican Shear Zone (NASZ) and the South Armorican Shear Zone (SASZ)
(Fig. 1a). The SASZ separates two domains within the Armori-
can Massif which have experienced contrasting metamorphic and
structural histories. To the North, the Central Armorican domain
consists of a late Proterozoic - early Palaeozoic sedimentary suc-
cession, which has been affected by low-grade metamorphism
(e.g. Le Corre et al., 1991) with temperatures estimated at around

250-300°C (illite crystallinity method by Le Corre, 1975; vitrinite
reflectance method by Donnot et al., 1973). Westward along the
SASZ, higher temperatures were reached during regional meta-
morphism as recorded by the presence of staurolite-bearing rocks
typical of the amphibolite facies (ca. 550 °C; see also Hanmer et al.,
1982). From East to West, there is therefore an increase in metamor-
phic conditions along the northern branch of the SASZ (NBSASZ). In
the Central Armorican domain, both strain intensity and metamor-
phic degree increase southward reaching a maximum on the SASZ
itself. To the South lies the South Armorican domain, mainly com-
posed of medium to high-grade micaschists, migmatitic gneisses
and anatectic granites (e.g. Brown and Dallmeyer, 1996). These
deep crustal units were then exhumed during the extension asso-
ciated with the chain collapse (Gapais et al., 1993).

The SASZ is divided into two main branches (Fig. 1b). Within
the southern branch (SBSASZ) network, a northward-dipping zone
corresponding to an early shearing component occurrs locally and
is enclosed between vertical shear zones. The mylonitic foliation,
which bears a 5-10° eastward dipping stretching lineation, is often
overprinted by late cataclasis and brecciation. Along this branch, a
dextral displacement of ca. 150-200 km has been proposed based
on the width of the mylonitized rocks (Jégouzo and Rossello, 1988).
The NBSASZ is sub-linear and extends for about 300 km. It displays
a subvertical mylonitic foliation also bearing a stretching lineation
dipping at ca. 10° eastward. Along this branch, a 40 km minimal
dextral offset has been estimated from geometrical reconstructions
(Jégouzo and Rossello, 1988).

Syn-kinematic granitic magmatism along the SASZ is attested
by the elongated and sigmoidal shape of the plutons (Fig. 1b),
strain gradients at the scale of the plutons and the develop-
ment of S-C structures during cooling (Berthé et al., 1979; Gapais,
1989). Measuring the ages of these granites would thus help to
constrain the timing and duration of shearing along the SASZ.
However, geochronological data are very sparse. Bernard-Griffiths
et al. (1985) published whole rock Rb-Sr isochron ages for some
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Table 1

Sampling table. Within a group, samples are sorted by increasing amount of strain.
Sample Longitude (deg°min’sec”) Latitude (deg°min’sec”) Type Strain
Elliant quarry
ELLO8 3°53'37.97"W 47°58'32.47"N Deformed granite +
ELL11 3°53'30.37"W 47°58'30.67"N Deformed granite +
ELLO9 3°53'33.40'W 47°58'32.18"N Mylonitized granite ++
ELL10 3°53'39.47"W 47°58'31.64"N Mylonitized granite +++
Guilligomarc’h quarry
GUI12 3°24'40.80"W 47°56'22.26"N Deformed granite +
GUIT3 3°24'37.68"W 47°56'22.86"N Deformed granite +
GUI15 3°24'13.49"W 47°56'17.82"N Ultracataclazed granite +++
GUI14 3°24'26.10'W 47°56'18.34"N Ultramylonitized gneiss +++
Calan quarry
CAL19 3°16'57.29"W 47°51'39.08"N Mylonitized granite ++
CAL18 3°17'01.40"W 47°51'39.75"N Mylonitized granite ++
CAL16 3°16'58.79"W 47°51'39.86"N Ultarmylonitized granite e+
CAL17 3°16'58.06"W 47°51'39.68"N Ultramylonitized granite +++
Plumelec quarry
PLU14 2°38'17.07"W 47°49'57.84'N Mylonitized granite ++
PLU25 2°38'17.07"W 47°49'57.84"N Ultracataclazed granite +++
Poulmarc’h quarry
POU20 2°50'27.44"W 47°43'51.81"N Deformed granite +
POU22 2°50'26.62"W 47°43'50.04"N Deformed granite +
POU21 2°50'27.31"W 47°43'51.29"N Mylonitized granite ++
POU23 2°50'26.94"W 47°43'50.55"N Mylonitized granite ++
POU24 2°50727.13"W 47°43'50.97"N Ultramylonitized granite +++

granites emplaced along the SASZ. Along the NBSASZ, ages of the
Pontivy, Bignan and Lizio massifs are 344 4+ 8 Ma, 337 &+ 13 Ma and
338 + 13 Ma, respectively (Fig. 1b). Along the SBSASZ, the Questem-
bert granite yielded an age of 329 + 21 Ma. Because of their large
uncertainties, these ages are poorly constrained and undistin-
guishable within error. Therefore these available data only suggest
that the SASZ was active during the Early Carboniferous. Recent
U-Pb analyses on zircon grains from two samples from the Lizio
and Questembert granites yielded younger emplacement ages of
318 £6Ma and 31643 Ma, respectively (Fig. 1b; Tartése et al.,
2011). These ages are comparable with the numerous monazite
U-Th/Pb chemical ages of ca. 325-320 Ma obtained along the south
Armorican domain (Fig. 1b) by Turrillot (2010) and that this author
interpreted as the age of a regional partial melting event.

Finally, the whole region was affected by N150° vertical faults
with a dextral component, which developed rather late during
the Variscan orogeny (e.g. Gumiaux et al., 2004). To the East of
the NBSASZ, fluid circulation within these sub-meridian faults
led to Cu-Zn base metal and Pb mineralization (Gloaguen et al.,
2007). The sub-meridian direction of these late faults is also shared
by some kilometer-scale quartz veins interpreted as giant ten-
sion gashes representing an important fossil hydrothermal system
(Lemarchand et al., 2011).

3. Sampling and analytical techniques

Samples have been collected in quarries located along the SASZ,
in order to get first order constraints on the fluid regime at a
regional scale (Fig. 1b). Sample locations and types are documented
in Table 1. With the exception of the Plumelec site (PLU, Fig. 1b),
currently mined quarries were favored in order to have access
to fresh samples, which is of prime importance for geochemical
analyses. This PLU site has been selected because of its structural
importance as the S-C structures have been first described in this
specific location (Berthé et al., 1979). In each site, 2-5 samples
have been collected, in order to sample the different degrees of
deformation (Fig. 2). Where a strain gradient was observed without
evidence of overprinting by late brecciation and cataclasis, sam-
ples were collected along this deformation gradient from the less
deformed protolith all the way to the most deformed samples (CAL,
POU and PLU). Note that in the present study, the term mylonite is
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sometimes incorrectly used as it systematically describes deformed
samples independently from their amount of finite strain.

3.1. Mineral chemistry

Mineral compositions (Tables 2-5) were obtained on rock thin
sections using a Cameca SX-100 electron microprobe at IFREMER,
Plouzané, France. Operating conditions were 15kV acceleration
voltage and a beam current of 20 nA. Counting times were approx-
imately 13-14s. For a complete description of the analytical
procedure and the list of the standards used, see Pitra et al. (2008).

3.2. Whole rock chemistry

Rock samples were cleaned of any weathered material. Five to
seven kilograms of rocks were crushed in a steel jaw crusher. Then
a fine powder of 50g was obtained by crushing a representative
fraction of the sample in an agate mortar. Powders were analyzed
at the SARM laboratory (CRPG-CNRS, Nancy, France). Whole rock
chemical compositions (Table 6) were obtained after LiBO, fusion
and acid dissolution by ICP-AES for major elements and ICP-MS for
trace elements. Detection limits and analytical uncertainties are
given in Table 6.

3.3. Stable isotope analyses

Carbon and oxygen isotope analyses were carried out at the
stable isotope laboratory of Géosciences Rennes, France, using a
VG SIRA-10 triple collector mass spectrometer. Analyses were per-
formed on powdered whole rocks and minerals. Silicate minerals
were handpicked under a binocular microscope and crushed in a
tungsten carbide mortar. Mineral purity was always better than
98%. The carbonate content was measured with a Hg manometer
during the extraction procedure. Carbonate and silicate materials
were reacted with H3PO4 at 90 °C during fifteen hours and with BrFs
in Nitubes at 670 °C overnight (following the method of Clayton and
Mayeda, 1963), respectively. After silicate dissolution, liberated O,
was then converted into CO, by reaction with hot graphite. Iso-
tope compositions are quoted using the d notation with respect to
SMOW for 880 and PDB for 813C. Measured carbonates 8180-313C
and silicates 8180 values have been corrected using the limestone
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Fig. 2. Photographs of some of the representative facies constituting the studied samples.

NBS19 and quartz NBS28 standard values, respectively. Analytical
precisions are estimated to be +0.1%. and +0.15%. respectively for
the 813Cand 8180 in carbonates, and +0.2%. for the 8180 in silicates.
Results are presented in Table 7.

3.4. U-Pb geochronology
A classical mineral separation procedure has been followed to

concentrate minerals suitable for U-Pb dating. Rocks were crushed
and only the powder fraction with a diameter <250 wm has been

kept. Heavy minerals were successively concentrated by Wilfley
table and heavy liquids. Magnetic minerals were then removed
with an isodynamic Frantz separator. Zircon grains were carefully
examined under a binocular microscope, selected, and embedded
in epoxy mounts. Mounts were hand-ground to expose zircon mid-
sections and polished on a lap wheel with 6 pm and 1 pm diamond
suspension successively. They were imaged in transmitted and
reflected light, and their internal structure has been revealed using
cathodoluminescence (CL) imaging at the Electron Microscope
Unit, Australian National University, Canberra. The CL investiga-
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Table 2
Average electron microprobe analyses (wt.%) and corresponding structural formulae (apfu) of feldspar.
K-Feldspar
ELLO8 (n=8) sd ELL10 (n=4) sd GUI13 (n=8) sd POU21 (n=1) sd POU24 (n=3) sd

SiO, 63.99 0.30 63.19 0.43 64.46 0.59 64.05 - 63.81 0.38
Al, 05 18.84 0.23 18.58 0.20 18.61 0.37 18.49 - 18.64 0.12
Ca0 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.02 0.03
Na,0 0.56 0.10 0.63 0.37 0.30 0.28 0.18 - 0.60 0.54
K;0 16.65 0.17 16.59 0.52 16.70 0.33 1717 - 16.59 0.67
P,05 0.21 0.14 0.23 0.03 0.04 0.10 0.07 - 0.16 0.15
SUM 100.24 99.23 100.10 99.96 99.82
Structural formula based on 8 oxygen atoms
Si 2.96 0.01 2.96 0.01 2.98 0.02 2.98 - 2.96 0.01
Al 1.03 0.01 1.03 0.01 1.01 0.02 1.01 - 1.02 0.00
Ca 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 -
Na 0.05 0.01 0.06 0.03 0.03 0.02 0.02 - 0.05 0.05
K 0.98 0.01 0.99 0.04 0.99 0.02 1.02 - 0.98 0.04
P 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 - 0.00 - 0.01 0.01
SUM 5.03 5.04 5.01 5.03 5.03
End-member feldspar, mole %
Or 95 1 95 3 98 3 98 - 95 5
Ab 5 1 5 3 2 2 2 - 5 5
An 0 - 0 - 0 0 - 0 -

Plagioclase

ELLO8 (n=5) sd ELL10 (n=4) sd GUI13 (n=4) sd GUI14 (n=14) sd POU21 (n=3) sd POU24 (n=1) sd
SiO, 67.81 094 67.75 0.83 66.78 145 6145 1.01 68.87 028 67.73 -
Al 05 20.30 0.37 2045 0.45 21.08 087 24.56 0.64 19.91 0.23 2032 -
Ca0 0.53 0.57 036 017 1.23 0.86 5.58 0.62 0.00 - 0.51 -
Na,0 11.33 049 11.49 0.28 1093 0.54 8.45 041 11.70 020 1135 -
K,0 0.19 0.17  0.19 0.09 0.17 0.13 0.16 0.16  0.09 0.01 0.14 -
P,05 0.13 0.18 0.14 011 0.12 0.13 0.11 0.05 0.00 - 0.08 -
SUM 100.29 100.38 100.31 100.31 100.57 100.14
Structural formula based on 8 oxygen atoms
Si 2.96 0.03 295 002 292 0.05 2.72 0.03 299 0.01 296 -
Al 1.04 0.02 1.05 0.03 1.09 0.05 1.28 004 1.02 0.01 1.05 -
Ca 0.02 0.03 0.02 0.01  0.06 0.04 0.26 0.03  0.00 - 0.02 -
Na 0.96 0.04 0.97 0.02 093 0.04 0.73 0.03 098 0.01 0.96 -
K 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01  0.00 - 0.01 -
P 0.00 - 0.01 0.00 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 -
SUM 5.00 5.01 5.00 5.00 5.00 5.00
End-member feldspar, mole %
Or 1 1 1 1 1 1 1 1 1 0 1 -
Ab 96 3 97 1 93 4 73 99 0 97 -
An 3 3 2 1 6 4 26 3 0 - 2 -

Oxide contents in wt.% and cationic contents in apfu. sd = standard deviation (10).

tion was performed with a HITACHI S2250-N scanning electron
microscope working at 15kV and 30 pA. In thin sections, zircon
and monazite grains were identified using an optical microscope.
Zircon grains were imaged using the CL imaging facility available
at Géosciences Rennes. The CL investigations were performed with
a Reliotron CL system equipped with a digital color camera. Mon-
azite grains were imaged using a JEOL JSM 6400 scanning electron
microscope at the CMEBA laboratory (Rennes 1 University).

Both in situ laser ablation inductively coupled plasma mass
spectrometry (LA-ICP-MS) and sensitive high resolution ion micro-
probe (SHRIMP) techniques were used for monazite and zircon
U-Th-Pb dating. For samples ELLO8, ELL0O9 and GUI14, zircon grains
were analyzed in context directly in thin sections by in situ LA-
ICP-MS at the Laboratoire Magmas et Volcans, Clermont-Ferrand.
Monazite grains have been analyzed in context in thin sections in
sample GUI14 by in situ LA-ICP-MS at the same laboratory. Ablation
spot diameters of 26 wm and 7 p.m with repetition rates of 3 Hz and
1 Hz were used for zircon and monazite, respectively. Full details on
the instrumentation used and the method are given in Hurai et al.
(2010).

Separated zircon grains from sample GUI14 were analyzed using
the SHRIMP II at the Research School of Earth Sciences, Australian
National University, Canberra, in order to complete the LA-ICP-MS
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dataset. The analytical procedure followed the method described in
Williams (1998). The primary oxygen ion beam excavated an area of
25-35 wm in diameter. The measured 296Pb/238U ratios were cor-
rected using the reference zircon Temora 2 (417 Ma, Black et al,,
2004). SHRIMP raw data were reduced using the Squid program
of Ludwig (2001). Tera-Wasserburg plots (Tera and Wasserburg,
1972) of both LA-ICP-MS and SHRIMP isotopic data and age cal-
culations were done using the software Isoplot/Ex (Ludwig, 2008);
all errors are plotted at 10. Results are reported in Tables 8 and 9,
where uncertainties are listed at 10. When ages are calculated, all
errors are reported at 20.

4. Results and interpretation
4.1. Petrography of the samples

4.1.1. Macroscopic description

In the Elliant sample series (ELL), the protolith is granitic in
origin. Various degrees of deformation are observed, from low tem-
perature hydraulic brecciation and cataclasis (ELL0O9, Fig. 2) to high
temperature S-C structures formation and mylonitization (ELL10,
Fig. 2). ELL samples can be sorted from the less deformed to the
more deformed as follow: ELLO8, ELL11, ELLO9 and ELL10.
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Table 3
Average electron microprobe analyses (wt.%) and corresponding structural formulae (apfu) of muscovite.
ELLO8_P (n=20) sd ELLO8.C (n=10) sd ELLO9.P (n=2) sd ELL10_P (n=20) sd GUI3P(n=17) sd
Muscovite
Sio, 45.80 0.27 47.59 1.67 45.80 0.35 45.29 0.40 45.86 0.74
TiO, 0.71 0.20 0.12 0.18 0.57 0.16 0.41 0.23 0.96 0.30
Al,03 34.70 1.01 33.93 2.60 35.78 0.95 34.79 1.25 35.39 0.96
FeO 1.72 0.30 1.67 0.60 1.65 0.15 2.55 1.01 1.30 0.11
MnO 0.00 - 0.00 - 0.01 0.04 0.21 0.12 0.00 -
MgO 0.97 0.20 1.06 0.48 0.89 0.10 0.55 0.10 0.94 0.11
Na,0 0.68 0.12 0.24 0.23 0.64 0.05 0.50 0.20 0.57 0.12
K,0 10.75 0.47 10.12 1.14 10.37 0.13 10.72 0.43 10.66 0.30
SUM 95.33 94.74 95.72 95.01 95.67
Structural formula based on 11 oxygen atoms
Si 3.06 0.03 3.17 0.10 3.04 0.03 3.05 0.03 3.05 0.05
Ti 0.04 0.01 0.01 0.01 0.03 0.01 0.02 0.01 0.05 0.01
Al 2.74 0.06 2.66 0.19 2.80 0.07 2.76 0.07 2.77 0.07
Fe 0.10 0.02 0.09 0.03 0.09 0.01 0.14 0.06 0.07 0.01
Mn 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.01 0.01 0.00 -
Mg 0.10 0.02 0.11 0.05 0.09 0.01 0.06 0.01 0.09 0.01
Na 0.09 0.02 0.03 0.03 0.08 0.01 0.06 0.03 0.07 0.02
K 0.92 0.04 0.86 0.10 0.88 0.01 0.92 0.04 0.90 0.03
SUM 7.03 6.92 7.00 7.04 7.01
GUI13.K (n=6) sd GUI14.P (n=16) sd POU21.P (n=6) sd POU24. P (n=6) sd POU24 K (n=3) sd

Muscovite
SiO; 46.20 0.52 45.75 0.44 46.63 0.98 46.77 0.38 49.53 0.23
TiO, 0.05 0.05 0.00 - 1.02 0.44 1.02 0.09 0.20 0.03
Al,03 35.21 141 36.56 0.67 34.28 1.15 33.74 0.53 29.16 0.50
FeO 1.50 0.36 1.18 0.77 1.76 0.53 1.77 0.07 3.29 0.58
MnO 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.02 0.04 0.04 0.05
MgO 1.01 0.32 1.03 0.38 0.75 0.28 1.00 0.11 2.20 0.18
Na,0 0.42 0.14 0.41 0.10 0.49 0.15 0.51 0.06 0.03 0.02
K,0 1091 0.26 11.10 0.34 11.14 0.17 1117 0.16 11.25 0.12
SUM 95.29 96.03 96.09 96.00 95.70
Structural formula based on 11 oxygen atoms
Si 3.08 0.05 3.03 0.02 3.10 0.06 3.11 0.02 3.32 0.01
Ti 0.00 - 0.00 - 0.05 0.02 0.05 0.00 0.01 0.00
Al 2.77 0.09 2.85 0.04 2.68 0.09 2.65 0.04 230 0.04
Fe 0.08 0.02 0.07 0.04 0.10 0.03 0.10 0.00 0.18 0.03
Mn 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 -
Mg 0.10 0.03 0.10 0.04 0.07 0.03 0.10 0.01 0.22 0.02
Na 0.05 0.02 0.05 0.01 0.06 0.02 0.07 0.01 0.00 -
K 0.93 0.03 0.94 0.03 0.94 0.01 0.95 0.01 0.96 0.01
SUM 7.02 7.04 7.01 7.02 7.00

Oxide contents in wt.% and cationic contents in apfu. sd = standard deviation (1c). The _P is for muscovite prophyroclasts, -C for muscovite associated with carbonate patches

and _K for muscovite developped by K-Feldspar alteration.

Guilligomarc’h samples (GUI) are also granitic in origin with the
exception of GUI14 where, also highly mylonitized, some quartzo-
feldspathic white layers intercalated in a biotite-rich dark matrix
are visible (Fig. 2). We interpret these white layers as leucosomes
embedded within a partially melted metapelite (the chemical char-
acterization below reinforces this interpretation). GUI14 sample is
thus likely a part of a large, partially melted, paragneissic enclave
preserved in the deformed granite. GUI12 and GUI13 are lightly
deformed two-mica granites (GUI12, Fig. 2). GUI12 is cross-cut by
a pegmatite composed of quartz, feldspar and tourmaline. GUI15
is highly cataclazed and displays some isolated feldspar grains in
a dark green matrix (GUI15, Fig. 2). This sample is cross-cut by
numerous quartz and chlorite veins.

All Calan samples (CAL) are typical granitic mylonites and ultra-
mylonites (Fig. 2). Feldspar porphyroclasts are packed within a
fine-grained dark matrix. Fish-like muscovites are sometimes visi-
ble. From the less to the more deformed, CAL samples can be sorted
as follow: CAL19, CAL18, CAL16 and CAL17.

Poulmarc’h samples (POU) derive from a biotite granite repre-
sented by the lightly deformed POU20 and POU22 samples (POU22,
Fig. 2). POU24 is the most deformed sample. Numerous shear bands
are found regularly spaced, and are cross-cut by thin tension gashes
filled with chlorite (POU24, Fig. 2).

In Plumelec samples (PLU), feldspar porphyroclasts are also
packed in a dark fine-grained matrix. Folding is visible in the
mylonitized sample PLU14 (Fig. 2). PLU25 is ultracataclazed (Fig. 2).

4.1.2. Microscopic description

Mineral abbreviations follow the Whitney and Evans (2010)
nomenclature. ELL samples are made of a Qtz + Pl +Kfs + Ms + Tur
assemblage (Fig. 3a). They often display carbonation at grain
boundaries, clusters being made of a Sd+Ms+Rt+ Chl+Ab+Ap
assemblage (Fig. 3b) characteristic of greenschist-facies metamor-
phic conditions. In these clusters, Rt replaces Ttn, which likely
indicates some Ca and Si mobility. Kfs are usually surrounded by a
white mica corona. In some samples, hydraulic brecciation is evi-
denced by Qtz+Chl cross-cutting veinlets. GUI12 and GUI13 are
composed of a Qtz +P1+Kfs + Bt + Ms assemblage (Fig. 3c). Some Bt
grains are chloritized. GUI15 is ultracataclazed, with Qtz crystals
and Qtz aggregates being packed in a Qtz + Pl + Ms + Bt dark matrix
(Fig.3d). Numerous Rt clusters are also visible. POU samples contain
Qtz +Fsp + chloritized Bt. Ms is rare. Numerous alteration zones are
made of a Qtz+Chl+Ms+Dol assemblage (Fig. 3e), characteristic
of greenschist metamorphic conditions. In these chlorites, narrow
Rt needles are frequent. CAL samples are texturally homogeneous.
They display fish-like Ms, Ap and Kfs porphyroclasts packed in a
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Average electron microprobe analyses (wt.%) and corresponding structural formulae (apfu) of chlorite. Temperature is calculated from the Cathelineau and Nieva (1985)
equation modified by Zang and Fyfe (1995).

ELLO8 (n=3) sd GUI13 (n=7) sd GUI14 (n=1) sd POU21 (n=6) sd POU24 (n=4) sd
Chlorite

Sio, 26.45 0.48 25.68 0.30 26.99 - 24.98 0.70 24.55 0.83
TiO, 0.09 0.03 0.03 0.06 0.28 - 0.09 0.05 0.06 0.08
Al,03 23.41 0.62 21.40 1.61 19.02 - 20.21 0.61 19.98 0.70
FeO? 31.34 0.32 31.37 0.96 21.23 - 35.47 0.57 35.78 0.98
MnO 0.27 0.04 0.17 0.09 0.25 - 0.51 0.06 1.68 0.06
MgO 6.27 0.97 9.03 1.40 15.69 - 7.30 0.27 6.05 0.38
Ca0 0.09 0.03 0.06 0.05 0.29 - 0.05 0.03 0.13 0.04
Na,0 0.00 - 0.02 0.02 0.03 - 0.00 - 0.02 0.01
K,0 0.15 0.04 0.05 0.04 0.55 - 0.14 0.21 0.08 0.07
P,05 0.01 0.02 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 -
SUM 88.07 87.81 84.32 88.74 88.33
Structural formula based on 28 oxygen atoms
Si 5.68 0.04 5.56 0.04 5.81 - 5.51 0.06 5.49 0.11
Ti 0.01 0.00 0.01 0.01 0.04 - 0.01 0.01 0.01 0.01
Al 5.93 0.18 5.46 0.35 4.83 - 5.26 0.10 5.27 0.14
Fe? 5.63 0.13 5.69 0.22 3.82 - 6.55 0.20 6.70 0.26
Mn 0.05 0.01 0.03 0.02 0.05 - 0.10 0.01 0.32 0.01
Mg 2.01 0.29 292 047 5.03 - 2.40 0.08 2.02 0.14
Ca 0.02 0.01 0.01 0.01 0.07 - 0.01 0.01 0.03 0.01
Na 0.00 - 0.01 0.01 0.01 - 0.00 - 0.01 0.01
K 0.04 0.01 0.01 0.01 0.15 - 0.04 0.06 0.02 0.02
P 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 - 0.00 -
SUM 19.36 19.71 19.81 - 19.87 19.87
Fe/(Fe+Mg) 0.73 0.03 0.66 0.04 043 - 0.73 0.01 0.77 0.01
AV 232 0.04 244 0.04 2.19 - 2.49 0.06 2.51 0.11
T(°C) 227+2 246+6 241 245+ 6 244+ 11

Oxide contents in wt.% and cationic contents in apfu. sd = standard deviation (10).
2 Total Fe as FeO.

fine-grained matrix composed of a Qtz+Kfs+Pl+Ms +Bt assem-
blage (Fig. 3fand g). In CAL17 and CAL18, numerous large monazite
and zircon grains can be observed in the matrix (Fig. 3g). In both
GUI and CAL samples, deformation occurred in the Bt stability field,
at temperatures above 400 °C (e.g. Rossi et al., 2005). PLU samples
are rather similar to the CAL ones, displaying fish-like Ms embed-
ded in a fine-grained matrix composed by a Qtz + Kfs + Pl + Ms + Bt
assemblage (Fig. 3h and i). Recrystallized Qtz ribbons are
abundant.

4.2. Mineral chemistry

The mineral chemistry dataset presents chemical compositions
of feldspar (Table 2), muscovite (Table 3), chlorite (Table 4) and

carbonate phases (Table 5). Feldspars are sensitive to fluid circu-
lation, through albitization for example (e.g. Boulvais et al., 2007),
so that the study of their chemical characteristics is useful to get
information on the fluid regime. Muscovites chemistry has also
been investigated because their hydrothermal or magmatic origin
can be deciphered by looking at their Mg, Na and Ti contents (e.g.
Miller et al., 1981; Tartése and Boulvais, 2010). Chlorite chemistry
is useful, in particular to estimate their formation temperatures via
the chlorite thermometer (e.g. Cathelineau, 1988; Cathelineau and
Nieva, 1985; Zang and Fyfe, 1995). Finally, we need the composi-
tion of carbonate phases which have also been analyzed for their
0 and C isotopic compositions to estimate the isotopic fractiona-
tion coefficient in order to calculate the composition of the fluid in
equilibrium with them.

Table 5
Average electron microprobe analyses (wt.%) and corresponding specie of carbonate.
ELLO8 (n=11) sd ELLO9 (n=4) sd POU21 (n=2) sd

Carbonate
Si0, 1.73 1.67 0.23 0.40 0.08 0.04
TiO, 0.00 - 0.00 - 0.04 0.03
Al 05 1.38 1.20 0.23 0.42 0.74 1.03
FeO? 50.59 2.14 52.27 1.29 2.17 0.62
MnO 0.74 0.86 1.66 0.99 1.17 0.14
MgO 6.71 1.19 4.08 1.74 20.06 1.23
Ca0 0.41 0.16 1.57 0.78 32.41 0.67
Na, 0 0.00 - 0.01 0.02 0.02 0.03
K;0 0.21 0.33 0.04 0.06 0.01 -
P,05 0.00 - 0.00 - 0.02 0.01
CO,P 38.22 1.21 39.91 2.01 43.30 1.59
Divalent cation (oxide mol. %)
Fe? 0.79 0.02 0.83 0.02 0.03 0.01
Mn 0.01 0.02 0.03 0.02 0.01 0.00
Mg 0.19 0.03 0.11 0.05 0.44 0.01
Ca 0.01 0.00 0.03 0.02 0.52 0.01
Specie Siderite Siderite Dolomite

Oxide contents in wt.% and cationic contents in apfu. sd = standard deviation (1c).
2 Total Fe as FeO.
b Calculated to sum the oxide total to 100 wt.%.
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Whole rock geochemical characteristics. Within a group, samples are sorted by increasing amount of strain (as defined in Table 1).

Elliant quarry Gulligomarc’ h quarry

Sample type Detection limit  Analytical ELLO8 ELL 11 ELLO9 ELL10 GUI 12 GUI13 GUI 15 GUI4

uncertainty «y def. vy def. vy myl. vy myl. <y def. <y def. vy Ucat. Gn. Umyl.
Si0, (wt.%) 0.05 <1% 72.67 72.79 73.45 73.75 70.94 71.26 70.87 62.35
TiO, 0.005 <10% 0.20 0.07 0.18 0.06 0.34 0.30 0.27 0.88
Al 05 0.015 <1% 14.40 15.57 13.93 14.82 14.82 14.69 14.84 16.33
Fe,037 0.04 <5% 1.27 0.66 1.59 0.65 1.76 1.63 1.72 5.99
MnO 0.001 <10% 0.02 0.02 0.04 0.05 0.01 0.01 0.02 0.06
MgO 0.01 <10% 0.25 0.26 0.30 0.10 0.56 0.49 0.51 2.57
Cao 0.02 <5% 0.48 0.51 0.47 0.40 0.63 0.67 0.71 2.84
Na, 0 0.07 <15% 3.21 2.88 2.12 3.83 291 2.94 5.49 3.14
K,0 0.05 <5% 5.21 4.71 5.07 4.15 5.83 5.30 2.79 3.55
P,05 0.015 <10% 0.31 0.33 0.29 0.35 0.39 0.38 0.36 0.17
LOP? <5% 1.65 1.85 222 1.39 1.15 137 1.25 1.68
SUM 99.65 99.64 99.66 99.56 99.35 99.04 98.82 99.56
AJCNKP 1.22 1.45 1.42 1.29 1.21 1.25 1.11 1.15
Cs (ppm) 0.1 <10% 18 24 15 134 23 15 8 38
Rb 0.3 <5% 383 444 454 463 307 297 159 206
Sr 1.7 5-15% 62 28 41 24 64 59 57 304
Ba 2 <8% 268 93 202 72 371 296 246 526
Be 0.2 10-15% 7.0 15.1 6.9 27.2 3.0 5.6 5.6 4.6
Y 0.3 <10% 9.8 6.6 8.6 4.2 9.3 8.5 9.5 24.7
Zr 1.2 8-15% 92 27 82 20 154 132 111 294
Hf 0.1 <10% 2.87 0.99 2.59 0.86 427 3.67 3.02 7.58
Nb 0.05 <5% 10.5 104 10.1 12.9 6.6 6.4 6.2 10.5
Ta 0.01 10-25% 1.48 4.50 1.45 7.12 1.00 1.07 1.24 1.03
Th 0.02 5-10% 12.2 2.2 10.4 1.8 329 26.9 15.3 40.0
U 0.03 <8% 12.0 241 14.1 5.6 8.6 12.0 109 4.5
Pb 0.9 <5% 30 26 26 21 33 30 21 19
\Y 1.2 10-25% 5.6 1.6 4.8 0.8 14.6 12.2 16.6 1125
Ni 6 >25% bdl 4.5 49 4.5 7.3 9.1 79 41.9
Cr 6 <15% 235 23.8 22.6 16.8 26.9 252 60.2 95.6
Co 0.5 15-25% 1.5 bdl 1.8 bdl 2.0 1.7 2.2 14.5
Cu 4 >25% bdl bdl 10.4 bdl bdl bdl bdl 258
Zn 9 8-15% 80 124 124 51 127 117 51 123
Ga 0.15 <5% 27 25 23 24 24 25 18 26
Sn 0.2 5-10% 18.8 47.8 225 108.7 11.0 8.9 4.0 4.8
w 0.25 <15% 4.20 427 1.52 7.89 1.38 1.88 2.30 1.25
As 1.8 5-15% 3.1 27.8 62.3 11.8 21.6 4.1 7.0 52
La 0.2 <5% 20.21 3.94 17.27 2.99 34.97 28.79 21.97 63.23
Ce 0.1 <5% 44,73 8.87 38.11 6.52 86.48 70.76 50.97 142.40
Pr 0.01 <5% 530 1.08 4.53 0.81 11.42 9.36 6.57 17.61
Nd 0.04 <5% 19.30 4.04 16.67 2.99 45.37 37.21 25.71 68.51
Sm 0.01 <5% 4.64 1.10 4.07 0.81 9.32 7.61 5.53 12.12
Eu 0.005 <5% 0.45 0.22 0.38 0.14 0.69 0.57 0.59 1.57
Gd 0.01 <5% 3.55 0.98 3.09 0.69 538 4.41 3.57 7.38
Tb 0.005 <5% 0.50 0.18 0.42 0.13 0.63 0.53 0.46 0.96
Dy 0.005 <5% 2.20 1.07 1.88 0.72 2.46 2.12 2.12 4.98
Ho 0.005 <15% 0.31 0.20 0.27 0.13 0.31 0.29 0.31 0.88
Er 0.005 <10% 0.73 0.56 0.62 0.37 0.71 0.669 0.76 2.38
Tm 0.005 10-25% 0.10 0.10 0.08 0.07 0.08 0.08 0.10 0.35
Yb 0.005 <10% 0.58 0.71 0.51 0.55 0.51 0.50 0.66 224
Lu 0.005 <10% 0.08 0.11 0.07 0.08 0.07 0.07 0.10 0.34
(La/Yb)n© 23 4 23 4 46 39 22 19

Calan quarry Poulmarc’h quarry Plumelec quarry
Sample type CAL19 CAL18 CAL16 CAL17 POU20 POU22 POU21 POU23 POU24 PLU1 PLU25
y myl. vy myl. vy Umyl. v Umyl. v def. v def. vy myl. v myl. v Umyl. y myl. vy Ucat.

SiOy (wt.%) 72.51 70.57 71.78 69.72 72.48 74.28 73.41 73.76 73.24 72.82 59.51
TiO, 0.23 0.46 0.27 0.52 0.24 0.14 0.18 0.16 0.27 0.22 0.27
Al,03 14.64 15.36 14.64 14.97 14.65 14.22 14.12 14.44 14.68 15.55 22.25
Fe, 037 1.52 2.20 1.70 221 1.57 1.25 1.50 1.38 1.23 0.67 0.93
MnO 0.02 0.03 0.03 0.02 0.04 0.02 0.02 0.02 0.03 0.01 0.01
MgO 0.42 0.58 0.48 0.62 0.39 0.28 0.33 0.28 0.33 0.29 0.41
Ca0 1.00 1.19 1.14 1.30 1.01 0.59 0.52 0.63 0.44 0.47 0.80
Na,0 3.36 3.34 3.47 3.29 3.74 3.56 3.30 3.15 3.18 2.96 3.85
K,0 4.60 5.21 4,72 5.18 4.53 5.03 5.77 5.51 5.50 5.17 8.91
P,05 0.22 0.31 0.23 0.29 0.22 0.20 0.24 0.32 0.23 0.28 0.41
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Table 6 (Continued)

Calan quarry Poulmarc’h quarry Plumelec quarry
Sample type CAL19 CAL18 CAL16 CAL17 POU20 POU22 POU21 POU23 POU24 PLU1 PLU25

y myl. vy myl. vy Umyl. vy Umyl. «y def. v def. vy myl. vy myl. vy Umyl. vy myl. vy Ucat.
Lo 0.92 1.00 0.83 0.91 1.43 1.09 1.04 1.07 1.46 240 2.74
SUM 99.44 100.24 99.27 99.02 100.31 100.64 100.43 100.71 100.59 100.84 100.10
A/CNKP 1.19 1.16 1.14 1.12 1.14 1.15 1.12 1.17 1.22 1.37 1.28
Cs (ppm) 11 14 12 14 7 3 3 6 5 25 33
Rb 269 322 289 326 273 245 283 287 276 327 500
Sr 141 154 111 189 77 68 75 59 174 60 79
Ba 566 579 366 713 360 228 345 237 613 259 308
Be 6.3 6.4 6.8 5.6 8.8 24 2.5 4.1 6.7 9.2 15.6
Y 9.1 7.8 9.7 8.0 7.7 12.7 13.2 121 6.4 6.2 9.3
Zr 109 258 120 309 120 74 96 86 117 87 96
Hf 3.23 6.98 343 8.26 3.44 237 2.99 2.86 335 2.59 2.84
Nb 9.9 9.9 9.2 7.7 13.0 9.9 11.2 11.8 73 6.8 9.5
Ta 1.35 1.25 1.00 0.99 241 0.97 1.14 1.39 1.24 1.47 2.46
Th 115 43.9 16.3 51.9 219 8.3 14.2 9.7 19.5 12.6 20.7
§) 83 8.8 11.8 9.0 14.1 11.0 10.1 8.0 10.2 9.9 12.5
Pb 30 38 28 34 26 29 35 31 54 43 40
\Y 9.8 20.7 13.6 23.6 9.5 3.7 4.6 3.8 13.1 11 15.8
Ni 6.1 6.0 6.0 6.7 bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl
Cr 244 27.7 30.9 27.8 19.0 224 74.7 13.1 12.0 12.2 7.7
Co 1.9 3.0 2.5 33 1.8 1.0 13 1.1 14 0.8 bdl
Cu bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl bdl
Zn 66 111 74 100 57 47 48 56 82 20 28
Ga 24 29 25 30 25 22 22 23 26 24 36
Sn 141 149 115 9.8 10.0 5.1 5.3 7.5 6.4 17 49.1
w 3.16 2.69 1.45 0.91 1.43 0.57 1.14 0.95 2.31 3.08 5.65
As 8.6 54 1.7 2.2 bdl bdl bdl bdl bdl 13.1 45.5
La 23.96 76.64 28.99 89.27 29.99 13.67 25.46 16.36 4491 19.64 43.82
Ce 49.09 163.40 60.58 191.30 63.57 28.88 51.40 35.30 85.63 43.84 98.60
Pr 5.64 18.63 7.02 21.88 7.38 3.27 5.65 4.09 9.24 5.48 12.06
Nd 20.87 66.12 2531 77.69 26.87 11.57 19.65 14.44 31.78 21.13 44.83
Sm 4.25 9.80 491 11.44 5.28 2.79 4.14 3.66 4.96 4.33 8.35
Eu 0.69 0.87 0.64 0.94 0.55 0.33 0.44 0.36 0.75 0.54 0.74
Gd 3.01 4.76 3.35 5.38 3.34 243 3.25 3.12 2.80 2.86 4,73
Tb 0.42 0.51 0.44 0.58 0.40 0.42 0.54 0.51 0.34 0.37 0.58
Dy 1.98 2.06 2.07 223 1.79 2.38 2.76 2.63 1.49 1.59 243
Ho 0.30 0.26 0.32 0.27 0.26 0.40 0.43 0.40 0.21 0.23 0.33
Er 0.75 0.66 0.82 0.68 0.66 1.06 1.04 0.94 0.52 0.53 0.82
Tm 0.10 0.09 0.11 0.08 0.09 0.15 0.14 0.12 0.07 0.08 0.11
Yb 0.66 0.56 0.68 0.46 0.58 0.98 0.84 0.75 0.42 0.49 0.69
Lu 0.10 0.08 0.10 0.07 0.08 0.14 0.11 0.10 0.06 0.07 0.10
(La/Yb)NC 25 92 29 130 35 9 21 15 73 27 43

v def.=deformed granite; y myl.= mylonitized granite; y and Gn. Umyl. = ultramylonitized granite and gneiss, respectively; -y Ucat.= ultracataclazed granite; bdl=below

detection limit.
2 LOI=loss on ignition.
b A/CNK =molar Al;03/(Ca0+Nay0 +K,0).

¢ (La/Yb)n =La and Yb concentrations normalized to chondrites (Evensen et al., 1978).

4.2.1. Feldspar

In all samples, K-Feldspar is close to the Or end-member (Or
content between 95 and 98%). Plagioclase is also close to the Ab end-
member in all samples (Ab=93-99%) except in the paragneissic
GUI14 sample where the Ab component is 73% (Table 2).

4.2.2. Muscovite

Muscovite compositions are heterogeneous in the studied sam-
ples (Table 3 and Fig. 4a). Most muscovite porphyroclasts have a
high TiO, content between 0.4 and 1.0 wt.% and thus plot essentially
in the primary field (Fig. 4a). Porphyroclasts of the ultramyloni-
tized migmatitic paragneiss GUI14 are an exception as they are
Ti-free and thus plot in the secondary field, on the lower side of
the triangle. Muscovite grains developed from K-Feldspar alter-
ation have a very low TiO, content (0.05 and 0.20 wt.% in GUI13
and POU24, respectively) and consistently plot in the secondary
field. In these secondary grains, muscovites from GUI13 arericherin
Na (0.42 £ 0.14 wt.%) than in POU24 (0.03 & 0.02 wt.%). This might
reflect differences in the fluid composition. Finally, analyzed mus-
covite grains associated with carbonates in hydrothermal patches
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consistently plot in the secondary field, with the exception of one
analysis. If the Ti content remains rather constant in these grains,
Mg and Na contents show some variability (Fig. 4a).

4.2.3. Chlorite

Chlorite compositions are rather homogeneous in the granitic
samples. FeO and MgO contents vary together and lie respectively
inthe range 31.3-35.8 wt.% and 6.1-9.0 wt.% (Table 4). In the parag-
neissic sample GUI14, FeO content is much lower and MgO content
is much higher, with values of 21.2 and 15.7 wt.%, respectively. The
Si content and Fe/(Fe + Mg) ratio of chlorite have been used for chlo-
rite classification (Hey, 1954). Chlorites from GUI13, POU21 and
POU24 are mostly ripidolite, whereas it is brunsvigite in ELLO8 and
pychnochlorite in GUI14 (Fig. 4b).

Numerous studies have shown that there is a strong positive
correlation between temperature of chlorite formation and its AI'Y
content, thus numerous empirical geothermometers have been
developed (Cathelineau, 1988; Cathelineau and Nieva, 1985; Zang
and Fyfe, 1995 among others). These geothermometers are sen-
sitive to the Mg +Fe content, which is also linked to the host rock
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Fig. 3. Thin section photomicrographs of some of the studied samples. In all pictures, the scale bar (lower left corner) represents 200 pm. (a) ELL09; (b) ELLO8; (¢) GUI12; (d)
GUI15; (e) POU21; (f) CAL19; (g) CAL17; (h) PLU14; (i) PLU25.
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Fig. 4. (a) Ternary Mg-Ti-Na diagram for muscovite, discriminating between primary and secondary muscovite (e.g. Miller et al., 1981; Tartése and Boulvais, 2010). In the
legend, the _P following sample names is for muscovite prophyroclasts, the _C for muscovite associated with carbonate patches and the K for muscovite developed from
K-Feldspar alteration; (b) top: plot of Fe/(Fe + Mg) ratios vs. Si content of chlorites. The nomenclature and boundaries for chlorite classification are after Hey (1954); bottom:

plot of the Al content vs. the Fe/(Fe + Mg) ratio of chlotites.
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Table 7
Stable isotope (O and C) data.
Silicates Carbonates
Sample 3180wr 3'80q, 318 OFsp 31805 Sample 3'80carb "3 Cearpy
Elliant quarry Elliant quarry (Siderite)
ELLO8 5.8 6.2 59 ELLO8 10.3 -8.6
ELL11 7.1
ELLO9 5.5 8.1 ELLO9 135 -10.2
ELL10 5.2 5.7 7.6
Guilligomarc’h quarry
GUI12 124
GUI3 12.0 Saint-Avé quarry (Calcite)
GUI15 7.8 AVE1 189 -95
GUI14 1.7 AVE1-Vein 255 -10.2
Calan quarry AVE2 13.6 -10.9
CAL19 10.8 AVE3 134 -11.0
CAL18 10.3 AVE4 15.0 -10.4
CAL16 10.3 AVE5 21.8 -10.8
CAL17 11.2 AVE6 16.8 -10.2
Plumelec quarry AVE7 21.8 -11.2
PLU14 12.9 12.0 111
PLU25 11.8
Poulmarc’h quarry Poulmarc’h quarry (Dolomite)
POU20 9.2 11.1
POU21 9.4
POU22 9.0 10.9 POU22 20.7 -10.9
POU23 9.1
POU24 8.6

composition. Al"Y is positively correlated with the Fe/(Fe + Mg) ratio
(Fig. 4b), as previously shown by Zang and Fyfe (1995). With the
exception of GUI14, the Fe/(Fe+Mg) ratios of our samples are
around 0.7-0.8, two times higher than the ratios of 0.3-0.4 for the
chlorites used by Cathelineau and Nieva (1985) to define their ther-
mometer. It is thus necessary to adjust Al'Y using the Zang and Fyfe
(1995) correction. Accordingly, temperatures have been calculated
using the following equation:

Fe
Fe + Mg

Temperatures for ripidolite from POU21, POU24 and GUI13
are 245+ 6°C, 244 +11°C and 246 + 6 °C, respectively. The pych-
nochlorite from GUI14 yields a similar temperature of 241°C
whereas brunsvigite from ELLO8 formed at a slightly lower
temperature of 227 +2°C. These temperatures indicate chlorite
crystallization at lower greenschist facies conditions.

T@Q:loazx<mﬁmmm_oss[ _034>+115

4.2.4. Carbonates

Carbonates disseminated in alteration patches have been
analyzed in ELLO8, ELLO9 and POU21 (Table 5). In ELLO8
and ELLO9, carbonate is siderite, with a mean composition of
(Fep.790Mgo.19Cag.01 Mng01 )CO3 and (Fep.g3Mgo.11Cap.03Mng03)CO3,
respectively. In POU21, it is dolomitic with a mean composition of
(Cay.04Mgo.ggFegosMng g2 )(CO3),. By contrast, samples from AVE
site (see Fig. 1b, samples from Pinel, 2008) are calcitic. As a whole,
the chemical variability of carbonation from place to place reflects
the chemical variability of the fluid from which they precipitated,
which in turn likely reflects the buffering exerted by host-rocks.

4.3. Whole rock geochemistry

Globally, all the samples, with the exception of GUI14 and
PLU25, have a granitic composition, with a SiO, content between
70 and 75 wt.% (Table 6). In the A/NK (molar Al;03/Na,0 +K50) vs.
A/CNK (molar Al,03/Ca0 +Na;0 +K;0) diagram (Fig. 5), mylonites
define alarge spread encompassing the various peraluminous gran-
ite compositions found in the region. Sample PLU25 is remarkable
with its low SiO, content (59.5 wt.%) but it plots within this trend.
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Sample GUI14 is notably enriched in Fe,03 (5.99 wt.%) and MgO
(2.57 wt.%), which is consistent with its high biotite content and its
metapelitic origin. This sample plots outside the trend defined by
the other samples (Fig. 5).

In Fig. 6, mylonites REE patterns are plotted together with those
of their possible protolith (see Fig. 6 caption for details). At first
glance, Fig. 6 shows that the studied samples display typical granitic
REE patterns with a large LREE enrichment and a pronounced neg-
ative Eu anomaly. Sample GUI14 is an exception, as it is enriched in
both LREE and HREE, which is consistent with its metapelitic nature
(e.g. Milord et al., 2001). GUI, CAL and PLU deformed samples are
globally enriched in REE when compared to their protoliths. A link
between the amount of strain and REE patterns can be observed
at GUI and PLU sites. At GUI site, the LREE content decreases and
HREE content increases with increasing strain (Fig. 6b) whereas
both LREE and HREE increase with increasing strain for the PLU
site (Fig. 6e). For both the CAL and POU sites, the most deformed
samples (CAL17 and POU24) are the LREE-richest and HREE-richest
respectively (Fig. 6¢c and d). ELL samples are divided in two groups
with very different REE patterns, one with patterns comparable to

Metaluminous | Peraluminous © ELL
A GUI
® CAL
2 = 0 POU
< PLU
X Granite samples
aF GUI4
o~
z A
<
ol 09 _ . -1
OO -
o .-
Peralkaline
0.8 1.0 12 1.4 16
A/CNK

Fig. 5. A/NK vs. A/CNK molar diagram. The granite samples are from Tartése and
Boulvais (2010).
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Table 8

Zircon U-Pb isotopic data. All errors are at 10.
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Sample, grain, spot  Radiogenic ratios Ages (Ma) % Discordant
206 pb/238U + 207 pb/235U + 207Pb/205Pb + 206 pb/ZBSU + 207 pb/ZBSU + 207 pb/zospb +
GUI 14 -Zircon LA-ICP-MS
1.1 0.0468 0.0005 0.3484 0.0047  0.0540 0.0007 295 3 304 4 372 29 21
1.2 0.0472 0.0006 0.3413 0.0049 0.0524 0.0007 297 3 298 4 303 31 2
13 0.0474 0.0006  0.3485 0.0048 0.0534 0.0007 298 3 304 4 345 29 13
2.1 0.0416 0.0005 0.3408 0.0059 0.0594 0.0010 263 3 298 4 583 36 55
3.1 0.0440 0.0005 0.3432 03432  0.0566 0.0008 278 3 300 4 475 32 42
4.1 0.0490 0.0006 0.3796 0.0059 0.0562 0.0008 308 4 327 4 459 33 33
4.2 0.0570 0.0007  0.4429 0.0073  0.0564 0.0009 357 4 372 5 466 35 23
4.3 0.0718 0.0009 0.5713 0.0116 0.0577 0.0012 447 5 459 7 520 4 14
5.1 0.0451 0.0005 0.3421 0.0046  0.0551 0.0007 284 3 299 3 415 27 32
6.1 0.0445 0.0005 0.4265 0.0060 0.0696 0.0009 281 3 361 4 915 27 69
7.1 0.0756 0.0009 0.6714 0.0106  0.0644 0.0010 470 5 522 6 755 32 38
7.2 0.0731 0.0009 0.6416 0.0108 0.0637 0.0010 455 5 503 7 732 34 38
8.1 0.0441 0.0005 0.3418 0.0049 0.0563 0.0008 278 3 299 4 462 30 40
9.1 0.0443 0.0005 0.3145 0.0044 0.0515 0.0007 279 3 278 3 265 30 6
9.2 0.0456 0.0005  0.3437 0.0049 0.0547 0.0007 287 3 300 4 399 29 28
10.1 0.0451 0.0005 0.3345 0.0048 0.0539 0.0007 284 3 293 4 365 30 22
10.2 0.0473 0.0006 0.3534 0.0050 0.0542 0.0007 298 3 307 4 379 30 21
111 0.0450 0.0006  0.4026 0.0089  0.0649 0.0015 284 4 344 6 773 46 63
121 0.0467 0.0006 0.3737 0.0054 0.0580 0.0008 294 3 322 4 529 30 44
12.2 0.0459 0.0005 0.3489 0.0050 0.0551 0.0007 289 3 304 4 417 29 31
13.1 0.0450 0.0006  0.5352 0.0087  0.0863 0.0014 284 3 435 6 1345 30 79
141 0.0434 0.0005 0.3175 0.0047 0.0530 0.0007 274 3 280 4 329 31 17
14.2 0.0492 0.0006 0.3581 0.0051 0.0529 0.0007 309 4 311 4 322 30 4
14.3 0.0470 0.0006 0.3511 0.0051  0.0542 0.0007 296 3 306 4 379 30 22
15.1 0.0442 0.0005 0.3275 0.0050 0.0538 0.0008 279 3 288 4 360 32 23
16.1 0.0469 0.0006 0.4475 0.0068 0.0692 0.0010 296 3 376 5 904 30 67
16.2 0.0477 0.0006  0.3445 0.0051 0.0524 0.0007 300 3 301 4 304 32 1
171 0.0430 0.0005 0.3241 0.0048 0.0547 0.0008 271 3 285 4 401 31 32
18.1 0.0475 0.0006  0.3440 0.0051 0.0526 0.0007 299 3 300 4 310 31 4
19.1 0.0417 0.0007 0.3512 0.0148 0.0611 0.0026 263 4 306 11 644 90 59
GUI14 - Zircon SHRIMP - June, 16" 2010
1.1 0.1802 0.0041 2.6822 0.0618 0.1079 0.0005 1068 25 1324 30 1765 8 39
2.1 0.0936 0.0023  0.7629 0.0188 0.0591 0.0011 577 14 576 14 572 11 1
2.2 0.0908 0.0023  0.7430 0.0186 0.0594 0.0012 560 14 564 14 581 11 4
3.1 0.1028 0.0025 0.8454 0.0207  0.0597 0.0010 631 15 622 15 592 10 7
4.1 0.1342 0.0037 1.2034 0.0334 0.0650 0.0016 812 23 802 22 775 19 5
4.2 0.1336 0.0058 1.3108 0.0745 0.0712 0.0040 808 35 850 48 962 55 16
5.1 0.0912 0.0023  0.7467 0.0185 0.0594 0.0011 563 14 566 14 581 10 3
6.1 0.0963 0.0022  0.7893 0.0183  0.0594 0.0005 593 14 591 14 583 5 2
7.1 0.0523 0.0012  0.3768 0.0089 0.0523 0.0008 328 8 325 8 298 4 10
8.1 0.0480 0.0012  0.3457 0.0090 0.0523 0.0014 302 8 301 8 297 8 2
8.2 0.0518 0.0013  0.3720 0.0106 0.0521 0.0015 325 8 321 9 291 8 12
9.1 0.0993 0.0024 0.8510 0.0206  0.0622 0.0009 610 15 625 15 680 10 10
10.1 0.0506 0.0012  0.3813 0.0090 0.0546 0.0010 318 8 328 8 397 7 20
11.1 0.1013 0.0030 0.8380 0.0277  0.0600 0.0020 622 18 618 20 603 20 3
12.1 0.1370 0.0033  1.2595 0.0307 0.0667 0.0010 827 20 828 20 828 12 0
13.1 0.0886 0.0021 0.7153 0.0167 0.0586 0.0006 547 13 548 13 551 6 1
141 0.0954 0.0023  0.7938 0.0190 0.0604 0.0008 587 14 593 14 616 9 5
14.2 0.0849 0.0021  0.6893 0.0167 0.0589 0.0010 525 13 532 13 563 9 7
15.1 0.3339 0.0080 5.3112 0.1269 0.1154 0.0008 1857 44 1871 45 1886 14 1
16.1 0.0945 0.0023  0.7881 0.0194 0.0605 0.0010 582 14 590 15 621 11 6
171 0.1203 0.0028 1.0544 0.0247  0.0635 0.0006 733 17 731 17 727 7 1
18.1 0.0688 0.0016  0.5332 0.0126  0.0562 0.0007 429 10 434 10 462 6 7
18.2 0.0950 0.0024 0.7690 0.0192  0.0587 0.0011 585 15 579 14 556 11 5
19.1 0.3952 0.0091 7.7474 0.1775 0.1422 0.0006 2147 49 2202 50 2254 9 5
20.1 0.0849 0.0020  0.6869 0.0161  0.0587 0.0006 525 12 531 12 556 6 6
21.1 0.3489 0.0100 5.7199 0.1641 0.1189 0.0020 1929 55 1934 56 1940 33 1
221 0.1053 0.0025 0.9001 0.0211  0.0620 0.0008 645 15 652 15 674 8 4
222 0.1038 0.0025 0.8754 0.0209 0.0612 0.0008 636 15 638 15 646 8 1
23.1 0.0612 0.0014 0.4576 0.0105 0.0543 0.0005 383 9 383 9 382 3 0
241 0.0511 0.0012  0.3667 0.0087  0.0520 0.0008 322 8 317 8 286 4 13
25.1 0.1239 0.0038 1.1252 0.0370  0.0658 0.0022 753 23 765 25 801 26 6
26.1 0.1700 0.0041 1.7140 0.0413  0.0731 0.0009 1012 24 1014 24 1017 13 1
271 0.0960 0.0025 0.8046 0.0208  0.0608 0.0014 591 15 599 15 632 14 7
28.1 0.0861 0.0022 0.7282 0.0184 0.0613 0.0012 533 13 556 14 651 13 18
29.1 0.1183 0.0041 0.9151 0.0423  0.0561 0.0026 721 25 660 30 456 21 58
GUI14 - Zircon SHRIMP - June, 17" 2010
1.1 0.0506 0.0006 0.3667 0.0044 0.0526 0.0006 318 4 317 4 310 3 3
1.2 0.0495 0.0006 0.3568 0.0047 0.0523 0.0006 311 4 310 4 299 4 4
2.1 0.0502 0.0006 0.3732 0.0045 0.0539 0.0006 316 4 322 4 369 4 14
22 0.0498 0.0006 0.3537 0.0057 0.0515 0.0008 314 4 307 5 262 4 20
3.1 0.0492 0.0006 0.3532 0.0044 0.0521 0.0007 310 4 307 4 288 4 8
4.1 0.1034 0.0012 0.8504 0.0097 0.0597 0.0003 634 7 625 7 591 3 7
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Sample, grain, spot

Radiogenic ratios

Ages (Ma)

206 pb/238 U +

207 pb/235 U +

207 pb/ZOG Pb +

ZOGPb/ZBSU +

207 pb/235 U +

207 pb/206 Pb +

% Discordant

4.2 0.1044
4.3 0.0829
5.1 0.2224
5.2 0.3623
6.1 0.0498
71 0.1173
7.2 0.0945
8.1 0.0505
9.1 0.0936
10.1 0.0498
10.2 0.0502
111 0.0511
11.2 0.0500
ELLO8 - Zircon LA-ICP-MS
1.1 0.0581
1.2 0.0888
13 0.0434
21 0.0619
3.1 0.0972
3.2 0.0927
4.1 0.0682
4.2 0.0563
4.3 0.0490
4.4 0.0568
4.5 0.0302
4.6 0.0399
51 0.0621
5.2 0.0642
53 0.0656
6.1 0.0434
7.1 0.0479
7.2 0.0472
7.3 0.0469
74 0.0380
8.1 0.0414
8.2 0.0433
9.1 0.0669
9.2 0.0760
10.1 0.0426
10.2 0.0392
111 0.0409
11.2 0.0350
121 0.0442
12.2 0.0463
123 0.0463
124 0.0440
131 0.0337
141 0.0434
14.2 0.0776
151 0.0407
15.2 0.0463
16.1 0.1816
16.2 0.1590
16.3 0.1078
171 0.0446
17.2 0.0329
18.1 0.0528
18.2 0.0664
183 0.0669
184 0.0772
ELLO9 - Zircon LA-ICP-MS
1.1 0.0316
1.2 0.0421
13 0.0401
14 0.0387
2.1 0.0400
2.2 0.0669
31 0.0410
3.2 0.0445
33 0.0384
41 0.0482
4.2 0.0737
43 0.1140
4.4 0.1171
5.1 0.1707

0.0015
0.0012
0.0028
0.0043
0.0006
0.0015
0.0012
0.0007
0.0011
0.0009
0.0007
0.0008
0.0007

0.0008
0.0012
0.0005
0.0007
0.0012
0.0011
0.0008
0.0007
0.0006
0.0007
0.0004
0.0005
0.0007
0.0008
0.0008
0.0005
0.0006
0.0006
0.0006
0.0005
0.0005
0.0005
0.0008
0.0009
0.0005
0.0005
0.0005
0.0004
0.0005
0.0006
0.0006
0.0010
0.0004
0.0005
0.0009
0.0005
0.0006
0.0022
0.0019
0.0013
0.0006
0.0004
0.0007
0.0008
0.0008
0.0009

0.0004
0.0005
0.0005
0.0005
0.0005
0.0010
0.0005
0.0006
0.0005
0.0006
0.0009
0.0014
0.0014
0.0020

0.8723
0.6983
4.8675
8.0342
0.3567
1.0462
0.7872
0.3666
0.8009
0.3649
0.3559
0.4657
0.3747

0.6481
0.7414
0.9978
0.6479
0.8986
1.0679
0.5359
0.6417
0.3748
0.5153
0.4905
0.5618
0.4896
0.6177
0.5111
0.4195
0.3530
0.3434
0.3431
0.4809
0.6042
0.3337
0.5662
0.6064
0.3147
0.3915
0.3549
0.4859
0.3579
0.3470
0.3446
1.0037
0.3816
0.3239
0.6284
0.3107
0.3421
3.4148
2.6323
2.1082
0.3445
0.6218
0.4462
0.5069
0.5304
0.7287

2.0921
1.3684
1.3475
1.1515
1.2663
2.4788
1.0303
0.6994
0.5667
1.5300
0.7145
1.1478
1.3758
2.5683

0.0124
0.0145
0.0605
0.0954
0.0044
0.0135
0.0096
0.0051
0.0096
0.0092
0.0072
0.0643
0.0090

0.0129
0.0159
0.0134
0.0083
0.0122
0.0152
0.0072
0.0087
0.0047
0.0067
0.0065
0.0080
0.0066
0.0085
0.0069
0.0057
0.0047
0.0046
0.0045
0.0066
0.0085
0.0054
0.0080
0.0090
0.0050
0.0056
0.0051
0.0084
0.0060
0.0053
0.0054
0.0400
0.0079
0.0047
0.0093
0.0050
0.0050
0.0450
0.0366
0.0304
0.0060
0.0109
0.0085
0.0086
0.0075
0.0109

0.0252
0.0177
0.0165
0.0144
0.0178
0.0442
0.0150
0.0111
0.0078
0.0200
0.0104
0.0173
0.0181
0.0331

0.0606
0.0611
0.1587
0.1608
0.0519
0.0647
0.0604
0.0526
0.0620
0.0531
0.0514
0.0661
0.0544

0.0809
0.0605
0.1669
0.0759
0.0670
0.0836
0.0570
0.0827
0.0555
0.0658
0.1178
0.1021
0.0572
0.0698
0.0565
0.0702
0.0534
0.0527
0.0531
0.0918
0.1059
0.0559
0.0614
0.0579
0.0536
0.0723
0.0630
0.1007
0.0588
0.0544
0.0540
0.1654
0.0822
0.0541
0.0588
0.0554
0.0535
0.1364
0.1201
0.1419
0.0560
0.1373
0.0613
0.0554
0.0575
0.0685

0.4804
0.2360
0.2437
0.2159
0.2297
0.2686
0.1824
0.1140
0.1069
0.2300
0.0703
0.0730
0.0852
0.1091

0.0006
0.0013
0.0010
0.0006
0.0006
0.0005
0.0006
0.0006
0.0006
0.0013
0.0010
0.0091
0.0013

0.0016
0.0013
0.0021
0.0009
0.0008
0.0011
0.0007
0.0010
0.0006
0.0008
0.0014
0.0014
0.0007
0.0009
0.0007
0.0009
0.0007
0.0006
0.0006
0.0012
0.0014
0.0009
0.0008
0.0008
0.0008
0.0010
0.0008
0.0017
0.0010
0.0008
0.0008
0.0072
0.0017
0.0007
0.0008
0.0009
0.0007
0.0016
0.0016
0.0019
0.0009
0.0024
0.0012
0.0009
0.0008
0.0010

0.0052
0.0028
0.0027
0.0025
0.0031
0.0050
0.0026
0.0018
0.0014
0.0028
0.0010
0.0010
0.0010
0.0013
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Sample, grain, spot

Radiogenic ratios

Ages (Ma)

206 pb/238 U +

207 pb/235 U +

207 pb/ZOB Pb +

206pb/238U +

207 pb/235 U +

207 pb/ZOB Pb +

% Discordant

5.2 0.1569 0.0021 2.5767 0.0521 0.1191 0.0024 940 12 1294 15 1943 36 52

53 0.0296 0.0004 0.9200 0.0120 0.2253 0.0028 188 2 662 6 3019 20 94

5.4 0.0598 0.0007 0.7735 0.0105 0.0939 0.0012 374 4 582 6 1506 24 75

6.1 0.0749 0.0009 0.8610 0.0158 0.0833 0.0015 466 6 631 9 1277 35 64

6.2 0.0781 0.0009 0.6544 0.0090 0.0608 0.0008 485 5 511 6 630 27 23

6.3 0.0728 0.0009 1.6321 0.0262 0.1626 0.0026 453 6 983 10 2483 27 82

7.1 0.0546 0.0006 0.4196 0.0059 0.0558 0.0007 342 4 356 4 443 29 23

7.2 0.0474 0.0006 0.3629 0.0049  0.0555 0.0007 299 3 314 4 433 27 31

7.3 0.0474 0.0006 0.3424 0.0048 0.0524 0.0007 298 3 299 4 303 29 2

8.1 0.0466 0.0005 0.3390 0.0046  0.0528 0.0007 293 3 296 4 320 29 8

8.2 0.0459 0.0006  0.9677 0.0134 0.1529 0.0020 289 3 687 7 2379 22 88

8.3 0.0424 0.0005 0.3057 0.0049 0.0523 0.0008 268 3 271 4 299 35 10

9.1 0.0546 0.0007 0.5953 0.0087 0.0791 0.0011 342 4 474 6 1176 27 71

9.2 0.0511 0.0006 0.4570 0.0068  0.0649 0.0009 321 4 382 5 772 29 58
10.1 0.0375 0.0005 0.4558 0.0072  0.0881 0.0014 237 3 381 5 1385 29 83
10.2 0.0433 0.0005 0.7383 0.0115 0.1237 0.0019 273 3 561 7 2010 27 86
10.3 0.0505 0.0006  0.5908 0.0088  0.0849 0.0012 317 4 471 6 1314 27 76
11.1 0.3732 0.0043  7.4603 0.0951 0.1450 0.0017 2044 20 2168 11 2288 20 11
11.2 0.0339 0.0004 2.5929 0.0322  0.5554 0.0064 215 2 1299 9 4395 17 95
121 0.0769 0.0009 1.0164 0.0152  0.0958 0.0014 478 6 712 8 1544 27 69
13.1 0.1081 0.0013  1.4865 0.0198 0.0997 0.0012 662 7 925 8 1618 23 59
13.2 0.0594 0.0007 1.1768 0.0180 0.1436 0.0022 372 4 790 8 2271 26 84
14.1 0.1102 0.0013  1.5572 0.0208 0.1025 0.0013 674 7 953 8 1670 23 60
14.2 0.1829 0.0021  3.0641 0.0405 0.1215 0.0015 1083 12 1424 10 1978 22 45
143 0.0680 0.0008 1.0979 0.0148 0.1171 0.0015 424 5 752 7 1912 23 78
15.1 0.0766 0.0010 1.1653 0.0208 0.1104 0.0020 476 6 784 10 1806 32 74
15.2 0.0819 0.0010 0.7263 0.0131 0.0643 0.0011 508 6 554 8 752 37 32
15.3 0.0834 0.0011  2.2029 0.0355 0.1915 0.0031 517 6 1182 11 2755 26 81
16.1 0.0798 0.0010 0.7058 0.0119 0.0641 0.0011 495 6 542 7 745 34 34
16.2 0.0832 0.0010  0.6940 0.0121  0.0605 0.0010 515 6 535 7 621 37 17
171 0.0462 0.0005 0.3705 0.0051  0.0582 0.0008 291 3 320 4 535 29 46
18.1 0.2520 0.0029 4.3901 0.0579 0.1264 0.0016 1449 15 1711 11 2048 22 29
18.2 0.2511 0.0030 4.7651 0.0659 0.1376 0.0018 1444 15 1779 12 2198 23 34

Table 9
Monazite U-Th-Pb isotopic data. All errors are at 10.
Sample, grain, spot Radiogenic ratios
206Pb/238U + 207Pb/235U + 207 pb/206 Pb + 208 pb/ZBZTh +
GUI14 - Monazite LA-ICPMS
1.1 0.04685 0.00061 0.33741 0.00608 0.05225 0.00090 0.01480 0.00017
2.1 0.04774 0.00062 0.34028 0.00634 0.05171 0.00092 0.01524 0.00018
22 0.04896 0.00063 0.34248 0.00609 0.05074 0.00086 0.01545 0.00018
2.3 0.03142 0.00058 0.38048 0.01470 0.08784 0.00354 0.00872 0.00012
3.1 0.04935 0.00063 0.34600 0.00595 0.05086 0.00082 0.01567 0.00018
32 0.04854 0.00062 0.34044 0.00582 0.05088 0.00082 0.01547 0.00018
33 0.05022 0.00065 0.34890 0.00615 0.05040 0.00084 0.01551 0.00018
34 0.05221 0.00068 0.37958 0.00717 0.05274 0.00096 0.01567 0.00018
4.1 0.04701 0.00070 0.35319 0.01075 0.05450 0.00167 0.01489 0.00017
4.2 0.03318 0.00049 0.29912 0.00861 0.06539 0.00190 0.01126 0.00013
5.1 0.04979 0.00065 0.34586 0.00639 0.05039 0.00089 0.01570 0.00024
52 0.04787 0.00062 0.33551 0.00637 0.05085 0.00093 0.01587 0.00024
Sample, grain, spot Ages (Ma) % Discordant
206pp 238 + 207pp 235y + 207ppy 206 ppy + 208pp232Th +

GUI14 - Monazite LA-ICPMS
1.1 295 4 295 5 296 5 297 3 0
2.1 301 4 297 6 273 5 306 4 10
2.2 308 4 299 5 229 4 310 4 35
23 199 4 327 13 1379 56 175 2 86
3.1 311 4 302 5 234 4 314 4 32
3.2 306 4 298 5 235 4 310 4 30
33 316 4 304 5 213 4 311 4 48
34 328 4 327 6 318 6 314 4 3
4.1 296 4 307 9 392 12 299 3 24
4.2 210 3 266 8 787 23 226 3 73
5.1 313 4 302 6 213 4 315 5 47
5.2 301 4 294 6 234 4 318 5 29
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Fig. 6. REE patterns of the studied samples compared to that of their assumed protolith. (a) ELL site. Protolith REE patterns are the “Pluguffan-Landudec” data of Bernard-
Griffiths et al. (1985) and the “FB4592" sample of Béchennec et al. (2001); (b) GUI site. Protolith REE patterns are the “Pontivy-Rostrenen” data of Bernard-Griffiths et al.
(1985) and the “FB6308” sample of Béchennec et al. (2006); (c) CAL site. Protolith REE pattern is the “FB5663” sample of Béchennec et al. (2006); (d) POU site; (e) PLU site.
Protolith REE patterns are the “Lizio granite” data of Tartése and Boulvais (2010). All the REE contents have been normalized to the chondritic values of Evensen et al. (1978).

that of the protolith and the second showing very LREE-depleted
patterns (Fig. 6a).

Most of the elementary contents are typical of peraluminous
granites (e.g. Tartése and Boulvais, 2010) but some of them show
peculiar evolutions (Table 6). In the highly deformed GUI15 sample,
Na, 0 and KO are very high and low, respectively, likely reflecting
albitization of K-Feldspar by K-Na exchange. This process may have
also leached out alkali metals such as Rb and Cs, Zn, and brought
Cr into the system. For the ELL and GUI sites, arsenic shows a wide
range of content (3.1-62.3 ppm and 4.1-21.6 ppm, respectively).
Also, for the ELL site, U, which is incompatible during magmatic
differentiation, is enriched in the evolved sample ELL11 (24.1 ppm)
whereas its concentration is very low in the other evolved sample
ELL10 (5.6 ppm). For the ELL and PLU sites, Sn also shows variable
contents (19-109 ppm and 17-50 ppm, respectively).

4.4. Stable isotope characterization
Stable isotope analyses have been performed on both whole rock

samples and mineral separates of quartz, feldspar and muscovite,
in order to get information on the fluid regime during deforma-

132

tion, especially to test the potential influx of externally derived
fluids. It is important to note that the analyzed muscovite grains
are porphyroclasts-type in terms of size and shape. Results are
presented in Table 7.

4.4.1. Whole rocks

The oxygen isotope composition of mylonites vary widely from
high 8180 values near 12-13%., comparable with the peraluminous
leucogranite 8180 values found along the SASZ (Bernard-Griffiths
et al., 1985; Tartése and Boulvais, 2010), down to extremely low
values of 1.7%. (Sample GUI14; Fig. 7). GUI12, GUI13, CAL and PLU
samples (8180=10.3-12.9%.) are “high-180 granites” according to
Taylor’s classification (Taylor, 1978) which likely formed by partial
melting of high-180 metasedimentary sources. POU samples have
a mean 8'80 value of 9.1+ 0.4%. and fall within the “normal-180
granites” category of Taylor (1978). They were likely formed by
partial melting and/or contamination with crust components con-
taining a significant fraction of sedimentary and/or volcanic rocks
(Taylor, 1978). In other words, 3180 data suggest that POU sam-
ples, and to a lesser extent the CAL ones, are less peraluminous
than PLU and GUI samples. This is consistent with whole rock geo-



16 R. Tartése et al. / Journal of Geodynamics xxx (2011) XXx—xXX

® @& O

et ) € --

41 [ L

B cu
[ cau
_ 34 [P
2 | []Jprou
§
=z
21
14
0 — L .

-2 0 2 4 6 8 10 12 14
5180 (%0 SMOW)

Fig. 7. Histogram showing whole rock 8!80 values of the studied samples. Intervals
and corresponding numbers correspond to Taylor’s classification of granitic rocks
(Taylor, 1978) as follows: 1=1low-'80 granites; 2 =normal-'80 granites, with a sub-
division separating the granites mostly formed by differentiation of basic magmas
(2a) from those formed by partial melting of mostly metasedimentary sources (2b);
3=high-80 granites.

chemical data (Fig. 5). ELL samples (3180=5.2-7.1%.) mostly fall
in the “low-180 granites” of Taylor (1978) which can be formed
by melting or exchange with already '80-depleted rocks or by late
magmatic alteration and subsolidus exchange with low-180 flu-
ids (Taylor, 1978). As ELL samples have geochemical characteristics
of evolved peraluminous rocks, their low 880 values likely result
from interaction with a low-180 fluid. GUI15 has a 8180 value of
7.8%oand should be considered as a “normal-180 granite”. However,
its geochemical characteristics are very similar to those of GUI12
and GUI13 and typical of evolved peraluminous granites (Table 6).
As for ELL samples, their low 880 value is thus likely related to
interaction with a low-180 fluid. Finally, the sample GUI14 has an
extremely low 880 value of 1.7%.. Even considering the metasedi-
mentary nature of this sample, such a value is the indubitable sign
of aninteraction with a very low-180 fluid derived from the surface.

4.4.2. Mineral separates

Muscovite and feldspar separates in sample PLU14 have 8180
values of 11.1 and 12.0%., respectively. This yields an apparent
temperature of equilibration of 630 °C (using fractionation factors
of Zheng (1993) for Qz-Fsp pairs and those of Bottinga and Javoy
(1975) for the pair Qz-Ms) which corresponds to a high tempera-
ture isotopic equilibrium consistent with the preservation of Fsp
and Ms original magmatic signature. In POU site, quartz separates
have 8180 values slightly above their respective whole rock values,
which is expected when granitic isotopic equilibrium is maintained
among minerals. For the ELL site, where interaction with alow 8180
fluid is documented by whole rock values, isotopic disequilibrium
between minerals is evident: muscovite grains have higher 8180
values than quartz grains, when theoretical calculation expects the
opposite (e.g. Bottinga and Javoy, 1975). The most likely explana-
tion for such an isotopic inversion is that, whereas both quartz and
muscovite have seen their 8180 value lowered from their original
elevated magmatic value during alteration, the degree of muscovite

resetting is lower than it was for quartz, because dynamic recrystal-
lization of this latter mineral enhanced stable isotope equilibration
with fluids. Actually, the chemical composition of muscovite grains
is intermediate between the magmatic and hydrothermal fields in
the Mg-Na-Ti diagram (Fig. 4). This is consistent with the idea
that muscovite has preserved some memory of its original isotopic
magmatic signature.

For the ELL site, our data set allows us to get a first order estimate
of the O isotope composition of the fluid with which rocks have
interacted. Petrographic observations showed that chlorite occurs
bothin alteration patches with carbonates and in crosscutting veins
associated with quartz, suggesting that they are in isotopic equi-
librium. In ELLO8, the temperature calculated using the chlorite
thermometer is 227 °C (Table 4). Considering an extreme case of
large fluid/rock ratios where rocks have been isotopically buffered
by fluid, and using the silicate-water fractionation factors of Zheng
(1993), we can calculate a $180 for the water in equilibrium with
quartz ranging between —4.4 and —3.9%. and with feldspar near
—0.8%. (calculation with muscovite is meaningless as this mineral
preserved partly its original isotopic signature). Moreover, if the
fluid/rock ratio was actually lower, the estimated 8'80 value of
the fluid would have been even more negative. So this range of
low 8180 values for the fluid between —4%. and —1%. indicates the
involvement of meteoric waters.

The O isotope compositions of carbonates from ELL (siderite)
and POU (dolomite) sites are 10.3-13.5%. and 20.7%., respectively.
Calcitic samples from Pinel (2008) were also analyzed for compar-
ison (Table 7, see location of AVE in Fig. 1). In these samples, the
range of 8180 values for disseminated carbonate covers the whole
range between the ELL and POU end-members (13.6-21.8%.), and is
extended to 25.5%. in a crosscutting calcite vein (sample AVE-vein,
Table 7). The variability of §180 values likely reflects crystallization
atvariable temperatures and/or fluid-rock ratios. For ELL, consider-
ing the fluid in equilibrium with Qz and Fsp (8180 = —4%, to —1%.),
we can calculate a temperature of siderite crystallization between
120 and 190°C (fractionation factors of Zheng, 1999). The high 8180
value of POU22 dolomite indicates crystallization at lower temper-
ature, near 60-75 °C (using 8180 of the fluid between —4%. and —1%.
and the fractionation factors of Zheng, 1999). Finally, if calcite from
AVE site may well have crystallized over the entire temperature
range, the late calcite vein with a 8180 of 25.5%. extends the record
to minimum values of 30-45 °C (using 8180 of the fluid between
—4%. and —1%. and the fractionation factors of Zheng, 1999). These
temperatures, if crudely defined, are nevertheless consistent with
the textural observation that shows that carbonates developed late
in the rock matrix.

The Cisotope compositions of the various carbonates are almost
constant between —8.6%. and —11.2%,., corresponding to an unspe-
cific mean crustal C isotope composition where potential C sources
are numerous. As for O isotopes, we can estimate 8!3C values of
the CO, component from which the different carbonate phases
precipitated and using temperatures calculated above (fractiona-
tion factors of Carothers et al., 1988, corrected by Jimenez-Lopez
and Romanek, 2004, for siderite and of Ohmoto and Rye, 1979,
for dolomite and calcite). These 8!3C values range between —19%.
and —3%., showing that crustal sources with variable C iso-
tope compositions (organic matter-derived, atmospheric-derived,
carbonate-derived), and mixing of them, have been sampled from
site to site.

4.5. U-Th-Pb dating

U-Th-Pb dating has been undertaken on samples ELLO8, ELLO9
and GUI14 as these three samples show strong evidence of mete-
oric water infiltration, in an attempt to date this meteoric water
influx within the SASZ. Some images of the dated monazite and zir-
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Fig. 8. Selected images of grains dated in this study. Dotted circles indicate the location of analyses. Only dates that are >90% concordant have been reported. (a-d) Monazite
grains (BSE images). Boxes indicate the analysis number and the corresponding 2% Pb/?3°U age with its 1o uncertainty. Scale bars represent 20 pm. (e-h) Zircon grains (CL
images). Boxes indicate the analysis number and the corresponding 2°6Pb/?38U age with its 1o uncertainty. Scale bars represent 100 pm.

con grains are presented in Fig. 8. Results are presented in Table 8
(zircon data) and Table 9 (monazite data) and in Fig. 9.

4.5.1. Zircon

Most of the zircon grains analyzed are prismatic with elongated
shapes, but some grains display more rounded shapes (Fig. 8e-h).
CL images of prismatic zircons usually display a well-expressed
oscillatory magmatic zoning (Fig. 8f and g) whereas rounded zircon
show more patchy zoning (Fig. 8e and h).

In sample GUI14, the majority of the zircon analyses are concor-
dant to sub-concordant in the Tera-Wasserburg diagram (Fig. 9a,
n=283). The oldest data plots around 2200 Ma, then two analy-
ses plot around 1900 Ma, one around 1000 Ma, six are clustered
around 700-800 Ma, a large group plots around 600 Ma and finally
another group lies around ca. 320-300 Ma. This large time span of
sub-concordant analyses is in good agreement with the metasedi-
mentary nature of the sample GUI14 protolith, where inheritance
is a commonly observed phenomenon (Ducassou, 2010). On the
contrary, most of the analyses performed on zircon grains from
two of the ELL samples (ELLO8 and ELL09) are discordant (Fig. 9b,
n=91), reflecting a complex mixture of common Pb contamination
and/or Pb loss. The oldest sub-concordant dates are again around
2200Ma. In Fig. 9c¢, data that are less than 10% discordant have
been plotted for both ELL and GUI14 samples. It shows that only
6 analyses from ELL samples are less than 10% discordant. As we
are interested in the Variscan history of the region, we will focus
only on the Carboniferous data (Inset in Fig. 9c). Data from both
ELL and GUI14 samples plot mostly between 320 and 300 Ma, with
two younger dates around 280 and 270 Ma. The interpretation of
these two younger dates is not straightforward but because vari-
able degrees of Pb loss are evident for most of the zircon grains,
we consider that their position in the diagram is probably linked
to a slight Pb loss leading to an “apparent” sub-concordant posi-
tion. This is reinforced by the fact that these two points do not
give the same age within error. Consequently we consider that the
date around 270-280 Ma is meaningless. In a probability plot dia-
gram (Fig. 9d), zircon 206pPb /238U dates from GUI14 define two main
peaks at 313+ 3 (20, n=6) and 299 + 4 Ma (20, n=4), respectively.
The few zircon 206Pb/238U dates from the ELL samples define a
major peak at 296 +-4 Ma (20, n=3), identical to the youngest peak
defined by the zircon from GUI14.

4.5.2. Monazite

A few monazite grains were identified in the studied GUI14
thin section. No monazite grains have been isolated from the
ELL samples. BSE images (Fig. 8a-d) show that monazite grains
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display dissolution-precipitation textures. Monazite grains are sur-
rounded by a darker corona of a newly crystallized mineral phase,
which is a Th- and LREE-rich apatite. Fig. 8b shows micron-scale
bright monazite remnants within this large neo-crystallized apatite
corona. It also displays dissolution features along the monazite
grain. The large grain in Fig. 8d shows a fracture in its upper part
filled with apatite. In this fracture, a micron scale thorianite grain
has also been found. Such textural features have undoubtedly been
formed during a hydrothermal event. Monazite transformation into
assemblages of apatite + thorianite requires that fluids brought Ca
and leached out some of the LREE hosted in monazite. Boulvais
etal. (2007)reported a similar monazite destabilization in Variscan
albitized Pyrenean granites.

Twelve U-Pb analyses were realized in the studied thin sec-
tion from sample GUI14. One concordant analysis yields a date of
327 +£7Ma and two analyses are largely discordant (Fig. 9e). The
nine remaining analyses cluster around 300 Ma, but it is not pos-
sible to compute a concordia age (as of Ludwig, 1998) because
six of them are slightly reverse discordant. This phenomenon is
well known in monazite, and reflects 206Pb excess due to 239Th
excess acquired during monazite crystallization (Schdrer, 1984).
The 207Pb/235U ratios are not affected by this phenomenon, and
were therefore favored to compute a density probability diagram
(Fig. 9f) where monazite 297Pb/23>U dates define a single peak at
299 +4Ma (20, n=9). 208Pb/232Th dates are slightly older than
U-Pb dates (Table 9). Two hypotheses could explain this feature: (1)
there is a problem in the standard used, as the assumed 208Pb/232Th
ratio is calculated using the known U-Pb age. If, for some reason,
the real 298Pb/232Th ratio in the standard differs from the calcu-
lated one, this difference will be propagated to our samples. This
lack of well-characterized monazite standard in terms of Th-Pb
ages is clearly a problem as pointed out by Spear et al. (2009). (2)
The 298Pb/232Th ratio of the standard used is correct. In this case,
there is a clear difference in the behavior of the U-Pb and Th-Pb iso-
topic systems in GUI14 sample. At this stage, we cannot favor any of
these two hypotheses, but resolution would require an appropriate
Th-Pb standard.

4.5.3. Interpretation

Textural observations show that monazite grains have been
affected by a fluid-assisted dissolution-precipitation process,
which led to neocrystallization of apatite and micron scale tho-
rianite grains around the monazite grains. Monazite dates define
a single peak in the density probability diagram at 299 4+4 Ma. As
monazite is highly sensitive to fluid circulation (e.g. Ayers et al.,
2002; Bosse et al., 2009; Poujol et al., 2010), this age very likely
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dates the hydrothermal alteration. It is tempting to interpret this
event as the meteoric water infiltration in the SASZ, considering
the extremely low 880 value found in sample GUI14. Coupled ion
probe in situ 180 and U-Th-Pb analyses of monazite grains would
allow confirming this interpretation, but it is currently hampered
by the lack of an appropriate monazite 8180 standard.

Zircon U-Pb data are more scattered. In both GUI14 and ELL
samples, a large proportion of the data are older than 330 Ma,
which reflects inheritance. If we focus on the Variscan dates, zir-
con 206pp238 dates from the sample GUI14 define two dates
in the density probability diagram at 313 +3 Ma and 299 +4 Ma
respectively. The latter date is identical to the age of hydrothermal
alteration recorded by the monazite grains. As a result, we con-
sider that this zircon age of ca. 300 Ma relates to the hydrothermal
meteoric event, and we interpret the older date of 313 + 3 Ma as the
age of partial melting of this paragneissic sample. In ELL samples,
almost all the U-Pb data are largely discordant. This may be related
to a strong hydrothermal event that caused common Pb contami-
nation and/or Pb loss. Three zircon 206Pb/238U dates define a peak
in the density probability diagram at 296 + 4 Ma which is likely the
age of the hydrothermal meteoric event. Considering that this age
is identical within error to the ages found on both monazite and
zircon in sample GUI14, and that §!80 values of ELL samples also
show that they have interacted with low 8180 meteoric water, we
conclude that meteoric water infiltration occurred on a regional
scale at the same time ca. 300 Ma ago along the SASZ.

5. Discussion
5.1. Fluid circulation associated with deformation

Fluid circulation associated with deformation and myloniti-
zation has first-order consequences on rheological properties of
rocks, on deformation mechanisms, on mass transfers, as well as,
in some cases, on ore formation. In the South Armorican Shear Zone,
we have shown that deformation occurred at different conditions,
with mylonitization within the biotite stability field, hydrother-
mal brecciation with stabilization of chlorite + quartz + carbonate
at greenschist conditions and low-temperature cataclasis. There is
a conjunction of arguments (textural observations, mineral compo-
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sition, geochemical characteristics, isotopic signature) which show
that mylonites of the SASZ have interacted with fluids during the
different stages of deformation. Some mylonites display elevated
8180 values, between 9 and 13%.. These are the classical signa-
tures of the granites encountered in the region (Bernard-Griffiths
et al., 1985; Tartése and Boulvais, 2010). This shows that even in
highly strained rocks, 180 values are most of the time buffered by
the protolith or country-rocks. On the other hand, some mylonites
have low 880 values (<7%.), which were acquired during interac-
tion with surface-derived low 8180 meteoric fluids. In addition, late
carbonates have isotopic compositions compatible with a precipi-
tation from such meteoric fluids at a lower temperature.

5.2. Element mobility

Fluid circulation has introduced element mobility within the
SASZ mylonites. Some arguments can be drawn from the REE pat-
terns displayed in Fig. 6 where several behaviors are observed.
For the ELL site, two samples (ELL11 and ELL10) show very low
LREE contents. This may be explained by monazite fractionation
during magmatic differentiation. Accordingly, their Th content is
extremely low (1.8-2.2 ppm, Table 6). These two samples are highly
differentiated and likely interacted with an exsolved magmatic
water phase as suggested by their enrichment in Be and Sn, two
elements typically enriched in magmatic fluids (e.g. Forster et al.,
1999; Kamenetsky and Kamenetsky, 2010; Tartése and Boulvais,
2010). In the CAL group, CAL17 and CAL18 samples display high
LREE enrichment and LREE/HREE fractionation with (La/Yb)y ratios
of 130 and 92, respectively (Table 6). This likely indicates an
enrichment in a LREE-rich phase such as monazite, either during
the magmatic evolution or during fluid-rock interaction. Indeed,
numerous monazite grains have been observed in thin sections
(Fig. 3g). Moreover, numerous zircon grains can be observed, which
is consistent with their high Zr and Hf content. Globally, the REE
behavior is different in each sampling site, but the shapes of the REE
patterns are often very similar to that of the granites. This suggests
limited mobility of REE under strain and associated metasomatism
in most of the studied samples.

Mass transfers and element mobility at the scale of the sam-
pling sites can be quantified using isocon diagrams (Grant, 1986), in
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which the elementary concentrations of a deformed rock are plot-
ted against the contents of its protolith (Fig. 10). As mass changes
may occur during deformation and metasomatism, immobile ele-
ments have to be identified to assess if a mobile element has been
added or leached out during metasomatism. The less mobile ele-
ments in deforming granitic rocks include Al, Ti, P, Ga, Zr, Hf, Nb
and Ta (Grant, 1986; Marquer and Burkhard, 1992; Rolland et al.,
2003; Streit and Cox, 1998) because these elements are less soluble
in aqueous fluids (Railsback, 2003). Here, all the studied samples
are deformed. Nevertheless, our sampling enables us to clearly dif-
ferentiate the least deformed protoliths from their highly strained
counterparts in many sites (GUI, CAL, PLU, POU). For these four sites,
only two meaningful isocon plots may be drawn (GUI, PLU; Fig. 10).
For the other sites, isocons can be fitted to a maximum of 3 out
of the 7 immobile elements listed above. The relative mobility or
immobility of elements depends on various parameters such as the
fluid composition and the P-T conditions during alteration. Specific
conditions in these samples may explain the lack of correlation for
some of the elements. In Fig. 10, the calculated isocons for GUI and
PLU sites are well defined as demonstrated by the good correlation
coefficients (R2=0.95 and 0.96, respectively), and are surrounded
by two dashed lines that correspond to the error envelope. These
lines have been drawn by hand through the assumed immobile ele-
ments showing the largest deviation from the isocon. GUI and PLU
mylonites show opposite behaviors: at GUI site, the isocon has a
slope lower than 1 (higher than 1 for PLU), which indicates that
immobile elements are diluted in the deformed rock (concentrated
for PLU) and thus that a net mass gain occurred (mass loss for PLU).
Resulting mass changes are calculated using the inverse of the slope
and correspond to a gain of 26% (total range =2-37%) for GUI and a
loss of 24% (total range = 12-31%) for PLU. There is no general rule
for the behavior of the individual elements displayed in the isocon
plots (Fig. 10): some elements are enriched in both sites (W, Be),
depleted in both sites (Pb), gained in one site and lost in the other
(As, Sn, Cr, La, K, Rb), gained only in one site (U, Na, Yb in GUI) and
lost in the other (Ba in GUI, Si in PLU). Moreover, the absolute varia-
tions of some of the elements are a function of the chosen protolith.
For example at GUI site, replacing GUI12 by GUI13 for the protolith
would result in the opposite behavior for As, which is enriched in
GUI15 compared to GUI13.In fact at GUI site, As is strongly enriched
in the less deformed GUI12 sample.

Nevertheless, two interesting features can be pointed out. First,
the extreme depletion of silica in PLU25 shows that this element
can be leached out during mylonite metasomatism. Here, silica
leaching is observed only at PLU site. However, it is likely that a sim-
ilar process occurred elsewhere along the hundreds of kilometers
of mylonitized rocks comprising the SASZ. Silica leaching during
mylonitization constitutes a potential source for some of the Si now
found crystallized in giant quartz veins recognized throughout the
area (Lemarchand et al,, 2011). Second, most of the mobile trace
elements in our examples are also found mineralized in diverse ore
type deposits in the Central Armorican domain. Arsenic, for exam-
ple, is typical of some polymetallic ore deposits, and is associated
with massive sulfidation stages (e.g. Gloaguen et al., 2007). At ELL
site, U also seems to have been mobilized by fluids, its concentration
ranging from 6 to 24 ppm in two samples having the same degree
of magmatic differentiation (Table 6). At ELL and PLU sites, Sn is
another element showing large ranges of contents (19-109 ppm at
ELL, 17-50 ppm at PLU). Interestingly, the largest Sn ore deposit in
the region is located just a couple of kilometers to the north-east of
the PLU site (La Villeder deposit, along the north-eastern edge of the
Lizio granite). Geochemical data shows that remobilization of ele-
ments by fluid circulation in crustal drains is a likely major feature
for ore-forming processes. Metasomatism associated with myloni-
tization along the SASZ must therefore be taken into account when
considering metal budgets in the Armorican metallogenic province.
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Fig.11. Conceptual temperature-time (T-t) plot summarizing the main characteris-
tics of the mylonites of the South Armorican Shear Zone. Available geochronological
data on the south Armorican migmatitic unit are given for comparison. Mineral
abbreviations are from Whitney and Evans (2010). Hbl and Ms 4°Ar/39Ar data are
from Brown and Dallmeyer (1996), Ap fission track ages are from Carpena et al.
(1979), and Mnz 2°7Pb/2%6Pb and Bt Rb/Sr data are from Peucat (1983).

5.3. Chronology of events

U-Pb data provide absolute temporal constraints on mag-
matism, deformation and fluid circulation. In the studied
ultramylonitized and partially melted GUI14 paragneiss sample,
the zircon 206Pb/238U dates define an age of 313 +3 Ma that we
interpretas the age of partial melting. Similar ages for a partial melt-
ing episode in the Variscan orogen have been reported elsewhere,
for example south of the SASZ in migmatitic units and anatectic
granites where partial melting occurred around 320 Ma (Peucat,
1983; Turrillot, 2010; Turrillot et al., 2009), and in the neighbor-
ing French Massif Central for which Gébelin et al. (2009) reported
precise zircon and monazite U-Pb ages of ca. 315Ma for the
migmatization in the Limousin area. This is also the emplacement
age of two peraluminous leucogranites along the SASZ (Lizio and
Questembert; Tartése et al., 2011). In the sample GUI14, another
peak in the probability diagram is defined at 299 4+4 Ma, which is
identical to the age of 299 +4 Ma found for the monazite. Based
on the dissolution-precipitation features displayed by monazite
grains on the one hand, and on the extremely low 8180 value of
this sample on the other hand, we interpret this age as the time
when meteoric water infiltration occurred within the SASZ. This
same event has also been recorded, but to a lesser extent, in two
ELL samples which display a peak at 296 -+ 4 Ma and low 8180 values
of 5.5-5.8%.. These two events are reported in Fig. 11 where they
appear to be in a good agreement with the existing geochronologi-
cal data obtained on metamorphic units from the South Armorican
domain (Brown and Dallmeyer, 1996; Carpena et al., 1979; Peucat,
1983; Turrillot, 2010; Turrillot et al., 2009).

Mylonitization of sample GUI14 must have occurred (or con-
tinued if it started earlier) after the migmatization stage as the
leucocratic layers (leucosomes) are deformed. Because deforma-
tion increases the permeability parallel to the deformed planes, we
infer that meteoric fluid infiltration likely occurred during or just
after the deformation of the sample. Actually, at this stage, we can-
not rule out the possibility that meteoric alteration occurred before
metamorphism and partial melting and that the meteoric isotopic
signature was preserved throughout the metamorphic cycle. In that
case, the U-Pb isotopic resetting that we actually observe must be
associated with another fluid-rock interaction, but under very low
fluid/rock ratios during which the rock would have preserved its
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original, 180-depleted signature. Clearly, we favor synchronicity
between deformation and meteoric infiltration.

Disseminated carbonate precipitation occurred at low temper-
atures from ca. 190 °C down to around 60 °C. As a whole, mylonites
record a continuum of deformation from high temperature duc-
tile shearing in the biotite stability field (T> ca. 400°C) down to
low greenschist conditions during which cataclasis and hydraulic
brecciation occurred (T=150-250°C). During high temperature
shearing, fluids may have interacted with rocks and mobilized some
elements, but this was not recorded by the O isotope composition
of mylonites (e.g. CAL, PLU), suggesting either low fluid/rock ratios
or a crustal origin for the fluid. Infiltration of meteoric water, well
recorded in the westernmost ELL and GUI sites, probably occurred
late in the history, during lower greenschist conditions around
300 Ma. Exhumation of lower crustal units in the South Armori-
can domain around 300 Ma (e.g. Gapais et al., 1993; Brown and
Dallmeyer, 1996) likely provided the necessary heat to sustain
large scale convective hydrothermal systems of meteoric water
infiltration and upward return to the surface associated with
kilometer-scale quartz veins formation (Lemarchand et al., 2011).
The latest feature recorded in mylonites is carbonate precipitation
in cross-cutting veins around 30-45°C, at sub-surface conditions.

6. Conclusion

Mylonites of the South Armorican Shear Zone acted as a drain
for fluid circulation during deformation. Fluid flow was localized
in mylonites because of the enhanced permeability acquired dur-
ing deformation. Various types of fluids may have been involved,
from unspecific local crustal fluids buffered by the rocks to surface-
derived meteoric water, the latter being evidenced by highly
180 depleted infiltrated rocks. Geochronological constraints show
that the whole history recorded by the mylonites, from high
temperature partial melting and mylonitization down to low tem-
perature cataclasis, brecciation and carbonation, occurred between
ca. 315Ma and 300 Ma. Metasomatism associated with deforma-
tion led to important element mobility, notably for elements found
in regionally known ore deposits such as As or Sn for example.
Metasomatic granitic mylonites have thus to be considered as
potential sources and even sinks for base metal ore deposits.
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Version francaise abregée

Nous avons réalisé une étude pétro-géochimique détaillée des mylonites qui
matérialisent le Cisaillement Sud Armoricain, ou 1I’on montre que pour beaucoup d’entre
elles, les caractéristiques pétro-géochimiques des mylonites portent la trace d’interaction avec
des fluides synchrone de la déformation.

Les roches mylonitisées dérivent essentiellement de granites peralumineux. Ces roches
enregistrent un continuum de déformation depuis une déformation ductile de haute
température, dans le champ de stabilité de la biotite (> 400°C), jusqu’a des déformations
typiques du facies des schistes verts de bas grade (cataclase, bréchification) durant lesquelles
se développe souvent une carbonatation. Les datations U-Pb sur zircon et monazite que nous
avons effectuées sur certains échantillons contraignent la durée de ce continuum de
déformation a environ 15 Ma, entre 315 et 300 Ma.

Les circulations de fluides sont bien documentées par les observations pétrographiques
(cristallisation de chlorite et de carbonate), la composition des minéraux, la mobilité de
certains ¢léments (As, Sn ou U par exemple) et la composition isotopique de I’oxygene et du
carbone des roches infiltrées.

La déformation ductile de haute température ne semble pas accompagnée d’une
modification de la composition isotopique de 1’oxygene, ce qui suppose des rapports
fluide/roche faibles et/ou la circulation de fluides crustaux ayant une composition isotopique
proche de celle des roches. Les mylonites affectées par une déformation froide montre en
revanche une forte diminution de leur 8**0 qui implique Iinfiltration d’eau météorique & bas
§'%0.

La chaleur nécessaire a 1’établissement a la fin du Carbonifére de boucles convectives
de circulation de fluides, depuis la surface, dans la crolte a pu étre fournie par 1I’exhumation
des unités de crodte profonde au Sud du Cisaillement Sud Armoricain.

Les roches intensément déformées le long du Cisaillement Sud Armoricain ont donc
constitué un drain perméable a la circulation de fluides. La métasomatose qui a accompagné
la déformation a provoqué des mobilités d’éléments que 1’on retrouve par ailleurs minéralisés
dans la région (As a Saint-Aubin-des-Chateaux ou Sn a La Villeder, par exemple ; voir
chapitre 8). Dans un systeme métallogénique regional, ces zones métasomatiques pourraient

ainsi constituer des sources et/ou des puits, selon 1’endroit considéré.
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Geochemical evidences for the leaching of million tons of uranium
by hydrothermal alteration of leucogranites: A case study in the

Armorican Massif, France.
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Abstract

The Questembert peraluminous leucogranite, located along the South Armorican Shear Zone
in the Variscan Armorican Massif (France), displays anomalously low uranium contents
compared to similar Variscan leucogranites. A detailed oxygen isotope characterization shows
that it has undergone a pervasive sub-solidus hydrothermal alteration. Meteoric water was
involved in this hydrothermal event and caused a decrease of the feldspar &'®0 values. This
oxidizing water was also responsible for uranium leaching from the Questembert granite at
depth, probably due to uraninite destabilization. A conservative mass-balance calculation
performed at the scale of the intrusion suggests that more than 1.3 million tons of uranium
have been leached during the hydrothermal alteration of the Questembert granite. Most of this
uranium has not been subsequently precipitated and therefore did not form any major ore
deposits locally. Rather, it may have been trapped in late Carboniferous intramontaneous

basins and disseminated on large areas. This study shows that hydrothermal alteration of

% Cet article a été soumis le 21 juillet 2011 & Geochimica et Cosmochimica Acta et rejeté le 07 septembre 2011.
Il est actuellement en cours de ré-écriture en vue de le soumettre a Mineralium Deposita.
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granitic intrusion is able to liberate large amount of uranium and can consequently represent a

major source for uranium ore deposits.

Keywords: Hydrothermal alteration; Leucogranite; Oxygen isotopes; Uranium leaching

1. Introduction

A metallogenic system requires the conjugated presence of a source, a transport
medium and a sink. If numerous studies have been dedicated to the characterization of
uranium ore-forming processes (e.g. Poty et al., 1986; Lehmann, 2008 and references therein),
detailed studies on the potential sources and quantification of the amount of uranium possibly
liberated from them remain scarce (e.g. Barbier, 1974; Hecht and Cuney, 2000; Chabiron et
al., 2003; Forster et al., 2009; Wagani et al., 2011). In the Variscan belt of Western Europe,
uranium ores are often spatially associated with peraluminous granites (e.g. Poty et al., 1986;
Cathelineau et al.,, 1990; Cuney et al.,, 1990). In the Armorican Massif, numerous
peraluminous granites were emplaced in various metamorphic units around 320-315- Ma
(Bernard-Griffiths et al., 1985; Turrillot, 2010; Tartése et al., 2011b). A ca. 100 km wide NW-
SE zone, defined as the High Heat Production Belt (HHPB; Vigneresse et al., 1989; Cuney et
al., 1990) has been described in the Armorican Massif (Fig. 7.1), reflecting the high content of
radioactive elements present in many of the formations encountered in the region. In this
HHPB, U-rich peraluminous granites were produced by partial melting of such enriched
metasedimentary formations (Cuney et al., 1990). This phenomenon together with subsequent
magmatic differentiation of the granitic magmas, constitute two major processes leading to
uranium pre-concentration (Cuney et al., 1990). Along the HHPB, three uraniferous districts
(the Pontivy, Guérande and Mortagne leucogranites and their immediate enclosing
metamorphic rocks) have been mined in the past (Fig. 7.1). From these districts, around
16,000 tons of uranium have been extracted, accounting for 19% of the whole French
production since the end of the second world war (2007 Inventory of the French
Radioprotection and Nuclear Safety Institute, available at

http://www.irsn.fr/FR/base de connaissances/ Environnement/surveillance-environnement/

sites-miniers-uranium/Documents/irsn_mines-uranium_inventaire_mimausa.pdf). Among the

leucogranitic plutons located within the HHPB, Tartése and Boulvais (2010) conducted a

detailed geochemical study on the Lizio and Questembert granites (Fig. 7.2) where they
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demonstrated that the Questembert pluton underwent a two-stage pervasive hydrothermal

alteration. In the present study, we argue that the latest stage of this alteration, involving

oxidizing surface-derived fluids, may be responsible for the leaching of a considerable

amount of uranium, far larger than the quantity mined in the whole region.

Armorican
Massif

South Armorican Shear Zone
[ Carboniferous granitoids
[#] Quartz veins

High heat production belt
O Uranium mining site

N/

\[

Mesozoic
cover

Figure 7.1: Simplified geological map of the Southern part of the Armorican Massif (modified
after Lemarchand et al., 2011). NBSASZ and SBSASZ: Northern and Southern branches of the
South Armorican Shear Zone, respectively; P, G and V are the Pontivy, Guérande and Vendée
uranium mining districts. The High Heat Production Belt is after Vigneresse et al. (1989). Inset

in the upper-left corner shows the location of the studied area.
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2. Geological background

The Lizio and Questembert leucogranites belong to the Carboniferous granitic belt of
Western Europe, which is part of the central domain of the Variscan orogen that resulted from
the collision of Gondwana and Laurussia (e.g. Ballevre et al., 2009). In the Armorican Massif,
the South Armorican Shear Zone (SASZ) is a lithospheric dextral wrench zone separating the
Central Armorican Domain (CAD) from the South Armorican Domain (SAD) (e.g. Jégouzo,
1980; Gumiaux et al., 2004a; 2004b). These two domains have been affected by contrasting
metamorphic conditions. To the North, the CAD is mostly composed of Proterozoic to Lower
Palaeozoic sediments affected by low-grade metamorphism (e.g. Le Corre et al., 1991) and in
which deformation is marked by a pervasive east-west striking vertical foliation. Along the
Northern branch of the SASZ (NBSASZ), syntectonic Carboniferous granitoids (Berthé et al.,
1979; Bernard-Griffiths et al., 1985; Tartése et al., in press) intrude the Brioverian basement
(Fig. 7.2a). South of the Southern branch of the SASZ, high-grade metamorphic rocks,
migmatites and anatectic granites are exposed.

S-C structures (Fig. 7.2b) are typical of Lizio and Questembert granites and developed
during their cooling (Gapais, 1989), reflecting their syntectonic nature relative to the SASZ
(Berthé et al., 1979). In the Lizio granite, S-C structures developed along the NBSASZ, in the
southern part of the massif. The Questembert granite is also characterized by S-C structures
throughout the massif with the exception of its easternmost part that is undeformed.
Geochemical differentiation of the two granites has been explained by feldspar and biotite
fractionation at depth during magma ascent. Because the Questembert granite was emplaced
at a shallower depth than Lizio, it is more differentiated (Tartése and Boulvais, 2010). The
Questembert granite has been affected by a two stage fluid-rock interaction: (1) a high-T
alteration corresponding to the magmatic fluid exsolution, which is recorded in the most
evolved samples by tourmaline crystallization, muscovite chemistry, whole rock Be, Sn, Rb
and W high contents, K/Rb, Zr/Hf and Nb/Ta ratios fractionation; (2) a sub-solidus alteration
which is evidenced by oxygen isotope disequilibrium between quartz and feldspar. This latter
event is related to the circulation of low-5'0 fluids, at least partly derived from the surface
(Tartese and Boulvais, 2010). Circulation of such meteoric fluids in the Armorican crust has
been independently documented through a detailed study of oxygen isotope and fluid
inclusion of the giant quartz veins that crop-out along the SASZ (Lemarchand et al., 2011). In
addition, in some places along the SASZ, highly sheared mylonites also recorded the

infiltration of these surface-derived waters (Tartése et al., 2011a).
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Peraluminous Variscan granitoids (a)

= Granites and granodiorites
Leucogranites

Ordovician orthogneiss

N
)

Country rocks

Sampling sites
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Figure 7.2: Simplified geological map (a) of the Lizio (L) and Questembert (Q) granites region.
The numbers next to sampling sites refer to those in sample names. Also shown is a photograph
of typical S-C structures (b) in a sample of the Questembert granite (QRTO07), indicating syn-
cooling dextral shearing.

3. Hydrothermal alteration and uranium leaching

In the series defined by the Lizio and Questembert leucogranites, the variation of the
whole rock U content against the SiO, content allows to distinguish two phases: the first one
is characterized by an increase in the U content from 6-7 ppm to around 11 ppm together with
a SiO; increase from 71.5 to ca. 73.5 wt.%. It is recorded by the Lizio and three Questembert
samples (Fig. 7.3a). The second phase shows a drastic decrease in the U content down to
values as low as 3 ppm while SiO; continues to increase to values as high as 74 wt.%, and is
displayed only by samples from the Questembert granite (Fig. 7.3a). Uranium behaves
incompatibly in peraluminous melt (e.g. Cuney, 2009) and therefore it is found concentrated
in differentiated liquids; the first phase of uranium enrichment is very probably linked to this
behaviour. The strong decrease during the second phase may be attributed to various causes.
It can be related to magmatic processes, for example uraninite crystallization when the
uranium saturation level is reached, followed by its fractionation from the melt. It can have
also been caused by secondary external processes, such as the leaching of uranium by

externally-derived fluids.
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In order to decipher between these different scenarios, oxygen isotopes can yield clues
on the process responsible for this drastic drop in the uranium content. The 50 values of
quartz and muscovite increase by about 1% with increasing SiO; (Fig. 7.3b). On the contrary,
feldspar 8*%0 values show a two-step evolution with first, an increase with increasing SiO, up
to ca. 73 wt.% recorded in Lizio samples, and then a drop for the SiO,-rich samples from the
Questembert granite. The increase of the quartz and muscovite 50 values together with SiO,
reflects the enrichment in *®0 of the granitic melt that underwent magmatic differentiation
(Tartese and Boulvais, 2010). Feldspar values from Lizio samples followed this trend of
magmatic evolution whereas it is not the case in Questembert samples, in which feldspar 5180
values are well below the magmatic trend (Fig. 7.3b). This implies a mineral isotopic
disequilibrium in samples from the Questembert granite, which has necessarily been caused
by some hydrothermal sub-solidus alteration. On the contrary, samples from the Lizio granite

do not show evidence of neither isotopic disequilibrium nor very low uranium contents.
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Figure 7.3: Whole rock U content (a) and mineral separates §'°O values (b) plotted against the
SiO, content for the Lizio and Questembert leucogranites. A combination of these two plots

results in the whole rock U content vs. A**Oq, s (C).
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Actually, feldspar is enriched in 20 relative to H,O at any temperature, from ca.
500°C (pluton cooling) down to ca. 15°C (surface conditions). By consequence, in order to
lower the 5'®0 value of feldspar, the fluid itself must have had a 5'®0 value much lower than
the one of feldspar. Only a few fluid types can be proposed, among which surface-derived
water is the most likely as it is documented in the Armorican Massif (Lemarchand et al.,
2011; Tartese et al., 2011a) as well as in other parts of the Variscan belt during the late
Carboniferous (e.g. Boiron et al., 2003; Vallance et al., 2004). The question that arises now
concerns the thermal conditions of the isotopic alteration. Two extreme cases can be
envisaged, either the temperature at which meteoric water can be heated in the mid-crust (ca.
350°C, close to the brittle-ductile conditions) or surface conditions. Considering an initial
§'%0 value of the meteoric water between -10 and 0%o, the feldspar in equilibrium with this
water would display a 820 value between 22.2 and 32.2%o at 15°C, using the global feldspar
composition of the Questembert granite (Table 7.1) and fractionation factors of Zheng (1993).
These calculated values are obviously much higher than the values measured in our altered
samples (8*°0 value of feldspar near 10-11%o). In fact, for the same water composition range,
temperature of alteration must have been between 70°C and 160°C in order to obtain feldspar
with a 80 value near 10-11%o. Note also that it is actually unlikely that the feldspar value
was buffered by water; this could have been the case if there were a large water/rock ratio, but
this is not consistent with petrographic observations of samples from the Questembert granite
that showed only limited mineralogical alteration of rocks (Tartese and Boulvais, 2010). As
isotopic fractionation is reversely correlated to the temperature, this 70-160°C range must be
considered as a minimum temperature range. In any case, the isotopic alteration depicted here
cannot be related to a surface weathering process but, rather, has to be related to some
hydrothermal alteration at depth. This is consistent with the shallow depth of emplacement of
the Questembert granite, estimated around 1-2 kbar. By extension, uranium leaching from the
Questembert granite, which correlates with feldspar isotopic alteration, has also to be related
to this post-solidus hydrothermal alteration caused by oxidizing surface-derived meteoric
water.

To summarise, the plot of the U content vs. A®0q,rs (Fig. 7.3c) illustrates the
concomitant hydrothermal alteration of feldspar 5'20 values with the leaching of uranium. It
shows that the whole rock U content decreases with increasing AlSOQZ_FSp, with the exception
of one sample from Questembert where the U content remains high. In the Lizio samples, the

AlSOQZ_FSp is close to a typical magmatic value of 1.5%0 for a granitic rock (Taylor, 1978)
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whereas it increases up to 3.5%o in the most U-depleted samples from Questembert. AlSOQZ-Fsp
values higher than 1.5%o reflect isotopic disequilibrium between quartz and feldspar. This
indicates that the intensity of hydrothermal alteration increases with increasing AlSOQZ-FSp

values, hydrothermal alteration responsible for the decrease of uranium content.

Table 7.1: Selected whole rock contents and oxygen isotope compositions

Sample SiO,(Wt.%) U (ppm) Th(ppm) ThU §%Owr 6%0q, 8%Orss 8Oms Agrrsy

Lizio granite

GRT17 717 9.4 13.2 1.4 11.8 13.2 115 10.1 1.7
LRT13 71.8 7.0 15.2 2.2 12.1

LRT12 72.0 5.6 11.8 2.1 11.6 12.9 11.3 1.6
LRT15 72.4 9.0 13.7 15 12.2

LRT10 72.8 8.4 7.5 0.9 12.1 13.2 11.9 10.5 1.3
LRT14 72.8 9.9 12.6 1.3 12.9 12.0 111

GRT16 73.0 114 8.4 0.7 12.3

LRT11 73.3 7.4 7.0 0.9 12.5

Questembert granite

QRTO08 72.9 8.7 13.4 15 12.0

QRT09 73.4 4.9 2.8 0.6 12.3 14.0 11.2 10.8 2.8
QRTO06 73.5 11.4 3.5 0.3 11.8 13.7 11.2 10.9 25
QRTO1 73.5 10.2 5.8 0.6 11.6

QRTO7 73.6 2.9 2.5 0.9 11.2 13.6 10.1 10.6 3.5
QRTO05 74.0 3.3 2.8 0.8 11.6

QRTO02 74.2 3.3 1.4 0.4 11.9 13.8 11.0 10.8 2.8

4. Estimation of the quantity of uranium leached

Uranium leaching from peraluminous leucogranites can result from surface weathering
as proposed in the per descensum model (e.g. Barbier, 1974) or from hydrothermal alteration
as proposed in the hydrothermal model (e.g. Friedrich et al., 1987). However, the relative
importance of supergene versus hypogene leaching is difficult to estimate in a given rock
because uranium can be leached in response to both processes. In the present paper, we use
the signature provided by the oxygen isotopic composition of feldspars relatively to that of
quartz in order to quantify the importance of incipient hydrothermal alteration versus
supergene alteration. In the vicinity of the surface, the leaching of uraninite can be relatively
pervasive, because the exhumation of the granites leads to a decompression that strongly

increases their permeability, but it affects only a limited thickness. On the other hand, at
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depth, the volume of rocks potentially affected by the leaching of uraninite by oxidized
hydrothermal fluids is controlled by the extent of the tectonic structures, responsible for an
increase of the permeability of the massive rocks and their envelope (e.g. Mercadier et al.,
2010), and may therefore have a large extent. In the Questembert granite, it is necessary that
fluids, at least in part derived from the surface, infiltrated the crust and modified the feldspar
880 isotopic composition at sub-solidus conditions (i.e. soon after the granite emplacement).
Therefore, these fluids interacted with a large volume of granitic rocks, leading to a potential
amount of leachable elements far greater than when considering only superficial weathering.
In such peraluminous granites, uraninite is the most easily leachable U-bearing
mineral by oxidizing fluids. Furthermore, it can hosts up to ca. 60-90% of the uranium content
of the whole rock, this proportion increasing with the degree of fractionation of the granite
(e.g. Cuney and Friedrich, 1987; Friedrich et al., 1987). Leaching of uranium from magmatic
monazite could also occur since it has been demonstrated than monazite is strongly affected
by dissolution/recristallisation processes in presence of fluids at mid-crustal conditions (e.g.
Williams et al., 2011 and references therein), process that may be a source for uranium
mineralization (e.g. Hecht and Cuney, 2000; Wagani et al., 2011). In the Lizio samples, Th/U
ratios range between 0.7 and 2.2 whereas they are lower in the Questembert samples as they
range from 0.3 to 1.5 (Fig. 7.4). These lower Th/U ratios are linked to a decrease of the Th
content, due to monazite fractionation (Tartése and Boulvais, 2010). Indeed, its solubility
decreases as a result of the combined effect of decreasing magma temperature and increasing
magma peraluminosity, whereas U content increases until it reaches saturation at a few tens of
ppm (Peiffert et al, 1994; 1996). The higher Th/U ratios (> 2) correspond to uranium
localized dominately in refractory sites (e.g. monazite, zircon, apatite...) whereas in the case
of lower Th/U ratios (< 1), uraninite becomes the major host for uranium (ca. 80% of
uraninite-hosted uranium for Th/U = 1, Friedrich et al., 1987). In the studied samples,
uraninite has not been found but it has already been described by Charoy (1970) in the
Questembert granite. According to Peiffert et al. (1994; 1996), magmatic uraninite is likely to
crystallize in two-mica granite with around 12 ppm of uranium, more or less depending on the
magma temperature, peraluminosity and redox conditions. This content of 12 ppm is close to
the maximum value found in the studied samples. Following the magmatic trend displayed in
Fig. 7.4, the U content of the Questembert “low-U” samples should have been above this
value, at around 15-20 ppm. This strongly suggests that uraninite was present in these four
“low-U” samples which were subsequently hydrothermally altered, leading to uraninite

destabilization and uranium leaching.
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Feldspar 5'®0 data show that most of the studied samples from the Questembert
granite have been affected by sub-solidus pervasive hydrothermal alteration. Among these
samples, two kept some relatively high U contents around 10.2-11.4 ppm (QRTO1 and
QRTO6; Table 7.1 and Fig. 7.3c). QRTO1 sample (U = 10.2 ppm) has been collected at the
easternmost tip of the intrusion (Fig. 7.2a) and is the only undeformed sample. The isotropic
nature of this sample may have prevented fluids to pervasively infiltrate the rocks. Indeed, it
is well recognized that ductile deformation and fluid circulation are processes enhancing each
other (e.g. Dipple and Ferry, 1992; Streit and Cox, 1998). However, as a matter of fact,
around 80% of the present-day outcropping surface of the Questembert granite is
characterized by ductile S-C structures. These sub-vertical plans likely helped surface-derived
water to infiltrate the rocks. Among these infiltrated rocks, QRT06 sample kept a high U
content of 11.4 ppm despite a high Agz.rsp. This high U content might reveal that this sample
was uraninite-free, but this is unlikely as it would display a higher accessory refractory
mineral content, which has not been observed. It could also be linked to the presence of
hexavalent U-bearing minerals in fractures, resulting from uraninite dissolution and re-
precipitation of uranium in these so called “secondary” uraniferous minerals.

Globally, pervasive deformation of the intrusion facilitated fluid infiltration and
therefore uranium leaching at depth. It allows us to perform a mass balance calculation at the
scale of the whole pluton and not only considering its superficial part. The shape of the

Questembert granite can be approximated to an ellipsoid with a length of 60 km, a width of 10
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km and a thickness of 2 km, which yields a volume of ca. 5000 km?®. Considering
conservatively that 2% of the pluton has been effectively pervasively altered, this gives a
volume of altered rocks of 100 km* (an ellipsoid of 20 km x 2.5 km x 0.5 km). Taking an
average density of 2.7 for the granite, this altered volume represents therefore a mass of
2.7x10™ kg. Considering an initial mean U content of 10 ppm in the pluton before alteration,
the mass of U presents in the altered part of the pluton was 2.7x10° kg. If we consider the
conservative hypothesis that half of this uranium was leached during hydrothermal alteration
(i.e. the U content drops from 10 to 5 ppm in altered samples), we end up with a total amount

of uranium leached from the pluton of 1,350,000 tons!

5. Discussion

Obviously, such an amount of uranium has neither been mined nor discovered in the
region. It is even possible that it was never re-concentrated anywhere and especially not in the
Questembert region where no significant deposits have been discovered. Indeed, in the South
Armorican system, only around 20,000 tons of uranium have been extracted from the three
mining districts (Pontivy, Guérande, Vendée). Such an amount of uranium leached could have
been transferred in different reservoirs.

A possible reservoir where uranium leached during hydrothermal alteration of U-rich
granites could have been trapped is represented by intra-mountainous basins. Numerous Late
Carboniferous- Early Permian continental basins were developed by extensional tectonics in
response to the collapse of the Variscan belt (e.g. Pochat and Van Den Driessche, 2011). If
uranium was trapped in such basins, the corresponding continental Stephano-Permian
sediments should be U-enriched. Interestingly, and as exposed by Pagel (1990), the Permian
era is very important regarding the metallogeny of uranium because uranium has indeed been
pre-concentrated in detrital Permian sedimentary deposits in response to the reducing
conditions created by the presence of organic matter. Furthermore, many uranium deposits
were formed during the Permian, including most of the “vein-type” deposits. Finally,
numerous Post-Permian uranium deposits were found in Permian host rocks. This is
illustrated in Fig. 7.5, which shows that French uranium deposits are mostly located in the
“metamorphic-granitic” Variscan basement but also in Stephano-Permian basins, with a few

occurrences in Tertiary continental siliciclastic sediments (e.g. Coutras, St Pierre du Cantal).
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Figure 7.5: Map of France showing the main Stephano-Permian basins (redrawn after Feys,
1989) and uranium ore deposits (after the BRGM  Sigmines database,
http://sigminesfrance.brgm.fr). Uranium mineralized Stephano-Permian basins: 1. Rodez; 2.
Saint-Affrique; 3. Lodéve; 4. La Liquiere; 5. Provence; 6. Argentera; 7. Alpes; 8. VVosges; 9.
Blanzy; 10. Bourbon-I’Archambault; 11. Montjoie; 12. Champagnac.

One of the major uranium ore deposit that was mined in France is located in the
Lodeve Basin (#3 in Fig. 7.5). In this basin, the major uranium mobilisation phase and
mineralization occurred ca. 170 Ma ago, with a subsequent minor remobilisation around 110
Ma (Lancelot et al., 1984). Hydrothermal alteration and/or weathering of neighbouring
Carboniferous U-rich granites of the Massif Central has been proposed as a probable source
of uranium, notably based on the study of the Pb isotopic signature of galena (Lancelot et al.,
1984) and pitchblende (Lancelot and Vella, 1989), together with some contribution from
interbedded felsic volcanic deposits, dated as Early Permian in age (Bruguier et al., 2003).
Pochat and Van Den Driessche (2011) made a detailed reconstruction of the late-Palaeozoic
evolution of the Graissessac-Lodéve basin. They calculated that a minimum volume of 900
km® of sediments was deposited in the basin during the whole Permian period, with160 km?
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during the Early Permian. This volume allows us to compute the amount of disseminated
uranium that was stored in these Permian sediments. The Early Permian sequence is mostly
made of alternating layers of shales/siltstones and sandstones. Taking an average density for
these rocks of 2.3, the total mass of Early Permian sediments deposited in the basin is ca.
3.7x10" kg. The average U content of the Early Permian sediments of the Lodéve basin is
around 5 ppm (Pagel, 1990). These formations are thus significantly enriched in uranium
compared to the Upper Continental Crust that has a clarke of around 2.7-2.8 ppm U (e.g.
Taylor and McLennan, 1995; Rudnick and Gao, 2003). The Early Permian sediments of the
Lodeve basin could have therefore contained up to 1,840,000 tons of uranium. Considering
that around 2 ppm U may be hosted in refractory detrital minerals (e.g. Friedrich et al., 1987),
the amount of disseminated uranium equals 1,104,000 tons. This crude calculation shows that
the amount of uranium leached during the hydrothermal alteration of uraninite in a single
leucogranitic massif like the Questembert granite is broadly similar to the amount of
disseminated uranium potentially trapped in the Early Permian sedimentary sequence of a
small basin such as the Lodéve basin.

In addition, uranium ore-deposits have also been described in other Permian basins
located in the French Massif Central, as for example in the Bourbon-1’Archambault basin
(Mathis and Brulhet, 1990; #10 in Fig. 7.5). Among the different stages of uranium
mobilisation and precipitation in this basin, the first stage of uranium concentration is
represented by syn-sedimentary stratiform deposits in sandstones (Mathis and Brulhet, 1990).
According these authors, the large majority of the uranium trapped in this Permian basin
originates from neighbouring granitic massifs, notably from the Aumance horst. To
summarize, Stephano-Permian intra-continental basins that formed during the Variscan belt
collapse likely represent preferential structural traps where large amounts of uranium leached

from initially enriched granites could have been accumulated.

6. Conclusion

In this study, we show that the Questembert leucogranite has been affected by a
pervasive sub-solidus hydrothermal event. Indeed, feldspar is in oxygen isotope
disequilibrium with both quartz and muscovite, implying alteration by infiltrated meteoric
water at depth (minimum temperature of 70-160°C). Alteration by meteoric water cannot
have occurred at superficial conditions. Infiltration of this oxidizing meteoric water was

responsible for uranium leaching from the Questembert granite probably mainly due to
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uraninite destabilization with a possible contribution of monazite alteration. We performed a
mass-balance calculation using conservative parameters at the scale of the intrusion that
suggests that more than 1.3 million tons of uranium have been leached during this
hydrothermal event. This study therefore shows that hydrothermal alteration of a single
granitic intrusion of moderate size can liberate large amount of uranium. U-rich granites
derived from partial melting of the crust may thus represent a major source for uranium ore

deposits.
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Version francaise abregée

Le granite de Questembert, déja caractérisé pétro-géochimiquement au chapitre 2 et
dont la mise en place et 1’altération hydrothermale subséquente ont été datées au chapitre 5,
montre des teneurs en uranium anormalement basses dans certains échantillons étant donné
son caractere tres différencié, et le fait que 1’uranium, élément incompatible, se concentre
durant la différentiation ; basses également en comparaison des teneurs des leucogranites
Varisques similaires.

La composition isotopique de I’oxygéne des roches totales, cont6lée aux deux-tiers par
celle des feldspaths, abondants dans la roche, montre que le granite de Questembert a été
affecté de fagcon pervasive par des circulations de fluides sub-solidus impliquant des eaux
météoriques infiltrées depuis la surface. L’altération a en effet eu lieu en profondeur, le
déséquilibre isotopique entre le feldspath et les quartz et muscovites impliquant une
température minimale de ca. 70-160°C. Cette altération pervasive, datée entre ca. 310 et 303
Ma, a provoqué la recristallisation des muscovites et des monazites et remis a zéro les
chronomeétres K-Ar et U-Pb, respectivement, en leur sein.

Cette altération hydrothermale par des fluides en partie météoriques, donc oxydants, a
probablement provoqué la déstabilisation d’uraninite et ainsi le lessivage de 1’uranium.
L’infiltration pervasive a 1’échelle du pluton, favorisée par la déformation distribuée, nous
autorise a effectuer un bilan de masse, a cette méme échelle. Un calcul conservatif suggere
que plus de 1,3 millions de tonnes d’uranium ont potentiellement pu étre libérées par
I’altération sub-solidus du granite de Questembert.

Cet uranium n’a pas été piégé localement, aucun gisement majeur n’existe a proximité
immédiate du granite de Questembert. En revanche, I'uranium a pu étre transporté et déposé
de facon diffuse dans les bassins intramontagneux formés a la fin du Carbonifére et au début

du Permien.
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PARTIE III CHAPITRE 8 — Minéralisations de la branche nord

1. Introduction

Nous avons vu dans les chapitres précédents que I’histoire géologique régionale

depuis le Pennsylvanien apparait comme relativement simple :

Fusion partielle, localement, dans les mylonites et mise en place de granites
peralumineux syntectoniques le long du Cisaillement Sud Armoricain (CSA) a ca. 315
Ma, enregistré par le chronomeétre U-Pb sur zircon.

Episodes d’altération hydrothermale enregistrés a différents endroits et a différentes
dates depuis 315 Ma jusqu’a ca. 300 Ma par les chronométres U-Pb sur monazite et K-

Ar sur muscovite.

Ces épisodes d’interaction fluide-roche ont entrainé des mobilités élémentaires dans les zones

déformées. Les consequences métallogéniques de telles interactions sont évidentes :

L’altération hydrothermale pervasive du granite de Questembert, qui a notamment
utilisé les zones déformées pour s’infiltrer en profondeur, a pu provoquer le lessivage
de plusieurs centaines de milliers de tonnes d’uranium du granite.

Sur la bordure sud du granite de Lizio, la zone ultramylonitisée est également

caractérisée par des mobilités d’éléments ayant un potentiel métallogénique comme
Pb, Zn, Sn, W ou As.

Le systéeme Sud Armoricain, qui associe déformation, métamorphisme, magmatisme et

hydrothermalisme, peut ainsi étre considéré comme un systéme métallogénique d’échelle

crustale. Dans cette partie, nous avons choisi de travailler sur deux systémes métallogéniques

localisés a deux niveaux structuraux distincts le long de la branche nord du CSA, le granite de

Lizio et sa minéralisation stannifére et la minéralisation poly-métallique de Saint-Aubin-des-

Chateaux localisée dans la formation ordovicienne du Grés Armoricain. Des datations U-Pb

ont été réalisées sur ces deux objets afin de (1) préciser la chronologie de ces minéralisations

dans I’histoire géologique régionale et (2) tester la possibilité d’une parenté entre eux, le CSA

pouvant jouer le r6le de lien entre un granite déforme (possible objet « source ») et la

minéralisation dans les sédiments sus-jacents (possible objet « puit »).
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2. Les minéralisations stanniféres du granite de Lizio®

Le granite de Lizio est un exemple typique des granites qui se sont mis en place le
long du CSA. Ses caractéristiques géochimiques (géochimie roches totales et minéraux,
composition isotopique de 1’oxygene, isotopes radiogéniques du Sr et du Nd) ainsi que sa
pétrogenese sont détaillées dans le chapitre 2 de ce manuscrit. Ce granite a également fait
I’objet de nouvelles datations U-Pb sur zircon et “°Ar/**Ar sur muscovite afin de préciser I’age
de sa mise en place, 316 £ 6 Ma, et ces résultats sont présentés dans le chapitre 4 de ce
manuscrit. Le contexte géologique général est présenté dans ces deux chapitres.

L’une des caractéristiques du granite de Lizio est la présence d’un important cortege
filonien sur sa périphérie, et notamment sur sa bordure orientale (Fig. 8.1 et 8.2). Ces veines
sont majoritairement constituées de quartz, mais leur intérét économique a résidé dans la
minéralisation stannifére qu’elles portent, matérialisées par la présence de cassitérite (SnO,).
Plus d’une dizaine de gites filoniens a été recensée durant les travaux d’exploration au 19°me
et au début du 20°™ siécle sur le pourtour du granite (Fig. 8.1), mais I’exploitation stannifére
ne s’est réellement concentrée qu’autour du faisceau filonien de La Villeder au Nord-Est du
granite (Fig. 8.1). C’est ce site qui fait I’objet d’une étude détaillée, ainsi que les carrieres
voisines de Quily et Plinet, situées respectivement a environ 1,7 km au Nord et 700 m au Sud-
Ouest de la mine de La Villeder.

Le gisement d’étain de La Villeder (Fig. 8.2) a été exploité durant la deuxieme partie
du 19°™ 3 la fois en surface et en galerie. Environ 200 & 300 tonnes de Sn ont été extraites
(Dain, 2001). Le champ filonien de La Villeder est situé dans le granite, a proximité du
contact avec les micaschistes du Briovérien et il est composé de trois veines métriques
principales accompagnées de nombreuses autres de plus faible puissance. La plupart des
galeries utilisées pour I’exploitation au 19°™ siecle sont aujourd’hui inaccessibles, hormis une
petite zone de 90 m de galeries a 20 m de profondeur au niveau de la veine principale n°1
dont I’accés a été rendu possible grace au travail de sauvegarde de I’association Les amis de
La Villeder (Fig. 8.3a). Aujourd’hui, les anciens batiments industriels sont revalorisés dans le
cadre des activités de la brasserie Lancelot. Les observations réalisées dans cette galerie ont

permis d’observer les relations structurales entre plusieurs types de veines (Fig. 8.3b).

* Les données structurales et géochimiques sur les minéralisations en Sn de La Villeder et Quily présentées dans
ce chapitre ont été acquises durant le stage de Master 2 de Matthieu Chevillard [Evaluation et porteurs
minéralogiques de métaux de haute technologie (Ta, Nb, In, Sc, etc) dans des minéralisations filoniennes a étain
: cas d’étude des minéralisations de Quily — La Villeder (Morbihan, France)] que j’ai co-encadré. Ce travail,
complété de données isotopiques et géochronologiques, fait actuellement 1’objet de 1’écriture d’un article qui
sera soumis a la revue Mineralium Deposita.
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Figure 8.1: Carte simplifiée du granite de Lizio (modifié d’aprés Berthé, 1980) illustrant la
répartition des gites a Sn (d’apreés Chevillard, 2011). Le cadre autour de Quily et La Villeder
illustre la localisation de la figure 8.2.

La carriére de Quily (Fig. 8.2) est une carriére qui a exploité le granite de Lizio en tant
que granulat jusqu’en 2005. Elle est située a 1,7 km au Nord de la mine de La Villeder,
également a proximité du contact avec les micaschistes encaissants. La fosse est aujourd’hui
en partie immergée mais les fronts de taille encore accessibles permettent 1’observation d’un
important faisceau filonien, également minéralisé en cassitérite, recoupant le granite.

Enfin, I’ancienne carrié¢re de Plinet (Fig. 8.2) est une petite carriére qui a été exploitée
pour I’utilisation locale du granite en tant que pierre de construction. Elle est située a environ
700 m au Sud-Ouest de la mine de La Villeder. Elle aussi contient de nombreuses veines
similaires a celles observées a La Villeder et Quily méme si la cassitérite n’y a pas eté

observée dans le cadre de ce travail.
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Figure 8.2 : Extraits des cartes géologiques au 1/50000°™ Ploérmel (Thomas et al., 2004) et
Malestroit (Plaine et al., 1981). Les sites étudiés sont figurés : 1) La Villeder ; 2) Quily ; 3) Plinet.

2.1. Caractéristiques pétro-structurale des veines

2.1.1. La mine de La Villeder

L’acces aux galeries de I’ancienne mine de La Villeder a permis I’observation de la
veine principale ainsi que de deux autres veines de dimensions plus réduites (Fig. 8.3b). Cela
a notamment permis 1’observation des relations de recoupement entre-elles ; une petite veine
fortement minéralisée (VIL-Cst-01) est recoupée par une veine a tourmaline a faible pendage
(VIL-Tur), elle-méme recoupée par la veine principale (VIL-Cst-02).

Macroscopiquement, la veine VIL-Cst-01 est caractérisée par une paragenese a Kfs +
Ms + Cst + Ap + Brl £ Qz (abréviations d’aprés Whitney et Evans, 2010). La cassitérite
(SnO,) est abondante (Fig 8.3b-1). Le contact avec 1’encaissant granitique est diffus et
présente une fabrique magmatique acquise durant I’injection de la veine, indiquant qu’elle

s’est formée alors que le granite n’était pas encore completement refroidi.
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Figure 8.3 : a) Puit permettant de descendre dans une portion de la galerie de la mine de La
Villeder exploitant la veine n°1. b) Minéralogie et relations de recoupement des différents types
de veines observées (d’aprés Chevillard, 2011) : 1. Veine VIL-Cst-01, riche en feldspath et
fortement minéralisée en cassitérite (en noir sur la photo) ; 2. Agrégat de béryl + apatite au sein
de la veine de quartz principale VIL-Cst-02 ; 3. Gros cristaux de cassitérite (ca. 5 cm) en
bordure de la veine principale VIL-Cst-02.

Microscopiquement, il est possible d’observer de la molybdénite (MoS,, Fig. 8.4a) et
des amas de rutile (TiO,) autour de (Figs. 8.4a et c) ou inclus dans (Fig. 8.4b) la cassitérite.
Cette derniére peut également contenir des inclusions de muscovite (Fig. 8.4b). La veine VIL-
Tur, d’une épaisseur d’environ 6 cm, est constituée de Qz + Tur = Kfs = Ms + Ap. Dans cette
veine, le quartz est massif et les tourmalines se présentent en baguettes pluri-millimétriques a

centimétriques.

Figure 8.4 : Caractéristiques microscopiques de la veine VIL-Cst-01. a) Molybdénite (Mol) en
lamelle et amas de rutile (Rt) a proximité d’une cassitérite (Cst). b) Inclusions de muscovite (Ms)
et rutile dans la cassitérite. c) Amas de rutile en bordure de la cassitérite (clichés en lumiére
réfléchie, d’aprés Chevillard, 2011).

La veine principale VIL-Cst-02 est puissante d’environ 1,5 m dans la galerie ou elle a été
observée. Elle est composée de Qz + Ms + Brl + Ap + Cst. La muscovite s’observe en général

aux épontes de la veine, associée a la cassitérite (Fig 8.3b-3) dont la teneur est relativement
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faible par rapport a la puissance de la veine. Le béryl et 1’apatite sont généralement associés et
forment des amas au cceur de la veine (Fig 8.3b-2). Des lambeaux du granite sont également
pris dans la veine (Fig. 8.3b). L observation au microscope montre que du rutile est également
présent. L’apatite est abondante et peut étre associée a la muscovite en inclusion dans la

cassitérite (Fig. 8.5).

Figure 8.5 : Inclusions de muscovite (Ms) et d’apatite (Ap) dans la cassitérite (Cst) dans la veine
VIL-Cst-02 (cliché MEB, d’aprés Chevillard, 2011).

2.1.2. Les carriéres de Quily et Plinet

La carriére de Quily permet d’observer le prolongement au Nord du faisceau filonien
de La Villeder. La tres grande majorité des veines est orientée N155° et a un pendage
d’environ 60°SW (Chevillard, 2011). Les veines ont une puissance assez faible (ca. 1-20 cm)
et une extension limitée (ca. 10 m). Peu de veines sont minéralisées en cassitérite (10 sur 150
dans I’étude de Chevillard, 2011). Macroscopiquement, ces veines présentent la paragenése
Qz + Cst + Ms + Apy + Ap. La plupart des veines de la carriére de Quily sont a Qz + Tur +
Ms £ Fsp £ Apy (Fig. 8.6a). Dans les veines orientées N155°, le quartz est gris translucide. La
circulation de fluides a I’origine de la cristallisation de ces veines de quartz a provoqueé
I’altération du granite aux épontes des veines (disparition de la biotite, muscovitisation,
albitisation, tourmalinisation, cristallisation de sulfures, cf. Fig. 8.6a et b). Cette altération est
parfois accompagnée de la néoformation de larges placages de monazite (Fig. 8.6¢ et d).
Enfin, un troisieme type de veine a Qz + Dol + Py a été observe. Dans ces veines, le quartz est
blanc laiteux. Elles contiennent généralement des muscovites en rosettes texturalement

différentes de celles des veines de quartz sans dolomites. Les relations de recoupement
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observables sur le terrain indiquent que ces veines a Qz + Dol sont les plus tardives. Dans la

carriere de Plinet, seules les veines a Qz + Tur + Ms + Fsp £ Apy ont été observées.

Veine a2 Tur £ Qz"

Figure 8.6 : a) Veine a Qz + Tur recoupant le granite avec des contacts francs. La zone altérée
aux épontes de la veine correspond a une disparition de la biotite. b) Echantillon présentant
plusieurs veines centimétriques a Qz, Qz + Tur et Tur + Qz. ¢) Amas de monazite hydrothermal
(en blanc sur le cliché MEB) cristallisé dans la zone altérée aux épontes de la veine a Qz + Tur.
Les points rouges indiquent la localisation des analyses U-Th-Pb réalisées par LA-ICP-MS. D)
Carte rayons X, réalisée a la microsonde électronique sur la zone encadrée en rouge de la figure
8.6.c, indiquant la teneur en ThO..

2.2. Caractérisation des fluides minéralisateurs

2.2.1. Chimie de la tourmaline et de la muscovite (Chevillard, 2011)

La composition chimique de la tourmaline est étroitement liée a celle du fluide a partir
duquel elle a cristallisé. Grace au diagramme pétrogenétique de Henry et Guidotti (1985), il
est possible de remonter au type d’encaissant avec lequel le fluide était en équilibre. D’apres
ce diagramme, la composition des cceurs des tourmalines de La Villeder et Quily se place
dans le champ des granitoides, pegmatites et aplites (Fig. 8.7), c'est-a-dire que les fluides a
partir desquels les tourmalines ont commence a cristalliser étaient en équilibre avec le granite
de Lizio. Les compositions des domaines intermédiaires et de bordure des tourmalines
évoluent vers les champs des métapélites/métapsammites (Fig. 8.7), illustrant un contrdle
grandissant des métasédiments encaissants sur la chimie des fluides a partir desquels les

tourmalines continuent a cristalliser.
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Figure 8.7 : Composition chimique des tourmalines de Quily et La Villeder, dans le diagramme
Al-AlgFesp-AlsoMgso de Henry et Guidotti (1985). Ce diagramme illustre avec quel type
d’encaissant les fluides a partir desquels les tourmalines ont cristallisé étaient en équilibre
(d’aprés Chevillard, 2011).

La muscovite a été observée dans tous les types de veine, et notamment en inclusion
dans la cassitérite (Figs. 8.4 et 8.5). La composition chimique des muscovites est assez
homogeéne, et ce, quel que soit le type de veine. Les muscovites des veines a tourmaline ont la
composition la plus « magmatique » tandis que les muscovites étudiées dans les veines
tardives a Qz + Dol + Py sont celles qui ont les compositions les plus « hydrothermales »
(Chevillard, 2011).

Gréace aux travaux expérimentaux de Monier et Robert (1986), il est possible de relier
la composition des micas a leur température de cristallisation. Globalement, toutes les
muscovites des veines minéralisées en cassitérite semblent s’étre formeées vers 400-450°C
(Chevillard, 2011). Les muscovites des veines de Quily et La Villeder ont ainsi des
températures de cristallisation qui sont typiquement intermédiaires entre deux poles, 1’'un
magmatique et 1’autre hydrothermal, en accord avec leur composition chimique. Les
muscovites des veines a Qz + Dol de la carriere de Quily correspondent a des températures
Iégerement plus froides, inférieures & 400°C, en accord avec le caractére plus tardif de ces

veines.
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2.2.2. Analyse des isotopes stables®

La composition isotopique de 1’oxygéne du quartz et de la cassitérite a éte analysée sur
plusieurs veines de La Villeder et Quily (Table 8.1 et Fig. 8.8). Les valeurs de §*%0 du quartz
s’étalent de 14,1 a 15,7%o, et sont Iégerement plus élevées a Quily (moyenne 15,0%o ; n = 9)
qu’a La Villeder (moyenne 14,5%o ; n = 12). Trois analyses ont été effectuées sur la cassitérite
de La Villeder et sont identiques avec un 820 de 5,9%o. Ces valeurs sont en accord avec les
deux valeurs de §'®0 déja existantes dans la littérature, a savoir 14.8 et 6,3%o pour le quartz et

la cassitérite, respectivement (Turpin, 1984).

Table 8.1 : Composition isotopique de ’oxygéne du quartz, de la cassitérite, de la dolomite et du
fluide (*calculé & partir des coefficients de fractionnement Qz-H,O de Zheng, 1993) & partir
duquel le quartz des veines a cristallisé, et composition isotopique du carbone de la dolomite,
dans les échantillons de La Villeder et de Quily.

Silicate/Oxyde Dolomite

Echantillon Minéral %0 (%) A™Oqcst(%0) 3O H,O" (%) 30 (%o)  8C (%0)
Mine de La Villeder

Vil-01 Qz 14.4 8.5 10.7
Vil-01 Cst 5.9
Vil-02 Qz 14.1 8.3 10.4
Vil-02 Cst 5.9
Vil-03 Qz 14.4
Vil-05 Qz 14.3
Vil-06 Qz 14.3
Vil-07 Qz 14.8
Vil-08 Qz 14.2 8.3 10.5
Vil-08 Cst 5.9
Vil-09 Qz massif 145
Vil-09 Qz géodique 14.8
Vil-10a Qz massif 14.2
Vil-10b Qz géodique 14.9
Vil-10c Qz 15.3
Carriere de Quily
Qui-03 Qz 14.7
Qui-05a Qz 14.4
Qui-05b Qz 15.4 18.7 -9.2
Qui-17 Qz hyalin 15.1
Qui-17 Qz bordures 15.0 185 -10.3
Qui-18 Qz 14.9 18.8 -10.8
Qui-19 Qz 15.7
Qui-19 Qz hyalin 15.1
Qui-20 Qz hyalin 14.5 195 -10.2
Qui-22
La Villeder (Turpin, 1984)
Qz 14.8 8.5
Cst 6.3

> Ces analyses ont été réalisées dans le cadre du stage de Master 1 de Francois Roux, au laboratoire de
Géochimie des Isotopes Stables de Géosciences Rennes, en mai-juin 2011.
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Figure 8.8 : Histogramme représentant les valeurs de §'°0 mesurées sur le quartz des veines de
La Villeder et Quily.

Les valeurs de fractionnement isotopique Qz-Cst, AlSOQZ_cSt, sont égales a 8,3-8,5%.. Ce
fractionnement isotopique dépend de la température a laquelle ces deux especes ont cristallisé,
que I’on peut donc estimer si 1’on connait les coefficients de fractionnement. Deux équations
de fractionnement existent dans la littérature (Fig. 8.9), et les températures calculées sont de
310-320°C et ca. 450°C en utilisant les coefficients de Zheng (1991) et Polyakov et al. (2005),
respectivement (Fig. 8.9). Si I’on compare ces températures a celles estimées pour la
cristallisation des muscovites des veines (400-450°C), il semble clair que les températures
obtenues en utilisant les coefficients de Zheng (1991) sont sous-estimees. Cela a été
argumenté également par Hu et al. (2005) sur la base de la comparaison entre les
fractionnements Qz-Cst et Qz-Rt calculés de fagon semi-empirique par Zheng (1991), tous
deux étant inférieurs aux calibrations expérimentales de Polyakov et al. (2005) pour Qz-Cst et
Clayton et al. (1989) et Chacko et al. (1996) pour Qz-Rt.
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Figure 8.9: Fractionnement Qz-Cst en fonction de la température. Deux fractionnements
théoriques différents ont été utilisés (Polyakov et al., 2005 ; Zheng, 1991).

Gréace aux coefficients de fractionnement isotopique minéraux/H,O (Zheng, 1993) et
en connaissant la température de précipitation, il est également possible d’estimer le 820 du
fluide a partir duquel le quartz et la cassitérite ont cristallisé dans la mine de La Villeder. Le
820 du fluide calculé est ainsi de 10,4-10,7%o. On peut, par comparaison, calculer le §**0 du
fluide magmatique en équilibre avec le quartz du granite de Lizio (8180QZ = 13,0%o, voir
chapitre 2) : & 500-600°C, on estime un &0 de 10,0-10,9%o pour le fluide magmatique
(coefficients de fractionnement de Zheng, 1993). Le fluide a partir duquel a cristallisé la
paragenése Qz + Cst, isotopiquement indissociable du fluide magmatique local, est donc
vraisemblablement issu du granite lui-méme.

Dans les veines & Qz + Dol de Quily, la dolomite a un 820 plus élevé que celui du
quartz, ce qui est incompatible avec un éventuel équilibre isotopique entre ces deux minéraux.
Le fractionnement Qz-H,O est en effet toujours supérieur au fractionnement Dol-H,O (fig.
8.10) ; en d’autres termes, le A'™QOq,.po est toujours positif. A partir de la composition
isotopique du fluide minéralisateur en cassitérite calculée précédemment (5'%0 = 10,4-
10,7%o), on peut estimer la gamme de température maximale dans laquelle les quartz des
veines de Quily ont pécipité vers 360-455°C (Fig. 8.10). Si I’on hypothétise que, dans un cas

extréme, la dolomite a cristallisé & partir du méme fluide (5'®0 = 10,4-10,7%o), la gamme de
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température a laquelle elle a cristallisée serait alors plus basse, vers 220-250°C (Fig. 8.10). Si
I’on considere, a ’autre extréme, que la dolomite a cristallisé a partir d’un fluide totalement
étranger (météorique avec 8°Ofyige = Ca. -5%o), on estime alors une tempéraure de
précipitation vers 70°C (Fig. 8.10). Indépendamment de I’origine du fluide, on voit alors que
la température de cristallisation de la dolomite est necessairement située dans la gamme 70-
250°C, soit au mois 100°C inférieure a la température de précipitation du quartz de ces
mémes veines (Fig. 8.10). On en vient alors & considérer que le fluide a I’origine de la
cristallisation de dolomite a utilisé une discontinuité perméable pré-existante, & savoir
certaines veines de quartz. Ceci laisse suggérer que la dolomite a précipité dans un continuum

avec celle du quartz, et enregistre donc la fin de I’activité hydrothermale dans le massif.

40
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Figure 8.10 : Courbes de fractionnement Qz-H,O (d’aprés Zheng, 1993) et Dol-H,O (Zheng,

2011) en fonction de la température. Sur ce diagramme sont reportées les gammes de

température auxquelles ont pu précipiter le quartz des veines de La Villeder et Quily et la
dolomite des veines de Quily.

Le 8'*C de la dolomite des veines de Quily est homogéne entre -9,2 et -10,8%o (Table
8.1), et correspond a une signature de carbone crustal non spécifique. De facon intéressante,

ces valeurs de §°C sont similaires a celles obtenues sur les carbonates disséminés dans les
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mylonites du CSA (8*3C de -8,6 & -11,2%o), carbonates qui ont précipité entre 60 et 190°C
(voir chapitre 6). Nous documentons donc ici des conditions de précipitation proches entre les
carbonates de la zone minéralisée de la Villeder/Quily et ceux du CSA, ce qui peut étre la
trace d’un événement de circulation de fluides d’échelle régionale, et tardif dans I’histoire

hercynienne.

2.3. Datation U-Pb sur monazite
2.3.1. Résultats

Pour tenter de contraindre I’age de formation des veines et de la minéralisation en Sn,
des datations U-Pb sur monazite ont été entreprises par LA-ICP-MS au laboratoire Magmas et
Volcans de Clermont-Ferrand. Deux échantillons par carriere (Quily et Plinet) ont été dates.
Dans la carriere de Quily, I’échantillon QUIO1 a été sélectionné comme référence
magmatique car il a été échantillonné dans une zone dépourvue de veine (Fig. 8.11) : I’age
obtenu devrait étre identique a I’age de mise en place du granite de Lizio (316 + 6 Ma, voir
chapitre 4). L’échantillon QUI02b3 est lui parcouru de plusieurs veines (Fig. 8.6). Aux
épontes d’une veine a Qz + Tur, de larges amas de monazites ont cristallisé (Fig. 8.6) dans la
zone altérée ou la biotite a disparu, notamment. Ce sont ces monazites qui ont fait I’objet de
datations. Enfin dans les échantillons de Plinet, des lames minces englobant le granite sain et
la zone altérée aux épontes des veines a Qz + Tur ont été réalisées (Figs. 8.11b et c). Les
datations ont été réalisées dans ces lames minces sur les monazites présentent dans les zones

altérées.

Figure 8.11 : Photos des échantillons QUI01 (a), PL101a2 (b) et PLI05b (c) dans lesquels ont été
réalisées les datations U-Pb des monazites.

Dans I’échantillon QUIO01, sept analyses définissent un age concordant a 301 + 3 Ma
(20, MSWD = 2,8 ; voir Fig. 8.12a). Dans I’échantillon QUI02b3, la grande majorité des

analyses est discordante dans le diagramme Terra-Wasserburg (Fig. 8.12b). Deux analyses
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sont concordantes vers 300 Ma. Avec ces deux analyses, huit autres définissent un age par
intercept de 296 + 6 Ma (20, MSWD = 1,6 ; voir Fig. 8.12b), la droite de régression étant
ancrée & 0,8553 (composition du ?°’Pb/*®*Pb commun 4 296 Ma, d’aprés le modéle de Stacey
et Kramers, 1975). Six autres analyses sont légérement en-dessous de cette droite de
régression. Cela pourrait refléter un excés de 2°°Pb, du a ’incorporation de **Th lors de la
cristallisation des monazites (e.g. Schirer, 1984). Dans I’échantillon PLIO1a2, six analyses
définissent un &ge concordant a 297 + 5 Ma (2o, MSWD = 0,98 ; voir Fig. 8.12c). Enfin dans
I’échantillon PLIOSb, la grande majorité des analyses est également discordante (Fig. 8.12d).
Dans cet échantillon, les monazites définissent deux &ges concordants, significativement
différents, a 311 £ 5 Ma (26, MSWD = 3,9 ; voir Fig. 8.12d) et 293 + 5 Ma (26, MSWD =
2,0 ; voir Fig. 8.12d). En intégrant a la fois les analyses discordantes et concordantes, deux
ages intercepts, identiques aux ages concordants, de 311 + 4 Ma (26, MSWD = 1,4 ; la droite
de régression est ancrée & 0,8563, composition du 2°’Pb/°°Pb commun & 311 Ma d’aprés le
modele de Stacey et Kramers, 1975) et 289 + 5 Ma (2o, MSWD = 2,4 ; la droite de régression

207 P b /206

est ancrée a 0,8563, composition du Pb commun a 311 Ma d’aprés le modele de

Stacey et Kramers, 1975) peuvent étre calculés (Fig. 8.12d).

2.3.2. Interprétation et discussion

Dans les quatre échantillons datés, les monazites définissent des ages comparables
dans D’erreur de 301 £ 3, 297 + 5, 296 + 6 et 293 = 5 Ma. Avec ces quatre échantillons, il est
ainsi possible de calculer un age moyen pondéré de 298 + 5 Ma. Cet age est significativement
différent de I’age de mise en place du granite de Lizio de 316 + 6 Ma. Un tel &ge de ca. 300
Ma obtenu sur les monazites est difficile a reconcilier avec I’histoire du granite de Lizio. En
effet, des analyses “°Ar/*°Ar réalisées sur des grains de muscovite ont montré que le systéme
K-Ar dans ces grains est passé sous sa température de fermeture (ca. 450-500°C) a 311-308
Ma (voir chapitre 4). Dans les veines étudiées a La Villeder et Quily, la composition chimique
des muscovites ainsi que le 80 du quartz suggérent que les veines se sont formées a une
température assez élevée aux alentours de 400-450°C. Quelques analyses de monazites
définissent un age concordant de 311 + 5 Ma dans I’échantillon PLIOSb. Cet age est
comparable aux ages de mise en place et de refroidissement du granite de Lizio, et peut donc
dater la formation des veines a Qz + Tur et I’altération du granite aux épontes de ces veines.

L’age pricipal obtenu sur les monazites de Quily et Plinet durant cette étude, de ca.

300 Ma, ne date donc probablement pas la formation des veines et de la mineralisation
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stannifére associée. Cette interprétation est renforcée par 1’age de 301 = 3 Ma obtenu sur
I’échantillon QUIOI1, justement sélectionné pour son absence de veines, et qui ne montre pas
d’évidence nette d’interaction avec des fluides. Il faut donc considérer qu’un événement
fluido-thermique tardif a probablement eu lieu a la fin du Carbonifere et remis a zéro les
monazites dans la majorité des eéchantillons, sans toutefois affecter les caracteres
pétrographiques du granite, le chronometre K-Ar ou les compositions isotopiques de

I’oxygeéne des minéraux.
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Figure 8.12 : Diagrammes Terra-Wasserburg présentant les résultats des datations U-Pb sur les
monazites des échantillons QUI01 (a), QUI02b3 (b), PLI01a2 (c) et PL105b (d).
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3. Les minéralisations poly-métalliques de Saint-Aubin-des-Chateaux®

La carriere de Saint-Aubin-des-Chateaux exploite la formation Ordovicienne
inférieure du Grés Armoricain (Fig. 8.13). Dans cette carriére, une altération hydrothermale
épigenétique a affecté un niveau a oolithes de fer intercalé dans la formation du Gres
Armoricain. L’altération hydrothermale a provoqué la cristallisation de lentilles de sulfures
massifs dans le niveau ferreux. Ces lentilles sont spatialement associées a des failles
décrochantes. Apres la cristallisation de ces sulfures massifs (Stage 1 a Fe-As dans la Table
8.2), une importante fracturation a permis le dép6t de métaux de base (Stage 2 dans la Table

8.2) et de paragenéses a Pb-Sh-Au (Stage 3 dans la Table 8.2) dans des veines.
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E= Post-Palaeozoic formations Strike-slip faults volcanosedimentary deposits
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=8 Ordovician to Silurian == Normal faults . )
[ Neo-Proterozoic (Brioverian) . ) 3. Quartz-cassiterite vein type
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Figure 8.13 : Carte géologique simplifiée de la partie est du Massif Armoricain représentant la
localisation de la carriere de Saint-Aubin-des-Chéateaux, ainsi que les minéralisations majeures
de la région (extrait de Gloaguen et al., 2007).

® La minéralisation en métaux de base-As-Sb-Au de la carriére de Saint-Aubin-des-Chateaux 4 fait I’objet d’une
étude détaillée par E. Gloaguen et al. (Palaeozoic oolitic ironstone of the French Armorican Massif: a chemical
and structural trap for orogenic base metal-As-Sh-Au mineralisation during Hercynian strike-slip deformation)
publiée dans Mineralium Deposita en 2007. L’introduction de cette partie reprend le résumé de cet article, qui
présente les principales caractéristiques qui nous intéressent ici.
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Table 8.2 : Séquence paragénétique de la minéralisation de Saint-Aubin-des-Chateaux (extrait
de Gloaguen et al., 2007).

Diagenesis Pre-ore stage Stage | Stage 2 Stage 3 Stage 4

.. Massive Polymetallic | Gold-Sulfosalts | Late carbonate
metamorphic? i p
sulphidation stage stage stage
Si-Al-Fe As Cu-Zn Pb-Sb-Au FeS-carbonates
—)

Mineral
Arsenopyrite
Pyrite
Marcasite
Pyrrhotite
Sulphides and Chalcopyrite
sulfosalts  Sphalerite
Galena
Boulangerite
Bournonite
Tetrahedrite
Electrum
Graphite
Quartz”

Oxides  Rutile"

Elements

!

Ilmenite
Zircon®
Chamosite
Berthierine
Tourmaline
White mica
Dickite

—I

|
|
.i
|
|

— Siderite — e —

!

#

Silicates ®

Carbonates  Calcite
Dolomite
Fluorapatite
Lulzacite !

. Goyazite |

Phosphates ™ piaiulite '

Xenotime-(Y)? B— J. ___________________

Monazite-(Ce)d * 1 eeessaad

dMinéraux détritiques.

®Dautres silicates ont été décrits dans les facies ferreux de bas grade métamorphique du Domaine Centre
Armoricain (Chauvel, 1971) mais n’ont pas été observés dans la carriere.

‘La minéralogie détaillée des phosphates et des zircons est donnée dans Moélo et al. (2002).

d_e timing exact de cristallisation du xénotime et de la monazite reste incertain.

L’analyse de la déformation a permis a Gloaguen et al. (2007) d’identifier des
structures développées par incréments de déformation en cisaillement simple dextre,
compatibles avec la déformation régionale qui a affecté le Domaine Centre Armoricain durant
le Carbonifére. Chaque increment correspond a un jeu de fractures remplies avec une
paragenése spécifique, les venues hydrothermales successives enregistrant la rotation horaire
de la direction horizontale de raccourcissement (Fig. 8.14).

Les geothermometres basés sur la composition chimique de la chlorite et de
I’arsénopyrite suggerent que les fluides ayant circulé durant le premier stade de cristallisation
de sulfures massifs étaient relativement chauds (390-350°C, estimation maximale). Les stades
suivants sont caractérisés par une diminution significative de la température. La composition
isotopique du Pb des galenes implique une source de Pb similaire a chaque stade qui

correspondrait a celle du socle Briovérien sous-jacent.
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Figure 8.14 : Modéle proposé par Gloaguen et al. (2007) pour expliquer les circulations de
fluides et la minéralisation dans la carriére de Saint-Aubin-des-Chateaux.

Selon Gloaguen et al. (2007), les données structurales et la composition isotopique en
Pb des galenes plaident pour un age antérieur a 310 Ma pour le premier stade de cristallisation
de sulfures massifs. Le dernier stade de minéralisation en Au, notamment, apparait compatible
avec un age classique tardi-Varisque (310-300 Ma). Néanmoins, des datations absolues
portant sur la minéralisation de Saint-Aubin-des-Chateaux ont été realisées dans cette étude,

avec pour objectif de caler sa mise en place dans I’histoire géologique régionale.

3.1. Datation U-Pb de la minéralisation

3.1.1. Minéraux datés

Plusieurs échantillons ont été collectés dans les niveaux riches en fer du Grés
Armoricain. Ces niveaux riches en fer sont essentiellement composés de sidérite et de chlorite
et présentent localement des concentrations tres importantes de fluorapatite riches en Sr
(jusqu’a 4 pds.% SrO d’apres Chauvel et Phan, 1965) et de sulfures (Fig. 8.15). La matiere
organique et le graphique sont disséminés dans la masse et sont responsable de la couleur
noire de la roche (Fig. 8.15). De nombreux zircons (Zrn) deétritiques parsement la matrice
chloriteuse. L’une des caractéristiques de ces échantillons est la présence ubiquiste de

phosphates. La deuxieme occurrence mondiale de prétulite (Ptl), un phosphate de scandium
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ScPOy, y a par exemple été décrite par Moélo et al. (2002). Le xénotime (Xnt), phosphate
d’yttrium YPO,, est également présent. Ces deux minéraux se sont développés en
surcroissance sur les zircons détritiques (Fig. 8.16), et constituent des cibles d’application de
la méthode de datation U-Th-Pb. Enfin, quelques petites monazites (Mnz), généralement

associées aux sulfures, ont été observées.

Sulfures
massifs

2 (Py, Apy)
Al

a4l N, ‘; A g reaiy, = & :
g AESVIS ’*7'-!.?‘4». «Fate GURR Nadie,

Niveau a Ap

Figure 8.15 : Photos des échantillons des niveaux ferreux du Grés Armoricain dans lesquels ont
été réalisées les datations U-Pb.

Figure 8.16 : Clichés MEB (¢électrons rétrodiffusés) illustrant I’association xénotime-prétulite en
surcroissance sur les zircons détritiques. La barre d’échelle représente 50 pm.

Les observations au MEB montrent que la cristallisation des prétulites est plus tardive
que celle des xénotimes (Fig. 8.16). Elles montrent également que plusieurs générations de
xeénotimes ont cristallisé, ce qui est marqué notamment par différentes textures (massive vs.
poreuse ; Fig. 8.17 et voir aussi Moélo et al., 2002). Sur la figure 8.17, il est possible

d’identifier trois zones différentes de cristallisation : la premiére (Xntl) est la plus sombre au
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MEB et posséde une texture poreuse ; la deuxieme zone (Xnt2) présente des teintes de gris
plus claires et ne semble pas poreuse ; la troisieme zone (Xnt3) est encore plus claire et forme
de petits lisérés en bordure de la surcroissance. Moélo et al. (2002) ont décrit les méme
textures et ont montré que ces différentes zones ont des compositions chimiques différentes.
D’aprés ces auteurs, la teneur en Y du xénotime décroit du ceeur vers la bordure de la
surcroissance. Xnt2 est enrichi en Dy et Gd et appauvri en Er et Yb par rapport a Xntl. Xnt3 a
une composition chimique similaire & Xnt2 bien que légerement enrichi en Sm et Eu. Ces
trois générations de xénotime de compositions chimiques différentes, et dont les contacts sont
nets, doivent donc étre liées a trois épisodes fluido-thermiques distincts. Des datations U-Pb
ponctuelles ont été réalisées par LA-ICP-MS sur toutes ces phases phosphatées afin d’essayer
de contraindre leurs ages de cristallisation.

Figure 8.17 : Cliché MEB original (a) et interprété (b) illustrant les différentes générations de
xénotime qui compose certaines surcroissances autour des zircons détritiques.

3.1.2. Résultats

Trés peu de monazites, et de taille tres limitée (20-40 um) ont été observées, ce qui a
limité le nombre d’analyses réalisées a 5. Parmi ces cing points, trois s’alignent sur une droite
de régression interceptant la concordia a 377 £ 11 Ma (26, MSWD = 1,9; la droite de
régression est ancrée a 0,8608, composition du *’Pb/**®Pb commun & 375 Ma d’aprés le

modele de Stacey et Kramers, 1975 ; voir Fig. 8.18).
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Figure 8.18 : Diagramme Terra-Wasserburg présentant les résultats des datations U-Pb sur les
monazites de Saint-Aubin-des-Chateaux.

Les surcroissances de prétulite étant pour certaines de taille considérable (Fig. 8.16),
cela a permis de réaliser plus d’analyses U-Pb. Dans le diagramme Terra-Wasserburg, la
plupart des points sont discordants (Fig. 8.19). Trois points permettent néanmoins de calculer
un age concordant & 376 £ 11 Ma (26, MSWD = 1,05 ; voir Fig. 8.19). A partir de ces trois
points et de deux autres points discordants, il est possible de calculer un &ge intercept de 371
+ 8 Ma (20, MSWD = 0,97 ; la droite de régression est ancrée a 0,8608, composition du
207ph/?%®ply commun a 375 Ma d’aprés le modéle de Stacey et Kramers, 1975 ; voir Fig. 8.19).
Cet 4ge est identique & I’4ge moyen pondéré °°Pb/?*U de ces cing points (Fig. 8.19), calculé
a partir des dates individuelles ®®Pb/?8U, corrigées du Pb commun par la méthode *°’Pb
(cette méthode considére que les ages « vrais » 2°’Pb/*®Pb et 2°°Ph/***U sont concordants). 11
faut néanmoins considérer cet age avec prudence car les analyses LA-ICP-MS n’ont pas été
standardisées avec une prétulite standard (il n’en existe pas) mais avec une monazite, cela

pouvant induire un effet de matrice (voir Partie Méthodologique).

183



PARTIE Il CHAPITRE 8 — Minéralisations de la branche nord
Ellipses d'erreur a 2 Ellipses d'erreur a 26
1 1 1[I
0,28 |- | Age intercept = 371 + 8 Ma (2c) Age concordia = 376 £ 11 Ma (2c)
MSWD = 0,97 MSWD = 1,05 - Probabilité = 0,31
I Ancré au *’Pb/*Pb commun @ 375 Ma
0,24+
0,20+ ‘
o . 250 g
g 0,16 <> —
o I
o
s 0,12¢
o I 410| 371 + 8 Ma (20 ; MSWD = 0,99)
0,08+ 390
0,04 - 370
350 |_| L
0 4 8 12 16 20 24 28 330

Date 2%Pp/2*¢U (Ma)

238] | /206
UF™Pb corrigée 27Pb’

Figure 8.19 : Diagrammes Terra-Wasserburg, et de 1’Age moyen pondéré, présentant les
résultats des datations U-Pb sur les prétulites de Saint-Aubin-des-Chéateaux.

'L>age moyen pondéré de 371 + 8 Ma est calculé a partir des cinq dates “°Pb/®U qui définissent
la droite de régression, dates “°Pb/?*U corrigées du Pb commun par la méthode *’Pb (détails
dans le texte).

Les surcroissances de xénotime autour des zircons détritiques ont également été
analysées. Deux sessions analytiques ont été réalisées, la premiere avec un ICP-MS mono-
collecteur (Thermo Finnigan Element 2) et la deuxiéeme avec un ICP-MS multi-collecteur
(Thermo Finnigan Neptune). L’avantage de 1’acquisition avec un ICP-MS multicollecteur est
qu’il permet la mesure des masses 202 (**?Hg) et 204 (***Hg et **Pb) précisément. Il est ainsi
possible de connaitre plus précisément la quantité de 2**Pb moyennant la connaissance du
rapport 2%?Hg/?®*Hg. Cela permet ainsi de corriger les rapports isotopiques mesurés sur des
minéraux contenant du Pb commun & partir de la mesure de 2**Pb, et non en postulant la
concordance des différents chronomeétres.

La plupart des analyses obtenues lors la premiere session sont discordantes et
présentent des degrés variables de contamination par le Pb commun. Quatre analyses
concordantes définissent un age concordant a 437 + 12 Ma (26, MSWD = 0,1 ; voir Fig.
8.20). Au total, sur les dix-huit analyses, douze définissent un age intercept identique de 437 +
9 Ma (20, MSWD = 0,97 ; la droite de régression est ancrée a 0,8650, composition du
207pp/2%ph commun a 435 Ma d’aprés le modéle de Stacey et Kramers, 1975 ; voir Fig. 8.20).
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Figure 8.20: Diagramme Terra-Wasserburg présentant les résultats des datations U-Pb,
réalisées avec un ICP-MS mono-collecteur, sur les xénotimes de Saint-Aubin-des-Chateaux.

La deuxiéme série d’analyses en multicollection a été réalisée par Kerstin Drost a
I’Université de Bergen qui travaille sur les fondamentaux de la datation U-Th-Pb des
xénotimes par LA-ICP-MS’. Seuls les ages 2°°Pb/*®U corrigées du Pb commun sont
disponibles a I’heure actuelle. Les quatorze analyses définissent deux populations, constituées
de six analyses chacune, avec deux ages significativement différents de 389 + 7 (2o, MSWD
= 0,09 ; voir Fig. 8.21) et 338 + 7 Ma (26, MSWD = 0,59 ; voir Fig. 8.21). Ces deux ages sont
différents de 1’age de ca. 437 Ma obtenu lors de la premiére session, bien qu’une date
20pp/238y de ca. 420 + 15 Ma obtenue par ICP-MS multi-collecteur (Fig. 8.21) soit

comparable.

3.2. Interprétation

Les images MEB montrent que trois générations de xénotimes ont cristallisé (Fig.
8.17). De facon intéressante, les ages U-Pb obtenus sur les phosphates des niveaux
minéralisés du Grés Armoricain définissent trois populations a ca. 435 Ma (Xnt), ca. 385-375
Ma (Xnt, Mnz et Ptl) et ca. 340 Ma (Xnt). Typiquement, le xénotime qui cristallise en

surcroissance sur des zircons détritiques est post-dép6t sédimentaire (Rasmussen, 2005).

" Cette étude fait actuellement 1’objet de I’écriture d’un article par Kerstin Drost, auquel je participe, dans lequel
les données complétes (images MEB, composition chimique, données U-Th-Pb) obtenues sur les xénotimes de
Saint-Aubin-des-Chateaux seront intégrées.
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Figure 8.21 : Dates *°Pb/?®U corrigées du Pb commun obtenues lors de la série d’analyse par
ICP-MS multi-collecteur. Ces dates définissent deux populations avec deux ages
significativement différents.

Le dépot de la formation du Grés Armoricain est considéré comme datant de 1’Arenig
(Ordovicien inférieur), étage maintenant appelé le Floian et qui s’étend de 478,6 + 1,7 Ma a
471,8 £ 1,6 Ma (Gradstein et al., 2004). L’age le plus vieux obtenu sur certains xénotimes est
ainsi environ 40 Ma plus jeune que 1’age du dépdt des sédiments, rendant improbable une
cristallisation durant la diagenese précoce ; nous favorisons une hypothése ou la croissance du
xénotime a lieu en réponse a une circulation de fluides localisée le long des discontinuités
structurales (limites de bancs) vers 435 Ma. De nouveaux épisodes de circulation de fluides,
enregistrés a 385-375 Ma et 340 Ma, ont ensuite eu lieu. 1l faut maintenant confronter ces
ages a I’évolution tectonique connue du Massif Armoricain a 1’époque, et en discuter le bien

fondé.

3.3. Timing de la minéralisation

Dans le Massif Armoricain, un age de 440-430 Ma n’est relié a aucun événement
tectonique ou thermique majeur. En revanche, de tels ages ont été identifiés recemment lors
d’analyses “Ar/*Ar sur des muscovites détritiques dans les formations dévoniennes et
carboniféres du bassin d’Ancenis, situé a environ 80 km au Sud-Est de Saint-Aubin-des-
Chateaux (Ducassou, 2010 ; Ducassou et al., en préparation). Ces auteurs ont également daté

les zircons détritiques présents dans ces formations mais n’ont pas trouvé de tels ages, ce
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qu’ils ont interprété comme étant le signe d’un événement métamorphique modéré ayant
provoqué la (re)-cristallisation des muscovites mais n’ayant provoqué ni réouverture du
systeme U-Pb dans les zircons ni (re)-cristallisation de ces derniers. Cet épisode
métamorphique serait a relier a une phase de subduction, mais il n’existe pas plus de
contraintes a I’heure actuelle. Cet événement métamorphique a ca. 440-430 Ma pourrait étre a
I’origine de la premicre phase de cristallisation de xénotime dans la formation du Grés
Armoricain.

L’age a 385-375 Ma a été obtenu a la fois sur les xénotimes, les monazites et les
prétulites. Cet age date donc un épisode important de cristallisation de phosphates. Un
important événement métamorphique, associé a la fusion partielle de la crolte, a
probablement eu lieu a cette époque. Berger et al. (2010) ont par exemple daté par LA-ICP-
MS des zircons d’une unité éclogitique de ultra-haute pression du Limousin. Ils ont obtenu
des ages de 412 £ 10 Ma et 382 = 7 Ma qu’ils attribuent respectivement a 1’épisode de ultra-
haute pression et a une remise a zéro ultérieure du fait d’un épisode de fusion partielle, bien
connu dans la région du Limousin mais également dans le Sud-Est du Massif Armoricain (e.g.
Faure et al., 2008). Cet épisode de fusion partielle généralisée de la crolte Varisque a
vraisemblablement induit des circulations de fluides a grande échelle, possiblement
responsables de la cristallisation des phosphates dans la formation du Grés Armoricain.

Enfin, I’age le plus jeune de ca. 340 Ma obtenu sur les xénotimes est également connu
dans la région. Pitra et al. (2010) ont obtenu des ages “°Ar/**Ar similaires sur muscovite et
biotite dans le complexe de Champtoceaux. Ces auteurs interprétent ces ages comme
résultant du chevauchement des unités allochtones supérieures chaudes sur les unités
allochtones inférieures et moyennes plus froides, induisant le développement d’un gradient
métamorphique inverse. Ducassou (2010) et Ducassou et al. (en préparation) ont également
identifié une population de muscovites détritiques avec un age “°Ar/*Ar de ca. 350-340 Ma.
Ces auteurs attribuent 1’origine de ces muscovites au complexe de Champtoceaux. Une fois
encore, cet événement tectonique est susceptible d’avoir entrainé la mise en circulation de
fluides qui ont provoqué la (re)-cristallisation de xénotime dans la formation du Gres
Armoricain. Les images MEB montrent que la croissance de la prétulite semble plus tardive
que celle du xénotime (Fig. 8.16). Cet épisode daté a 340 Ma sur les xénotimes uniquement
n’a donc pas pu induire la cristallisation d’une nouvelle génération de xénotime mais a plutot
provoqué la recristallisation et la remise a zéro du systeme U-Pb dans des xénotimes pre-

existants.
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D’aprés la séquence paragénétique (Table 8.2), le xénotime cristallise depuis la
diagenése et le métamorphisme jusqu’au stade 1, la monazite pendant la diagenese et le stade
1, et la prétulite durant le stade 1. Le stade 1 de cristallisation de sulfures massifs est ainsi le
moment durant lequel les trois phosphates pourraient cristalliser. Les datations U-Pb réalisées
sur ces trois phosphates donnent un 4&ge commun vers 385-375 Ma. Cet age pourrait ainsi étre
celui de la cristallisation de sulfures massifs (stade 1). L’age le plus jeune de ca. 340 Ma
obtenu sur les xénotimes pourrait lui dater le stade 2 de minéralisation en Zn, Cu et Pb.
D’aprés Gloaguen et al. (2007), ces minéralisations précipitent dans des veines compatibles
avec une orientation de la contrainte principale de raccourcissement autour de N170° (Fig.
8.22a). Dans leur étude sur I’histoire tectonique du Massif Armoricain, Gumiaux et al. (2004)
propose que cette orientation de la contrainte principale autour de N170° remonte & la période
355-345 Ma (Fig. 8.22a). Il est donc cohérent de considérer 1’age de ca. 340 Ma obtenu sur les
xénotimes comme datant le stade 2. Aucune donnée radiométrique ne daterait ici le stade 3 de
minéralisation en Au. L’orientation des veines associées a ce stade 3 est compatible avec une
orientation de la contrainte principale vers N010° (Fig. 8.22b), orientation que Gumiaux et al.
(2004) attribue a 1’époque 310-300 Ma (Fig. 8.22b).

x pin point
/ subsidence during

) simple shear ~ 2%

a) 355-345 Ma | b) {} 310-300 Ma

| N
Léon

R A= Céhtral
\\\\ A= Brittany
~N

Montagnes ™
Noires

e

Figure 8.22 : Schémas illustrant ’orientation de la contrainte principale de raccourcissement
dans le Domaine Centre Armoricain au Carbonifére inférieur (a) et au Carbonifére supérieur
(b) d’aprés Gumiaux et al. (2004). Les encarts représentent ’orientation des veines minéralisées
et de la contrainte principale de raccourcissement associée, durant les stades 2 (a) et 3 (b) de la
minéralisation de Saint-Aubin-des-Chateaux (d’aprés Gloaguen et al., 2007).
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4. Intégration a I’échelle régionale

La branche nord du Cisaillement Sud Armoricain (CSA) offre une coupe dans la
crolte continentale, depuis des domaines supracrustaux a I’Est, composés de sédiments peu

métamorphiques, jusqu’a des domaines de crolite moyenne a inférieure a 1’Ouest (Fig. 8.23).

Mesozoic cover

Magmatic intrusions
Variscan (ca. 340-300 Ma)

NANAANAANAANANANANANAANAANAANANAN
Palaozoic sediments B
Carboniferous basins _ Ordovician (ca. 480 Ma)
Cambrian to Devonian =228

Metamorphic l:l Cadomian (ca. 650-550 Ma)

Proterozoic sediments Faults and shear zones
[ | Brioverian sediments
Metamorphic

Strike-slip
—m——=_ Normal

—A__ 4 Thrust
High-pressure units

‘:I MKW\

Figure 8.23 : Carte géologique simplifiée de la partie sud du Massif Armoricain. Le trapéze en
pointillés matérialise la zone présentée sur la figure 8.24.

L’une des caractéristiques de cette coupe est la présence de minéralisations de natures
variées (Fig. 8.24). La minéralisation stannifére du granite de Lizio et la minéralisation poly-
métallique de Saint-Aubin-des-Chateaux en sont deux exemples. Le long du CSA, on trouve
également plusieurs indices minéralisés en Au (e.g. Beslé) et Sb (e.g. Erbray). D’autres
minéralisations en Sb (e.g. Le Semnon) ou Pb-Zn (e.g. Pont-Péan, La Telhaie) se sont formées
dans la couverture sédimentaire Paléozoique, et sont plus éloignées du CSA.

Dans une telle portion de crodte, les sources de fluides sont potentiellement
nombreuses (Fig. 8.25) et les interactions entre les différents types de fluide complexes. Des
granites peralumineux de type Lizio, résultant de la fusion partielle de métasédiments,
remontent dans la crodte. Ces granites sont typiquement riches en fluides dissous (> 5 pds.%,
Holtz et al., 2001). Lorsque la pression environnante diminue du fait de la remontée du
magma puis lorsque la quantité de liquide granitique diminue du fait de sa cristallisation

progressive, ces fluides dissous sont expulseés.
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Palzozoic sediments Magmatic intrusions
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Figure 8.24 : Vue oblique de I’ensemble granite de Lizio — couverture sédimentaire présentant
les principaux indices minéralisés (d’aprés Méloux et al., 1979).

D’autres fluides peuvent s’infiltrer depuis la surface et circuler dans la crolte a cause de

gradients topographiques par exemple. Les zones de déformation intense localisent également

les circulations de fluides, du fait de I’accroissement de la permeabilité induit par la

déformation. Tous ces fluides transportent potentiellement des éléments qu’ils ont lessivés

préalablement, qui précipitent lors d’un changement des conditions environnantes (pression,

température, état d’oxydation...).
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Figure 8.25: Coupe schématique
présentant les différentes sources
de fluides mis en jeu a I’échelle de
la croGte supérieure (le modele
n’est pas a D’échelle). Des
minéralisations en Sn sont as-
sociées aux granites peralumineux
(1), tandis que la couverture
sédimentaire est caractérisée par
des minéralisations en Pb, Zn, Au
ou Sb par exemple (2). La figure
ne présage pas de la synchronicité
entre les deux minéralisaitons.
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Les données géochronologiques obtenues sur le granite de Lizio et ses minéralisations
stanniferes ainsi que sur Saint-Aubin-des-Chéteaux excluent au premier ordre une
synchronicité et donc un lien de parenté entre les deux événements. En effet, aucun &ge plus
jeune que ca. 340 Ma n’a été obtenu sur Saint-Aubin-des-Chateaux alors que 1’age maximum
de la minéralisation en étain autour du granite de Lizio correspond a 1’age du granite lui-
méme, c'est-a-dire 316 + 6 Ma. La déformation et la métasomatose du granite de Lizio le long
du CSA ne peut constituer la source des métaux de base que 1’on retrouve minéralisés a Saint-
Aubin-des-Chateaux (e.g. Pb, Zn).

Dans les mylonites du CSA, nous avons daté la précipitation de carbonates vers 300
Ma (voir chapitre 6), au moment méme de ’infiltration d’eau météorique dans le CSA. La
composition isotopique du carbone de ces carbonates est homogéne (5™°C de -8,6 & -11,2%o)
et correspond & une composition isotopique crustale, non spécifique. Le 8*3C de la dolomite
des veines de la carriére de Quily est identique (-9,2 & -10,8%o), les 80 sont proches et les
températures de précipitation estimées comparables; cette dolomite a ainsi
vraisemblablement précipité dans des conditions, et a partir de fluides similaires, que les
carbonates précipités dans les mylonites du CSA. A Saint-Aubin-des-Chateaux, le tableau
paragénétique indique la précipitation de carbonates durant le dernier stade (calcite et
dolomite, Table 8.2), apres le stade de dépdt de la paragenese Sb-Au. En attendant de mesurer
la composition isotopique en O et C de ces carbonates, afin d’en établir la possible parenté
avec les carbonates disséminés dans les mylonites et dans les veines de Quily, nous pouvons
proposer que la carbonatation soit d’extension régionale, développée en contexte tardi-
hercynien. L’age U-Pb moyen de 298 + 5 Ma obtenu sur les monazites des échantillons de
Quily et Plinet pourrait dater cet épisode de précipitation de dolomite.

Les ages obtenus sur les phosphates de Saint-Aubin-des-Chéateaux ne semblent pas
dater I’épisode a Sb-Au. Gloaguen et al. (2007) ont proposé que cet épisode a Sh-Au se situe
entre 310 et 300 Ma en se basant sur I’orientation des veines et en la comparant aux
contraintes tectoniques régionales (Fig. 8.22). Cette période 310-300 Ma correspond au pic
métallifere dans le Massif Central, notamment pour le déepdt des minéralisations Au-Sh
(Bouchot et al., 2005). Vallance et al. (2004) ont étudié la minéralisation aurifere du Moulin
de Chéni situé dans le district de Saint-Yrieix (Massif Central). La-aussi, un stade tardif de
cristallisation de quartz en peigne et de dolomite dans les failles suit immédiatement le stade
de minéralisation aurifére. L’¢étude des inclusions fluides et la composition isotopique de ce

quartz tardif associé a la dolomite suggeérent que cet assemblage Qz + Dol ait précipité a 150-
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210°C & partir d’une eau météorique infiltrée depuis la surface (8*°0 = 0,3-3,0%o ; Vallance et
al., 2004). La preécipitation tardive de carbonates apres la minéralisation aurifére semble étre
un phénoméne commun a de nombreux gisements auriféres du Massif Central ; toujours dans
le district de Saint-Yrieix, Bouchot et al. (1989) et Touray et al. (1989) ont décrit de la
dolomite ferrifére dans des veines de quartz tardives. Dans le bassin de Villeranges, les dépots
auriferes présentent notamment de I’ankerite, précipitée vers 175°C (Boiron et al., 1989).

En résumé, il apparait donc que dans les massifs Varisques francais, des parageneses a
carbonates succedent aux minéralisations auriféeres. A 1’échelle de la chaine Varisque
européenne, Boiron et al. (2003) ont propos¢ un modele expliquant [’origine des

minéralisations auriferes (Fig. 8.26).
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Figure 8.26 : Modéle de formation en deux temps des minéralisations auriferes dans la chaine
Varisque européenne, d’aprés Boiron et al. (2003). La premiére étape (a) consiste en une
remontée de fluides « métamorphiques » contenant I’or le long de failles. La deuxiéme étape (b)
voit le mélange de ces fluides avec des fluides infiltrés depuis la surface, processus responsable
du dépot de Ior.
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Les fluides précoces en équilibre avec 1’encaissant métamorphique circulent vers la surface
dans des fractures, et y précipitent de la silice sous forme de quartz. Ces fluides ont pu
interagir avec de larges volumes de croiite, récupérer des quantités importantes d’or et les
transporter vers les failles. Ces failles ont eu une longue période d’activité et ont fini par
mettre en connexion ce réservoir de fluides métamorphiques avec des fluides météoriques
infiltrés depuis la surface. Le mélange de ces deux types de fluides, accompagné d’une chute
de la température et de la pression, a provoqué une diminution de la solubilité de I’or qui s’est
retrouvé piegé au niveau de sulfures précoces. Les deux parametres clés d’un tel modéle sont
ainsi l’infiltration d’eau météorique depuis la surface et son mélange avec des fluides
métamorphiques, potentiellement produits du fait de I’exhumation de la crotite profonde. Cela
a lieu autour de 300 Ma, age qui caractérise le dépot de 1’or. Les carbonates que nous
documentons ici a travers le Massif Armoricain peuvent représenter la continuation

immédiate de ce systéme et enregistrer la fin de 1’activité hydrothermale Varisque.
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PARTIE HI CHAPITRE 9 — Implications tectoniques

1. Introduction

Dans ce chapitre, nous allons tenter, dans un premier temps, d’intégrer les différents
événements datés dans leur cadre tectonique global. Pour cela, il est indispensable de
s’intéresser a 1’évolution de la chaine Varisque a une plus grande échelle que la seule échelle
du Massif Armoricain. Une discussion plus spécifique a 1’arc Ibéro-Armoricain et au domaine
Sud Armoricain concluera ce chapitre.

En Europe, les terrains de la chaine Varisque affleurent principalement dans la partie
occidentale de I’Espagne, dans le Massif Armoricain, le Massif Central en France et en
Bohéme (Fig. 9.1). Dans ces différents massifs, plusieurs terrains ont été reconnus (voir
Ballévre et al., 2009 pour le Massif Armoricain ; Martinez Catalan et al., 2007 pour le Massif
Ibérique ; Franke, 2000 pour le Massif de Bohéme) et plusieurs auteurs ont proposé une
corrélation entre eux (e.g. Ballevre et al., 1992, 2009 ; Franke, 2000 ; Martinez Catalan et al.,
2007 ; Matte, 1986, 2001). La figure 9.2, re-dessinée d’aprés Ballévre et al. (2009, 2011) et
Martinez Catalan et al. (2007), présente la corrélation globale entre les différents terrains qui
va nous servir de base pour la suite de ce chapitre.

Bohemian
(. Massif

vl

Armorican
Massif

Massif
Central

Iberian
Massif

Figure 9.1 : Localisation des restes de la chaine Varisque en Europe occidentale.
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Figure 9.2 : Carte de ’Europe occidentale illustrant de facon simplifiée les différents terrains
que ’on peut observer dans les divers massifs Varisques, et proposition de corrélation entre les
différents terrains.

Globalement, pourraient-étre corrélées ensemble les zones :

e Sud-Portuguaise et Rhéno-Hercynienne, représentant la marge sud du bloc
Avalonia.

e D’Ossa Morena, du Léon, du Mid-German Crystalline Rise et Saxo-
Thuringienne, représentant un bloc pris dans la collision

e Centre Ibérique, Centre et Nord Armoricaines et Tepla-Barrandienne,
représentant également un microcontinent pris dans la collision.

e Asturienne-Léonese et Sud Armoricaine, représentant la marge nord de
Gondwana.
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e Cantabrique, qui pourrait étre corrélée avec les nappes du versant sud de la
Montagne Noire et les formations pyrénéennes en France, représentant
également une partie de la marge nord de Gondwana.

e Galice-Tras-os-Montes, de Champtoceaux et Nord Massif Central et

Moldanubienne, représentant un ensemble de nappes allochtones.

La plupart des auteurs s’accordent sur cette zonalité, a quelques petites différences prées. Il y a
également un consensus a propos de la double vergence de la chaine Varisque, les structures
septentrionales étant a vergeance nord et les structures méridionales a vergence sud. En
revanche, le nombre de sutures, c'est-a-dire de zone ou un océan qui séparait deux domaines
continentaux a été refermé, est encore trés débattu. De une a trois sutures majeures entre
différents blocs ou microcontinents ont en effet été proposées. Martinez Catalan (2011)
propose qu’il existe une seule suture, celle de I’océan Rhéique, qui a été ensuite disloquée par
les nombreuses zones de cisaillement décrochantes ayant fonctionné durant le Carbonifere.
Pour Franke (2000) et Matte (1986, 2001), deux sutures, correspondant a deux océans
majeurs, existent de part et d’autre du microcontinent Armorica : la suture de I’océan Rhéique
a vergence nord au Nord et la suture d’un océan « Galice-Bretagne Sud-Massif Central-
Moldanubien » & vergence sud au Sud. Enfin, la présence d’une troisiéme suture entre un
domaine Léon-Mid German Crystalline Rise (potentiellement corrélable avec la zone d’Ossa
Morena) au Sud et Avalonia au Nord a également été proposee (e.g. Faure et al., 2010). Pour
plus de détails, le lecteur peut se référer a Ballevre et al. (2009) pour une synthése compléte a
propos des sutures entourant le Massif Armoricain, et a Keppie et al. (2009) pour une

discussion a 1’échelle de 1I’Europe occidentale.

2. Lachaine Varisque en Europe occidentale
2.1. L arc Ibéro-Armoricain

L’un des traits caractéristique de la chaine Varisque européenne est sa forme tres
arquée dans sa partie occidentale. L’un des premiers a avoir accepté I’idée d’une continuité
des structures entre I’Ouest de la France et le Nord-Ouest de 1I’Espagne, et donc de 1’existence
d’un arc Ibéro-Armoricain (AlA), fut Lotze (1963). Cela a été admis par toute la communauté
par la suite, et il a été demontré que les successions sedimentaires composant les domaines
Centre Ibérique et Centre Armoricain sont identiques (Paris et Robardet, 1977), tout comme le

sont les nappes allochtones métamorphisées de Galice-Trés-os-Montes et le complexe de
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Champtoceaux (Ballévre et al., 1999). Le cceur de I’AIA, dans la zone Cantabrique, présente
un plissement d’environ 180° (Weil et al., 2001), en faisant I’un des systémes orogéniques
curvilignes les plus spectaculaires sur Terre. L’origine de I’AIA a été trés débattue. Jusque
dans les années 90, différents mécanismes ont été invoqués pour expliquer la formation de
I’AIA, tous impliquant la formation de I’arc durant la collision continentale (e.g. Brun et
Burg, 1982 ; Dias et Ribeiro, 1995; Matte, 1986, 1991; Matte et Ribeiro, 1975 ; Pérez-Estaln
etal., 1988 ; Ribeiro et al., 1995 ; Ries and Shackleton, 1976 ; Voir Fig. 9.3).
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Figure 9.3 : Hlustration de quelques uns des modeles proposés pour expliquer la formation de
I’arc Ibéro-Armoricain durant I’orogenése Varisque par a) Brun et Burg (1982), b) Matte et
Ribeiro (1975) et ¢) Dias et Ribeiro (1995).

Tous ces modeéles impliquent le fonctionnement de grands cisaillements en
décrochement dés le Dévonien (Fig. 9.3). Dans le mécanisme d’effet de coin proposé par
Brun et Burg (1982), une zone décrochante sénestre accomode la subduction puis la collision
continentale vers le Nord (Fig. 9.3a), que Brun et Burg (1982) identifient comme étant la zone
de cisaillement de Coimbra-Coérdoba (CCSZ). Les modéles d’indentation de Matte et Ribeiro
(1975) et Dias et Ribeiro (1995), impliquent également que le cisaillement sénestre sur la
CCSZ ait debuté au Devonien (Fig. 9.3b et ¢). Cependant, des datations récentes réalisées sur
des gneiss et des granites syncinématiques montrent que la CCSZ n’a été active en
décrochement sénestre qu’a partir de 335 Ma et jusqu’a 318 Ma (LA-ICP-MS sur zircon et
monazite, Pereira et al., 2010), invalidant les mod¢les de formation de I’AIA durant la
collision dévonienne. Les modeles d’indentation requicrent également un jeu dextre le long du
CSA depuis le Dévonien. Les granites syncinématiques de Lizio et Questembert datés dans le
cadre de cette these ont livré des &ges de mise en place de ca. 315 Ma (voir chapitre 4 et 5).
Le granite du Vallet, localisé a une dizaine de kilometres au Nord de la branche sud du CSA,

recoupe et post-date donc I’empilement et I’exhumation des nappes de Champtoceaux. En
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revanche, cette intrusion pré-date le plissement de nappes, attribué au fonctionnement du
CSA. La mise en place et le refroidissement du granite du Vallet ont été datés a 337-336 Ma
(Gumiaux et al., 2004). Cet age représente donc 1’age maximum du début du fonctionnement
du CSA en cisaillement dextre, et remet ainsi en cause les modéles de formation de I’AIA
depuis le Dévonien.

De nombreuses études structurales et paléomagnétiques récentes réalisées en Espagne,
dans la zone Cantabrique, qui forme le cceur de I’AIA, montrent que 1’AIA est une structure
secondaire (Kollmeier et al., 2000 ; Weil, 2006 ; Weil et al., 2000 ; 2001 ; 2010) formée entre
ca. 310 et 295 Ma (Pastor-Galan, 2011 ; Weil et al., 2010). La formation tardive de cet arc
implique donc que les chevauchements et les plis de la zone Cantabrique se soient formés
longitudinalement en réponse a une contraction E-W (par rapport au Nord actuel), produisant
une ceinture externe de plis et de chevauchements orientés N-S dans la chaine Varisque. A la
fin du Carbonifere (ca. 310 Ma), le raccourcissement a été réorienté selon une direction N-S
produisant le plissement progressif des plis et des chevauchements initiallement linéaires (Fig.
9.4). Selon Gutiérrez-Alonso et al. (2008), cette réorientation brutale, a ca. 90°, des
contraintes a été causée par un changement dramatique dans la configuration et la dynamique

des plaques lithosphériques durant les derniers stades d’amalgamation de la Pangée.

a) Moscovician (312-310 Ma) b) Kasimovian (ca. 307 Ma)
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Figure 9.4 : Développement des différentes générations de joints dans les zones Cantabrique et
Asturienne-Léonése durant la formation de I’arc Ibéro-Armoricain (Pastor-Galan et al., 2011).

201



PARTIE HI CHAPITRE 9 — Implications tectoniques

2.2. Evolution de la chaine au Carbonifere

2.2.1. A I’échelle globale

La figure 9.5 présente un essai de reconstruction de 1’évolution de la chaine Varisque
européenne durant le Carbonifére. Il y a environ 300 Ma, I’AIA est tout juste formé (Fig.
9.5a). Nous allons remonter dans le temps en proposant différentes étapes intermédiaires. 1l y
a 310 Ma, I’AIA se retrouve déplissé et les différentes unités de la chaine Varisque
Européenne se retrouve ainsi dans une configuration sub-linéaire (Fig. 9.5b). Les
cisaillements Sud Armoricain (SASZ, Fig. 9.5a) et de Porto-Tomar (PTSZ, Fig. 9.5a) se
retrouvent en continuité, et ne forment alors qu’un seul cisaillement dextre d’échelle
lithosphérique (PT-SASZ, Fig. 9.5b). Nous avons daté la mise en place des granites
syntectoniques de Lizio et de Questembert le long du CSA a ca. 315 £ 5 Ma (cf. chapitres 4 et
5), qui est également 1’dge que nous avons obtenu sur un échantillon paragneissique
ultramylonitisé et que nous avons interprété comme 1’dge du fonctionnement ductile du CSA
(cf. chapitre 6). Valle Aguado et al. (2005) ont obtenu des données U-Pb sur zircon et
monazite, par dilution isotopique, sur deux granites syncinématiques du fonctionnement de la
PTSZ. Ces deux granites se sont mis en place a 314 + 5 et 311 + 1 Ma. Les ages de mise en
place des granites syntectoniques le long du CSA et de la PTSZ sont ainsi comparables, ce qui
semble confirmer que ces deux zones de cisaillement dextres n’en formaient en fait qu’une
seule il y a 310 Ma. En considérant les incertitudes associées aux ages obtenus, la mise en
place des granites syncinématiques contraint le fonctionnement de la PT-SASZ a la période
320-310 Ma. Valle Aguado et al. (2005) ont également daté 1’intrusion composite acide-
basique de Cota-Viseu a ca. 306 Ma. Cette intrusion recoupe et post-date le fonctionnement
de la PTSZ, et montre donc que cette zone de cisaillement n’était plus active aprés ca. 306
Ma.

Figure 9.5 : Tentative de reconstruction simplifiée de la géométrie de la chaine Varisque il y a
environ 340 Ma. A partir de la géométrie de la chaine apres la formation de ’arc a 300 Ma (a),
le jeu de quatre grandes zones de cisaillement décrochantes a été oté : le cisaillement Porto-
Tomar — Sud Armoricain (PT-SASZ) a ca. 315 Ma (b), le cisaillement de Lalaye-Lubine (LLF) a
ca. 322 Ma (c), le cisaillement de Bray (Bray fault) a ca. 328 Ma (d) et le cisaillement du Sillon
Houiller (SH) a ca. 334 Ma (e). La chaine se retrouve ainsi dans une configuration simple et
linéaire a ca. 340 Ma (f). Les différentes zones figurées sont C.Arm : Centre Armoricaine ; C.Ib :
Centre Ibérique ; CT : Cantabrique ; Léon ; Liz: Lizard ; MGCR : Mid German Cristalline
Rise; OM: Ossa Morena; OS: Ollo de Sapo; RH: Rhéno-Hercynienne; SP: South-
Portuguese ; ST : Saxo-Thuringienne; TB: Tepla-Barrandienne ; VP : Porphyroides de
Vendée ; WASL : West-Asturian — South-Leonese. -
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Durant cette période d’activit¢é d’environ 10 Ma de la PT-SASZ, environ 200 km de
déplacement ont été accommodés (Fig. 9.5), impliquant un taux de cisaillement d’environ 2
cm/an. Quelques temps avant le cisaillement sur la PT-SASZ, un important mouvement
dextre a du avoir lieu sur le cisaillement de Lalaye-Lubine (LLF, Fig. 9.5c) et sur le
cisaillement de Baden-Baden qui le prolonge vers I’Est. L’intrusion de granites a deux micas
a 316-322 Ma post-date le jeu dextre de cette zone de cisaillement (Wickert et al., 1990).
Dans le modele proposé, plus de 300 km de déplacement latéral est requis sur la LLF. Cela a
pour effet primordial de dupliquer la suture de 1’océan « Galice-Bretagne Sud » (Fig. 9.5¢).
Lorsque I’on remonte de quelques millions d’années dans le temps, la zone de cisaillement
dextre de Bray (BF) a du étre active autour de 330-325 Ma (Fig. 9.5d). Malheureusement, il
n’existe pas a notre connaissance de contrainte géochronologique précise pour caler son
fonctionnement de facon absolue. Le cisaillement dextre le long de la BF a provoqueé le
décalage des trois sutures d’environ 250 km. Enfin, un jeu sénestre d’environ 50 km a eu lieu
sur le Sillon Houiller (SH) durant le Viséen (Fig. 9.5e). Thiery et al. (2009) ont daté des
rhyolites intercalées avec des tuffs dans le bassin Carbonifere de Pontaumur & 326 + 3 Ma
(SHRIMP U-Pb sur zircon). Ce bassin n’est pas affecté par la déformation qui a eu lieu le
long du SH. Le fonctionnement du SH a ainsi du avoir lieu vers 335-330 Ma. Vers 340 Ma,
on se retrouve ainsi avec une configuration linéaire de la chaine, avec les trois sutures
espacées d’environ 200 km (Fig. 9.5f).

Dans la figure 9.5, les différentes zones présentant un gradient métamorphique inverse
reconnues dans la chaine Varisque (d’aprés Pitra et al., 2010) ont été reportées sur toutes les
étapes de la reconstruction. Vers 340 Ma, les neuf zones identifiées se trouvent toutes au
niveau des nappes exhumées au niveau de la suture de I’océan « Galice-Bretagne Sud ». C’est
justement aux alentours de 340 Ma que Pitra et al. (2010) ont daté 1’age du métamorphisme
inverse. Dans le Massif Central, le complexe de la Sioule présente également une séquence
métamorphique inverse, datée vers 340-335 Ma (Faure et al., 2002 ; Schultz, 2009). Enfin
dans le complexe métamorphique d’Ordenes, dans la zone de Galice-Tras-0s-Montes, Arenas
et al. (1995) ont également décrit une séquence métamorphique inverse. Dans cette zone, des
roches ultramafiques dérivées du coin de manteau chaud au dessus de la zone de subduction
ont été transportées au-dessus des unités basales allochtones, provoquant leur fusion partielle
et le développement d’un gradient métamorphique inverse (e.g. Martinez Catalan et al., 2002).
Les migmatites d’Agualada, qui résultent de cet événement, ont donné des ages U-Pb sur
monazite et rutile de 346 + 2 et 341 + 3 Ma (dilution isotopique ; Abati et Duning, 2002), ages
qui datent le métamorphisme inverse. Le développement de séquences métamorphiques
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inverses vers 345-340 Ma apparait ainsi comme général au niveau des nappes de haute-
pression enfouies puis exhumées dans la zone de subduction de I’océan « Galice-Bretagne

Sud » et de la marge nord de Gondwana sous Armorica.

Globalement la reconstruction proposée ici montre que les différentes sutures devaient
étre continues et linéaires vers 340 Ma. Elles ont ensuite été démembrées par de grandes
zones de cisaillement décrochantes entre 335 et 310 Ma, ce qui a rendu leur

identification et leur corrélation délicate.

Si I’on replace les sutures sur la carte simplifiée présentant les corrélations entre les
différentes unités (Fig. 9.6), on observe deux sutures sub-continues ; la suture de 1’océan
Rhéique sépare 1’ensemble Avalonia — Sud Portuguais de I’ensemble Ossa Morena — Léon —
MGCR et la suture d’un petit domaine océanique « Léon » sépare 1’ensemble Ossa Morena —
Léon — MGCR de la microplague Armorica (Centre Ibérique — Centre Armoricain — Tepla-
Barrandien). Enfin, la troisiéme suture de 1’océan Galice-Bretagne Sud se retrouve dédoublée

dans les zones Galicia-Tras-os-Montes — Champtoceaux — Nord Massif Central.

Laurentia . /

Figure 9.6 : Carte simplifiée des différents terrains composant la chaine Varisque européenne.
Les sutures des trois domaines océaniques refermés ont été indiquées : En vert, suture de I’océan
Rhéique ; en rouge, suture de I’océan « Léon » ; en bleu, suture de ’océan Galice — Massif
Central.
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Afin de tester la viabilité du modele proposg, il est intéressant de regarder 1’évolution
de I’orientation de la contrainte principale de raccourcissement horizontal o1 aux différentes
étapes. En théorie, cette contrainte o1 doit se trouver a environ 45° de la direction principale
de cisaillement (e.g. Tchalenko, 1970 ; Sylvester, 1988). Dans un premier temps, nous avons
reporté la direction actuelle des quatre plans de cisaillement que nous avons considéré dans la
reconstrustion ainsi que la direction des quatre o1 associes (Fig. 9.7). A ce stade, il n’y a pas
de logique qui se dégage lorsque I’on observe la variation de la direction de o1 au cours du
temps. Un point important a prendre en compte est la rotation globale de la chaine Varisque
durant le Carbonifére. Cette rotation a été contrainte grace aux données paléomagnétiques,
notamment. Edel et al. (2003) ont ainsi démontré, quantifié et calé temporellement les phases
de rotation de la chaine Varisque qui ont eu lieu au Carbonifére. Selon Edel et al. (2003), la
chaine Varisque a subi deux phases majeures de rotation horaire de 70-75° entre 332 et 325-
320 Ma et de 45° entre ca. 320-315 et 305 Ma. Depuis la fin du Viséen, la chaine Varisque a

donc tourné d’environ 115°.

310 Ma

Present-day
orientation

Pre-1AA
orientation

~ Reconstructed
orientation

Figure 9.7 : Orientation des quatre zones de cisaillement considérées dans la reconstruction
présentée figure 9.5 et des contraintes de raccourcissement maximal ol associées, dans la
configuration actuelle et aprés restauration des rotations ayant affecté la chaine Varisque depuis
la fin du Viséen (les rotations sont d’aprés Edel et al., 2003). SH : Sillon Houiller ; BF : faille de
Bray ; LLF : cisaillement de Lalaye-Lubine ; PT-SASZ : Cisaillement de Porto-Tomar — Sud
Armoricain.
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Le SH va ici nous servir comme zone de cisaillement de référence et nous fixons donc
son orientation (Fig. 9.7). L’age du fonctionnement de la faille de Bray (BF) est mal contraint
géologiquement, mais dans la reconstruction de la figure 9.5, nous considérons qu’il a
fonctionné vers 330-328 Ma. A ce moment, la rotation horaire de 70° a commencé depuis
quelques millions d’années et nous appliquons donc, arbitrairement, 15° de rotation anti-
horaire a la BF afin de remonter a son orientation de 1’époque (Fig. 9.7). Le cisaillement
dextre sur la LLF a eu lieu vers 325-322 Ma, au moment de la fin de la rotation horaire de
70°, que nous lui appliquons donc de facon anti-horaire pour retrouver son orientation
originelle (Fig. 9.7). Enfin, la PT-SASZ a joué en cisaillement dextre a ca. 315 Ma. Il existe
néanmoins une complication supplémentaire quant a I’orientation actuelle de cette zone de
cisaillement, car elle a été plissée durant la formation de I’arc Ibéro-Armoricain entre 310 et
295 Ma. Aujourd’hui les Cisaillements Sud Armoricain et de Porto-Tomar forment un angle
d’environ 90° (Fig. 9.5). Le déplissement de 1’arc Ibéro-Armoricain nécessaire a la mise en
continuité de ces deux zones de cisaillement implique donc une rotation de 45°, antihoraire
pour le Cisaillement Sud Armoricain et horaire pour le Cisaillement de Porto-Tomar (Fig.
9.7). Au moment du cisaillement dextre sur la PT-SASZ restaurée, a ca. 315 Ma, la deuxiéeme
phase de rotation globale de la chaine devait étre entamée depuis quelques millions d’années.
Nous avons choisi d’appliquer a la PT-SASZ 10° de rotation anti-horaire en plus des 70° déja
réalisés auparavant afin de la replacer dans son orientation de 1’époque (Fig. 9.7).
Globalement, cette restauration met en évidence une rotation horaire continue de la contrainte
principale o1 depuis ca. 335 Ma jusqu’a ca. 315 Ma. Gumiaux et al. (2004) avaient également
abouti a une rotation horaire de la contrainte de raccourcissement principale dans leur
restauration du cisaillement ayant affecté la Bretagne centrale durant le Carboniféere. Dans
notre modele, ol tourne d’environ 60° en 20 Ma, correspondant a une vitesse angulaire de
rotation horaire d’environ 3°/Ma. De telles vitesses de rotation des contraintes ne sont pas
exceptionnelles. Dans les Carpathes, en Roumanie, Gibson (2001) a par exemple estimé des
taux de rotation de la contrainte principale o1 d’environ 2°/Ma durant la premiére partie du

Mioceéne.

2.2.2. A 1’échelle de la zone Sud Armoricaine

La figure 9.8 présente 1’évolution en coupe d’une zone allant de la marge sud de la
microplaque Armorica jusqu’a la marge nord de Gondwana, au niveau du Massif Armoricain

(d’apres Ballévre et al., 2011). Durant le Cambrien et le début de 1’Ordovicien, le Massif
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Armoricain est situ¢ le long de la marge nord de Gondwana. Au début de 1’Ordovicien (490-
480 Ma), un épisode de rifting intra-gondwanien est enregistré dans les formations
sédimentaires. En effet, les formations «rouges » dites de Pont-Réan, dans le Massif

Armoricain, se sont déposées dans des blocs basculés (Brun et al., 1991). Un épisode de

fusion partielle a lieu a la fois dans le manteau supérieur et dans la crodte inférieure.
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Figure 9.8: Coupes simplifiées représentant I’évolution de la zone sud du futur Massif
Armoricain depuis le début de I’Ordovicien jusqu’a la fin du Carbonifére (I’échelle verticale a
été exagérée pour plus de clarte).
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Figure 9.8 (suite) : Coupes simplifiées représentant 1’évolution de la zone sud du futur Massif
Armoricain depuis le début de I’Ordovicien jusqu’a la fin du Carbonifére.

La fusion partielle du manteau produit des magmas tholéiitiques qui se mettent en place dans

la crolte sous forme de dykes et de sills. Ces magmas constituent les protolithes des roches

basiques ayant été affectées par un métamorphisme HP-BT, comme celles de I’Ile de Groix

(El Korh et al., 2009) ou de I'unité du Cellier a8 Champtoceaux (Paquette, 1987) par exemple.

La fusion partielle de la croGte inférieure produit des magmas acides qui se sont mis en place

dans la crolte (granite de Lanvaux par exemple) ou atteignent la surface et provoquent un

important volcanisme dans ce qui constitue maintenant la nappe des Porphyroides.

A I’Ordovicien moyen (470-460 Ma), le rifing intra-gondwanien est suivi d’un épisode

d’expansion océanique donnant naissance a 1’océan Galice-Bretagne Sud (Fig. 9.8), et
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séparant Armorica au Nord de Gondwana au Sud. Sur les marges de ces deux blocs
continentaux se dépose alors la formation proximale du Grés Armoricain. Des données
paléomagnétiques indiquent qu’a la fin de 1’Ordovicien, Armorica dérivait vers le Nord et
était effectivement séparé de Gondwana (Tait et al., 1997).

Quelque part au cours du Silurien, 1’océan Galice-Bretagne Sud a du commencer a se
refermer. En effet a I’Emsien (ca. 400 Ma), un épisode de rifitng affecte Armorica (Ducassou
et al.,, 2011), possiblement causé par la subduction de I’océan Galice-Bretagne Sud sous
Armorica. On se trouve donc en présence d’un bassin arriére-arc (le bassin de Saint-Georges-
sur-Loire), séparé de la zone de subduction par un arc magmatique dont 1’existence est
confirmée par ’enregistrement sédimentaire détritique dans les formations composant la
marge sud du bassin de Saint-Georges-sur-Loire (Ducassou et al., 2011). Il est intéressant
d’ajouter qu’en Espagne, Gutiérrez-Alonso et al. (2008) ont daté des roches volcaniques
basiques a 395 Ma qui se trouvent dans un contexte structural tout a fait similaire, en bordure
de la zone Centre Ibérique, c'est-a-dire de la microplaque Armorica. Ces auteurs attribuent
également ce volcanisme a un épisode de rifting, bien que leur interprétation quant a la cause
de cet épisode extensif differe totalement de celle de Ducassou et al. (2011).

La subduction océanique a été suivie par la subduction continentale de la marge nord
gondwanienne durant le Dévonien Supérieur (380-360 Ma, Fig. 9.8). Les différentes unités
composant cette marge ont ainsi été enfouies et métamorphisées dans la zone de subduction.
La convergence a provoqué I’empilement des nappes dans la zone de subduction. Les unités
de plus haut grade de type Groix (14-18 kbar et 500-550°C, Ballévre et al., 2003 ; Bosse et
al., 2002) chevauchant les unités de type Cellier (12-18 kbar et 500-550°C, Ballevre et
Marchand, 1991; Bosse et al., 2000), elles-méme chevauchantes sur la nappe des
Porphyroides (ca. 8 kbar et 350 + 50°C, Le Hébel et al., 2002). Le décollement principal de
toutes ces unités a du avoir lieu a ’interface avec le socle Cadomien étant donné qu’il est tres
rare d’en retrouver des reliques dans I’empilement des nappes (Ballévre et al., 2011). La
déshydratation du panneau plongeant a probablement provoqueé la fusion partielle du coin
manteau (Fig. 9.8) et la mise en place de magmas calco-alcalins, comme les plutons
composant la Ligne Tonalitique du Limousin, par exemple, datés vers 380-360 Ma (e.g. Faure
et al., 2008). Cet épisode magmatique s’est accompagné d’un influx de chaleur et de fluides
vers la surface. La cristallisation de phosphates (xénotime, monazite, prétulite) dans la
formation sus-jacente du Grés Armoricain datée a ca. 385-375 Ma (voir chapitre 8) pourrait

étre liée a un tel événement fluido-thermique.
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Au début du Carbonifere (ca. 350-340 Ma), I’empilement des nappes métamorphiques
continentales est exhumé, potentiellement en réponse au recul du panneau plongeant et/ou a
son détachement (Fig. 9.8). Ce mécanisme crée en effet I’espace nécessaire a 1’exhumation
des roches enfouies (e.g. Brun et Faccenna, 2008). L’asthénosphére remplit 1’espace ouvert
entre le panneau plongeant et les roches exhumées. L’empilement des nappes subit également
un métamorphisme inverse, daté a ca. 345-340 Ma dans les complexes de Champtoceaux,
(Pitra et al., 2010), de la Sioule (Faure et al., 2002 ; Schultz, 2009) ou d’Ordenes (Abati et
Dunning, 2002), par exemple. Pour Pitra et al. (2010), le développement de ce gradient
métamorphique inverse est causé par le chevauchement d’une unité allochtone supérieure sur
les unités allochtones intermédiaires et inférieures. Nous pouvons proposer que cette unité
allochtone supérieure chaude soit une portion de la crolte inférieure et/ou du manteau
d’Armorica pris dans I’empilement des nappes lors de leur exhumation (Fig. 9.8), comme
proposé par Martinez Catalan et al. (2002) pour le développement du métamorphisme inverse
dans le complexe d’Ordenes en Galice.

Dans l’intervalle 335-310 Ma, la déformation a été accomodée principalement, a
I’échelle de la chaine Varisque européenne, par le jeu de failles décrochantes s’étendant sur
plusieurs centaines de kilomeétres (Fig. 9.5). Dans le systeme Sud Armoricain, la datation des
granites syncinématiques de Lizio et de Questembert a permis de contraindre le jeu du CSA
aux alentours de 315 Ma. La rémontée de 1’asthénosphére aprés le recul du panneau plongeant
vers 350-340 Ma a provoqué un important apport de chaleur a la base de la crodte, induisant
trés probablement sa fusion partielle progressive, et finalement la mise en place a proximité
des nappes de haute pression de granites peralumineux (leucogranites et granites a deux
micas) a 320-310 Ma. Le délai d’environ 25 Ma entre 1’exhumation des roches de haute
pression et le magmatisme granitique est similaire a celui enregistré en Egée dans les
Cyclades, ou les nappes de HP-BT ont été exhumées vers 52-38 Ma et les granites mis en
place a proximité de ces nappes a ca. 23-10 Ma (Jolivet et Brun, 2010), et ou ces deux
processus ont été attribués au recul de la zone de subduction vers le Sud (e.g. Brun et
Faccenna, 2008 ; Jolivet et Brun, 2010). Dans le Nord-Ouest de I’Espagne, les granites a deux
micas et les leucogranites syntectoniques se sont mis en place a peu prés au méme moment
que dans le Massif Armoricain, a ca. 325-315 Ma (Fernandez-Suarez et al., 2000 ; voir Fig.
9.9). La présence généralisée d’une crolte inférieure partiellement fondue a 1’échelle

européenne a d’ailleurs sans doute facilité le fonctionnement des grandes zones décrochantes.
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Syntectonic leucogranites (ca. 325-315 Ma)

- Syntectonic leucogranites

Variscan formations

"] Post-Variscan cover

150 km

Figure 9.9 : Carte représentant la distribution spatiale des granites syntectoniques (ca. 325-315
Ma) dans le Nord-Ouest de I’Espagne (d’aprés Fernandez-Suarez et al., 2000).

Enfin, la période 310-295 Ma est caractérisée par la formation de I’Arc Ibéro-
Armoricain (e.g. Pastor-Galan, 2011 ; Weil et al., 2010). Selon Gutiérrez-Alonso et al. (2004),
le plissement de la lithosphére autour d’un axe vertical lors de la formation de I’arc a entrainé
un étirement parallele a I’arc dans la zone externe et un raccourcissement paralléle a I’arc
dans la zone interne (Fig. 9.10a). Cela a également provoqué un amincissement de la
lithosphére au niveau de la zone externe, contrebalancé par la formation d’une racine
lithosphérique trés épaisse a 1’aplomb de la zone interne (Fig. 9.10a). Dans I’AIA, les
domaines Centre Ibérique et Centre Armoricain correspondent a la zone externe, et les
domaines Cantabrique — Ouest Asturien et Léonese (avec leurs possibles équivalents francais

de la Montagne Noire et des Pyrénées) a la zone interne (Fig. 9.10b).

b) Outer arc

Inner arc

Asthenospheric
upwelling

Lithospheric
thickened root

Figure 9.10 : a) Bloc diagramme illustrant les effets de la formation d’un arc a I’échelle de la
lithosphére (Gutiérrez-Alonso et al., 2004) ; b) Schéma représentant la position des différents
domaines dans I’AIA.
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Le magmatisme est 'une des manifestations observable de la formation de 1’AIA, et des
déplacements de matiére mantellique associés. De nombreuses données géochronologiques
sont disponibles du coté ibérique de I’AIA et nous allons résumer les conclusions de
Gutiérrez-Alonso et al. (2011), synthétisées dans la figure 9.11, concernant les

caractéristiques du magmatisme post-orogénique induit par la formation de I’AIA :

1) A ca. 310-305 Ma, la formation de 1I’AIA débute, provoguant 1’amincissement
de la lithosphere, la remontée de 1’asthénosphére au niveau de 1’arc externe et la fusion
partielle du manteau lithosphérique et de la crolte inférieure. Des roches basiques, des
granitoides infracrustaux « chauds » de type | ainsi que des granodiorites peralumineuses a
biotite et cordiérite sont alors produits.

2) A ca. 305-300 Ma, la fusion partielle continue sous 1’arc externe et se propage a
la crolte moyenne, générant des granites « froids » a deux micas et des monzogranites. Les
magmas mantelliques ne sont plus produits ou sont arrétés en base de crolte. Pendant ce
temps, la racine lithosphérique s’épaissit sous 1’arc interne du fait de la fermeture de ce
dernier. La racine devient progressivement instable et commence a se détacher de la partie

supérieure du manteau lithosphérique.

3) A ca. 300-292 Ma, la fusion partielle du manteau et de la croQte inférieure sous
la zone interne de 1’arc s’initie du fait du remplacement de 1’ancienne racine lithosphérique
par de ’asthénosphere. Cela provoque la production de magmas similaires a ceux produits
dans la zone externe quelques 10 Ma plus tot. La fusion partielle sous la zone externe

commence, elle, a diminuer d’intensité.

4) A ca. 292-285 Ma, la lithosphére refroidit progressivement, il n’y a presque
plus de granitoides infracrustaux « chauds » produits, seulement des granites « froids » issus
de la fusion partielle de la croGte moyenne. A ca. 285 Ma, les effets thermiques de la

formation de I’AIA s’estompent ne permettant plus la production significative de magmas.
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Figure 9.11: a) Schémas illustrant le développement séquentiel de ’AIA et la genése des
granitoides et des roches basiques post-orogeniques en réponse aux mouvements de matiére dans
le manteau ; b) Diagrammes de probabilité montrant les différences d’age de cristallisation des
granitoides « chauds » + roches basiques et des granites « froids » dans I’arc interne (en haut) et
I’arc externe (en bas). Ce diagramme représente une compilation des datations (U-Pb sur zircon)
de 52 plutons. Cette figure est extraite de Gutiérrez-alonso et al. (2011).
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Comme suggeré par Gutiérrez-Alonso et al. (2011) a la fin de leur conclusion, ce
modele doit étre testé dans la partie nord de I’AIA, c’est-a-dire en France. Regardons donc
quelles sont les données dont nous disposons sur le magmatisme post-orogenique dans le
Massif Armoricain, et en France. Dans le Nord du Massif Armoricain affleure la lignée des
granites rouges, dont l’intrusion concentrique de Ploumanac’h est emblématique (e.g.
Barriére, 1977). Ces granites métalumineux sont parfois associés a des roches mafiques,
comme en témoignent les célébres figures de mélange observable a I’anse Saint-Anne dans le
complexe de Ploumanac’h (Fig. 9.12). Des ages “°Ar/*®Ar obtenus sur différents minéraux
séparés du complexe de Ploumanac’h indiquent un refroidissement aca. 300 Ma
(communication de G. Ruffet). Le granite de I’ Aber Ildut fait également partie de cette lignée
des granites rouges. Sa mise en place a récemment été datée a 301 + 4 Ma (Marcoux et al.,
2009 ; dilution isotopique sur zircon). La monzodiorite de Plounévez-Lochrist est également
associee a la mise en place de la lignée des garnites rouges. Sa mise en place a été datée par
Marcoux et al. (2009) a 296 + 3 Ma (dilution isotopique sur zircon). La lignée des granites
rouges du Nord du Massif Armoricain s’intégrent bien dans le modele de Gutiérrez-Alonso et
al. (2011) impliquant la formation de roches mafiques et de granitoides dans la zone externe
de I’arc a ca. 300 Ma.

Figure 9.12 : Mélange entre un magma mafique et un magma felsique dans le complexe de
Ploumanac’h (Anse Saint-Anne).

La zone de la Montagne Noire pourrait correspondre a la zone Cantabrique, et représenterait
donc la zone interne de I’AIA. Dans cette zone, Poilvet et al. (2011) ont récemment daté la

mise en place du granite du Montalet, un granite peralumineux a deux micas, syntectonique, a
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294 £ 1 Ma (LA-ICP-MS sur zircon et monazite). Des cendres volcaniques intercalées dans
les séries Carboniféeres du bassin de Lodeve-Graissessac ont également été datées par
Bruguier et al. (2003) & 295 + 5 Ma (sonde ionique sur zircon). Selon Bruguier et al. (2003),
les tuffs dans lesquels les zircons ont été datés comprennent une composante mantellique. En
considérant que la Montagne Noire correspond bien a une zone interne de 1’AIA, ces ages
témoignant d’une activité magmatique durant le début du Permien confirment également le

modele de Gutiérrez-Alonso et al. (2011).

Du c6té nord de I’AIA, les données géochronologiques contraignant le timing du
magmatisme sont encore trop peu nombreuses. Les quelques données présentées ici semblent
confirmer le modele associant magmatisme post-orogénique et formation de I’AIA de
Gutiérrez-Alonso et al. (2011). Les granites de Lizio et de Questembert, mis en place le long
du CSA et datés dans le cadre de cette thése, sont syn-orogéniques (ca. 315 Ma), et précédent
donc la formation de I’arc. Néanmoins, des datations U-Pb sur zircon et monazite, et “°Ar/*Ar
sur muscovite, réalisées dans le cadre de ce travail ont donné des ages tardi-Carboniféres a

Permiens :

e Dans le granite de Questembert, les ages “°Ar/*°Ar sur muscovite qui s’étalent
entre ca. 310 et 303 Ma, et un age U-Pb sur monazite a ca. 307 Ma, ont été
interprétés comme des ages de remise a zéro de ces chronometres du fait d’'une
altération hydrothermale (chapitre 5).

e Dans les mylonites du CSA, les monazites et une population de zircons ont
livré un age U-Pb de ca. 300 Ma dans un echantillon paragneissique. Un autre
échantillon granitique contient également une population de zircons a ca. 300
Ma. Ces ages a 300 Ma ont également été interprétés comme résultant de
I’interaction des roches avec des fluides, possiblement dérivés de la surface
(chapitre 6).

e En bordure du granite de Lizio dans la province stannifere de Quily-La
Villeder, les monazites ont été datées dans quatre échantillons a 301 + 3, 297 +
5, 296 + 6 et 293 + 5 Ma. Nous avons interprété ces ages Carbo-Permien
comme des ages de remise a zéro du chronomeétre U-Pb dans les monazites en

lien avec un événement fluido-thermique tardif (chapitre 8).
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Tous ces ages, majoritairement obtenus sur des monazites, et reproductibles a 1’échelle
régionale, doivent donc dater un événement de grande ampleur. Le magmatisme post-
orogénique associé a la formation de 1I’AIA dans le modéle de Gutiérrez-Alonso et al. (2011)
peut correspondre cet événement. La production importante de matériel magmatique dans le
manteau et dans la crolte a constitué un moteur thermique idéal, nécessaire a la mise en
circulation des fluides crustaux (Fig. 9.5). A I’échelle du domaine Sud Armoricain, la
circulation de ces fluides chauds dans la cro(te a induit la recristallisation et la remise a zéro
du chronomeétre U-Pb dans la plupart des monazites, cette derniére étant trés sensible aux
interactions avec des fluides (e.g. Ayers et al., 2002 ; Bosse et al., 2009 ; Poujol et al., 2010).
Dans le leucogranite de Penedo Gordo, situé dans la zone Ouest Asturienne — Léonese (c'est-
a-dire dans la zone interne de 1’AIA), Fernandez-Suérez et al. (2000) ont obtenu par dilution
isotopique des ages U-Pb sur zircon et monazite de 317+9/-5 et de 293 + 2 Ma,
respectivement. Ces auteurs considerent 1’dge de ca. 317 Ma comme celui de la cristallisation
du granite, 1’age de ca. 293 Ma obtenu sur les monazites étant a lier a une recristallisation.
Encore une fois, cela va dans le sens d’un événement fluido-thermique de tres grande ampleur
ayant affecté I’AIA dans son ensemble. La circulation des fluides profonds (crustaux et/ou
mantelliques) vers la surface et leur rencontre avec d’autres fluides dérivés de la surface
pourrait étre a 1’origine des minéralisations auriféres formées vers 300 Ma dans la chaine
Varisque (e.g. Boiron et al., 2003 ; Bouchot et al., 2005), comme & Saint-Aubin-des-Chateaux
dans la formation du Grés armoricain (Fig. 9.5 ; voir chapitre 8).

Enfin, la présence d’une crofite en partie fondue a la fin du Carbonifére et au début du
Permien dans 1’AIA a probablement facilité I’effondrement gravitaire de la chaine Varisque.
Cela est matérialisé par les grands détachements a faible pendage, comme ceux de Quiberon
et de Sarzeau dans le domaine Sud Armoricain (e.g. Gapais et al., 1993 ; Turrillot et al.,
2009), ou de I’Espinouse dans la Montagne Noire (e.g. Van Den Driessche et Brun, 1989 ;
1992), ainsi que par les bassins extensifs formés au Stéphano-Permien (e.g. Pochat et Van
Den Driessche, 2011).
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CONCLUSION

Dans cette these, nous avons couplé des données pétro-géochimiques, isotopiques et
géochronologiques afin (i) d’identifier et de caractériser les circulations de fluides ayant eu
lieu dans le Cisaillement Sud Armoricain et (ii) de dater ces circulations. Des conclusions
intermédiaires présentées dans chaque chapitre, il ressort que deux événements
hydrothermaux principaux, synthétisés dans la figure 1, ont eu lieu durant I’évolution du

systeme Sud Armoricain a la fin du Carbonifere :

1. Vers 315 Ma, les granites de Lizio et de Questembert se mettent en place, durant la
déformation, le long du Cisaillement Sud Armoricain (chapitres 4 et 5). Ces deux granites,
issus de la fusion partielle des métasédiments Protérozoiques de la crodte inférieure, se
mettent en place a différents niveaux crustaux, ce qui leur confére leurs caractéristiques pétro-
géochimiques particuliéres (chapitre 2). Lors de leur décompression et de leur cristallisation,
ces magmas granitiques libéerent des fluides magmatiques. Dans le méme temps, des réactions
de déshydratation métamorphique sont responsables de la libération de fluides
métamorphiques. Ces reactions ont lieu a tous les niveaux de la cro(te, tant dans la crodte
inférieure du fait d’un gradient géothermique élevé, que dans la crolite supérieure du fait du
métamorphisme de contact associé a la mise en place des granites. A 315 Ma, les fluides
drainés par le Cisaillement Sud Armoricain sont donc des fluides magmato-

métamorphiques.

Les veines de quartz géantes localisées le long du Cisaillement Sud Armoricain
(chapitre 3), et paralléles & de dernier, marquent la circulation de ces fluides magmato-
métamorphiques dans les zones intensement déformées et perméables, les mylonites (chapitre
6). Bien que I’étude des inclusions fluides de ces veines paralléles au Cisaillement Sud
Armoricain n’ait pas permis d’identifier un pole « fluides magmatiques », la contribution des
fluides magmatiques dans leur formation pourrait néanmoins représenter 30 a 40%. Ces
veines ont cristallisé & 400-500°C & partir de fluides ayant des valeurs de §'®0 typiquement
crustales vers 5-15%.. En conséquence, ces fluides n’ont pas modifi¢ la composition

isotopique de 1’oxygéne des mylonites.
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2. Vers 300 Ma, un important influx de fluides aqueux d’origine météorique est
enregistré a I’échelle régionale. Grace a la composition isotopique de I’oxygéne, nous
documentons la trace de cet événement dans certains échantillons mylonitiques du
Cisaillement Sud Armoricain (chapitre 6), les veines de quartz géantes obliques au
Cisaillement Sud Armoricain (chapitre 3), et les feldspaths altérés du granite de Questembert
(chapitre 2). L’eau météorique est en effet capable d’infiltrer la crofite continentale jusqu’a la
crolite moyenne et d’étre réchauffée jusqu’a environ 350°C. Lors de ce trajet per descensum,
elle peut lessiver de la silice des roches avec lesquelles elle interagit. Les fluides météoriques
réchauffés remontent ensuite vers la surface, induisant une diminution de la solubilité de la
silice et & terme sa précipitation. Dans les inclusions fluides des veines de quartz obliques au
Cisaillement Sud Armoricain, des traces de fluides métamorphiques associés a ces fluides
météoriques ont été observées. Ces fluides métamorphiques proviennent vraisemblablement
des unités de haut grade métamorphique de la crofite inférieure, en train d’étre exhumées a

cette époque au Sud du Cisaillement Sud Armoricain.

A partir de la composition isotopique des veines de quartz obliques au Cisaillement
Sud Armoricain, et en considérant qu’elles ont cristallisé a 250-350°C, nous avons estimé le
6180ﬂuide entre -7,6 et -11%o. Dans I’un des sites mylonitique étudié, la composition de la
chlorite néoformée permet de calculer une température de ca. 225°C. A cette température, le
8"0nuice en équilibre avec le quartz et le feldspath des roches est compris entre -1 et -4%o.
Globalement, les veines de quartz obliques et certaines zones mylonitisées enregistrent

donc Pinflux d’un fluide météorique & trés bas 80 vers 300 Ma.

Le Cisaillement Sud Armoricain enregistre donc une histoire hydrothermale
impliquant deux pdles « fluide » entre ca. 315 Ma et ca. 300 Ma. Cette histoire n’est
cependant pas bimodale et limitée a deux événements séparés dans le temps, mais implique
plutdt des mélanges entre les différents types de fluides, et un continuum hydrothermal entre
les deux pdles principaux. Les datations “°Ar/*°Ar réalisées sur les muscovites du granite de
Questembert, par exemple, ont donné des ages de ca. 319 Ma, 315 Ma, 312 Ma, 309 Ma, 307
Ma et 303 Ma (chapitre 5). Ce granite a donc été altéré de facon pervasive par la circulation

de fluides durant toute I’histoire hydrothermale du sud du Massif Armoricain.
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a)ca. 315 Ma b) ca. 300 Ma
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Figure 1: Schéma synthétique illustrant les conclusions majeures de cette these. A) Vers 315
Ma, des granites peralumineux se mettent en place le long du Cisaillement Sud Armoricain,
alors actif a cette époque. Des fluides magmato-métamorphiques circulent dans les zones
perméables de la croiite, et sont a ’origine de la cristallisation de veines de quartz paralléles au
Cisaillement Sud Armoricain. b) Vers 300 Ma, la déformation ductile le long du Cisaillement
Sud Armoricain a cessé. En réponse a I’effondrement gravitaire de la chaine, des détachements
accommodent I’extension au Sud du Cisaillement Sud Armoricain, ou des unités de croiite
profonde sont exhumées et des magmas peralumineux se mettent en place. Des fluides
météoriques s’infiltrent dans la croiite et se mélangent avec les fluides métamorphiques issus de
la crodte inférieure. Lors de leur remontée vers la surface, ces fluides provoquent la
précipitation de quartz dans des fentes de tension d’échelle crustale.

Du point de la vue de la déformation, les mylonites du Cisaillement Sud Armoricain
enregistrent le méme continuum, depuis des déformations ductiles de haute température (>
400°C) vers 315 Ma jusqu’a des déformations froides, cataclase et bréchification,
accompagnees de la précipitation de carbonates, vers 300 Ma. La mise en place des granites
syntectoniques de Lizio et Questembert, a ca. 315 Ma, est contemporaine de la déformation

ductile accomodée par le Cisaillement Sud Armoricain.
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Le jeu d’échantillons collectés dans le cadre de cette thése présente des
caractéristiques remarquables pour le développement des techniques d’analyse ponctuelle,
tant au niveau de la datation que de la mesure de la composition isotopique de 1’oxygene.
L’¢échantillon paragneissique ultramylonitis¢ GUI14 en est le symbole. Il est caractérisé par
un 80 trés bas de 1,7%o, démontrant qu’il a interagi avec des fluides météoriques. Les
échantillons granitiques mylonitisés et altérés d’Elliant ont eux des 80 entre 5.2 et 7,1%o,
trés éloignées des 5'%0 typiques des granites peralumineux de la région (ca. 11-12%o).

Dans 1’échantillon GUI14, les analyses U-Pb sur zircon définissent deux dates a ca.
313 Ma et 299 Ma, cette derniere étant identique a la date obtenue grace aux analyses U-Pb
sur monazite. Nous avons interprété la date la plus vieille de ca. 313 Ma comme 1’4ge de
I’ultramylonitisation et de la fusion partielle et la date de ca. 300 Ma comme I’age de

I’infiltration des fluides météoriques.

Nous nous trouvons donc en présence d’échantillons présentant des compositions
isotopiques de I’oxygeéne et des ages U-Pb (zircon et monazite) contrastés et significativement
différentes, en considérant les incertitudes analytiques associées aux techniques d’analyses
employées durant cette thése. Ces échantillons constituent donc une cible de choix pour une
étude future, fondamentale, du comportement des géochronometres en réaction aux
circulations de fluides, et ainsi bousculer les paradygmes actuels de la géochimie isotopique et
de la geochronologie. Des outils de pointe comme la Nanosims, en compléments des
techniques utilisées durant cette thése, constituent les instruments idéaux de cette recherche

nouvelle.
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PARTIE METHODOLOGIQUE Les méthodes d’analyse ponctuelle

1. Introduction

L’apparition des méthodes d’analyse isotopique ponctuelle durant les années 70 a
révolutionné la géochimie isotopique et en particulier la géochronologie U-Pb. Les sondes
ioniques furent les premiers instruments utilisés dans le but de dater des échantillons lunaires
rapportés par les missions Apollo (e.g. Andersen et Hinthorne, 1972). Cependant, la premiere
sonde ionique ARL utilisée disposait d’une faible résolution de masse et ne permettait ni de
séparer totalement les interférences observées, ni de mesurer le 2>*Pb, rendant toute correction
du Pb commun impossible. Ces premiéres analyses furent limitées a la mesure des ages
207pp/2%ph mais la technique évolua rapidement et a la fin des années 70, il était possible de
mesurer de facon fiable les rapports Pb/U (Hinthorne et al., 1979) malgré une perte de
sensibilité importante causée par 1’augmentation de la résolution de masse nécessaire pour
¢liminer les interférences sur les isotopes du Pb. C’est ce qui poussa Clement et Compston a
construire, de 1974 a 1979, a I’Australian National University a Canberra (Australie), un
instrument de haute résolution permettant d’¢liminer les interférences moléculaires tout en
gardant une bonne sensibilite, la SHRIMP (Sensitive High Resolution lon MicroProbe).
Depuis lors, la technique n’a cessé d’étre améliorée tant au niveau de la résolution de masse,
afin de pouvoir séparer les différentes interférences affectant les isotopes du Pb, qu’au niveau
de la résolution spatiale afin d’étudier des minéraux présentant une grande complexité dans
leurs structures internes. En paralléle des développements géochronologiques, la technique
s’est également tournée vers la mesure de la composition isotopique des isotopes stable (e.g.
H, C, O...). Ces mesures apportent des compléments aux datations, permettant en particulier
le tracage de processus variés comme les interactions fluide-roche.

Durant les années 90, une autre technique d’analyse ponctuelle fut utilisée pour la
géochronologie U-Pb, I’ablation laser couplée a un spectrométre de masse a torche plasma
(LA-ICP-MS). Les premiers travaux de Feng et al. (1993), Fryer et al. (1993), Hirata et
Nesbitt (1995) et Jackson et al. (1996) illustrérent la faisabilité de la datation U-Pb par LA-
ICP-MS. Néanmoins, ces études mirent en évidence des difficultés majeures inhérentes a la
méthode, a savoir une discrimination forte et variable des différents isotopes (biais en masse)
ainsi que le fractionnement élémentaire de 1’U et du Pb dans le plasma et au niveau du site
d’ablation. Certains de ces problémes ont été particllement résolus par une meilleure
connaissance des fondamentaux de 1’ablation laser ainsi que grace a I’amélioration des lasers,

des cellules d’ablation et des spectromeétres de masse.
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L’analyse isotopique ponctuelle nécessite I’utilisation de standard, dont les rapports
isotopiques sont précisément connus, afin de corriger les différents biais instrumentaux
(sonde ionique et LA-ICP-MS). Cependant, des incertitudes existent sur les rapports
isotopiques de certains standards. Pour certains types d’analyses, il n’existe pas pour
I’instant de standard avec des valeurs recommandées. Cette discussion a propos des
standards, utilisés lors des différentes séries analytiques réalisées, fait ’objet de la
premiere partie de ce chapitre, et est illustrée a travers les exemples (1) de la mesure de
la composition isotopique de I’oxygene et (2) de la datation U-Th-Pb de la monazite.
L’analyse détaillée des données U-Th-Pb obtenues sur la monazite dans différentes
roches nous a permis de mettre en évidence un comportement inattendu, a savoir le
fractionnement possible des isotopes radiogéniques du Pb dans des monazites affectées

par des circulations hydrothermales.

Les techniques d’analyse isotopique ponctuelles, en permettant la détermination d’un
age sur une zone d’un grain de quelques dizaines de micron, ont mis en avant 1’existence
d’hétérogénéités en termes d’age dans de nombreux minéraux (e.g. Williams et Claesson,
1987 ; Compston et Kroner, 1988). Paradoxalement, cela a également complexifié la
géochronologie U-Pb car il aurait été difficile de résoudre ces différences d’age intra-minéral
si le grain avait ¢t€¢ dissout et les isotopes du Pb et de 1’U analysés ensuite. Le dernier
instrument créé permettant 1’analyse isotopique ponctuelle est la sonde ionique Nanosims50
de Cameca (Hillion et al., 1993). Pour I’analyse U-Pb, la source d’ions primaires utilisée est la
source a oxygene, qui permet en théorie d’atteindre une résolution spatiale d’environ 100 nm
tout en gardant une bonne sensibilité. Toutefois, dans les quelques études publiées jusqu’a
aujourd’hui, les spots produits lors de 1’analyse sont bien plus gros : Stern et al. (2005) ont
analyseés les isotopes du Pb dans des minéraux riches en U (uraninite, zirconolite et xénotime)
en produisant des cratéres de 3-5 pm; Sano et al. (2006) ont obtenu des ages *°Pb/*®U
coherents sur des monazites avec des crateres de 5-7 um ; Takahata et al. (2008) ont mesurés
les ages 2°°Ph/?8U et 2’Pb/*®Pb sur des zircons standards en produisant des cratéres de 15
pum et ont obtenu des résultats en accord avec les valeurs recommandées pour ces standards.
Un important travail de calibration et de réglage de I’instrument est encore nécessaire afin

d’améliorer la résolution spatiale tout en mesurant des ages cohérents et preécis.

228



PARTIE METHODOLOGIQUE Les méthodes d’analyse ponctuelle

Nous avons la chance de posséder une Nanosims a 1’Université de Rennes 1 et avons
donc entrepris des analyses préliminaires afin de développer un protocole analytique
pour la datation U-Pb, mais également pour la mesure des isotopes de I’oxygéne. Les

résultats de ces expériences préliminaires sont présentés dans la deuxiéeme partie de ce

chapitre.

2. Analyse ponctuelle de la monazite

AN UNUSUAL STATE OF MATTER

In the beach sands of Kerala,
abraded from the gneiss,
in the stream sands of North Carolina
one finds monazite, the solitary
mineral. In its crystalline beginning
there was order, there was a lattice.
And the atoms - cerium, lanthanum,
thorium, yttrium, phosphate - danced
vound their predestined sites,
tethered by the massless springs
of electrostatics
and by their neighbors' bulk.
They vibrated,
and sang
in quantized harmony.

to absent listeners, to me.

But the enemy is within.
The radioactive thorium's
nervous nuclei explode
in the random thrum

of a hammer

of no Norse god.

The invisible searchlights

of hell, gamma rays,

flash down the lattice.

Alpha particles, crazed nuclear
debris, are thrust on megavolt
missions of chance destruction.

The remnant atom, transmuted, recoils,
freeing itself from its lattice point,
cannonballs awry through

a crowded dance floor.

There are no exits to run to.

In chain collisions of disruption
neighbors are knocked from their sites.
The crystal swells from once limpid
long-range, short-range order

to yellow-brown amorphousness.
Faults,

defects,

vacancies,

dislocations,

interstitials,

undefine the metamict state.

Roald Hoffmann, prix Nobel de Chimie 1961.

Extrait de “Bound’ (Eds. W. Carleton et C. Bond), Université de Cornell, 1986.
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2.1. Mesure de la composition isotopique de |'oxygene dans la monazite

Les analyses ponctuelles nécessitent 1’utilisation de matériels standards dont les
rapports isotopiques sont connus afin de corriger les rapports obtenus sur les échantillons
«inconnus » des biais analytiques. Les biais analytiques sont notamment fonction de la
composition chimique et de la structure du mateériel analysé (un phénoméne connu comme
I’effet de matrice). C’est pourquoi il est nécessaire d’utiliser pour la standardisation un
matériel identique au matériel analysé, un zircon standard pour 1’analyse de zircons ou une
monazite pour l’analyse de monazites. Pour I’analyse de la composition isotopique de
I’oxygene dans la monazite, il n’existe malheureusement pas a ce jour de standard dont les

teneurs en °0 et 180 sont standardisées.

Des analyses de la composition isotopique de 1’oxygéne ont été réalisées sur des
monazites de 1’échantillon QRTO7 du granite de Questembert avec le SHRIMP II a
I’ Australian National University, a Canberra en Australie. Tous les détails sur la configuration
de I’instrument sont donnés dans Ickert et al. (2008). En méme temps que les échantillons
« inconnus », des analyses ont été réalisées durant la série analytique sur la monazite 440609,
qui est utilisée comme standard pour les datations U-Th-Pb (Aleinikoff et al., 2006). La
composition isotopique de I’oxygene de cette monazite n’est pas connue, et nous avons donc
standardisé toutes les valeurs obtenues pour la monazite 44069 et les échantillons
« inconnus » par rapport aux mesures réalisées sur le zircon Temora 2, en dépit des possibles
effets de matrice que cela pourrait induire. Ce zircon a une valeur de §®0 mesurée par
fluorination de 8,2%o. (Black et al., 2004). La valeur moyenne pondérée de 8,21 + 0,08
(MSWD = 1,0 sur 27 analyses ; Fig. 10.1) obtenue durant la série est en parfait accord avec la
valeur recommandée. Apres standardisation par rapport au zircon Temora 2, les valeurs de
5'®0 obtenues sur la monazite 44069 s’échelonnent entre 7,3 et 8,4%o et sont associées & une
incertitude externe d’environ 0,5%o (2c). Ces 31 mesures donnent ainsi un &0 moyen
pondéré de 7,81 + 0,11%0 (MSWD = 1,7 ; Fig. 10.1). Cinq analyses par fluorination du 8?0
de la monazite 44069 entreprises par Daniella Rubatto et réalisées a 1’Université de Lucerne
en Suisse ont donné une valeur préliminaire de 7,75 + 0,25%o0 (communication personnelle de
P. Holden).
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Zircon Temora 2 Monazite 44069
9,2

901

8,6
8 82 R
&
7 781

741

7,0 6,0

5780 = 8,21 + 0,08%0 (95% conf.) 30 = 7,81+ 0,11%0 (95% conf.)
MSWD = 1,0 - Probabilité = 0,46 MSWD = 1,7 - Probabilité = 0,01

Figure 10.1 : Valeurs de §'®0 mesurées avec la SHRIMP sur le zircon Temora 2 et la monazite
44069 (les barres d’erreur sont a 2c).

Le 8®0 moyen, standardisé par rapport au zircon Temora 2, obtenu avec la SHRIMP,
est donc identique a la valeur préliminaire mesurée par fluorination, bien que plus
d’analyses soient nécessaires afin de vérifier la justesse du 80 préliminaire obtenu
pour la monazite 44069. Néanmoins, les valeurs identiques obtenues par fluorination et
par SHRIMP suggérent qu’il n’existe pas d’effet de matrice important entre le zircon et
la monazite lors de I’analyse de la composition isotopique de I’oxygéne avec la sonde

ionique SHRIMP.

2.2. Les standards de monazite

Les analyses isotopiques U-Th-Pb par LA-ICP-MS induisent plusieurs types de biais :

e Ladiscrimination en masse

Ce phénomeéne entraine une déviation des rapports isotopiques mesures des rapports réels qui
est constante au moins durant la période de temps correspondante a une analyse. Il résulte de

transmissions différentielles des ions de différentes masses depuis ’interface de I’ICP-MS

jusqu’aux collecteurs.

e Le fractionnement inter-élémentaire dans le plasma

Ce phénomene résulterait d’un échantillonnage sélectif et non-représentatif de I’aérosol lors
de son passage vers le plasma, et plus particulierement d’une incompléte atomisation et

ionisation des particules les plus larges (e.g. Guillong et Glinther, 2002).
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e Le fractionnement inter-élémentaire produit par 1’ablation laser

Des processus complexes ont lieu lors de I’interaction laser-solide, comme 1’émission
d’¢électrons, d’ions, d’atomes et de molécules, la conversion de I’énergie recue en chaleur, la
fusion, 1’ébullition et/ou la vaporisation de I’échantillon. Des variations d’énergie dans le
faisceau laser peuvent provoquer un fort gradient de température dans le site ablaté. Comme
les différents ¢léments ont différentes températures de fusion et d’ébullition et différents taux
de vaporisation, la présence de gradients de températures induit un échantillonnage sélectif et
non-représentatif des solides produits. Enfin, 1’approfondissement progressif du cratére
provoque la condensation préférentielle des éléments réfractaires comme [’uranium sur les
parois, alors que les éléments volatils comme le plomb continuent a étre évacuées plus
facilement. Durant une analyse, le rapport Pb/U augmente donc régulierement. Ce
fractionnement est particulierement important pour des cratéres a faible rapport d’aspect
(diameétre/profondeur).

Afin de corriger de ces biais les rapports isotopiques mesurés, il est ainsi nécessaire
d’analyser des standards, c'est-a-dire des monazites dont les différents rapports isotopiques
sont précisément connus. De nombreuses monazites de références existent et 1’utilisation de
telle ou telle monazite comme standard varie d’un laboratoire a I’autre. Cette absence de
consensus peut représenter un probléme lorsque 1’on souhaite comparer des données obtenues

avec différentes monazites de référence.

2.2.1. La monazite Moacir

Lors des analyses LA-ICP-MS au laboratoire Magmas et VVolcans a Clermont-Ferrand,
le standard de référence est la monazite Moacir (Seydoux-Guillaume et al., 2002). Selon
Seydoux-Guillaume et al. (2002), la composition chimique mesurée a la microsonde
¢lectronique de ce standard apparait homogene a 1’échelle micrométrique et est typique d’une
monazite avec des teneurs de 6,92 pds.% ThO,, 0,13 pds.% UO, et 0,16 pds.% PbO. Cela
correspond a des teneurs élémentaires de 60814 ppm Th, 1485 ppm Pb et 1146 ppm U (Table
10.1). Dumond et al. (2008) et Mahan et al. (2010) ont également publiés des données
obtenues a la microsonde électronique sur la monazite Moacir. Ces auteurs ont obtenu,
respectivement, des teneurs de 63870 + 695 ppm Th, 1493 = 20 ppm Pb, 592 + 49 ppm U et
63668 + 530 ppm Th, 1501 = 23 ppm Pb, 626 + 77 ppm U (Table 10.1). Ces trois sets de

données presentent des teneurs en Pb et en Th similaires. En revanche, les teneurs en U
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mesurées par Dumond et al. (2008) et Mahan et al. (2010) sont environ deux fois plus faibles
que celle mesurée par Seydoux-Guillaume et al. (2002).

Table 10.1: Composition chimique en Th, U et Pb de la monazite Moacir, mesurée a la
microsonde électronique, issue de trois références différentes.

Référence Th (ppm) 20 U (ppm) 20 Pb (ppm) 20
Seydoux-Guillaume et al. (2002) 60814 - 1146 - 1485
Dumond et al. (2008) Moacyr 07-03-07 64413 196 661 18 1506 10
Moacyr 07-04-07 64462 210 532 18 1488 12
Moacyr 07-04-07-2 64799 198 671 18 1535 10
Moacyr 07-04-07-3 63100 272 595 24 1481 14
Moacyr 07-05-07 62798 222 579 20 1477 12
Moacyr 07-06-07 63535 224 573 20 1489 12
Moacyr 07-10-07 64005 276 557 24 1496 14
Moacyr 07-11-07 63844 246 568 22 1472 14
Moyenne 63870 592 1493
Ecart type 695 49 20
Mahan et al. (2010) 06/09/2007 64121 694 549 62 1520 24
06/10/2007 64226 472 544 70 1512 26
06/12/2007 64393 514 517 52 1541 10
7/30/07 63566 652 667 52 1498 50
7/25/08 63178 936 687 68 1495 36
7/26/08 62922 1196 686 58 1488 30
7/27/08 63613 1050 711 76 1490 52
7/28/08 63325 1134 650 66 1467 68
Moyenne 63668 626 1501
Ecart type 530 77 23

Spear et al. (2009) ont récemment publié une étude détaillée sur la mesure de la composition
chimique des monazites a la microsonde électronique et ont également basé leur étude sur la
monazite Moacir. Le premier point important a noter est qu’ils aboutissent a la méme
conclusion que Seydoux-Guillaume et al. (2002) a savoir que la monazite Moacir est
chimiquement homogéne. En revanche, ils montrent que les teneurs en Th, U et Pb mesurées
peuvent sensiblement différer en fonction du spectrometre de la microsonde utilisé (Table
10.2 et Fig. 10.2). La reproductibilité obtenue sur les 8 sessions analytiques (réalisées entre le
9 mai 2008 et le 15 ao(t 2008) varie elle aussi : pour le Th, elle est de 1,9% et 5,5% sur les
spectrométres 2 et 5 respectivement ; pour 1’U, elle est de 9,7% et 6,4% sur les spectrometres
3 et 5 respectivement ; enfin pour le Pb, elle est de 2,8%, 3,9%, 8,6% et 3,2% sur les
spectromeétres 2, 3, 4 et 5 respectivement. Les moyennes de toutes les donnees analytiques
qu’ils ont obtenues sont 68276 + 669 ppm (Spec2) et 68505 + 1378 ppm (Spec4) pour le Th,
1989 + 132 ppm (Spec3) et 2065 + 117 ppm (Spec5) pour I’U et 1622 + 58 ppm (Spec2),
1620 + 56 (Spec3), 1615 + 67 ppm (Spec4) et 1600 + 58 ppm (Spec5) pour le Pb. La teneur
en Pb de la monazite Moacir est presque identique dans toutes ces études aux alentours de
1500-1600 ppm.
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Table 10.2 : Composition chimique en Th, U et Pb de la monazite Moacir, mesurée a la
microsonde électronique sur différents spectromeétres (Spear et al., 2009).

Session Th Spec2 Th Spec4 U Spec3 U Spec5 Pb Spec2 Pb Spec3 Pb Spec4 Pb Spec5
May 9, 2008 Moyenne 68516 65951 1964 2077 1599 1632 1544 1582
Ecart type 293 405 119 121 50 51 65 54
May 19, 2008 Moyenne 67751 67469 1923 1990 1615 1605 1609 1600
Ecart type 315 323 101 102 59 44 56 60
June 8, 2008 Line 1 Moyenne 69081 69659 2107 2092 1619 1656 1607 1576
Ecart type 288 235 152 66 59 47 41 65
June 8, 2008 Line 2 Moyenne 68646 69651 2017 2103 1614 1592 1624 1605
Ecart type 317 280 95 140 69 42 43 51
June 8, 2008 Line 3 Moyenne 68331 69340 1912 2024 1622 1635 1672 1627
Ecart type 543 363 172 139 67 48 54 64
June 8, 2008 Line 4 Moyenne 68405 69543 1930 2122 1613 1615 1682 1617
Ecart type 375 375 135 90 51 53 52 46
June 8, 2008 Line 5 Moyenne 68328 69562 1976 2010 1625 1618 1643 1624
Ecart type 472 323 137 76 55 72 54 48
August 15, 2008 Moyenne 67958 68657 2036 2090 1644 1617 1604 1594
Ecart type 883 933 96 117 54 63 60 61
Toutes données Moyenne 68276 68505 1989 2065 1622 1620 1615 1600
Ecart type 669 1378 132 117 58 56 67 58

En revanche, Spear et al. (2009) obtiennent une teneur en Th d’environ 68000 ppm, soit
environ 8000 ppm de plus (ca. 12%) que Seydoux-Guillaume et al. (2002), et 4500 ppm de
plus (ca. 6,6%) que Dumond et al. (2008) et Mahan et al. (2010). La situation est encore plus
critique si on regarde la teneur en U. En effet, Spear et al. (2009) obtiennent une teneur en U
d’environ 2000 ppm, soit environ 850 ppm de plus (ca. 42,5%) que Seydoux-Guillaume et al.
(2002) et 1400 ppm de plus (ca. 70%) que Dumond et al. (2008) et Mahan et al. (2010).

71000 2400 1800

Teneur Th (ppm) Teneur U (ppm) Teneur Pb (ppm)
70000
(I % % % 2200 1700
69000 % {
68000 % % % 2000 1600
67000
1800 1500
66000 { O Th Spec2 O U Spec3 © PbSpec2 # Pb Specd
@ Th Spec4 @ U Specs @ Pb Spec3 A Pb Spec4
65000 1600 1400
1 2 3 4 5 6 7 8 1 2 3 4 5 6 7 8 1 2 3 4 5 6 7 8

Figure 10.2: Teneurs en Th, U et Pb de la monazite Moacir mesurées a la microsonde
électronique sur différents spectromeétres (Spear et al., 2009).

Ces données montrent que la monazite Moacir semble homogéne en Th, U et Pb lorsque
les différentes données d’une méme étude sont comparées, c'est-a-dire mesurées avec le
méme instrument dans le méme laboratoire. En revanche, lorsque 1’on compare les
données de différents laboratoires, on observe une variabilité importante des teneurs en
Th, U et Pb, bien supérieure aux seules incertitudes analytiques. Cela pose clairement la

question de la justesse de la mesure a la microsonde électronique des teneurs en Th, U et
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Pb dans la monazite, ce qui peut avoir des conségquences importantes sur la datation
chimique U/Th-Pbygga.

Des données obtenues par spectrométrie de masse apres dilution isotopique (ID-TIMS)
sont également disponibles concernant la monazite Moacir. Seydoux-Guillaume et al. (2002)
ont réalisé des mesures sur cing fractions qui ont donné des teneurs moyennes de 1561 + 231
ppm Pb radiogénique et 1137 + 172 ppm U (Table 10.3). Gasquet et al. (2010) ont également
publié des mesures réalisées par ID-TIMS sur treize fractions de la monazite Moacir. lls ont
obtenu des teneurs moyennes de 1470 + 94 ppm Pb radiogénique et 989 + 69 ppm U (Table
10.3). Enfin, des données ID-TIMS ont été acquises par Fletcher et al. (2010), qui utilisent
dans leur étude une monazite appelée « French » qu’ils ont obtenue par J.M. Montel. Dans
leur article, ils écrivent que cette monazite, « French », est un fragment d’un gros cristal de
Manangoutry, Madagascar, et non pas de Moacir. Néanmoins, les concentrations en Th, U et
Pb, ainsi que les rapports isotopiques, sont tout a fait similaires a ceux de la monazite Moacir
publiés dans les autres études. 11 est donc probable qu’il y ait eu une erreur de communication
et que leur monazite « French » soit bel et bien un fragment de la monazite Moacir. Fletcher
et al. (2010) ont analysé deux fractions qui ont donné des teneurs de 1349 + 199 ppm Pb et
911 + 131 ppm U (Table 10.3). En considérant les déviations & la moyenne, les teneurs en Pb
et U obtenues par ID-TIMS dans ces trois études sont identiques.

La figure 10.3 synthétise les différentes données obtenues par microsonde électronique
et ID-TIMS. En considérant les incertitudes, les teneurs U et Pb radiogénique mesurées par
ID-TIMS sont identiques a celles obtenues par Seydoux-Guillaume et al. (2002) a la
microsonde électronique, ce qui indique que la monazite Moacir n’a pas incorporé de Pb
commun. Dumond et al. (2008) et Mahan et al. (2010) obtiennent également des teneurs en Pb
autour de 1500 ppm. La teneur en U obtenue par ID-TIMS est en revanche environ deux fois
supérieure aux teneurs de Dumond et al. (2008) et Mahan et al. (2010) et deux fois inférieure
a celle de Spear et al. (2009).

La reproductibilité observée entre les trois études ID-TIMS confirme que cette

technique reste la plus juste pour mesurer les teneurs en U et Pb dans la monazite.
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Figure 10.3 : Teneurs en Pb et en U de la monazite Moacir issues de différentes publications et
obtenues par différentes méthodes. SG02 : Seydoux-Guillaume et al. (2002) ; D08 : Dumond et
al. (2008) ; G10: Gasquet et al. (2010) ; M10 : Mahan et al. (2010) ; F10 : Fletcher et al. (2010).
EMP : mesures microsonde électroniques; TIMS : mesures par spectrométrie de masse a
ionisation thermique apreés dilution isotopique.

Du point de vue de la géochronologie, la situation est également complexe. Les
données ID-TIMS de Seydoux-Guillaume et al. (2002) sur cinq fractions définissent un age
concordant de 474 Ma (Table 10.3 et Fig. 10.4). Les données de Gasquet et al. (2010)
obtenues sur treize fractions ne permettent pas en revanche de calculer un dge concordant car
toutes présentent une discordance inverse (Table 10.3 et Fig. 10.4). En plus de cela, les points
sont décalés vers des ages beaucoup plus vieux autour de 505-510 Ma dans le diagramme
concordia (Fig. 10.4). En accord avec 1’age concordia calculé de 474 Ma, Seydoux-Guillaume
et al. (2002) obtiennent des ages moyens pondérés 2°°Pb/*®U, *"Pb/*°U et ’Pb/*%°Pb
identiques de 474-475 Ma (Fig. 10.5). Gasquet et al. (2010) obtiennent un &ge moyen pondéré
207pp2%ph jdentique de 473 + 1 Ma mais celui-Ci est associé & des statistiques trés médiocres
(MSWD de 298 et probabilité de 0; Fig. 10.5). Les ages moyens pondérés 2°°Pb/*®U et
207pp/?Y sont 511,2 + 0,4 Ma et 504,3 + 0,2 Ma respectivement (Fig. 10.5). Enfin, I’analyse
de deux fractions par Fletcher et al. (2010) a donné un résultat presque identique a celui de
Gasquet et al. (2010), les deux analyses présentant également une discordance inverse (Fig.
10.4). Les ages moyens pondérés 2°°Pb/*8U et 2’Pb/***U de Fletcher et al. (2010) sont 513,6
+ 0,7 Ma et 505,8 £ 0,8 Ma, respectivement. Comme Seydoux-Guillaume et al. (2002) et
Gasquet et al. (2010), ils obtiennent un age moyen pondéré °’Pb/*®Pb de 471 + 2 Ma. Enfin,
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Fletcher et al. (2010) sont les seuls & avoir mesuré le rapport 2®Pb/?2Th par ID-TIMS. L’age
moyen pondéré 2®Pb/?2Th correspondant est égal & 504,4 + 0,7 Ma.
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Figure 10.4 : Diagramme concordia représentant les données ID-TIMS obtenues par Seydoux-
Guillaume et al. (2002), Gasquet et al. (2010) et Fletcher et al. (2010) sur la monazite Moacir.

La teneur élevée en Th de la monazite Moacir (ca. 6,0-6,8 pds.%) est possiblement

responsable d’un déséquilibre dans le systéme 206pyy/238

U a I’origine de la discordance inverse
observée avec les analyses de Gasquet et al. (2010) et Fletcher et al. (2010). En effet, ce
phénomeéne est bien documenté dans les minéraux riches en Th comme la monazite et résulte
d’un excés de ®Pb due & la désintégration du Z°Th (e.g. Scharer, 1984). Le rapport
207ph/PY est trés peu affecté par d’éventuels déséquilibres radioactifs dans la chaine de
désintégration de 1’'uranium (e.g. Schérer, 1984) ce qui a conduit Gasquet et al. (2010) a
considérer I’age “°’Pb/?*°U obtenu de 504,3 + 0,2 Ma comme 1’age de cristallisation de la
monazite Moacir. En revanche, ces auteurs ne discutent pas les écarts observés entre leurs
données et celles de Seydoux-Guillaume et al. (2002) alors qu’ils argumentent un age de

cristallisation pour la monazite Moacir trente millions d’années plus vieux.
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<« Table 10.3 : Données ID-TIMS obtenues par Seydoux-Guillaume et al. (2002), Gasquet et al.
(2010) et Fletcher et al. (2010) sur la monazite Moacir.
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Figure 10.5: Ages moyens pondérés *°Pb/?®U, *"Pb/**U et *’Pb/*°Pb obtenus par Seydoux-
Guillaume et al. (2002) et Gasquet et al. (2010) sur la monazite Moacir.
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Enfin, Gasquet et al. (2010) calculent un rapport théorique ?*®Pb/*2Th de 0,02525 & partir de
’age 2’Pb/*°U de 504 Ma, rapport utilisé depuis afin de calculer les ages *®Pb/~2Th des
échantillons inconnus (Gasquet et al., 2010 ; Hurai et al., 2010 ; Poilvet et al., 2011). La
mesure ID-TIMS du rapport “®Pb/??Th par Fletcher et al. (2010) & 0,02527 + 0,00002
confirme la validité du rapport théorique calculé par Gasquet et al. (2010).

D’autres ages obtenus par ID-TIMS sur la monazite Moacir sont cités dans la
littérature sans toutefois que les données correspondantes aient été publiées. Mahan et al.
(2010) cite une communication personnelle de W.J. Davis du Service Géologique du Canada
qui aurait obtenu des ages 2*®Pb/*2Th, 2°°Ph/*®U et 2’Ph/**°U de 506,0 + 1,0 Ma, 515,2 + 0,6
Ma et 506,7 £+ 0,8 Ma respectivement (Fig. 10.6). Des données ID-TIMS préliminaires
obtenues par Jim Crowley ont également données des ages 2°°Pb/**®U et 2’Pb/**U de ca. 514
Ma et ca. 508 Ma (communication personnelle de J. Crowley). Les ages *®Pb/?®U et
20Tpp/235Y obtenus par Gasquet et al. (2010) semble donc légérement plus jeunes que ceux de
Fletcher et al. (2010) et que les ages non publiés a ce jour (Fig. 10.6). Dans tous les cas, ’age

206

206ppy /2381y est affecté par un exceés de “°Pb car il est systématiquement plus vieux que I’age

207Pb/235U.
516 , I
{ 5152+ 0,6 Ma’ | 207pp[235|)
514 1 { 513,6
: +0,7 Ma’ I
512 4 |
[ 511,2:04 Ma? |
g 5104 |
o i |
o 508+
S I : {506.7:0,8Ma’
i 505,8
506L I { + 0,8 Ma’
504 | | 5043:02Ma> B
[ 206p}, 1238 | |
502 L |

Figure 10.6 : Ages moyens pondérés *°Pb/?*®U et #'Pb/?°U obtenues par ID-TIMS au 'Service
Géologique du Canada (non publiées et citées dans Mahan et al., 2010), par “Gasquet et al.
(2010) et *Fletcher et al. (2010) sur la monazite Moacir.
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En synthése, quelques points restent problématiques concernant la monazite Moacir :

e Les trois chronométres 2®°Pb/?8U, 2"Pb/**U et ?’Pb/*®®Pb ont donné un age
identique de ca. 474-475 Ma dans 1’étude de Seydoux-Guillaume et al. (2002) et il
semble improbable que cela soit fortuit.

e Gasquet et al. (2010) et Fletcher et al. (2010) obtiennent un age 2°’Pb/*®Pb
identique a celui obtenu par Seydoux-Guillaume et al. (2002) et cela n’est

vraisemblablement pas non plus le fruit du hasard.

e En revanche, Gasquet et al. (2010) et Fletcher et al. (2010) ont mesuré des ages
206ppy238Yy et 207ph/?Y de 511-514 Ma et 504-506 Ma, respectivement, plus vieux
de plus de 30 Ma que les &ges de Seydoux-Guillaume et al. (2002).

Comme propose par Spear et al. (2009), ces différences pourraient suggérer que la
monazite Moacir contient un mélange de plusieurs populations d’ages. Cette monazite
provient d’'une pegmatite du district d’Itambé au Brésil (Cruz et al., 1996), située dans la
partie nord de la grande province pegmatitique Est-Brésilienne (EBPP : East Bresilian
Pegmatitic Province). Viana et al. (2003) propose une synthése des différentes données
géochronologiques, essentiellement des ages K-Ar sur muscovite et biotite, disponibles sur
I’EBPP. Ces ages ont été traités a 1’aide de la fonction « Unmix ages » du logiciel Isoplot
(Ludwig, 2008), basée sur 1’algorithme de Sambridge et Compston (1994), et le résultat est
présenté sur la figure 10.7. Cette figure montre que deux populations principales d’ages
dominent dans les pegmatites de ’EBPP a 474 £ 5 Ma et 516 £ 5 Ma. L’age le plus jeune
correspond parfaitement a 1’dge de cristallisation de la monazite Moacir obtenu par Seydoux-
Guillaume et al. (2002) tandis que 1’age le plus vieux est identique aux ages 206ppy 238y
obtenus par ID-TIMS. Cela pourrait indiquer que la monazite Moacir contient deux
population d’ages ayant enregistré deux événements. Si tel était le cas, I'utilisation de cette
monazite comme standard de référence serait nécessairement a remettre en cause. A I’iverse,
la conséquence positive est que la richesse de 1’information geochronologique potentiellement
contenue dans la monazite pourrait étre totalement sous-estimée a ce jour (voir partie 2.3 de

ce chapitre).

En tout état de cause, il apparait indispensable d’effectuer une intercalibration entre
différents laboratoires afin de valider, ou non, I’utilisation de la monazite Moacir

comme standard de référence international pour la géochronologie U-Th-Pb.
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Figure 10.7 : Diagramme de probabilité des différents ages obtenus dans la grande province
pegmatitique Est-Brésilienne (synthéese dans Viana et al., 2003) de laquelle provient la monazite
Moacir.

2.2.2. La monazite Manangoutry

Une autre monazite a été utilisée comme standard de référence lors des datations LA-
ICP-MS réalisées a 1I’Université de Bergen et comme standard « inconnu » lors des datations
LA-ICP-MS réalisées a 1’Université de Clermont-Ferrand, la monazite Manangoutry. Les
fragments utilisés proviennent d’un large cristal de plusieurs centimetres extrait d’une lentille
contenue dans le complexe granite-charnockite d’ Anosyan au sud de Madagascar (Paquette et
al., 1994). Des données U-Pb, obtenues par ID-TIMS sur des zircons de la méme lentille, et
Sm-Nd, ont donné des ages par intercept haut de 545 + 2 Ma, et de 545 + 11 (isochrone Mnz-
Bt-Zrn-Grt), respectivement (Paquette et al., 1994).

Horstwood et al. (2003) et Paquette et Tiepolo (2007) ont récemment présenté des
données U-Pb obtenues par ID-TIMS sur des fragments de la monazite Manangoutry (Table
10.4 et Fig. 10.8). Dans ces deux études, les fragments de Manangoutry analysés définissent
des ages discordants avec des intercepts hauts équivalents a 555 + 2 et 554 + 2 Ma (Fig. 10.8).
Les ages moyens pondérés “®Pb/>®U et 2°’Pb/>°U obtenus par Horstwood et al. (2003) avec
les 3 analyses concordantes sont tous les deux égaux a 555 + 3 Ma. La monazite Managoutry
semble donc homogéne du point de vue des ages U-Pb, semblant contraindre de fagon precise
sa cristallisation a 555 Ma. Cependant, les ages ID-TIMS de 545 Ma obtenu par Paquette et
al. (1994) sur zircon et de 554-555 Ma obtenus par Horstwood et al. (2003) et Paquette et
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Tiepolo (2007) sur monazite ne se recoupent pas en considérant les incertitudes associées. Par
ailleurs, I’une des quatre fractions de monazite analysée par Horstwood et al. (2003) définit

un age sub-concordant a ca. 546 Ma (Fig. 10.8).

Cela nous autorise a nous poser la question de savoir si cet 4ge de 545 Ma a une

signification géologique, enregistrée discrétement dans la monazite, ou non.

Paquette et Tiepolo (2007) Horstwood et al. (2003)
Ellipses d'erreur & 2¢ Ellipses d'erreur a 2¢
0.094 15

] Intercepts & Intercepts a
PN 268 + 63 et 555,0 + 2,0 Ma 118 + 350 et 554,0 + 2,4 Ma
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8
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0.090 ¢
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Age concordia =
555,1 + 1,0 Ma (20)
MSWD = 0,18 - Probabilité = 0,68

207Pb/235U / 207Pb/235u

0.69 0.71 0.73 0.75 0.69 0.71 0.73 0.75

0.086

Figure 10.8 : Diagramme concordia représentant les données ID-TIMS obtenues par Horstwood
et al. (2003) et Paquette et Tiepolo (2007) sur la monazite Manangoutry.

Table 10.4: Données ID-TIMS obtenues par Horstwood et al. (2003) sur la monazite
Manangoutry.

Rapports isotopiques Ages apparents (Ma)

Analyse §] (ppm) 206Pb/204pb 206Pb/238u 16 % 207Pb/206pb 16 % 206Pb/238U 2¢ 207Pb/235u 26 207Pb/206pb 26

1 859 3956 0.090200 0.16 0.058708 0.08 556.7 17 556.6 15 556.3 3.5
2 938 4354 0.089889 0.15 0.058662 0.09 554.9 1.6 554.8 1.3 554.6 3.9
3 858 3635 0.088290 0.28 0.058639 0.13 545.4 2.9 547.0 25 553.7 5.7
4 883 4399 0.089806 0.13 0.058577 0.08 554.4 13 553.8 12 551.4 34

Plusieurs études ont publié des mesures, réalisées a la microsonde électronique, de la
composition chimique de la monazite Manangoutry (Table 10.5). Montel et al. (1996) ont
mesure des teneurs en Th, Pb et U de 126351 + 26620 ppm, 3397 £ 674 ppm et 2714 + 621
ppm, respectivement. Foster et al. (2002) presentent des teneurs en Th, Pb et U de 117761 +
1354 ppm, 3249 + 249 ppm et 2204 = 112 ppm, respectivement. Oelkers et Poitrasson (2002)
ont eux obtenu des teneurs de 117937 + 439 ppm Th, 2785 = 1021 ppm Pb et 1322 + 88 ppm
U. Lisowiec (2006) a lui publié des teneurs de 103010 + 750 ppm Th, 2673 + 52 ppm Pb et
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1813 = 70 ppm U. Enfin, Schmitz et al. (2009) obtiennent des teneurs de 113923 + 355 ppm
Th, 3033 £ 54 ppm Pb et 2204 + 88 ppm U. Si ’on réalise la moyenne de ces différentes
compositions, on obtient des teneurs de 115796 + 8468 ppm (7,3%) Th, 3027 + 304 ppm
(10,0%) Pb et 2051 + 518 ppm (25,3%) U. L’age chimique calculé¢ correspondant a ces
teneurs est égal a 549,5 + 10 Ma. Les analyses ID-TIMS réalisées par Horstwood et al. (2003)
ont donné des teneurs en uranium de 858-938 ppm (Table 10.4), trés loin des valeurs obtenues

a la microsonde électronique.

Table 10.5 : Composition chimique en Th, U et Pb de la monazite Manangoutry, mesurée a la
microsonde électronique, issue de cinq références différentes.

ez Nombre Ecart Ecart Ecart
Référence Mesures Th (ppm) type U (ppm) type Pb (ppm) type
Montel et al. (1996) 9 126351 26620 2714 621 3397 674
Foster et al. (2002) 6 117761 1354 2204 112 3249 249

Oelkers et Poitrasson (2002) 28 117937 439 1322 88 2785 1021
Lisowiec (2006) 60 103010 750 1813 70 2673 52
Schmitz et al. (2009) 3 113923 355 2204 88 3033 54
Moyenne 115796 8468 2051 518 3027 304

Comme pour la monazite Moacir, ces données montrent que la monazite Manangoutry
apparait comme homogéne en Th, U et Pb lorsque les différentes données d’une méme
étude, obtenues avec le méme instrument dans le méme laboratoire, sont comparées. En
revanche, on observe une forte variabilité des teneurs en Th, U et Pb lorsque I’on
compare entre elles les données de différents laboratoires. Cet exemple, ajouté au
précédent sur la monazite Moacir, tend a confirmer la présence d’un probléme
analytique lors de la mesure des teneurs en Th, U et Pb dans la monazite a la

microsonde électronique.

Lors des analyses LA-ICP-MS réalisées au cours de cette these, en janvier et avril 2010, au
laboratoire Magmas et Volcans a Clermont-Ferrand, nous avons utilisé la monazite
Manangoutry comme deuxiéme standard, trait¢ comme les échantillons d’age inconnu, afin de
contréler la qualité des résultats analytiques obtenus. Les 20 analyses réalisées (Table 10.6)
présentent une légere discordance inverse (Fig. 10.9) due a des ages moyens pondéres
206pp238Yy gt 2972y différents de 554 + 3 Ma et 540 + 5 Ma, respectivement (Fig. 10.9).
L’age moyen “°Pb/?**Th pondéré de 551 + 3 Ma est lui similaire a ’age 2*°Pb/**®U en

consideérant les incertitudes analytiques (Fig. 10.9). Si ces deux ages sont en accord avec les
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données ID-TIMS, 1’age 2’Pb/*°U est lui plus jeune, et identique & I’4ge obtenu par ID-TIMS

sur zircon par Paquette et al. (1994). En plus de cela, si I’on applique le méme raisonnement

que pour la monazite Moacir a propos d’un éventuel excés de 2°°Pb, I’age de cristallisation de

la monazite Manangoutry devrait étre 1’age °’Pb/?°U de 540 + 5 Ma. En effet, Gasquet et al.

(2010) attribue cet exceés de “®°Pb pour la monazite Moacir & un déséquilibre dans le systéme

206pp/28 en lien avec une forte teneur en Th. La monazite Manangoutry contient presque

deux fois plus de Th mais ne présenterait pourtant pas d’excés de 2°°Pb selon les données 1D-
TIMS de Horstwood et al. (2003) et Paquette et Tiepolo (2007).
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Figure 10.9 : Diagramme concordia et ages moyens pondérés “°Pb/?8U, #'Pb/?°U et Pb/**Th
obtenus lors des analyses LA-ICP-MS de la monazite Manangoutry au laboratoire Magmas et
Volcans de Clermont-Ferrand.
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Table 10.6 : Résultats des analyses LA-ICP-MS de la monazite Manangoutry, traitée comme un
échantillon inconnu, au laboratoire Magmas et Volcans de Clermont-Ferrand.

Rapports isotopiques

Session Analyse 27pp/2%pp 1o 206}, 238 1o 207p), 235 1o 208y, 2327, 1o
11/01/2010a 28 0.05708 0.00369 0.08896 0.00189 0.69477 0.05474 0.02728 0.00031
29 0.05759 0.00391 0.08898 0.00195 0.71882 0.05939 0.02739 0.00032
3 0.05691 0.00097 0.09087 0.00105 0.71272 0.01441 0.02795 0.00029
4 0.05677 0.00100 0.08901 0.00104 0.69430 0.01458 0.02766 0.00028
11/01/2010b 3 0.05736 0.00099 0.08939 0.00103 0.70121 0.01438 0.02748 0.00029
4 0.05654 0.00105 0.08921 0.00105 0.70323 0.01557 0.02730 0.00029
18 0.05511 0.00353 0.08993 0.00193 0.68292 0.05323 0.02780 0.00032
19 0.05721 0.00395 0.08946 0.00204 0.70016 0.05892 0.02767 0.00032
12/01/2010b 3 0.05707 0.00096 0.09072 0.00115 0.71039 0.01432 0.02776 0.00031
4 0.05530 0.00097 0.08991 0.00115 0.67781 0.01430 0.02762 0.00031
18 0.05815 0.00343 0.08994 0.00182 0.72432 0.05121 0.02785 0.00033
29 0.05834 0.00363 0.08879 0.00186 0.71421 0.05322 0.02748 0.00032
3 0.05731 0.00099 0.08993 0.00117 0.70585 0.01469 0.02769 0.00031
4 0.05711 0.00101 0.08964 0.00117 0.69713 0.01481 0.02758 0.00031
31 0.05592 0.00376 0.08991 0.00203 0.68638 0.05433 0.02721 0.00033
32 0.05745 0.00404 0.08995 0.00210 0.70186 0.05800 0.02737 0.00034
15/04/2010 3 0.05670 0.00104 0.08954 0.00118 0.69979 0.01332 0.02781 0.00032
4 0.05637 0.00102 0.08953 0.00117 0.69569 0.01315 0.02794 0.00032
23 0.05737 0.00126 0.09060 0.00122 0.71650 0.01594 0.02783 0.00032
24 0.05768 0.00130 0.09042 0.00123 0.71903 0.01637 0.02769 0.00032

Ages apparents (Ma)

Session  Analyse **’Pb/*®Pb 1o 206pp 238y 1o Wpp 235y 1o 2%pp/@2Th 1o
11/01/2010a 28 4941 136.9 549.4 11.2 535.7 32.8 544.1 6.2
29 513.9 1428 549.5 11.6 550.0 35.1 546.2 6.2

3 487.3 37.6 560.7 6.2 546.4 8.5 557.2 5.6

4 482.1 39.1 549.7 6.2 535.4 8.7 551.4 5.6

11/01/2010b 3 505.0 38.0 551.9 6.1 5395 8.6 548.0 5.7
4 473.0 411 550.9 6.2 540.7 9.3 544.4 5.6

18 416.6 137.1 555.1 11.4 528.5 32.1 554.3 6.3

19 499.2 145.9 552.3 12.1 538.9 35.2 551.6 6.3

12/01/2010b 3 493.8 36.7 559.8 6.8 545.0 8.5 553.4 6.1
4 424.2 38.2 555.0 6.8 5255 8.7 550.6 6.1

18 534.9 124.6 555.2 10.8 553.2 30.2 555.3 6.4

29 542.7 130.3 548.4 11.0 547.2 315 547.9 6.4

3 502.8 37.3 555.1 6.9 542.3 8.7 552.0 6.1

4 495.2 38.5 553.4 6.9 537.1 8.9 550.0 6.1

31 4487 144.0 555.0 12.0 530.6 32.7 542.6 6.5

32 508.5 147.9 555.2 12.4 539.9 34.6 545.7 6.6

15/04/2010 3 479.1 40.4 552.8 7.0 538.7 8.0 554.5 6.3
4 466.4 40.0 552.7 7.0 536.2 7.9 556.9 6.3

23 505.2 47.9 559.1 7.2 548.6 9.4 554.8 6.3

24 517.5 48.8 558.0 7.3 550.1 9.7 552.0 6.3

Comme pour la monazite Moacir, plusieurs points sont problématiques avec la monazite

Manangoutry :

e Ladifférence entre les ages ID-TIMS obtenus sur zircon (ca. 545 Ma) et monazite

(ca. 555 Ma) a-t-elle une signification géologique, et si oui laquelle ?

e L’age “’Pb/*°U de 540 + 5 Ma obtenu par LA-ICP-MS, identique dans I’erreur
avec 1’age ID-TIMS obtenu sur zircon, a-t-il une signification géologique, et si oui

laquelle ?
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Paquette et al. (1994) ont daté par ID-TIMS des zircons extraits de la lentille contenant
les monazites géantes de Manangoutry a 545 + 2 Ma. Cependant, les datations ID-TIMS plus
récentes de ces monazites ont donné des ages plus vieux de 555 + 2 et 554 + 2 (Horstwood et
al., 2003 ; Paquette et Tiepolo, 2007). Il y a donc un désaccord entre les ages obtenus sur les
zircons et les monazites. Paquette et al. (1994) propose que le métamorphisme granulitique ait
eu lieu dans la partie Sud-Est de Madagascar & 565-580 Ma. Cet épisode fut suivi d’un
épisode assez mal contrait ayant eu lieu vers 545-550 Ma, impliquant un événement
métasomatique important qui a conduit a la cristallisation des monazites. Finalement, un
dernier stade métamorphique et/ou métasomatique a 520 Ma a provoqué la cristallisation de
veines de calcite a zircons, et marque, selon Paquette et al. (1994), la derniere activité Pan-
Africaine dans cette région.

De nombreux événements métamorphiques et/ou métasomatiques, en lien avec la
tectonique régionale, ont affecté le socle Précambrien du Sud de Madagascar et établir une
chronologie reste un exercice compliqué. Ce n’est pas du tout le but ici, et nous nous
limiterons donc a la bréve syntheése faite par Jons et Schenk (2011). Les ages publiés et liés au
métamorphisme vont de 600 a 490 Ma. Cependant, le débat est toujours ouvert afin de les
corréler a I’histoire métamorphique de la région. La plupart des auteurs considerent que le pic
principal de métamorphisme a eu lieu vers 600-530 Ma (références dans JOns et Schenk,
2011). Les ages plus jeunes que 550-490 Ma obtenus sur des monazites sont expliqués soit
par un épisode métamorphique de basse pression ou par un métasomatisme granulitique. Jons
et Schenk (2011) ont réalisé une étude détaillée combinant pétrologie métamorphique et
géochronologie in situ afin de préciser le timing des événements. Selon eux, deux événements
métamorphiques M; et M, ont eu lieu a ca. 600 Ma et ca. 535 Ma, respectivement. Les
zircons qu’ils ont datés ont préservé la trace de ces deux événements tandis que les monazites
ont seulement livré des ages de ca. 535 Ma. L’événement M, correspondrait & un
métamorphisme de ultra-haute température et aurait partiellement effacé 1’événement M, pour
lequel les données restent encore imprécises. L’événement M, présente un pic aux alentours
de 950-1000°C et 8-11 kbar suivi d’une décompression presque isotherme (750-900°C et 4-6
kbar), interprété comme résultant d’une premiére phase d’épaississement crustal durant
laquelle les roches furent enfouies a ca. 25-30 km, puis exhumées jusqu’a des niveaux de
crodte moyenne (10-20 km).

Au vu de cette histoire polymétamorphique complexe caractérisant le Sud de
Madagascar, il est Iégitime de se poser la question de savoir si la monazite Manangoutry

pourrait étre constituée d’un mélange de deux ou plusieurs populations d’ages. Berger et al.
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(2006) ont analysé a la microsonde électronique des monazites de plusieurs échantillons
provenant de Madagascar, et notamment un monocristal d’environ 5 cm de Manangoutry. Les
teneurs sont homogenes, et les moyennes obtenues sur 23 analyses sont de ca. 118000 ppm
Th, 2060 ppm U et 2820 ppm Pb (Table 10.7), c'est-a-dire dans les méme gammes de valeurs
que les teneurs mesurées dans d’autres études (Table 10.5). A partir des teneurs en Th, U et
Pb mesurées, ces auteurs ont également calculé les &ges chimiques pour chaque point
d’analyse. Ces ages sont a prendre avec beaucoup de précaution compte tenu des incertitudes
qui existent quant a la mesure des teneurs en Th, U et Pb a la microsonde électronique
développées dans ce chapitre, mais ils semblent néanmoins indiquer que la monazite
Manangoutry n’est pas homogéne en termes d’age. En effet, Berger et al. (2006) obtiennent
un age de 564 £ 7 Ma au cceur de la monazite analysée alors que la large bordure donne un
age de 482 + 10 Ma. La déconvolution de ces ages, grace a la fonction « Unmix ages » du
logiciel Isoplot (Ludwig, 2008) donne deux populations avec des ages identiques de 495 + 7
et 567 + 32 Ma (Fig. 10.10). Le cristal analysé par Berger et al. (2006) est trés homogéne
chimiquement (Table 10.7), ce qui suggere, selon ces auteurs, qu’il a cristallisé vers 560 Ma
durant une premiére phase de métamorphisme granulitique (850-950°C et ca. 1,0 GPa). Le Pb
aurait ensuite eté libéré par diffusion vers 490 Ma, durant un deuxiéme épisode
métamorphique (650-730°C et ca. 0,5 GPa).

Table 10.7 : Teneurs en Th, U et Pb, mesurées a la microsonde électronique par Berger et al.
(2006) sur un cristal de monazite de Manangoutry, et ages chimiques associés.

Analyse Th (ppm) U (ppm) Pb (ppm) 20% Age 20
1 118570 1899 2730 11.9 487 31
2 118190 2041 2800 115 499 30
3 117600 1993 2790 11.7 501 31
4 116950 1985 2780 11.7 502 31
5 118020 2111 2840 115 506 30
6 116610 2086 2510 12.9 453 32
7 117130 2195 2790 11.8 500 31
8 116940 2275 2880 11.3 515 30
9 118220 1841 2650 12.3 475 31
10 119010 1988 3210 104 569 29
11 114570 1824 2710 12.2 501 32
12 118340 2270 2710 12.2 480 31
13 118960 2108 2720 12.1 482 31
14 118540 1959 2850 115 508 30
15 118320 1920 2680 12.3 479 31
16 118200 2061 2930 11.0 522 29
17 118440 2220 2800 11.6 496 30
18 118190 2171 2760 11.8 491 31
19 117610 2123 2960 111 529 30
20 117350 2194 2650 12.3 474 31
21 118820 1938 3180 10.3 565 247
22 117710 2042 3080 10.7 551 250
23 117050 2135 2920 11.2 524 224

Moyenne 117797 2060 2823
Ecart-type 983 130 168
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La monazite Manangoutry pourrait donc, elle aussi, avoir enregistré plusieurs
événements metamorphiques et/ou métasomatiques, et étre donc hétérogéne en terme
d’age. Comme pour la monazite Moacir, il serait nécessaire d’approfondir I’étude de ces
cristaux par des methodes de datation isotopique in situ, de haute précision et a haute

résolution, afin de vérifier ’homogénéité, ou non, de la monazite Manangoutry.

105 : Iy -
gl L \ Age *2c Fraction *20
g : \ 4953 7,1 095 041
8rz } 567 32 0,43
| Misfit relatif = 0,93
7t |
6 |
5 |
4 |
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3 |
2 |
1 Age (Ma)
O 1 1 1 1 1 1 1 ! 1 1 1
350 450 550 650

Figure 10.10 : Diagramme de probabilité des différents ages chimiques obtenus sur la monazite
Manangoutry par Berger et al. (2006).

Neéanmoins, I’enregistrement de plusieurs événements par la monazite Manangoutry
n’expliquerait pas la différence entre les ages 2'Pb/”°U (540 + 5 Ma) et °Pb/?®U-
208pp/232Th (555 + 3 et 551 + 3 Ma, respectivement) obtenue lors des analyses LA-ICP-MS &
Clermont-Ferrand. Cette différence pourrait résulter de problemes analytiques. Il a, par
exemple, été démontré par Black et al. (2004) que les ages 2°°Pb/***U mesurés sur des zircons
standards par trois techniques différentes (ID-TIMS, SHRIMP et ELA-ICP-MS) pouvaient
présenter des différences non négligeables. Par rapport aux ages obtenus par ID-TIMS, les
ages SHRIMP et ELA-ICP-MS peuvent différer respectivement de + 1% et £ 2-3% (Fig.
10.11). Selon ces auteurs, ces différences d’ages pourraient résulter de variations des teneurs
en éléments traces, notamment P, Sm et Nd, induisant un effet de matrice. La différence
d’environ 1,8% entre les ages °’Pb/**U obtenus sur la monazite Manangoutry par ID-TIMS

et LA-ICP-MS pourrait avoir été causée par un phénomene de ce type.
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Figure 10.11 : Déviations relatives des ages **°Pb/***U mesurés avec la sonde ionique SHRIMP et
par ELA-ICP-MS par rapport a ceux mesurés par ID-TIMS. Le standard utilisé pour la
calibration des ages SHRIMP et ELA-ICP-MS est Temora 1 (tiré de Black et al., 2004).

Kohn et Vervoort (2008), dans leur étude sur la datation de la monazite par LA-ICP-
MS, ont également montré que le standard, utilisé pour la correction des rapports isotopiques
mesures, a un réle prépondérant, pouvant induire des différences de + 5% entre les ages
mesurés par LA-ICP-MS et ID-TIMS (Fig. 10.12). Selon ces auteurs, la source de ces

variations reste inconnue mais pourrait étre également liée a des effets de type « matrice ».
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Figure 10.12 : Diagrammes concordia inverses illustrant I’'importance de la standardisation des
données obtenues par rapport a un standard. Dans les deux diagrammes, les analyses en bleu
ont été standardisées par rapport a la monazite standard Trebilcock et les analyses en rouge ont
été auto-standardisées (c'est-a-dire par rapport aux rapports isotopiques mesurés par ID-
TIMS). Pour les monazites MOM et 44069, la standardisation par rapport au standard
Trebilcock induit des ages calculés trop vieux de 4,6% et trop jeune de 2,6%o, respectivement.

Cette premiére partie consacrée a deux monazites utilisées comme standard lors
des analyses ponctuelles illustre la nécessité d’effectuer des études approfondies. Dans
I’avenir, plusieurs cristaux de monazite différents, possédant des caractéristiques
variées (composition chimique et age notamment), devront nécessairement étre analysés
dans différents laboratoires selon un protocole strict, dans le but de faire émerger

quelques standards internationaux utilisés par tous.
Néanmoins, et malgré les quelques incertitudes existantes quant aux standards

utilisés durant cette thése, nous allons voir que le systeme U-Th-Pb dans la monazite

pourrait s’avérer étre bien plus qu’un simple thermochronométre.
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2.3. Disparités entre les chronométres Pb/U et Th/U

2.3.1. L’échantillon QRTO01

Les monazites de 1’échantillon QRTO1 (granite de Questembert) ont été analysées par
LA-ICP-MS au laboratoire de Bergen. Le standard utilisé pour les normalisations U-Pb et Th-
Pb fut la monazite Manangoutry dont 1’age ID-TIMS de référence est de 555 Ma (Horstwood
et al., 2003 ; Paquette et Tiepolo, 2007). Cet &ge de 555 Ma a été utilisé pour corriger tous les
rapports Pb/Pb, Pb/U et Pb/Th. Les résultats sont présentés sur la figure 10.13. Dans cet
échantillon, les trois chronométres 2°’Pb/**U, 2°Pb/*®U et 2®Pb/>**Th ont donné trois ages
moyens pondérés différents de 293 + 6 Ma, 303 £ 5 Ma et 313 + 6 Ma, respectivement. En
considérant Dincertitude associée a ces Ages moyens, les ages 2’Pb/*°U-*Pb/?8U et
206ppy238)_208pp/232Th ne se recoupent que trés légérement, tandis que les ages 2'Pb/*°U et
2%8pp/232Th ne se recoupent pas (Fig. 10.14). Compte-tenu également des ambiguités
existantes & propos des différents ages *°’Pb/?°U, 2®Pb/?*8U et 2®Pb/?*Th du standard utilisé,
la monazite Manangoutry, la question est de savoir si ces 3 ages distincts résultent

uniquement de problémes analytiques ou s’ils apportent une information géologique.

Si I’on considére 1’age de ca. 540 Ma, obtenu par les analyses répétées de la monazite
Manangoutry par LA-ICP-MS au laboratoire Magmas et Volcans, comme le véritable age
2Tpp/257 de cette monazite, il faudrait rajeunir d’environ 3% les ages “°’Pb/?*°U obtenus sur
les monazites de I’échantillon QRTO1. Cela donnerait ainsi un age 2°’Pb/**U moyen pondéré
de ca. 284 Ma, qui présenterait une différence avec les ages “°Pb/*®U et 2®®Pb/>**Th encore
plus importante. 1l semble donc que, pour les ages moyens 2*’Pb/?*®U et ?®®Pb/8U au moins,
les seuls que 1’on ait mesurés par ID-TIMS, la différence entre les &ges obtenus ne soit pas

due a un quelconque biais analytique.

Figure 10.13 : Résultats des analyses U-Th-Pb effectuées sur les monazites de 1’échantillon
QRTOL. En haut, diagrammes concordia *°Pb/?%U vs. 2'Pb/?°U, ®°Pb/?8U vs. “®Pb/?*Th et
2%pp/>**Th vs. *’Pb/**U. En bas, ages moyens pondérés “’Pb/**U, *®Pb/*?*U et *®Pb/**Th et

diagramme de probabilité de ces trois ages. -
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Figure 10.14: Synthése des ages moyens pondérés *°’Pb/**U, ?®Pb/**U vs. *®Pb/***Th obtenus
sur les monazites de I’échantillon QRTO01.

Les images en électrons rétrodiffusés realisées au microscope électronique a balayage
(Fig. 10.15) montrent que les monazites de 1’échantillon QRTO1 ont des zonations « patchy »,
typiques de monazites recristallisées du fait de la circulation de fluides hydrothermaux (e.g.
Ayers et al., 1999 ; Hawkins et Bowring, 1997). Sur la figure 10.15, la monazite 2 présente de
nombreuses fractures et vides, dont ’un est rempli par une inclusion micrométrique de galéne
(PbS, cf. le spectre d’analyse EDS sur la figure 10.15). La présence d’inclusions de galéne
dans des monazites hydrothermalement altérées a déja été rapportée par Hecht et Cuney
(2000) et Mathieu et al. (2001). La monazite 3 contient, elle, des inclusions micrométriques
d’uranothorianite ([U,Th]O,, cf. le spectre d’analyse EDS sur la figure 10.15). Cela pourrait
indiquer des mobilités différentielles de Th, U et Pb en réponse a des recristallisations

induites par des circulations de fluides hydrothermaux.

D’ou la question : ces mobilités de Th, U et Pb peuvent-elles expliquer les différences

d’ages obtenus avec les chronometres 207py 235y, 206pp 238y et 208pp/232Th 2
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Figure 10.15: Images en électrons rétrodiffusés, obtenues au microscope électronique a
balayage, de deux monazites de I’échantillon QRTO01. Le spectre d’analyse EDS du haut est un
spectre typique obtenu lors de I’analyse d’une monazite. La monazite 2 présente une micro-
inclusion de galéne (cf. le spectre d’analyse EDS en bas a gauche). La monazite 3 présente des
micro-inclusions d’uranothorianites (cf. le spectre d’analyse EDS en bas a droite).
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D’un point de vue géologique, cela signifierait que 1’age de cristallisation des
monazites est de 313 + 6 Ma. L’événement hydrothermal a 1’origine de la recristallisation des
monazites et de la mobilité du Pb radiogénique serait lui de 293 + 6 Ma. L’age obtenu avec le
chronométre *Pb/?®U de ca. 303 Ma n’aurait dans ce scénario pas de signification

géologique.

2.3.2. L’échantillon GUI14

Les monazites de I’échantillon GUI14 (ultramylonite de la carriére de Guilligomarc’h,
voir chapitre 6) ont été analysées par LA-ICP-MS au laboratoire Magmas et Volcans de
Clermont Ferrand. Le standard utilisé pour les normalisations U-Pb et Th-Pb fut la monazite
Moacir. Les résultats de ces datations sont présentés sur les figures 10.16 et 10.17. Dans le
diagramme concordia 2®°Pb/?*®U vs. 2°’Pb/?°U, la plupart des huit analyses présentent une
discordance inverse ce qui ne permet pas de calculer un age concordant. Pour les monazites,
une telle discordance inverse n’est pas rare et résulte d’un excés de 2*°Pb radiogénique due &
la désintégration du ?*°Th incorporé lors de la cristallisation (e.g. Scharer, 1984). Dans le
diagramme concordia 2°®Pb/?**Th vs. ’Pb/?°U, cette fois encore la plupart des analyses sont
en position discordante inverse et la non plus il n’est pas possible de calculer un age
concordant. En revanche, il n’existe pas de mécanisme connu provoquant un excés de 2°Pb.
La discordance inverse traduit ici le fait que les dates **®Pb/*2Th sont plus vieilles que les
dates 2°’Pb/*°U. Cela est bien illustré sur la figure 10.17. Les dates *°’Pb/=°U et 2®Pb/=2Th
définissent des 4ges moyens pondérés de 299 + 4 Ma et 311 + 3 Ma, respectivement. Une
analyse a donné une date 2°®Pb/***Th plus jeune de 297 + 3 Ma qui n’a pas été prise en compte
pour le calcul de 1’age moyen. De facon intéressante, les dates 20pp/238J g*étalent entre les

dates 2°’Pb/?*°U les plus jeunes et les dates “®Pb/?2Th les plus vieilles.
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Figure 10.16 : Diagrammes concordia “*Pb/?U vs. ?'Pb/?°U et *®Pb/??Th vs. ’Pb/**U pour
les analyses des monazites de I’échantillon GUI14.
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Figure 10.17 : Diagrammes présentant les dates 2’Pb/?°U, 2°Pb/*®U et ?®Pb/***Th obtenues sur
les monazites de I’échantillon GUI14, et les 4ges moyens pondérés calculés lorsque cela a du
sens.

Dans cet échantillon, les zircons ont également été datés par LA-ICP-MS et ont donné
deux populations a 313 + 3 et 299 + 4 Ma (voir chapitre 6), identiques donc aux ages moyens
pondérés 2°Pb/=2Th et 2’Pb/***U, respectivement. Nous avons interprété 1’age & ca. 313 Ma
comme datant un épisode de fusion partielle dans cet échantillon paragneissique,
contemporain de la déformation ductile le long du Cisaillement Sud-Armoricain, et ’age de
ca. 299 Ma comme celui de I’infiltration d’eau météorique. Dans ce scénario, le chronométre
27pp/? aurait été complétement remis & zéro par Iinfiltration d’eau météorique tandis que
le chronométre 2°®Pb/**Th n’aurait pas été affecté (hormis une analyse) et garderait I’age de
la cristallisation des monazites. Le chronométre 2°°Pb/*®U aurait lui eu différentes réponses

en fonction des analyses.
Est-ce que ces différences peuvent résulter d’un paramétre analytique ?

Lors des analyses LA-ICP-MS au laboratoire Magmas et Volcans de Clermont-
Ferrand, la monazite Manangoutry est analysée comme deuxieme standard et traitée comme
les échantillons inconnus. Nous avons vu précédemment que les 20 analyses de Manangoutry
réalisées en janvier 2010 durant plusieurs séries analytiques (dont une pendant laquelle les
monazites de GUI14 ont été analysées) ont donné des ages moyens pondérés 2°’Ph/*°U,
206pp/2381y et 28pp/22Th de 540 + 5 Ma, 554 + 3 Ma et 551 + 3 Ma, respectivement (Fig.
10.9). En considérant les incertitudes, 1’age 2°’Pb/***U obtenu par LA-ICP-MS est ca. 10 Ma
plus jeune (1,8%) que 1’age recommandé de 555 Ma mesuré par ID-TIMS (Horstwood et al.,
2003 ; Paquette et Tiepolo, 2007). Si cela est du a un probléme analytique, il faudrait donc

vieillir les ages *°’Pb/?°U obtenus sur les monazites analysées par LA-ICP-MS au laboratoire
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Magmas et Volcans de Clermont-Ferrand de 1,8%. Pour 1’échantillon GUI14, cela nous
donnerait un 4ge moyen pondéré 2°’Pb/?°U de ca. 304,4 Ma. Cet &ge serait encore trop jeune
comparé a I’age “®Pb/??Th. En plus de cela, toutes les analyses réalisées au laboratoire
Magmas et Volcans devraient présenter le méme probléme, c'est-a-dire des ages *°'Pb/=°U
plus jeunes que les ages 2°®Pb/***Th. Pour écarter ce point, il est intéressant d’examiner les
données récentes publiées par Poilvet et al. (2011), par exemple, qui ont daté des monazites
par LA-ICP-MS a Clermont-Ferrand en utilisant exactement le méme protocole que celui
employé durant notre session analytique, et dont les teneurs en Pb sont similaires (ca. 1000-
1100 ppm contre 840 = 250 ppm Pb pour les monazites de GUI14). Les ages moyens
pondérés 2’Pb/?**U et 2®Ph/**Th calculés avec leurs données sont 289,0 + 2,1 Ma (MSWD =
0,56 ; probabilit¢ = 0,95) et 2922 + 1,6 Ma (MSWD = 0,57 ; probabilit¢ = 0,95),
respectivement. Ces deux ages sont identiques en considérant les incertitudes, ce qui semble

exclure un éventuel probléme analytique sur la mesure du rapport 2’Pb/*°U.

Quels peuvent donc étre le ou les mécanismes induisant une différence d’4age entre les

chronomeétres Pb/U et Pb/Th dans la monazite ?

2.3.3. Mécanisme(s) a I’origine du fractionnement des isotopes des Pb

Kramers et al. (2009) ont récemment publié une étude sur 1’état de valence du Pb dans
le zircon et ses conséquences. lls proposent que le Pb radiogénique produit par la
désintégration de I’U soit tétravalent tandis que le Pb commun se trouverait dans sa forme
divalente. Selon eux, cela serait d0 au recul-o, qui créerait un environnement fortement
oxydant dans les silicates, au niveau du site ou est localisé 1’isotope produit par la
désintégration o. En effet, les derniéres désintégrations o produisant les isotopes 2®°Pb et
297pp ont une énergie de 5,3 et 6,8 MeV, respectivement (Table 10.8). Les énergies cinétiques
de recul des isotopes 2°°Pb et ?°’Pb créés sont alors de 101 et 130 keV, respectivement, ce qui
donne des vitesses de recul de 2,2 x 10° et 2,5 x 10°> m.s™, respectivement (Table 10.8). A des
énergies de recul autour de 100 keV, plus de 10% de 1’énergie est perdue de facon inélastique,
ce qui, non seulement, détruit le réseau cristallin mais provoque également le déplacement des
atomes légers comme 1’oxygene a I’extrémité des traces créées par le recul (Ordonez Regil et
al., 1989). C’est par ce mécanisme que les isotopes “°Pb et “°’Pb se retrouveraient dans un
environnement trés fortement oxydant, les maintenant dans leur plus fort état de valence +4.

Enfin, s’ajoute a cela le fait que I’intérieur d’un petit grain de zircon doit rester fortement
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oxydant du fait de la perte constante d’électrons lors des désintégrations [". La formation de
2%ph au bout de la chaine de désintégration du “**Th obéit au méme processus de
désintégrations o et B~ et les énergies caractéristiques sont similaires a celles aboutissant au
208ppy gt 27ph (Table 10.8). Le *®Pb radiogénique doit donc également se trouver dans son

état de valence maximal de +4.

Table 10.8: Caractéristiques des derniéres désintégrations o de la chaine de décroissance
radioactive des isotopes U, ?°U et *Th vers les isotopes °Pb, ?’Pb et *®Pb, respectivement.

Désintégration o Energie a  Energie recul Vitesse du
Isotope . 1 5 13
depuis (MeV) a (keV) noyau (m.s™)
2%pp 210pg (100%) 5.31 101 2.2E+05
2pp 21pg (32%) 6.90 (0.5%)
7.43 (99.5%)
1B via 2'TI (68%)  6.27 (17%)
6.62 (83%)
Moy. 6.84 130 2.5E+05
2%pp ?2Po (64%) 8.78 (100%)

22Bj via 28T (36%)  6.17 (72%)
6.21 (28%)
Moy. 7.84 148 2.6E+05

! Energie produite lors de la désintégration o
% Energie cinétique de recul du noyau produit par la désintégartion «
3 Vitesse initiale de recul du noyau produit par la désintégration «

Les conséquences sont importantes car dans cet état de valence +4, le Pb radiogénique
se retrouve compatible dans le réseau cristallin du zircon, ce qui n’est pas le cas du Pb
commun divalent. Selon Kramers et al. (2009), c’est pour cela que le Pb commun est libéré
plus facilement que le Pb radiogénique lors des expériences d’évaporation. Dans la monazite,
le Pb*" doit également se substituer au Th et a I’U. Bien que trés théorique, cet aspect a
propos de 1’état de valence du Pb a des implications potentielles trés importantes sur les
mécanismes de perte en Pb. Si les conclusions de Kramers et al. (2009) sont correctes, alors le
Pb radiogénique ne peut étre libéré d’un minéral a moins d’étre réduit vers son état divalent
dans lequel il devient fortement incompatible dans le minéral et trés mobile en solution ; un
tel mécanisme pourrait se produire lors de I’altération hydrothermale des monazites, par
exemple. Kramers et al. (2009) proposent également un mécanisme expliquant des pertes en
Pb différentielles entre les isotopes 2°°Ph et 2°’Pb, le °’Pb étant plus accessible que le ?®*Pb du

fait de 1’énergie plus importante associée a sa production par désintégration o, (Table 10.8).
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Ce mécanisme pourrait expliquer I’age moyen 2°’Pb/**U, environ 10 Ma plus jeune
que I’age moyen “°Pb/?®U, obtenus sur les monazites de QRTO1. En revanche, cela
n’explique pas du tout 1’age moyen 208ppy/232Th environ 10 Ma plus vieux que 1’age moyen
208pp/238y En effet, les derniéres désintégrations o produisant I’isotope 2>*Pb ont une énergie
de 7,8 MeV, supérieure a celles produisant *>Pb et °’Pb (Table 10.8). Selon le raisonnement
de Kramers et al. (2009), ’isotope “°°Pb devrait étre encore plus disponible que 2°°Pb et °’Pb
et les ages 2°®Pb/?*2Th devraient donc étre les plus jeunes.

Un tel processus, en lien avec les différentes énergies des derniéres désintégrations a,
n’est pas satisfaisant afin d’expliquer totalement les différents 4ges enregistrés par les
trois chronométres ’Pb/2°U, ®Pb/?8U et 2®Pb/Z’Th dans les monazites de

I’échantillon QRTO1.

Les écarts observés entre les trois chronométres pourraient avoir un lien avec les
différences d’abondance des éléments radioactifs 2°Th, 22U et %°U. En effet, la
désintégration radioactive de ces trois éléments au cours du temps produit les isotopes 2°°Pb,
28ppy et 297ph avec 2%®ph > 2®ph > ?’ph. La Table 10.9 illustre ce phénoméne de facon

schématique.

Table 10.9: Exemple simple illustrant les quantités d’isotopes “*Pb, “°Pb et “’Pb par la
désintégration radioactive durant 20 Ma de ?*Th, ?*U et ?°U, respectivement, en partant de t, =
aujourd’hui.

Isotopes Nombre Demi-vie Nombre Ty, en Quantité restante Atomes Pb
radiogéniques initial (ans) 20 Ma apres 20 Ma (%) produit
Z21h 10000  1.40E+10 0.0014 99.90 9.89
8y 2480 4.47E+09 0.0045 99.69 7.68
Bvy 20 7.04E+08 0.0284 98.05 0.39

Considérons une monazite théorique, avec un rapport Th/U de 4, contenant initialement
10000, 2480 et 20 atomes de %*2Th, 28U et U, respectivement. Au bout de 20 Ma, il se sera
produit 9,89 atomes de %®Pb, 7,68 atomes de *®Pb et 0,39 atomes de 2°’Pb par décroissance
radioactive. Une monazite naturelle de 50 pg composée de 4 pds.% Th et 1 pds.% U contient
environ 5,19 x 10" atomes de #*?Th, 1,26 x 10" atomes de **U et 9,17 x 10" atomes de
%, Vingt millions d’années aprés sa cristallisation, cette monazite subit un événement
hydrothermal qui induit des processus de dissolution-recristallisation, ce qui a pour

consequence de lessiver du Pb radiogénique. Dans le scénario qui suit, un important postulat
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est que l’altération fractionne les isotopes du Pb, et qu’elle soustrait le méme nombre
d’isotopes 2®®Pb, ®Pb et “’Pb & la monazite. Ainsi, si I’on considére que tout le *’Pb et la
moitié du 2°°Pb sont lessivés, il reste encore environ 60% du “®Pb. Un instant aprés
’événement hydrothermal, le chronométre 2’Pb/?°U indique donc un age de 0 Ma, le
chronométre °°Pb/*U un age de 9,6 Ma et le chronométre “®Pb/***Th un age de 12,1 Ma
(Table 10.10).

Table 10.10 : Différence d’Age enregistrée par les trois chronométres “®Pb/**?Th, ?®Pb/**U et
2pp/**Y dans une monazite dans laquelle la totalité du *°’Pb et la moitié du “®Pb produits par
désintégration radioactive ont été lessivés.

Atomes Pb apres

gy omeie Momes s Momes eraton 100w e 0O age )
et 50% **°Pb

221 5.19E+15 5.18E+15 5.13E+12 3.10E+12 0.00060 12.08

Z8y 1.26E+15 1.25E+15 3.89E+12 1.86E+12 0.00148 9.55

=5y 9.17E+12 8.99E+12 1.79E+11 0.00 0.00000 0.00

Ces différences d’ages entre les trois chronométres vont notamment dépendre du rapport
initial Th/U lors de la cristallisation de la monazite comme 1’illustre la figure 10.18. Les
analyses LA-ICP-MS des monazites de QRTO1 permettent d’estimer de fagon grossiere leurs
teneurs en Th et U, a partir de la composition moyenne du standard utilisé la monazite
Manangoutry (Th = 116000 ppm * 7% et U = 2050 ppm + 25%). Globalement les teneurs en
Th et U des monazites de QRTO1 vont de 28000 a 66000 ppm Th et de 5000 a 19000 ppm U.
Les rapports Th/U varient eux entre 2,1 et 10,6. Les valeurs les plus élevées de cette large
gamme de Th/U donneraient donc des ages “°Pb/?*8U et 2°8Pb/**Th plus vieux de ca. 7 et 17
Ma que I’age °’Pb/***U, ce qui correspond & peu prés aux données obtenues sur les monazites

de QRTO1, en considerant les incertitudes analytiques associees aux ages.

2 g Figure 10.18 : Différences entre les ages ***Pb/***Th-
181 9 07ph/AY et PPp/A2Th-2°Pb/?*U en fonction du
16 E rapport Th/U initial dans la monazite.

Rapport Th/U
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Un tel mécanisme requiert un fractionnement des isotopes “°Pb, “°Pb et 2’Pb lors de
’altération hydrothermale. Lors de leurs expériences d’altération hydrothermale de monazite
par des fluides enrichis en Pb a 800°C et 1000°C, Seydoux-Guillaume et al. (2002) ont
observé un fractionnement entre ces trois isotopes du Pb, provoquant une diminution du
rapport 2°®Pb/*®Pb et une augmentation du rapport ?’Pb/?®®Pb (i.e. un enrichissement en *°Pb
par rapport & “°Pb et en 2’Pb par rapport & °*Pb). Malheureusement, et de 1’aveu méme de
Seydoux-Guillaume et al. (2002), le (ou les) mécanisme(s) responsable(s) d’un tel
fractionnement reste(nt) inconnu(s). Barth et al. (1994) ont également observé un
fractionnement des isotopes du Pb lors de 1’altération hydrothermale d’allanites. Dans leur
cas, le systtme Th/Pb des allanites est resté completement «aveugle » a 1’événement
hydrothermal et a préservé 1’age de cristallisation des allanites alors que le systéme U/Pb a été
affecté. Barth et al. (1994) proposent que I’existence de pertes différentielles de 2Pb et 2’Pb
par rapport au “®*Pb soit liée & la répartition hétérogéne de Th et U, et donc & des zones avec
des rapports Th/U variables, dans les grains d’allanite. Cela entrainerait une stabilité et une
résistance a 1’altération variable selon les différentes zones du grain. Ces auteurs concluent

ainsi que le 28

Pb radiogénique est immobile lors de I’altération hydrothermale de I’allanite.

Dans les deux exemples de datation de monazite par LA-ICP-MS présentés dans cette
partie, les résultats montrent des différences d’iges significatives entre les trois
chronométres 2°’Pb/?°U, 2°°Pb/*8U et ®Pb/??Th. Une étude approfondie montre que
ces différences ne résultent probablement pas de problemes analytiques ; ils ont donc
une signification geologique. Ces deux exemples montrent que le fractionnement des
trois isotopes radiogéniques du Pb lors de D’altération hydrothermale de la monazite
apparait comme un mécanisme viable. Cela a également été démontré pour I’allanite
par Barth et al. (1994) et reproduit lors d’expériences hydrothermales sur des monazites
par Seydoux-Guillaume et al. (2002). Néanmoins, les mécanismes a 1’origine de tels

fractionnements sont a ’heure actuelle inconnus.
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3. Développement des analyses ponctuelles avec la Nanosims

Afin d’aller plus loin dans la compréhension de tels processus, il va étre nécessaire de
mettre a profit les techniques analytiques les plus pointues. La Nanosims, sonde ionique de
derniere génération, pourrait par exemple permettre de réaliser des cartes isotopiques, et donc
d’ages, sur des grains urano-thoriféres complexes avec une résolution spatiale de 1’ordre de la
centaine de nanomeétres par pixel (d’apres les spécifications du constructeur, Cameca). Avant
d’en arriver a de telles prouesses, un important travail de développement analytique est
nécessaire dans un premier temps afin de mesurer des rapports isotopiques de facon précise,
et de faire ainsi des avancées fondamentales sur la compréhension des processus agissant aux

interfaces minéral-minéral et minéral-fluide.

3.1. Analyse des isotopes du Pb

Le point de départ avant méme toute analyse isotopique est de localiser les pics
d’intensité des différents isotopes. En effet, de nombreuses interférences de masse existent
entre les isotopes que I’on cherche a mesurer et les autres isotopes et molécules qui
constituent le minéral. Dans le cas du zircon, des interférences avec les isotopes du Pb sont
causeées par des molécules qui combinent des éléments importants du zircon comme Si, Zr, Hf
et O (Fig. 10.19). On réalise donc un balayage des masses qui nous intéressent et on identifie
les différents pics. Concernant les isotopes du Pb, on peut voir grace a la figure 10.19 que

leurs pics sont toujours ceux de masse la plus élevée, ce qui facilite leur identification.
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Figure 10.19 : Spectre réalisé entre les masses 204 et 208 lors de I’analyse du zircon Kipawa avec
la Nanosims, présentant les différents pics d’intensité des isotopes du Pb et des molécules
interférentes.
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La mesure des isotopes “*°Pb et “’Pb a été réalisée sur un grain de zircon Kipawa
(Stern, 1997). Un courant primaire d’environ 6-7 nA O a été focalisé sur une zone a ablater
d’environ 10 pm. La mesure des isotopes 2°°Pb et **’Pb s’est faite en mode « magnetic peak
switching », c’est-a-dire dans une seule cage de Faraday et en faisant varier le champ
magnétique dans le spectrométre de masse afin de collecter successivement *°Pb et *’Ph. En
effet, la configuration des collecteurs dans le spectrométre de la Nanosims ne permet pas de
les rapprocher assez pour mesurer simultanément 2°°Pb et ?°’Pb. Une donnée analytique
correspond a une séquence de 5 blocs comprenant 5 mesures, une mesure consistant a
compter 6 secondes le ?°Pb et 10 secondes le “°’Pb avec 2 secondes de délai entre les deux
isotopes. Le temps total d’acquisition des données pour un point d’analyse est ainsi de 500
secondes.

Sur les différentes séries réalisées, 4 ont livré des résultats intéressant (Table 10.11).
On voit que les nombres de coups par seconde varient fortement de point en point, indiquant
des variations assez grandes des teneurs en Pb dans le grain de zircon analysé (25-98 ppm
Pb ; Stern, 1997). Ces 4 séries permettent de calculer un age 2°’Pb/ ?®*Pb moyen pondéré de
983 £ 57 Ma (20 ; Fig. 10.20). Bien qu’associé a une incertitude assez grande de 5,8%, cet
age est tout a fait comparable a 1’age ’Pb/ ?®Pb de 993,4 + 0,7 Ma obtenu par dilution
isotopique par Stern (1997).

0.1674 Stern, 1997

996

1300 0,1670

0,1666

206 P b /238U

0,1662

© 1100 - 0,1658
2 O 207Pp /235
E ' 1,650 1,654 1,658 1,662 1,666
ol
[(e]
8 ____________
o) 900 | Zircon Kipawa
'g. Age 27Pb-2%P} dilution isotopique
S 993,4 + 0,7 Ma (Stern, 1997)
2
©
O 700}

Age moyen 2"Pb/%Ph = 983 + 57 Ma

MSWD = 0,21 ; Probabilité = 0,89
500

Figure 10.20 : Age moyen pondéré *’Pb/*®Pb obtenu sur le zircon Kipawa en combinant les
résultats des quatre meilleures séries analytiques réalisées avec la Nanosims. L’4ge obtenu par
Stern (1997) par ID-TIMS est indiqué pour comparaison.
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Table 10.11 : Résultats *’Pb/*®Pb des quatre meilleures séries analytiques réalisées avec la
Nanosims et ages correspondants.

Série  *®Pb(Cps)  *'Pb(Cps) *'Pb/**Pb * Age (Ma) *
2 247,3 17,7 007146  0,00519 971 71
3 840,1 60,7 007229  0,00984 994 135
4 135,7 9,7 007179  0,02348 980 321
5 127,2 9,5 007432 0,01370 1050 194

Ces premiers résultats, bien que parcellaires et encore imprécis, sont tres encourageants

dans I’optique de ’utilisation de l1a Nanosims a Rennes a des fins géochronologiques.

3.2. Analyse des isotopes de /’oxygéne

La mesure de la composition isotopique de 1’oxygeéne peut mettre en exergue les
interactions fluide-roche, interactions qui, comme exposé précédemment, peuvent étre
responsables de perturbations importantes des systemes isotopiques comme le systéeme U-Th-
Pb dans la monazite. Nous avons donc essayé de coupler 1’analyse U-Pb avec celle de la
composition isotopique de 1’oxygene a 1’aide de la Nanosims. Comme lors des analyses Pb-
Pb, c’est dans un premier temps le zircon que nous avons choisi comme minéral cible. La
plupart des analyses ont été effectuées sur le zircon 91500 (Wiedenbeck et al., 1995), dont le
880 est standardisé et égal & 10,1 + 0,2%o (Martin et al., 2006). Le courant primaire de 2-2,5
nA Cs" a été focalisé sur une zone a ablater d’environ 4 x 6 pm (Fig. 10.21).

La mesure des isotopes *°0O et #0 a été réalisée simultanément en multicollection, le
180 étant mesuré dans la cage de Faraday (FC) et le 0 dans I’électromultiplicateur#2 (EM2).
Une donnée analytique correspond a une sequence de 20 blocs de 3 mesures, une mesure
consistant a compter simultanément les 2 isotopes pendant 4 secondes. Avant 1’analyse, on
balaye une zone de 10 um? pendant 120 secondes afin d’6ter la couche conductrice d’or et les
éventuelles impuretés présentes en surface. La durée totale d’une analyse est ainsi de 6

minutes.
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Figure 10.21 : Cratéres résultant de I’analyse des isotopes de I’oxygéne d’un grain de zircon avec

la Nanosims.

La Table 10.12 présente les données de la meilleure série analytique. Durant cette

série, 11 analyses ont été réalisées sur un grain de zircon 91500. Les nombres totaux de coups
varient respectivement de 7,09 & 9,22 x 10% et de 1,38 & 1,79 x 10° pour *°0 et *20. La figure

10.22 montre que le nombre de coups a diminué progressivement durant la série pour les deux

isotopes. Par conséquent, I’erreur type associée a un point d’analyse augmente pour passer

d’environ 0.3%0 & 1.7%. (Fig. 10.23). Le rapport ®0/*°O reste lui & peu prés constant
(*°0/*®0rmey. = 1,93347 x 107 + 0,00169) mais il est également associé & une incertitude de

plus en plus importante.
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Table 10.12 : Résultats obtenus lors de la meilleure série analytique de mesure de O et '80

avec la Nanosims sur le zircon 91500.

Point 0" (x10% *0O'(x10°% = *0/*°0 + 5°0 (%e) = FMI* (%)
2.1 8,87 1,71 0,00192790 0,00000114 -38,5 0,6 -48,2
2.2 8,85 1.72 0,00193880 0,00000068 -33,1 0,3 -42,8
2.3 9,22 1.79 0,00193920 0,00000057 -32,9 0,3 -42,6
2.4 8,76 1,69 0,00193000 0,00000057 -37,5 0,3 -47,1
25 8,57 1,66 0,00193600 0,00000121 -34.5 0,6 -44,2
2.6 8,60 1,66 0,00193370 0,00000179 -35,7 0,9 -45,3
2.7 8,07 1,55 0,00192680 0,00000188 -39,1 0,9 -48,7
2.8 8,14 1,58 0,00193420 0,00000259 -35,4 1,3 -45,0
2.9 7,63 1,47 0,00192540 0,00000248 -39,8 1,2 -49,4
2.1 7,23 1,40 0,00193310 0,00000298 -36,0 1,5 -45,6

2.11 7,09 1,38 0,00194310 0,00000323 -31,0 1,6 -40,6

! Nombre total de coups
2 Fractionnement de masse instrumental
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Figure 10.23 : Nombre de coups cumulés de *°O et *0 et rapport **0/*°O obtenus avec I’erreur

type associée.
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A partir du rapport *20/*°0 mesuré, il est possible de calculer le §'30 par rapport & un

standard, selon 1’expression :

18 16,
5'Opy= (180%% —1] x1000
SMOW

Dans le cas des silicates, ce standard est le SMOW (Standard Mean Ocean Water) et la valeur
80/*®*0 du SMOW est égale & 0,0020052 (Baertschi, 1976). C’est sous la forme de cette
notation & que sont couramment exprimeées les compositions isotopiques. Dans le cas de notre
série analytique, la dispersion des valeurs de §'®0 est assez importante, entre -39.8 et -31%o

(8" Omoy. = -35,8 % 0.8%o, erreur type a 1o ; Fig. 10.24).

moy.

331t 3 ) 30 =-358%0,8%0 (10)

_39;§ { {

21 22 23 24 25 26 27 28 29 210 211
Point d'analyse

Figure 10.24 : Valeurs de 8'°0 obtenues avec la Nanosims sur le zircon 91500 lors de la meilleure
série analytique.

Il est intéressant de comparer ces résultats avec ce qui se fait de mieux a I’heure
actuelle au niveau de I’analyse in situ de la composition isotopique de I’oxygéne. La
reproductibilité analytique obtenue dans le laboratoire de John Valley avec la sonde ionique
Cameca IMS1280 est de £+ 0,02%o, 0,12%o0 et 0,6%o0 pour des diametres de cratere de 10, 3 et 1
pUm environ (erreur type a 2o, voir par exemple Page et al., 2007 ; Valley et Kita, 2009). On

peut également comparer les résultats obtenus avec la Nanosims avec ceux acquis a Nancy et
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Canberra. A Nancy, la reproductibilité obtenue lors des analyses avec la sonde ionique
Cameca IMS1270 est de * 0,4-0,6%o (erreur type a 2o, cratéres d’environ 20 pm ; voir Fig.
10.25) et elle est de = 0,1%o0 pour les mesures réalisées avec la sonde ionique SHRIMP II a

Canberra (erreur type a 2o, crateres d’environ 15 x 20 um ; voir Fig. 10.25).

IMS1270, SHRIMP I

f ;

P P © 9T ©O © O 9O .Y @
®» ¥ ® ® ®© -

. -

50 1M

Figure 10.25 : Tailles caractéristiques des cratéres formés lors de I’analyse de la composition
isotopique de I’oxygéne avec les sondes ioniques IMS1270 & Nancy, SHRIMP II a Canberra et
Nanosims50 a Rennes.

La reproductibilité¢ de 0,8%o (erreur type a 1c) que nous avons obtenue lors de cette
série de mesure avec la Nanosims, si elle est encourageante, reste moins bonne que celles
obtenues dans les laboratoires qui pratiquent ces analyses en routine. Plusieurs facteurs
peuvent étre avancés pour expliquer cette plus grande dispersion, et en premier lieu le temps
de comptage. En effet, il n’a peut-étre pas été suffisamment long par rapport a la petite taille
du cratere, et donc de la trés faible quantité de matériel ablaté. Un temps de comptage plus
long réduirait statistiquement les incertitudes. Il est également important de noter que nous
avons découvert a la fin de la semaine d’analyse que la Nanosims n’était pas dans un état de
fonctionnement optimal. En effet, la colonne primaire était tres sale, ce qui a induit des
instabilités du faisceau d’ion primaire. Cela est trés bien illustré par la chute progressive des

nombres de coups recus au cours du temps pour les isotopes °0O et **0. Néanmoins, ces
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résultats constituent une premiere étape trés encourageante pour la poursuite des

développements analytiques avec la Nanosims.
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In peneplaned terranes, it is often impossible to get a full 3D view of geological objects. In the case of granitic
plutons, for which intrusive relationships between constituent units can provide first order information
regarding their petrogenesis, this lack of 3D field evidence is a major issue. Indirect observations can be
provided by geophysical surveys. Here, we interpret field gravity data and airborne gamma ray radiometric
maps with whole rock geochemistry data in order to obtain information on granite petrogenesis. First, we test
our proposed combined geophysical and geochemical approach on the Huelgoat Variscan intrusion
(Armorican Massif, France) and we show that ternary radiometric maps are a good proxy for the distribution
of K, U and Th radioelements. Then, we apply our method to the Lizio and Questembert Variscan granitic
intrusions (Armorican Massif) and show that some features characteristic of the intrusions, such as the
feeding zones, can be localised by geophysical imaging. Indeed, radiometric maps constitute a frozen image of
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the latest stage of the magmatic building of plutons.

© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

Petrological and geochemical field-based studies of granite
petrogenesis in old and eroded areas often preclude direct 3D
observations, especially for the deepest part of those massifs.
Nevertheless, geophysical imaging is known to be a powerful tool to
determine the 3D shape and the deep structure of the plutons (e.g.
Benn et al., 1999; Vigneresse, 1990). Combined radiometric, magnetic
and gravity data have also been used to study emplacement
mechanisms (Castro et al., 2002; Clemens et al., 2009; Oliveira et al.,
2008).

Recently, Tartése and Boulvais (2010) showed that the petrolog-
ical and geochemical differences between two Variscan granites
emplaced at distinct depths along the South Armorican Shear Zone
(SASZ; Jégouzo, 1980; Fig. 1a) could be related to the fractionation of
K-feldspar (Kfs), plagioclase (Pl), biotite (Bt), zircon and monazite
during magma migration toward the surface. The model also implies
that feeder zones for highly differentiated granitic plutons should be
enriched in these minerals, though the present-day level of exposure
precludes direct observation of the deepest parts of the plutons. The
validity of the model can nevertheless be tested by integrating the
available geophysical data obtained throughout the area (Bonijoly

* Corresponding author. Tel.: +33 2 23 23 30 81; fax: +33 2 23 23 60 97.
E-mail addresses: romain.tartese@univ-rennes1.fr (R. Tartése),
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(M. Poujol), jean-louis.vigneresse@g2r.uhp-nancy.fr (J.-L. Vigneresse).

0040-1951/$ - see front matter © 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.
doi:10.1016/j.tecto.2011.02.003

et al.,, 1999), especially an airborne gamma ray spectrum that images
the radioactive heterogeneity at the present surface level.

This paper suggests that airborne radiometric maps can be used as
an efficient tool to investigate petrogenetic processes acting during
magma emplacement and leading to heterogeneities in the distribu-
tion of K, U and Th in granitic plutons. First, the accuracy of aerial
measurements is tested on a pluton well covered by whole rock
geochemical analyses (Huelgoat granite, Armorican Massif, Fig. 1b).
Airborne data are then compared with the gravity-derived image of its
shape at depth in order to examine whether the surface data and the
information about floor depth can be correlated. Then we apply this
approach to two synkinematic leucogranites (Lizio and Questembert
granites, Armorican Massif, Fig. 1b) and we argue that the K-relative
rich zones (high K/(K + Th + U)) displayed on the ternary radiometric
map are the surface witnesses of the vertical deep conduits that fed
the plutons. Radiometric maps thus image the latest stages of the
magmatic construction of plutons.

2. Geological setting

The studied granitic plutons (Fig. 1b) belong to the European Variscan
belt, which is part of the Variscan orogen central domain (Fig. 1a), where
numerous Carboniferous plutons were emplaced. The collision initiated
in the late Devonian and evolved until early-Carboniferous times (e.g.
Ballévre et al., 2009; Matte, 1986). The Huelgoat granite is a composite
intrusion emplaced 3404+9 Ma ago (whole rock Rb-Sr isochron;
Georget, 1986) in the western part of the region (Fig. 1b), at a depth
corresponding to a pressure of 3-4 kbar (Georget, 1986). It is partly
related to the NASZ (Fig. 1). The other major feature in this part of the
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Fig. 1. (a) Location of the studied area in France and in the Armorican Massif. NASZ: North Armorican Shear Zone; NBSASZ and SBSASZ: Northern and Southern branches of the South
Armorican Shear Zone. (b) Simplified geological map of the studied area. H: Huelgoat granite; L: Lizio granite; Q: Questembert granite.

Armorican Massif is the South Armorican Shear Zone (SASZ; Jégouzo,
1980), a composite crustal shear zone which localised dextral wrenching
that affected the region during the Carboniferous (e.g. Gumiaux et al.,
2004). Along its northern branch (NBSASZ), numerous syntectonic
Carboniferous granitoids (Bernard-Griffiths et al., 1985; Berthé et al,
1979) have been emplaced into the Pre-Variscan basement (Fig. 1b),
which is also characterised by base metal ore deposits (Gloaguen et al.,
2007). Among them, the Lizio leucogranite is dated at ca. 338 Ma (whole
rock Rb-Sr isochron; Bernard-Griffiths et al., 1985). Southward, the
Questembert leucogranite was emplaced at around 329 Ma (whole rock
Rb-Srisochron; Bernard-Griffiths et al., 1985) between the two branches
of the SASZ (Fig. 1b). Based on the regional stratigraphy and on
syntectonic metamorphic assemblages of the surrounding country rocks,
Tartése and Boulvais (2010) argued that the Lizio and Questembert
granites were emplaced at ca. 3-4 kbar and 1-2 kbar, respectively.

3. Geophysical surveys

A detailed airborne magnetic and radiometric survey was carried
out over the Armorican Massif (Bonijoly et al., 1999; Truffert et al.,
2001) in order to provide improved mapping for a region that is
largely covered by surficial and weathered formations. The data set
was collected along 117700 km of lines on N-S flight lines with a
spacing of 500 to 1000 m, a sample rate of 0.1 s for magnetic data and
1 s for radiometric data at an altitude of 120 m and a flying speed of
240 km/h. E-W control lines were recorded every 10 km. Operating
procedures as well as calibrations followed the recommendation of
the International Atomic Energy Agency (I. A. E. A., 2003). Airborne
geophysical data were interpolated using the minimum curvature
method with a 250 m regular grid spacing. The ternary K-Th-U
radiometric map has been obtained by red-green-blue additive
chromatic combination applied point by point for the three
radiometric measurements. On these ternary K-Th-U radiometric
maps, the geological features are well displayed, despite the fact that
the area is affected by weathering and soil development. One can thus

consider that gamma ray radiometric maps actually image the
substratum rather than superficial features.

Gravity also helps to determine the deep structures of a granitic
pluton. Because the density of acid igneous rocks is lower than that of
the surrounding country rocks, the gravity signature of a granitic
intrusion is often negative, which allows us to deduce its shape at
depth. A detailed gravity survey has been acquired by Georget (1986)
on the Huelgoat granite (Fig. 1b), comprising more than 200 data
stations, which resulted in an average coverage of more than one
measurement per square kilometre. After raw data processing and
subtraction of the regional field, the 3D structure of the pluton has
been derived by inversion of the residual Bouguer anomaly. In order
to obtain the best shape approximation, the density contrast varied
according to the different petrographic types within the intrusion. The
calculation followed the procedure described by Vigneresse (1999),
and the precision of isodepth lines obtained is estimated at 4 15%.

4. The Huelgoat granite: establishing the method
4.1. Shape of the intrusion

Several studies have shown that important information can
emerge when compositional zoning in plutons is regarded in relation
to the granite shape at depth, notably information on magma flow and
granite petrogenesis (e.g. Hecht et al., 1997). The shape of the
Huelgoat pluton has been investigated by Georget (1986) using
gravity inversion. The resulting isodepth lines are presented on Fig. 2a,
together with the cartographic outline of the pluton and its con-
stituent units. Fig. 2a also shows a 3D visualisation of the shape of the
pluton. The granite is seen to have a major 6-7 km deep root zone in
its central part, while in its northeastern part, there is another 5 km
deep root zone. Together, these roots define a NO30° direction. The
contact between the Huelgoat and the La Feuillée units is well marked
by the 2 km isodepth line.
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Fig. 2. (a) Top: Map view of the cartographic outline of the Huelgoat pluton, of its units and of its floor depth estimated by gravity data inversion, redrawn after Georget (1986). LF: La
Feuillée unit; H: Huelgoat unit; LC: Le Cloitre unit. Bottom: 3D view of the shape of the Huelgoat pluton computed from the floor depth isolines of the map view; (b) location of whole
rock geochemical analysis (Georget, 1986) and interpolated map of the K,0 content (wt.%) in the Huelgoat massif; (c-e) radiometric maps of K (¢), Th (d) and U (e) obtained during
an airborne survey of the region (Bonijoly et al., 1999); (f) composite ternary RGB radiometric map, built from the individual black and white radiometric maps, with K, Th and U in

the R, G and B channels, respectively.

4.2. Petrography and geochemistry

The Huelgoat massif is peraluminous and contains limited
amounts of ferro-magnesian elements (Fe;03 +MgO + MnO + TiO, <
5wt.%). Based on the mineralogy and petrography, the Huelgoat
pluton is divided into three distinct units (Georget, 1986, see Fig. 2a).
In its northern part, the La Feuillée granite is a coarse grained granite
with K-Feldspar megacrysts, biotite and muscovite. To the South, the
Huelgoat granite sensu stricto is a concentric unit bearing magmatic
cordierite and finely grained granitic enclaves with K-feldspar
phenocrysts and cordierite. The Le Cloitre unit is a fine-grained granite

bearing K-feldspar megacrysts and cordierite, and is interpreted by
Georget (1986) as a huge enclave, similar to the numerous small ones
observed in the Huelgoat unit sensu stricto. The Le Cloitre unit is
located just above the large central root zone of the pluton.
Thirty-nine samples collected throughout the pluton (Fig. 2b)
were analysed (Georget, 1986), but only twenty-three analyses report
U and Th contents. The K,0O content in whole rock analysis has thus
been used to test the accuracy of the K radiometric map. From the
geochemical data, a K;O distribution map has been built (Fig. 2b),
interpolating by the nearest neighbour method between the mea-
sured values on the different spots. The K-poorest zones are located
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close to the centre of the pluton and at its southern edge. A 2-3 km
large N-S band in the middle of the pluton is relatively poor in K;,0. To
the East, there is the richest zone of the pluton whereas the western
part displays intermediate composition. Finally, another K-rich zone is
located at the northern edge of the pluton.

4.3. Airborne radiometric data

The individual maps of the potassium (K), thorium (Th) and
uranium (U) spectrometer channels are displayed in Fig. 2c-e. The
ternary K-Th-U radiometric map (Fig. 2f) has been built from these
three K, Th and U measurements by assigning K, Th and U intensity to
the red (R), green (G) and blue (B) colour channels of the composite
image, respectively. On the K map (Fig. 2¢) the outline of the pluton is
rather clear, the surrounding country rocks being poor in K. Within the
pluton, the border is also relatively poor in K, except in its south-
eastern part. There are two K-poor zones above the central deep zone
and above the north-western part of the other root zone. The K-richest
zone is located next to the south-eastern edge of the pluton. The rest of
the pluton is rather homogeneous relative to K distribution. The U map
(Fig. 2e) mimics the K map with low U contents along the border of the
pluton and the location of the U-poorest zone above the thickest part
of the pluton. On the Th map (Fig. 2d), the pluton edge is also well
marked, except on the pluton western part which is covered by
quaternary alluvial deposits. The country rocks are richer in Th than
the pluton so that, with the exception of the Th-rich zone between the
centre and the eastern edge of the pluton, other Th heterogeneities are
less clear than the K and U heterogeneities within the pluton.
Nevertheless, it is still apparent that the Th-poorest zones are located
above the central root zone, along the border and just northward
above the north-eastern deep zone, as for K and U.

In what follows, regarding the ternary K-Th-U radiometric map, the
expressions “K-relative rich” or “K-relative poor” do not describe
absolute K content variations, but high K/(K+ Th + U) ratios. On this
ternary radiometric map (Fig. 2f), the pluton cartographic outlines
appear clearly because of the contrast in composition between the K/U-
rich granite and Th-rich metasedimentary country rocks. In the centre of
the pluton, there is a major K-rich anomaly. Another small K-rich
anomaly is located at the northern edge of the pluton.

4.4. Data correlation

The Huelgoat granite has been selected to test the accuracy of
airborne radiometric measurements because it is rather well covered
by whole rock analysis. Although not immediately apparent, the
match between the K,0 map (Fig. 2b) and the airborne K channel
(Fig. 2c) is acceptable given the different spatial distributions of the
two data sets. There are slight shifts between K-high and K-low on
both maps, distance between these two zones being bigger in the
radiometric map. Nevertheless, the lowest K zone is located above the
central root in both cases. This lowest K zone is also the lowest Th and
U zones, and consequently appears as a K-relative rich anomaly in the
ternary K-Th-U radiometric map. Another small K-relative rich
anomaly is located at the northern edge of the pluton. If it is not
clear on the K radiometric map that it represents an absolute K-rich
zone, this is clearly evidenced on the K,0 geochemical map, although
its shape is not very well constrained by the dispersion of the
geochemical measurements. Moreover, it corresponds to rather poor
zones on the Th and U radiometric maps.

Overall, the geochemistry of the pluton obtained by airborne
radiometric measurements is in good agreement with whole rock
analyses. It is therefore inferred that airborne gamma ray K-Th-U
maps directly reflect compositional heterogeneities of plutons, and
can be used as a tool to tackle petrogenetic issues on plutons poorly
covered by whole rock analysis.

5. The Lizio and Questembert granites: applying the method
5.1. Observations

The Lizio pluton displays two root zones, the largest being around
8 km deep (Fig. 3a; Vigneresse, 1999). As few whole rock analyses are
available, we cannot compute reliable detailed geochemical maps.
Instead, it is possible to use the K, Th and U radiometric maps to visualise
the distribution of these radioelements in the rocks. Looking first at the
ternary K-Th-U map, it is interesting to note that the thickest part of the
Lizio granitic pluton imaged by gravity data (Fig. 3a) correlates very well
with the large K-relative rich zone, as in the Huelgoat pluton. If the
distribution of K in the Lizio granite is rather homogeneous (Fig. 3b), Th
and to a lesser extent U (Fig. 3c and d) contents are very low above this
thickest part, which explain the K-relative rich anomaly.

The lack of available gravity data for the Questembert pluton
prevents us from modelling its shape at depth. On the ternary K-Th-U
radiometric map (Fig. 3a), four to five K-relative rich anomalies, aligned
in a ca. N100° direction, are clearly imaged. Once again, they are due to
very depleted zones in Th (Fig. 3c), U (Fig. 3d) and to a lesser extent K
(Fig. 3b). By analogy with the observed location of K-relative rich zones
above the deep root zones in the Huelgoat and the Lizio plutons, the five
such zones identified in the Questembert granite are inferred to
represent the surface track of several deep feeding zones.

5.2. Questembert emplacement and growth

The Questembert granitic pluton is located between the SBSASZ
and the Ordovician Lanvaux orthogneiss (Cogné et al., 1983; Gumiaux
et al., 2004) and is thus strongly sheared eastwards (Fig. 1b).
Geochemical and mineralogical data suggest that the granite has
been fed by conduits in which a mineral segregate with 50% K-feldspar,
25% of biotite and plagioclase and accessory minerals zircon and
monazite has been separated from the evolved melts (Tartése and
Boulvais, 2010). K-relative rich spots are aligned along a ca. N100°
direction which is nearly parallel to the main axis of the Questembert
pluton. It has been mentioned previously that the relative enrichment
in K compared to Th and U is due to a very strong depletion in U and Th
that is more important than the concomitant depletion in K. These
discontinuous spots on the ternary airborne radiometric map may be
the surface expression of a composite feeding system located below. In
this case they image strongly evolved melts which escaped vertically
from the root zones, in which a K, Th and U rich cumulate lies at depth.
Radiometric images thus yield a frozen picture of the latest stages of
the magmatic building of the granite. It has already been demonstrated
in the La Marche granite (Massif Central, France), for example, that the
more evolved melts are located just above local deep zones (e.g.
Vigneresse, 1999). An interesting point to notice is that the alignment
direction of the K-relative rich spots is nearly perpendicular to the
direction of the major stress component o1, orientated between NO0O®
and N020° (Gumiaux et al., 2004; Rolin et al., 2009) at the time of the
Questembert granite emplacement. This is in good agreement with the
proposition of Vigneresse (1995) that granitic root zones are located in
extensional areas relative to the regional field of deformation.

6. Conclusion
From this study, the following conclusions have been reached:

1. Radiometric measurements obtained through airborne gamma ray
survey are good first order representations of rock compositional
heterogeneities in granitic plutons.

2. Feeder zones, imaged by gravity data inversion, are well correlated
with the surface location of high-K relative anomalies on ternary
K-Th-U radiometric maps.
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Fig. 3. (a) Composite ternary RGB radiometric map, built similarly than in Fig. 2f. The floor depth of the Lizio pluton (Vigneresse, 1999) and the contour of some units displayed in
Fig. 1b are superimposed on the map. L: Lizio granite; Q: Questembert granite; (b-d) radiometric maps of K (b), Th (c) and U (d) in the Lizio and Questembert granites area obtained

during an airborne survey of the region (Bonijoly et al., 1999).

3. Heterogeneities in radioelement distribution displayed in ternary
radiometric maps yield information on granite petrogenesis and
emplacement conditions, by providing a frozen image of the latest
stages of magmatic construction.

Acknowledgements

G. Martelet (B.R.G.M.) is thanked for fruitful technical discussion
and for providing the B.R.G.M. radiometric data. E. Hallot is also
thanked for stimulating discussions. Many thanks to P. Yamato for his
help with the Matlab code used to compute the maps. A. Joly and
E. Christiansen are thanked for their comments on a previous version
of this paper. Two anonymous reviewers are also thanked for their
insightful suggestions.

References
Ballévre, M., Bosse, V., Ducassou, C., Pitra, P., 2009. Palaeozoic history of the Armorican

Massif: models for the tectonic evolution of the suture zones. Comptes Rendus
Geoscience 341, 174-201.

Benn, K., Roest, W.R., Rochette, P., Evans, N.G., Pignotta, G.S., 1999. Geophysical and
structural signatures of syntectonic batholith construction: the South Mountain
Batholith, Meguma Terrane, Nova Scotia. Geophysical Journal International 136,
144-158.

Bernard-Griffiths, J., Peucat, J.J., Sheppard, S., Vidal, P., 1985. Petrogenesis of Hercynian
leucogranites from the southern Armorican Massif: contribution of REE and
isotopic (Sr, Nb, Pb and O) geochemical data to the study of source rock
characteristics and ages. Earth and Planetary Science Letters 74, 235-250.

Berthé, D., Choukroune, P., Jégouzo, P., 1979. Orthogneiss, mylonite and non coaxial
deformation of granites: the example of South Armorican shear zone. Journal of
Structural Geology 1, 31-42.

Bonijoly, D., Perrin, ., Truffert, C., Asfirane, F., 1999. Couverture géophysique aéroportée
du Massif armoricain, magnétisme et radiométrie spectrale. Rapport B.R.G.M.
R40471. 75 pp.

Castro, D.L., Castelo Branco, R.M.G., Martins, G., Castro, N.A., 2002. Radiometric,
magnetic, and gravity study of the Quixada Batholith, Central Ceard Domain
(NE-Brazil): evidence for an extension controlled emplacement related to the
Pan-African/Brasiliano collage. Journal of South American Earth Sciences 15,
543-551.

Clemens, ].D., Helps, P.A,, Stevens, G., 2009. Chemical structure in granitic magmas - a
signal from the source? Earth and Environmental Science Transactions of the Royal
Society of Edinburgh 100, 159-172.

Cogné, J.P., Choukroune, P., Cogné, J., 1983. Cisaillements varisques superposés dans le
Massif de Lanvaux (Bretagne Centrale). Comptes Rendus de I'Académie des
Sciences de Paris 2, 773-776.



R. Tartese et al. / Tectonophysics 501 (2011) 98-103 103

Georget, Y., 1986. Nature et origine des granites peralumineux a cordierite et des roches
associées. Unpublished doctoral dissertation, University of Rennes, 298 pp.

Gloaguen, E., Branquet, Y., Boulvais, P., Moélo, Y., Chauvel, ].J., Chiappero, P.J., Marcoux,
E., 2007. Palaeozoic oolitic ironstone of the French Armorican Massif: a chemical
and structural trap for orogenic base metal-As-Sb-Au mineralisation during
Hercynian strike-slip deformation. Mineralium Deposita 42, 399-422.

Gumiaux, C., Gapais, D., Brun, J.P., Chantraine, ]., Ruffet, G., 2004. Tectonic history of the
Hercynian Armorican Shear belt (Brittany, France). Geodinamica Acta 17, 289-307.

Hecht, L., Vigneresse, ].L., Morteani, G., 1997. Constraints on the origin of zonation of the
granite complexes in the Fichtelgebirge (Germany and Czech Republic): evidence
from a gravity and geochemical study. Geologische Rundschau 86, S93-5109.

International Atomic Energy Agency, 2003. Guidelines for radioelement mapping using
gamma ray spectrometry data, IAEA-TECDOC-1363, Vienna. 179 pp.

Jégouzo, P., 1980. The South-Armorican Shear Zone. Journal of Structural Geology 2,
39-47.

Matte, P., 1986. La chaine varisque parmi les chaines paléozoiques péri-atlantiques;
modele d'évolution et position des grands blocs continentaux au Permo-Carbonifére.
Bulletin de la Société Géologique de France 8, 9-24.

Oliveira, D.C., Dall'Agnol, R, Silva, ].B.C., Almeida, ]J.A.C., 2008. Gravimetric, radiometric,
and magnetic susceptibility study of the Paleoproterozoic Reden¢do and Bannach

plutons, eastern Amazonian Craton, Brazil: implications for architecture and zoning
of A-type granites. Journal of South American Earth Sciences 25, 100-115.

Rolin, P., Marquer, D., Colchen, M., Cartannaz, C., Cocherie, A., Thiery, V., Quenardel, ].M.,
Rossi, P., 2009. Famenno-Carboniferous (370-320 Ma) strike slip tectonics
monitored by syn-kinematic plutons in the French Variscan belt (Massif
Armoricain and French Massif Central). Bulletin de la Société Géologique de France
180, 231-246.

Tartése, R., Boulvais, P., 2010. Differentiation of peraluminous leucogranites “en route”
to the surface. Lithos 114, 353-368.

Truffert, C., Gumiaux, C., Chantraine, J., Perrin, J., Galdeano, A., Gapais, D., Ballévre, M.,
Asfirane, F., Guennoc, P., Brun, ].P., 2001. Levé géophysique aéroporté dans le Sud-Est
du Massif Armoricain (programme GéoFrance3D Armor2). Magnétisme et radio-
métrie spectrale. Comptes Rendus de I'Académie des Sciences de Paris 333, 263-270.

Vigneresse, J.L., 1990. Use and misuse of geophysical-data to determine the shape at
depth of granitic intrusions. Geological Journal 25, 249-260.

Vigneresse, J.L., 1995. Control of granite emplacement by regional deformation.
Tectonophysics 249, 173-186.

Vigneresse, J.L, 1999. Intrusion level of granitic massifs along the Hercynian belt:
balancing the eroded crust. Tectonophysics 307, 277-295.






Annexe 2

Numerical modelling of magma transport in dykes

Philippe Yamato™® ", Romain Tartése!, Thibault Duretz?, Dave A. May?

! Géosciences Rennes, CNRS UMR 6118, Université de Rennes 1, 35042 Rennes Cedex,
France
2 Institute of Geophysics, Department of Earth Science, ETH-Zurich, Sonneggstrasse 5, CH-
8092 Zurich, Switzerland

Sous presse a Tectonophysics - doi : 10.1016/j.tect0.2011.05.015



TECTO-125156; No of Pages 13

Tectonophysics xxx (2011) XXX-XXX

Contents lists available at ScienceDirect

TECTONOPHYSICS

Tectonophysics

journal homepage: www.elsevier.com/locate/tecto

Numerical modelling of magma transport in dykes

P. Yamato ** R. Tartése ¢, T. Duretz °, D.A. May °

@ Géosciences Rennes, CNRS UMR 6118, Université de Rennes 1, 35042 Rennes Cedex, France
Y Institute of Geophysics, Department of Earth Science, ETH-Zurich, Sonneggstrasse 5, CH-8092 Zurich, Switzerland

ARTICLE INFO ABSTRACT

Article history:

Received 30 December 2010

Received in revised form 16 May 2011
Accepted 18 May 2011

Available online xxxx

The rheology and dynamics of an ascending pure melt in a dyke have been extensively studied in the past.
From field observations, it is apparent that most dykes actually contain a crystalline load. The presence of a
crystalline load modifies the effective rheology of such a system and thus the flow behaviour. Indeed, the
higher density and viscosity of each crystal, compared to the melt, cause a decrease of the ascent velocity and
modify the shape of the velocity profile, from a typical Poiseuille flow, to a Bingham-type flow. A common
Keywords: feature observed in the field is the arrangement of crystals parallel or at a very low angle to the edge of the
Dyke dyke. Such a structural arrangement is often interpreted as the result of magma flow, which caused the
crystals to rotate and align within the flow direction, but this process remains unclear. Another issue related to
the introduction of a crystalline load concerns the possibility for crystals to be segregated from a viscous
granitic melt phase during magma ascent. The implications of such a process on magmatic differentiation
have not previously been considered, nor has such a process been previously investigated via numerical
models. In this study, we examine the flow dynamics of a crystal bearing granitic melt ascending in a dyke via
numerical models. In our models, both the crystal and melt phases are represented as highly viscous fluids in a
Stokes regime. Our results reveal that the presence of crystals in the melt modifies the magma velocity profile
across the dyke. Furthermore, we observe that whilst crystals continually rotate in the shear flow, over one
period of revolution, their major axis has a high probability to be aligned parallel to the flow direction.
Moreover, some experiments showed that the melt phase can effectively be squeezed out from a crystal-rich
magma when subjected to a given pressure gradient range. This demonstrates that crystal-melt segregation in
dykes during granitic magma ascent constitutes a viable mechanism for magmatic differentiation.

© 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.

Magma ascent
Numerical modelling
Crystal rotation
Magmatic differentiation

1. Introduction

The processes related to magma ascent from source zones towards
emplacement sites of magmatic intrusions in the upper crust
constitute a major subject of interest in Earth sciences, especially in
terms of understanding intra-crustal differentiation. In particular, the
mechanism leading to granitic melt migration towards the upper
continental crust (represented by the “diapirism” and “dyking” end-
members) has been controversially discussed throughout the 20th
century (see reviews by Clemens, 1998; Petford, 2003). Nevertheless,
since the study of Clemens and Mawer (1992), it is now largely agreed
that the most viable mechanism for the migration of magma, from the
deep partial melting zone where they form, to the upper crust where
they emplace, is dyking (e.g., Clemens, 1998, 2003; Clemens and
Petford, 1999; Petford et al., 1994; Scaillet et al., 1998).

* Corresponding author at: Géosciences Rennes, CNRS UMR 6118, Université de
Rennes 1, 35042 Rennes Cedex, France. Tel.: +33 2 23 23 60 95.
E-mail address: philippe.yamato@univ-rennes1.fr (P. Yamato).

0040-1951/$ - see front matter © 2011 Elsevier B.V. All rights reserved.
doi:10.1016/j.tecto.2011.05.015

The rheology and the behaviour of a multiphase magma (i.e.,
composed of suspended crystals carried by a viscous medium) subject to
a given pressure gradient are governed by the amount of crystals and
their geometry (e.g., Bagdassarov and Dorfman, 1998). Here we do not
consider the effect of gas bubbles because the processes that we study
occur at a depth where volatiles are dissolved in the melt phase. When
the amount of crystals is small, silicate melts are considered as
Newtonian fluids and their behaviour follows the Einstein-Roscoe
relations (Einstein, 1906; Roscoe, 1953). Above a critical solid fraction of
suspended crystals, depending on their size, shape and distribution in
the magma, the suspension can form a rigid skeleton (Philpotts et al.,
1998), which introduces a yield stress in the magmatic suspension and
thus results in an effective non-Newtonian rheology (e.g. Kerr and Lister,
1991). The volume of crystals at which the transition from a Newtonian
to a non-Newtonian rheology occurs has been estimated somewhere
between 15 and 50 vol.% (Champallier et al., 2008; Hallot et al., 1996;
Kerr and Lister, 1991; Petford, 2003; Petford and Koenders, 1998; Walsh
and Saar, 2008). When the magma contains ca. 55% of solid particles,
only residual liquids can escape the rigid skeleton formed by crystals, an
effect known as the “rigid percolation threshold” (Vigneresse et al.,
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1996). According to these authors, when ca. 75% of crystallisation
occurs, the entire system becomes totally locked, preventing further
mechanical melt percolation from occurring.

Field observations of crystal arrangement in frozen dykes reveal
that both their repartitions and their orientations are not random
(e.g., Chistyakova and Latypov, 2010; Paterson, 2009; Smith, 2002). In
many instances, the crystals are found to be orientated with their
major axis parallel, or at a low angle, to the edges of the dyke
following the magma flow direction. However, the processes of crystal
re-orientation and of their spatial organisation acting during magma
transport cannot be directly observed and thus have to be modelled.
The rotation of solids immersed in a deforming viscous medium has
been addressed in numerous analogue experiments (e.g., Arbaret
et al., 1996, 2001; Marques and Burlini, 2008; Marques and Coelho,
2001, 2003; Van den Driessche and Brun, 1987; Willis, 1977) and
numerical studies (Bons et al., 1996; Mandal et al., 2001; Marques
et al., 2005a, 2005b; Samanta et al., 2002; Schmid, 2005). Also,
observations of the crystal size distribution within dykes often show
that the crystals are sorted by their size, increasing from the edges of
the dyke to the centre (e.g., Nkono et al., 2006 and references therein).
This can be attributed to their mechanical segregation during the
magmatic transport, a phenomenon known as the “Bagnold effect”
(e.g.,Bagnold, 1954; Barriére, 1976; Bhattacharji, 1967; Komar, 1972a,
1972b). Besides the fact that these two phenomena should occur
coevally during crystal-bearing magma transport in dykes, this
complex mechanism remains poorly constrained. Numerous experi-
mental (e.g., Bagdassarov and Dorfman, 1998) and numerical (e.g.,
Deubelbeiss et al., 2010) studies have been undertaken on magmatic
suspension containing particles. However, they mainly addressed the
issue of quantifying the effective viscosity of the crystal-melt system
and the related rheological consequences, with an emphasis on
volcanism (Caricchi et al., 2007; Costa et al., 2007; Dingwell, 1996;
Melnik and Sparks, 1999; Papale, 1999; Taisne and Jaupart, 2011).

Finally, another fundamental aspect of magma dynamics is the
capacity of crystal-melt segregation to occur during magma ascent in
dykes, which has important consequences for magmatic differentia-
tion processes. Crystal-melt fractionation is controlled by factors such
as the density difference between the solid and liquid phases, the
viscosity of the melt phase, the crystal size and the dynamics of the
system. In granitic rocks, such a process is considered to be difficult to
initiate, because of (i) the common belief that granitic melts are highly
viscous and (ii) the lack of a sufficiently high density difference
between the minerals and the residual liquid. Granitic melt viscosities
are in the range 10*-10°Pa:s (e.g., Clemens, 1998; Scaillet et al.,
1998), and the density difference between the melt and common
crystals is typically in the range of 200-400 kg.m 3.

To our knowledge, numerical modelling has not been used to study
crystal-melt segregation processes that might take place in dykes at
depth. In order to address this issue, we propose to use a fluid
dynamic description of creeping flow (Stokes) to represent both the
crystal and melt phases in one coupled system. We first verify that the
numerical method developed can reproduce the known behaviour of
highly viscous, or rigid, inclusion subject to both simple and pure
shear boundary conditions. In these tests, we quantitatively compared
our numerical results to analytical solutions. Then, we describe a
model setup that can be used to understand field observations such as
crystal orientation in dykes. Finally, we show that crystal-melt
segregation is actually a viable mechanism during granitic magma
ascent. In this paper, we present examples where all of the crystals
introduced possess identical material properties and geometry.

2. Numerical model
In order to study the dynamics of a crystal suspension in an

ascending magmatic flow, we define the system to be composed of
highly viscous fluids. The equations governing creeping flow in two-

dimensions are given by the Stokes equations (Egs. (1)-(2)) subject
to the incompressibility constraint (Eq. (3)):

oP 01, , 0T,

" T e 0 (1)
oP 07, , 0T, _
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where P, T, p and g correspond to the pressure, the deviatoric stress
tensor, the density, and the gravitational acceleration, respectively. Vx
and Vz are the two components of the velocity vector in 2D (x,z)
Cartesian coordinate system.

We consider both the crystals and the melt as a linear viscous
material. Their constitutive relationship is expressed as follows:

Tij = 2N&;, (4)

where 1) is the shear viscosity and &; is the strain rate tensor defined
as:

. 1fov, | v
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We approximate the crystals as an infinitely rigid material by
prescribing a viscosity which is large compared to the viscosity of the
surrounding fluid. This ensures that the strain rate inside the crystal is
approximately zero. Thus, the crystal “rigidity” is defined by the
viscosity ratio between the crystal and melt.

The use of Stokes flow to describe the evolution of the crystal-melt
system is only valid if the flow in the dyke is laminar (i.e. Reynolds
number lower than 1). The Reynolds number is given by:

Re = pmelt'V'W7 (6)
Tmelt

where Ppmerr, Nmei» V and W are respectively the density of the melt, the
viscosity of the melt, the flow velocity and the width of the channel. As
the presence of crystals leads to a significant decrease of the velocity
in the dyke, the highest value of the Reynolds number Re is obtained
for a dyke comprised only of melt (i.e., without crystals). For a melt
density of 2400 kg.m > and a large range of acceptable velocities
(lower than 0.1 m.s~!) and viscosities (higher than 10% Pa.s), the
value of Re does not exceed ~0.0125 for a 0.5m wide dyke.
Consequently, viscous forces dominate the inertial forces, thereby
justifying the use of Stokes equations to model crystal-melt dynamics
in dykes.

We solve the Egs. (1)-(3) numerically using a code which employs
an Eulerian staggered grid finite difference, particle-in-cell method
(Gerya and Yuen, 2003; 2007). The material properties, viscosity and
density are defined on a set of Lagrangian particles that move through
the model domain. To evaluate the finite difference stencil for the
discrete stress tensor and the force term on the right hand side of
Egs. (1)-(2), we interpolate the particle viscosity and density onto the
finite difference grid. The interpolation used between the particles
and the grid is described in Section 3.1. Following the solution of
Egs. (1)-(3) the particles are advected using a fourth-order accurate
in space, first-order accurate in time, Runge-Kutta scheme. At each
stage of the Runge-Kutta scheme, we define the velocity field at each
marker position by interpolating the velocity field from the staggered
grid using a bilinear function.
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Fig. 1. Comparison of numerical results with analytical solutions for a rigid circular inclusion in a pure shear (left) and simple shear (right) regimes. a) Model setup (see text for details).
b) Comparison of the computed 2D pressure field with the analytical solution. In this example, the resolution of the model is 280 x 280 grid points with 9 particles per cell ¢) Error between
our results and the analytical solution (L1) vs. the cell size (h) for two different interpolation modes (see text for details). The L1 value corresponds to the sum of the difference between the
numerical and the analytical value for the field X at each point i divided by the number of points considered (Nx). X can thus be the pressure (P), the x-component of the velocity vector (Vx),
or the z-component of the velocity vector (Vz). Using a staggered grid, in a model with nx nodes in the x direction and ny nodes in the z direction, the value of Nx is (nx—1)x (nz—1),

nxx (nz—1) and (nx— 1) xnz for P, Vx and Vz respectively.
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Fig. 2. Interpolation mode definitions. The different modes of interpolations are based on
the size of the interpolation area. Here, we illustrate an example of interpolation from the
particles, to the centre of the cell, for a case with 9 particles per cell. On the left, 1-cell
interpolation mode: the weighted interpolation is performed using all the particles
included in a 1-cell area around the interpolation point. The length of the square edge
including the particles used is thus h, which corresponds to the size of the cell. On the right,
4-cell interpolation mode: the weighted interpolation is performed using all the particles
included in a 4-cell area around the interpolation point.

3. Verification of the numerical scheme

Before using our code to study flows with randomly distributed
crystals, we performed several experiments involving a viscous

P. Yamato et al. / Tectonophysics xxx (2011) Xxx-xxx

inclusion for which we had an analytic solution for the velocity and
pressure field. These tests were conducted in order to understand the
discretisation errors associated with the method, and to verify that
these discretisation errors decreased at the appropriate rate as the
numerical resolution in the model was increased. In the crystal-free
case, the flow induced by a pressure gradient is characterised by a
Poiseuille-type flow. It was already shown that the shear component,
particularly close to the edges of the dyke, causes pre-existing crystals
to orient their major axis parallel to the flow direction (e.g., Petford
and Koenders, 1998). Before examining the case of magmatic
suspensions, it is important to verify that our numerical model is
capable of correctly simulating both pure and simple shear regimes,
and a Poiseuille flow.

3.1. High viscosity inclusion in pure and simple shear regimes

The first test verifies the accuracy of the velocity and the pressure
fields for a model defining a circular inclusion of high viscosity, subject
to a pure shear boundary condition (Schmid and Podladchikov, 2003).
The viscosity ratio between the inclusion and the matrix has been set to
1000 (Fig. 1a) to allow direct comparison of the results with previous
studies (e.g. Deubelbeiss and Kaus, 2008; Schmid and Podladchikov,
2003). Zero density difference is prescribed between the inclusion and
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Fig. 3. Comparison of the numerical results with the analytical solution for a rigid elliptical body in a simple shear flow. a) Model setup, identical to the one of Feng and Joseph (1995).
Here, U=10 m.s~ ' and H=1 m. a and b correspond to the major and minor semi-axes of the elliptical inclusion, respectively. b) Variation of the angular velocity y vs. time obtained
for different grid resolutions and interpolation modes (see text for details). c) Evolution of the ellipse through time. The two horizontal light grey layers in the matrix and the two
dark grey regions in the ellipse have been added for visualisation only. d) Evolution of the rotation rate of the ellipse through time.
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the matrix. In order to impose the strain rate boundary conditions
similar to those used in Schmid and Podladchikov (2003), we evaluated
the analytic velocity field at the boundary of the model domain, and
used these values as Dirichlet boundary conditions. The initial setup and
the results obtained for different numerical resolutions are shown on
Fig. 1 (left panels). These results (Fig. 1b, left), which can also be
compared with those of Deubelbeiss and Kaus (2008), show that our
numerical model provides a very close approximation of the analytical
solution of Schmid and Podladchikov (2003).

We also considered an additional simple shear experiment (Fig. 1,
right panels). As in the pure shear tests, we used a viscosity ratio of 10
and constant density. The results from our model for the simple shear
experiment (Fig. 1b, right) are again in good visual agreement with the
analytic solution of Schmid and Podladchikov (2003). In both the pure
and simple shear cases, we computed the difference between the
numerical and analytical solutions using an L1 norm, where L1
corresponds to a measure of the discretisation error (see Fig. 1c). The
L1 error for velocity and pressure is observed to decrease, with
decreasing grid spacing h (Fig. 1¢). In these models, each cell is a square
(same resolution in x and z directions). Fig. 1c displays a slope of ~1 in
the logo(L1) vs. logo(h) plot which means that the discretisation error
decreases by a factor 2 when the grid spacing is divided by 2.

In addition, we also performed several tests designed to evaluate two
different interpolation schemes (i_mode, Fig. 1c¢), which are used to map
the material properties (viscosity and density) from the markers to the
grid. The interpolation mode corresponds to how the viscosity and the
density values are interpolated from the particles to the cell vertices, and
the cell centres (Fig. 2). The values of viscosity and density are required
at these locations to define the finite difference stencil. An interpolation
mode over 1 cell (denoted via i_mode = 1-cell in Fig. 1¢) corresponds to
a distance weighted interpolation using all the particles included in a

markers are used for the interpolation calculation. However, the
increase in the interpolation area can increase the error of the
interpolated field (see discussion in Section 3.2 and Fig. 3b). Concerning
our test of a highly viscous inclusion in pure and simple shear regimes,
the convergence rates obtained using 1-cell or 4-cell averaging are very
similar, however the pressure field obtained using the 4-cell average is
less noisy (Fig. 1c).

3.2. Rigid ellipse in a simple shear regime

The first series of tests verified that the finite difference, particle-
in-cell method produces convergent velocity and pressure fields for
systems containing a stationary, circular viscous inclusion. In nature,
crystals are non-circular and would rotate in a simple shear flow.
Here, we consider several tests designed to verify that our code
correctly models systems with these characteristics. Jeffery (1922)
developed analytical solutions predicting the 3D trajectory and the
angular velocity of a rigid ellipsoidal particle, as a function of its aspect
ratio and the applied background shear strain. However, no analytical
solution exists for the motion of a 2D rectangular body in a simple
shear regime. In order to verify our numerical code, we decided to use
the solution derived from the study by Jeffery (1922) and already used
several times (e.g., Feng and Joseph, 1995; Ghosh and Ramberg,
1976). We regard this solution appropriate for the purpose of code
verification, as the geometry of the inclusion is an approximation of
the rectangular crystal geometry we wish to model. This second test
allowed us to check if the rotation rates computed numerically are
correct and to choose a viscosity ratio between the crystal and melt
which ensures that the crystal behaves as a rigid body. The rotation
rate for the elliptical inclusion is given by:

one cell area around the inFerpolation point, whgreas a 4Tcell = K _ (az coszx + B sin? X) 7)
interpolation (i_mode =4-cell in Fig. 1c) uses all particles contained as +b
in four cell areas for this operation (Fig. 2). The interpolation calculation
is performed using the same method as described in Gerya and Yuen with,
(2003). The only difference concerns the area of interpolation and thus,
the number of particles taken into account. The main advantage of the 4- tany = 9 ian abrkt ®8)
cell interpolation is that, for a given number of markers per cell, more b a + b*’
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Fig. 4. Rigid ellipse in a Poiseuille flow. a) Model setup, similar to the one of Sugihara-Seki (1993); H=1,a=0.4, b =0.2 and 6 = 0.2 m, the viscosity of the matrixX yasix is 1 and Upgqy is
set to 10 (non-dimensional values) as in his experiment. b) Pressure field computed. As in Sugihara-Seki (1993), the colour scale denotes (p — pp)d/tUqax Where p,, represents the

average of the upstream (x=0) and downstream (x = W) pressures.
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where ¥, a, b, < and t are the rotation rate, the half-length of the major
axis, the half-length of the minor axis, the shear rate and the time,
respectively. The same model setup as in Feng and Joseph (1995) is
used and presented in Fig. 3a. The viscosity ratio between the clast
(considered as a rigid ellipse) and the matrix is set to 10 to mimic a
rigid body.

The two interpolation modes were also tested here (Fig. 3b). In
comparison with the analytic solution (solid red line), 4-cell
interpolation is observed to be less accurate than the 1-cell
interpolation. We observe that the interpolation over 4 cells leads to
an overestimated rotation rate. This can be explained by the fact that a
larger interpolation area decreases the accuracy of the interpolation.
The high viscosity at the edge of the ellipse is then computed with an
effective viscosity ratio lower than the imposed one. As a conse-
quence, in the following models of asymmetric rigid bodies, we have
thus preferred an interpolation mode over 1 cell. Given that the
numerical solution is in close agreement with the analytic solution,
we can also conclude that our choice of viscosity ratio of 10° between
the crystal and melt is sufficient to approximate rigid bodies.

According to Jeffery's theory (1922), the rotation rate is higher
when the ellipse is perpendicular to the shear direction and slower
when the major axis of the ellipse is parallel to the shear (Fig. 3c and
d). The fact that the rotation rate is much lower when the ellipse is
parallel to the shear flow, compared to when it is perpendicular, leads
on average over one period of revolution, to a preferential orientation
of the major axis of the ellipse along the shear flow direction.

3.3. Rigid ellipse in a Poiseuille flow

Direct comparison of our numerical results with the analytical
solution given by Feng and Joseph (1995) for a Poiseuille flow
configuration is not possible because these authors included the
inertia of both the ellipse and the fluid in their formulation. Since we
are interested in studying low Reynolds numbers flows, we compared
our results with those of Sugihara-Seki (1993) who performed similar
experiments to Feng and Joseph (1995) but without inertia, using a 2D
finite element code (Fig. 4). The results we obtained for the
longitudinal velocity of a neutrally buoyant elliptical cylinder
(measured at the centreline) in a Poiseuille flow are in good visual
agreement with the results of Sugihara-Seki (1993; refer to Table 1).
The differences in non-dimensional velocities computed with the
Sugihara-Seki (1993) solutions are always lower than 103 for
resolutions higher than 201x41 nodes. This Poiseuille flow setup
constitutes a supplementary test for the pressure computation in our
code. Visually we obtain a similar pressure field to that of Sugihara-
Seki, thus providing further confirmation of the accuracy of our
pressure solution (Fig. 4b).

All these tests indicate that our code gives a good approximation of
solutions for problems of rigid bodies in pure shear, simple shear and
in Poiseuille flow conditions. It can now be used in more complex
cases such as the simulation of magma transport in dykes involving
“rigid” crystals suspended in a Newtonian melt. Following these
results, for the remainder of this paper, a viscosity ratio of 10° and the
1-cell averaging scheme are used for all calculations.

4. Application to magma transport in dykes
4.1. Model setup

Our model setup is constructed in a manner to produce an effective
pressure gradient between the base and the top of a channel (simulating
the dyke), by using a rigid piston pushed in a fluid perforated by a hole
(Fig. 5). The fluid corresponds to the melt phase of the magmatic
material that can be filled with crystals. The term magmatic, as in a
mineralogical point of view, means a mixture composed of both melt
and crystals (as in Fig. 5). The two main advantages of such a model are
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Fig. 5. Rigid piston setup (not shown to scale). The lengths L, Ly, W and W, correspond
to the length of the model, the length of the dyke, the width of the model and the width
of the dyke, respectively. In our models L >>W, thus for clarity only a portion of the
model domain is shown (the wavy white line denotes the cut). The model is thus
composed of two parts: a reservoir, filled with magma (80% of melt + 20% of crystals) at
the bottom, and the dyke located above. 1), pc, 1)m and py, correspond to the viscosity
and the density of the crystals and of the melt, respectively.

(1) that a large volume of crystal mush can easily be used to supply the
dyke since the reservoir is included in the model domain and (2) that
the mass balance is respected and that the effective background fluid
pressure gradient (Pg,;,) over the depth of the channel can be controlled
by the velocity imposed at the edges of the two rigid blocks. In this way,
no internal kinematic constraints are required within the model in order
to drive the magmatic fluid.

In all the simulations we present here, we used a regular grid
containing 401 x 1551 nodes, the interpolation between particles and
nodes was carried out over 1 cell area (i_mode = 1-cell). Length units
are fixed at 1m, 0.5m, 7.75m and 5m for W, Wy, L and Ly,
respectively (Fig. 5). In such a configuration, the resolution (i.e. the
grid spacing) is thus 2.5 mm and 5 mm in the x and z directions,
respectively. The size of each crystal is chosen to be 2.5x7.5 cm in
order to always ensure that each crystal is sufficient well resolved
throughout the simulation. Such crystal sizes are quite large but not
uncommon in granitic magma (Vernon and Paterson, 2008a, 2008b).
However, since our flow is in a Stokes regime and we use a linear
rheology, the principle of dynamic similarity can be applied. This
implies that the dynamics is independent of the scale. For example,
dividing all length scales in the model by a factor of two will lead to
identical flow patterns, but the velocity field will be two times larger.
Moreover, since this study is not focused on the influence of the
crystal size, but rather on the influence of their presence in the melt,
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we consider this size suitable. The amount of crystals in the reservoir
is set to 20% (Fig. 5). We first performed several resolution tests to
confirm that the grid size used is appropriate to resolve the features of
the crystalline flow (Fig. 6). Whilst the location and orientation of a
particular crystal may slightly differ between the four panels in Fig. 6,
the global evolution of the crystals remains consistent with one
another and shows excellent visual agreement. We chose a relatively
high grid resolution in order to avoid any artificial crystal clustering,
which can occur if a too low numerical resolution is used. However,
this resolution test shows that, in the future, simulations with a
smaller crystal size could be run using the same grid resolution.

The viscosities of the melt and the crystals are chosen to be
10* Pa.s and 10'° Pa.s, corresponding to a viscosity ratio of 108, This
ratio is used to simulate crystals as rigid bodies. The densities used in
the models are 2400 kg.m > and 2700 kg.m > for the melt and the
crystals, respectively. For the rigid blocks, a viscosity of 10! Pa.s was
chosen, and in order to avoid any influence between the block and the
imposed velocity, the density of the block was chosen to be equal to
that of the melt. Hence, no negative or positive buoyancy forces due to
a density difference can perturb the vertical velocity we want to
impose via these rigid blocks which act as pistons. Four cases are
presented here, in which we tested the driving pressure gradient
parameter (Pg;,) imposed through the dyke. This driving pressure
gradient controls the magma ascent, and depends on the velocity of
the lateral falling blocks (Fig. 5). In a pure melt dyke, the driving
pressure gradient is such as:

p. = — 24" Vo
driv. — ’

9
v ©)
where 1), Vzpiocc and Wy correspond to the viscosity of the magma, the
velocity of the lateral falling blocks and the dyke width, respectively (see

step 390
t=17.3053 s
If

step 570
t=17.3989 s

Depth (m)

-5

1

0.5
X (m)
res=1160x300

0.5
X (m)
res=775x200

Appendix A). Indeed, imposing the sinking velocity of the rigid blocks
corresponds to a pressure gradient. When the applied velocity is zero
(experiment Vz =0), the only force acting on the magma is its buoyancy.
As a result, when considering pure melt and Vz=0, the pressure
gradient is equal to 24,000 Pam™ ! (0perr.g = 2400 x 10 = 24,000). This
value corresponds to the force needed to compensate the weight of the
melt column, ensured by the free-slip boundary condition at the bottom,
which prevents the material from leaving the model domain. In order to
move the magma upward, the applied pressure gradient must be higher
than this buoyancy value, i.e. the system below the piston needs to be
over-pressured. In the three cases presented below, this pressure
gradient is ensured by using imposed velocities at the edges of the
blocks of 51072 m.s~ ! (experiment High Vz), 1.10™*m.s~! (experi-
ment Intermediate Vz) and 5.107°> m.s~ ! (experiment Low Vz). Using
the equation (Eq. (9)) and assuming a 50 cm width dyke, we thus obtain
realistic absolute driving pressure gradient values for Py, of 48,000, 96
and 48 Pa.m ™!, respectively (e.g., Wilson and Head, 1988).

4.2. Effect of crystalline load on the dyke's flow profile

The presence of crystals in an ascending magma alters the vertical
velocity profile across the width of the dyke. In the crystal-free
simulations, the fit between the computed vertical velocity and the
analytical solution is very good (Fig. 7a). This velocity profile is typical
of that expected in a Poiseuille flow. The Fig. 7b shows that the
presence of crystals radically alters the parabolic shape of the vertical
velocity profile. Low vertical velocities characterise regions where
crystals are concentrated. On the other hand, crystal-free areas are
preferential corridors in which the melt quickly ascends. This is
illustrated in Fig. 7c where several vertical velocity profiles from
different heights in the dyke are shown. Vertical velocity profiles
computed at Z=—5m and Z= —5.5 m are similar, displaying both
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Fig. 6. Resolution tests performed for the High Vz experiment (see text for details of the setup). “res” corresponds to the grid resolution (number of nodes in the x direction multiplied
by the number of nodes in the z direction). Both the light grey layering and red layering constitute the same material property (melt). They are added here to facilitate visualisation of
the deformation field. Red melt corresponds to the melt originally located in the reservoir, which contains crystals. Grey melt denotes the melt already in the channel when the
experiment starts. Crystals are plotted in black and the dark grey corresponds to the dyke walls (i.e., the rigid blocks). Results show a good visual agreement, even when using the

lowest grid resolution.
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Fig. 7. Real vertical velocity component within the dyke (V¢4 VZimposed)- Indeed, in
order to obtain a vertical velocity equal to zero at the dyke walls (i.e. fix walls), the
velocities presented here correspond to the vertical velocity component computed
(called Vz) added to the vertical velocity imposed at the edges of the rigid block
(called Vzimposea). @) Velocity profile computed in the middle of the dyke for all
experiments without any crystal load. Vz,,. values are then 0.15 m.s~ ', 3.10"* m.s~"
and 1.5.10~* m.s~ ! for High Vz, Intermediate Vz and Low Vz experiments, respectively.
b) Vz plot in the dyke at t~6000 s for the Intermediate Vz experiment. Crystals are
shown as black ghosts. c) In red, vertical velocity profile obtained in the crystal-free
model under the same conditions as the Intermediate Vz experiment. The grey profiles
correspond to 2 individual transects at Z= —5 m (plain) and Z= —5.5 m (dots). The
green profile corresponds to an average of all the velocity profiles integrated between
Z=—5.75m and Z= —4.75 m. (For interpretation of the references to colour in this
figure legend, the reader is referred to the web version of this article.)

high and low velocity zones. An interesting feature is that vertical
velocities are the highest along the dyke margins, and this value can
be larger than the maximum theoretical velocity calculated in the
crystal-free case. This illustrates the mechanism of lubrication along
the conduit margins already highlighted by Nkono et al. (2006). The
integrated velocity profiles over 2 m (green curve in Fig. 7c) shows a
roughly defined flat plateau. The irregular shape of this plateau is
attributed to the large size of the crystals. Decreasing the size of the
crystals (and thus increasing the number of crystals required to
maintain the same percentage by volume) would necessarily smooth
this plateau. This plateau shape is typical of a Bingham flow, which is
representative of crystal-bearing magmatic flows (e.g. Walsh and
Saar, 2008).

4.3. Crystal displacement toward the centre of the dyke

Analogue experiments conducted by Bhattacharji (1967) have
shown that magma flow provokes an accumulation of the pre-existing
solid particles toward the centre of the dyke, due to the Bagnold effect
(Bagnold, 1954), even at relatively low crystal content of ca. 15 vol.%.
Analytical calculations have confirmed this phenomenon, showing
that a hydrodynamic grain dispersive pressure regroups phenocrysts
in the centre of the dyke, provided that their volume concentration
reaches ca. 8% (Komar, 1972a, 1972b). The size of the phenocrysts is
an important parameter in this process; the larger their size, the more
efficient the sorting is (Barriére, 1976; Komar, 1972a, 1972b). In our
numerical experiments, we do not observe this phenomenon. This
could be due to the fact that all the crystals in the numerical
experiments have the same size and shape. Indeed, as mentioned
above, crystal size is a major parameter controlling this process.
Additional experiments utilising various crystal sizes, shapes and
distributions of crystal sizes are needed to understand the absence of
the Bagnold effect in our numerical models.

4.4. Crystal rotation during magma flow

We demonstrated above that the numerical code we have
developed is capable of modelling the rotation rates of a rigid
inclusion immersed in a viscous liquid undergoing simple shear. In a
Poiseuille flow, the velocity field is parabolic and represents a simple
shear component that increases linearly from the centre to the edge.
Suspended crystals carried by the melt phase continually rotate
during magma ascent. Crystals located in the left part of the dyke
rotate counter-clockwise whilst, in contrast, crystals located in the
right part of the dyke rotate clockwise. As mentioned in Section 3.2
and according to Jeffery's theory (1922), advected crystals are
continuously rotating. Therefore, no specific crystal orientations should
be stable. However, for the crystal aspect ratio employed, the rotation
rate is about 3 times larger when the major axis is perpendicular to the
flow (i.e. the z-axis or the wall plane) and slower when the major axis of
the ellipse is parallel to the flow. For each crystal, this variation of
rotation rate that occurs over one period of revolution explains why
crystals are more often found orientated parallel or at a very low angle to
the flow direction rather than perpendicular to it. This is illustrated in
Fig. 8. Histograms of the crystal orientation in the dyke show that the
more the magma ascends, the more the statistical orientation of the
crystals tends to be parallel to the flow direction. This may explain why
field observations of dyke textures usually show aligned crystals in the
flow direction (e.g. Paterson, 2009; Smith, 2002). The observed
statistical orientation of the crystals is also in good agreement with
the anisotropy of magnetic susceptibility (AMS) studies that show that
the statistical alignment of the major axes of phenocrysts (magnetic
lineation K1) is parallel or at low angle to the flow direction (e.g., Arbaret
et al,, 1996; Geoffroy et al., 2002; lldefonse et al., 1992). In addition, the
fact that crystals located to the right of the dyke centre rotate clockwise
and those located to the left of the dyke centre rotate counter clockwise
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Fig. 8. Crystal rotation during magma flow. Snapshots have been taken at 0, 10 and 20 s in the High Vz experiment (upper part). The statistical orientation of the first 30 crystals
entered in the dyke has been computed and is displayed as frequency histograms (lower part). The colours represent the same quantities defined in Fig. 6.

leads to the tilling of the crystals (see Fig. 8 at t =20 s, or Fig. 9, High Vz
experiment) with a superposition angle in agreement with the sense of
the magma flow as determined from AMS studies (e.g., Geoffroy et al.,
2002; Knight and Walker, 1988; Varga et al., 1998).

4.5. Crystal-melt segregation and magmatic differentiation

Based on petrographical observations and geochemical data,
Tartése and Boulvais (2010) proposed a mechanism of magmatic
differentiation “en route” to the surface. With this mechanism,
suspended crystals are segregated from the carrying melt phase at
depth during magma ascent in dykes. As a result of this process, the
larger the vertical distance the ascending magma has travelled, the
more differentiated the resulting magma becomes. The main controls
on this process of crystal-melt fractionation are physical factors like
melt viscosity, crystal size or the density difference between the melt
and the crystals. If crystal fractionation from the melt in mafic
magmas is well accepted as a mechanism of differentiation (e.g.,
Philpotts et al., 1998), such a process is usually considered as unlikely
in granitic magmas because of the belief that they are too viscous, and
that the density difference between the melt and the crystals is not
sufficient.

In the simulations presented in Fig. 9, the melt phase can
effectively be squeezed out from the crystalline network. The primary

control on this mechanism is the pressure gradient applied on the
magma. On one hand, if the pressure gradient is low, the magma
cannot rise into the dyke and the crystals fall to the base of the tank
(Vz =0 experiment in Fig. 9, bottom). Conversely, when the applied
pressure gradient is large, the magma rises very quickly, preventing
any crystal-melt segregation to occur (High Vz experiment in Fig. 9). In
the simulations presented Fig. 9, the melt phase is segregated from the
crystal-rich mush in the Low Vz and Intermediate Vz experiments,
which corresponds to a driving pressure gradient of 48 and
96 Pa.m™ !, respectively.

5. Conclusion and perspectives

In this study we have presented a numerical technique to model
magmatic flows within a dyke. The main results can be summarised as
follow:

(1) Our code has been verified against several analytical solutions
that possess characteristics similar to those found in crystal-
melt systems. These tests indicate that the marker to node
interpolation using 1-cell area is more accurate for problems
that include rotating, non-circular rigid-bodies.

(2) The simulations presented here clearly illustrate that crystals
rotate continually in an ascending magma, and why field
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observations of frozen dykes typically display crystals with
their major axis usually orientated parallel to the flow
direction.

(3) The presence of crystals modifies the velocity profile from a
typical parabolic shape (Poiseuille flow) to a Bingham-type
shape. Thus, despite the usage of a linear rheology, the presence
of rigid crystals introduces an effective bulk non-Newtonian
behaviour.

(4) The segregation of granitic melt from an ascending crystal-rich
magma is physically possible for the classical values of viscosity
(10*Pa.s) and density of granitic material (2400 and
2700 kg.m > for the melt and the crystals, respectively).

The numerical modelling technique developed here can be readily
applied to many different types of crystal-melt studies. In particular, it
would be straightforward to apply this type of model to evaluate the
effective viscosity of magmas with different types of crystalline loads
(various crystal sizes and shapes), and to examine the influence of
dyke morphology in conjunction with various crystal sizes.
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Appendix A. Maximum velocity in dyke and driving pressure
gradient calculation

The advantage of our setup is that it provides a way to control the
effective pressure gradient (and thus, the maximum vertical velocity)
in the dyke via the imposed velocity of the lateral blocks (see Fig. 5). In
the case of a pure melt dyke (see Fig. A1), we can derive an expression

rigid block

melt (n_.p,.)
time =t

which relates the applied velocity of the rigid blocks Vzpocr, to the
driving pressure gradient Pg.,:

Over one time step (dt), the area of the block buried in the fluid
(Ablock) 1s:

Apiock = Wy Vo dt, (A1)

where W, and Vzp,q correspond, respectively, to the width of the
rigid block and to the imposed velocity (Fig. A1). In the same time,
melt is expulsed in the dyke following a quadratic Poiseuille flow. In
2D, the amount of melt expulsed corresponds to the area located
below the parabola describing this flow (Apgrap, See Fig. A1). The area
under the parabola (Apgras) is given by

Ay

arab — %'Wd'VZ max At (A2)
where Wy and Vz,,,q are, respectively, the width of the dyke and the
maximum vertical velocity of the Poiseuille flow (Fig. A1). Since the
fluid we consider is incompressible, mass flow across horizontal
interfaces defining the bottom of the blocks must be conserved. That
is, we require that

2Ablock = Aparubﬁ (A'?’)
noting that the factor two comes from the fact that we have a block on
each side of the dyke. In this study, the rigid block width (W,) is
always two times thinner than the dyke width (W), i.e. Wy=2 W,.
Equating Eqs. (A.1) and (A.2) and using the mass conservation
condition in Eq. (A.3), we obtain the following expression for the
maximum vertical velocity of the flow (Vz,) as a function of the
velocity imposed to each rigid block (Vzpjock):

Vz max — 3 Vzblockv (A'4>

The vertical velocity profile equation in a Poiseuille flow is given
by:

_ L
20,

dP

Vz(x) = <pmg + E) (do—xz). (A5)

time =t + dt

Fig. A1. Schematic evolution of a model constituted by pure melt with a viscosity 1, and a density p,, between the time ¢t (left) and the time t +dt (right). The imposed velocity
(Vzpioek) is applied at the edges of the rigid blocks as described in our model setup. Since the volumes are conserved and considering a dyke width (W) two times larger than a rigid
body width (W},), the amount of melt entering in the dyke (Aparas) corresponds to four times the amount of rigid block buried in depth (Apjock).
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dp

where M, Pm, g and F

melt, the gravitational acceleration and the total pressure gradient
through the dyke.

Using Eq. (A.5), in the middle of the dyke (i.e., at x=0.5 Wy),

where the vertical velocity is maximum (Vz;,4y), we can write:

are the viscosity of the melt, the density of the

-

Py W2,
Snm driv d

VZ oy = (A.6)

where Py, corresponds to the driving pressure gradient resulting
from both the melt weight and the pressure gradient induced by the
rigid lateral blocks such as:

dp

Pariy = Pmg + 1 (A7)

The driving pressure gradient can thus be expressed in function of
the imposed velocity on the rigid block combining the Egs. (A.4) and
(A6):

— 24'nm . Vzblock

Pdriv - Wg ’ (A.S)

In addition, these values of Vz;. and Py, have also been
calculated numerically in our simulations and give the same results.
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